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“IIs enfiléerent leurs tenues et sortirent pour avoir la simple certitude qu’ils
avaient bien marché sur le pole nord de Mars. Ann et Simon forérent la glace
pour extraire un autre échantillon. Nadia s’éloignait, en faisant une spirale, de
leur véhicule. La plaine était d’un blanc rougeétre, 'horizon & quatre kilométres
de la. Trop proche. Le sentiment d’étrangeté lui revint, comme dans les dunes
noires : cet horizon rétréci, cette gravité légére, comme dans un réve, ce monde
qui paraissait grand et ne 1’était pas... Et elle se tenait exactement sur son pole
nord. [...| Le verre polarisant de sa visiére transformait ’éclat terrible du soleil
sur la glace en un arc-en-ciel de points cristallins. Il ne faisait pas froid. En
levant la main, paume ouverte, elle sentit le souffle de la brise. Une longue ligne
rouge et gracieuse courait sur ’horizon, comme une longitude matérialisée. Elle
sourit. Le soleil était entouré d’une auréole délicate de glace qui effleurait I’ho-
rizon. La glace se sublimait & partir de la calotte et montait en luisant vers le
ciel, alimentant I'auréole en cristaux. Le sourire de Nadia se fit plus radieux et
elle imprima P'empreinte de ses bottes dans le pdle nord de Mars.” (Mars La
Rouge, Kim Stanley Robinson)
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Introduction

Mars est une planéte désertique, a I’atmosphére trés ténue, ol régne une température
d’environ -60°C en moyenne. C’est une planéte aride, ot I’eau en surface n’est stable qu’a
I’état solide et uniquement dans les régions polaires. Pourtant, le paysage martien porte les
traces tant morphologiques que chimiques et minérales de la présence d’eau liquide dans
un lointain passé. La structure stratifiée de ses calottes polaires témoigne de variations
climatiques importantes dans un passé plus récent. Comprendre comment I’hydrospheére
martienne a évolué pour aboutir & son état actuel est au centre des problématiques scien-
tifiques concernant la planéte rouge. Cette question oriente trés largement les programmes
d’exploration des différentes agences spatiales. L’étude du cycle actuel de I'eau sur Mars a
pour objectif une meilleure compréhension de ses climats passés.

Le climat actuel de Mars est caractérisé par un cycle saisonnier de condensation /sublima-
tion de son atmosphére de CO4 alternativement dans les hémispheéres nord et sud. Ce cycle
provoque des variations de prés de 30% de la pression atmosphérique. La vapeur d’eau,
présente a I'état de trace dans ’atmosphére martienne, est au coeur d’un cycle saisonnier
couplé & celui du CO;. Un givre d’eau se condense en automne dans les régions polaires
puis se recouvre en hiver d’'un manteau de glace de COy contaminée en glace d’eau et en
poussiére ; ces dépoOts saisonniers se subliment au printemps.

D’abord observés depuis la Terre, les condensats de CO2 ont été étudiés pendant plu-
sieurs années martiennes par les multiples sondes en orbite autour de Mars. Imagerie visible,
spectroscopie en infrarouge thermique, spectroscopie neutrons ont entre autres été utili-
sées pour déterminer I’évolution saisonniére de I’étendue spatiale des dépots de COsq, leur
épaisseur et leur mode de déposition. Des processus atypiques tels que des geysers de gaz
carbonique et de poussiére ont également été observés. L’étude des condensats de HoO est
plus récente, en particulier parce qu’on ne peut pas distinguer les glaces de CO9 et HoO
dans la gamme visible du spectre électromagnétique. Seules les mesures en infrarouge ther-
mique ont permis de mettre en évidence un anneau de glace d’eau entourant les condensats
de CO»9 au printemps. De ce fait, les modéles de circulation générale qui simulent le cycle
de ’eau sont principalement ajustés a partir de la variation saisonniére de la quantité de
vapeur d’eau atmosphérique et de la distribution spatiale des nuages de glace d’eau. Le
role des condensats de HoO, pourtant au centre de ce cycle, est resté jusqu’a présent peu
contraint faute de données observationnelles suffisantes.

La sonde européenne Mars Express, en orbite autour de Mars depuis 2003, embarque a
son bord I'imageur hyperspectral OMEGA. Cet instrument est capable de différencier les
glaces de CO9 et HoO grace a leurs signatures spectrales proche infrarouge. Il offre ainsi
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la possibilité de cartographier leur distribution spatiale respective et leur abondance, et de
déterminer la texture de ces glaces (taille de grains, épaisseur, stratigraphie). Mon travail
de thése a consisté & exploiter le vaste jeu de données OMEGA pour apporter de nouvelles
contraintes observationnelles au réle des dépots saisonniers de glace d’eau dans le cycle
actuel de I'eau sur Mars. Mes recherches ont porté sur les condensats nord, plus riches en
glace d’eau que leur analogue sud.

Le premier chapitre de cette thése présente le contexte scientifique du travail réalisé.
Une premiére partie est consacrée a I’histoire de ’exploration martienne, ’accent étant mis
sur la progression des connaissances relatives aux cycles du COq et de I'eau. La seconde
partie décrit les caractéristiques principales de la planéte Mars, son histoire géologique et
son climat actuel. L’état actuel des connaissances relatives au cycle du COg est présenté
dans une troisiéme partie. Enfin, la quatriéme partie est consacrée au cycle de I'eau et
détaille les différents réservoirs d’eau. Les échanges entre la surface et ’atmosphére dans la
région polaire nord, théme central de cette thése, font I’'objet d’une attention particuliére.
La problématique est exposée a la fin de ce chapitre.

Le deuxiéme chapitre est consacré a la description des données utilisées dans cette étude
et des méthodes d’analyse employées. Le principe de la spectroscopie en réflectance est
exposé dans un premier temps, ainsi que la mise en ceuvre de cette technique pour ’'étude
des surfaces planétaires. Puis une description des données de spectro-imagerie obtenues
par linstrument OMEGA est proposée, suivie d’une présentation des jeux de données
complémentaires utilisés. Enfin, une derniére partie détaille la méthodologie d’analyse des
données.

Le troisiéme chapitre présente une étude globale de 1’évolution hivernale et printaniére
des dépots saisonniers nord. Dans un premier temps, des cartes des signatures spectrales
des glaces de CO9 et HoO sont réalisées du solstice d’hiver au solstice d’été. La comparai-
son entre les distributions spatiales des glaces permet de rendre compte de la position et
de l'extension de ’anneau de glace d’eau au cours de I'hiver et du printemps. L’évolution
de la stratigraphie des dépots saisonniers est ensuite analysée par une inversion de leurs
propriétés physiques au moyen d’un modéle de transfert radiatif. Les résultats obtenus per-
mettent d’élaborer un scénario d’évolution hivernale et printaniére des dépots saisonniers
nord.

Le quatriéme chapitre s’intéresse a I’évolution locale de la stratigraphie des condensats
nord. Cette étude fait suite a 'observation de modifications soudaines des signatures des
glaces de CO4 et HoO dans les dépressions spirales et les escarpements de la calotte per-
manente nord, et au niveau du champ de dunes circumpolaires. La comparaison avec les
prévisions d’'un modéle météorologique méso-échelle et certaines observations de l'imageur
hyperspectral CRISM montre que cette évolution est probablement le résultat de 'activité
météorologique intense ayant lieu au printemps.

Ce travail aboutit & une conclusion générale sur le role des dépdts saisonniers de glace
d’eau dans le cycle actuel de 'eau sur Mars et sur I'influence de 'activité météorologique
sur les condensats saisonniers. Les perspectives envisagées pour poursuivre cette recherche
sont finalement exposées.
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Chapitre 1

Les dépots saisonniers, acteurs
principaux du climat actuel de Mars
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1.1 Historique de ’exploration de Mars

1.1.1 Premiéres observations

Dieu de la guerre pour les hommes de I’Antiquité, Mars a longtemps intrigué les astro-
nomes par sa couleur rougeatre et son mouvement rétrograde sur la votite céleste. Johannes
Kepler perce les mystéres de cette trajectoire en 1609, prouvant définitivement que le Soleil
est au centre du systéme solaire. A la méme époque, Galilée pointe sa lunette vers Mars
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et observe un petit disque dont une partie n’est pas éclairée par la lumiére solaire, dédui-
sant par la-méme sa forme sphérique. Mars n’est plus un simple astre dans le ciel, elle est
devenue une planéte a part entiére.

Christiaan Huygens compléte en 1659 la découverte de Galilée par 1'observation d’une
structure sombre & la surface du disque martien. En voyant cette tache se déplacer, il note
le 1¢" décembre que « la rotation de Mars parait s’effectuer comme celle de la Terre en
24 de nos heures ». L’astronome Giovanni Domenico Cassini affine cette mesure pendant
I'opposition ! de mars 1666 en donnant une période de rotation de 24 heures et quarante
minutes. La valeur est trés proche de celle retenue actuellement, soit 24 heures, 39 minutes
et 35 secondes.

La premiére observation d'une calotte martienne est faite par Huygens? durant 1’op-
position de septembre 1672. Son dessin montre la calotte permanente sud et une région
sombre, vraisemblablement Syrtis Major. Giacomo Filippo Maraldi, le neveu de Cassini,
réalise entre 1672 et 1719 des campagnes d’observation de Mars durant chaque opposition.
Il remarque des variations temporelles de 'apparence de la calotte polaire sud mais ne fait
pas d’interprétation quant & la nature du matériau qui la compose, notant seulement qu’il
y a eu « un changement physique dans la nature de la matiére qui forme la clarté. » Il
observe également que la calotte polaire sud n’est pas centrée sur ’axe de rotation de la
planéte.

En 1784, Friedrich William Herschel ?, compositeur et astronome germano-britannique,
utilise une nouvelle génération de télescopes pour observer et décrire minutieusement les
variations saisonniéres des calottes polaires martiennes (voir figure 1.1). Il émet ’hypothése
que ces taches polaires brillantes sont composées de glace et de neige d’eau (Herschel, 1784).
Il mesure l'inclinaison de ’axe de rotation de Mars, ou obliquité, & 28°42’, une valeur proche
de celle utilisée aujourd’hui, 25°11°. L’obliquité de Mars étant proche de celle de la Terre,
ses saisons doivent étre analogues aux notres, bien que deux fois plus longues. Partant du
principe que les mémes causes doivent avoir les mémes effets, Herschel suppose donc que
le recul saisonnier des glaces polaires est dii a l'effet de I'insolation solaire. Il observe des
bandes claires éphémeéres a la surface du disque martien qu’il attribue a raison a la présence
de nuages. L’absence d’occultation des étoiles au bord du disque planétaire lui permet de
diagnostiquer la finesse de I'atmosphére. Ses observations renforcent 'idée d'une planéte
Mars similaire & la Terre, alimentant le concept de la pluralité des mondes défendu dés
1600 par Giordano Bruno.

Grace au perfectionnement des instruments d’astronomie, I’engouement pour 1’obser-
vation de la planéte augmente. Les astronomes allemands Wilhelm Beer et Johann H. von
Médler notent la taille différente des deux calottes permanentes et réalisent en 1841 la
premiére carte de Mars. Par la suite, de nombreux observateurs dressent & leur tour des
cartes de la planéte, mais les noms donnés aux structures observées dépendent beaucoup de

1. L’opposition correspond au moment ot les deux planétes sont au plus proche. Cette configuration se
reproduit approximativement tous les 2 ans et 2 mois.

2. Un croquis de Cassini effectué pendant 'opposition de 1666 pourrait laisser penser qu’il est 'auteur
de la premiére observation des calottes polaires martiennes. Son dessin montre en effet une tache blanche
a chaque pole. Mais cette observation est peu convaincante car deux taches similaires sont dessinées au
niveau des limbes ouest et est.

3. Herschel est resté célébre pour avoir découvert la planéte Uranus en 1781.
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FIGURE 1.1 — Les variations d’apparence du disque martien par Herschel. Cette figure est
extraite de son article paru dans le journal anglais « Philosophical Transactions » en mars
1784.

I'observateur en question! La nomenclature inventée en 1877 par Giovanni Virginio Schia-
parelli, directeur de ’observatoire de Milan, restera cependant dans I'histoire. Basée sur les
noms attribués dans I’Antiquité aux régions du pourtour méditerranéen, elle est toujours
en vigueur aujourd’hui!. Entre 1877 et 1888, Schiaparelli observe de longues lignes droites
sombres reliant des étendues appelées mers, comme sur la Lune. I les nomme canali ce
qui signifie chenaux en italien mais est improprement traduit par canaux, évoquant inévi-
tablement 1'idée de structures artificielles : la grande controverse sur les canaux martiens
est née. L’histoire enflamme I'imagination d’un brillant et riche américain, Percival Lowell,
qui fait construire 'observatoire de Flagstaff, dans les montagnes de I’Arizona. En juin
1894, il observe le recul printanier de la calotte saisonniére sud et note la présence d’un
anneau sombre entourant les dépots brillants, interprété comme un océan antarctique (Lo-
well, 1894b). Il rapporte plus tard la disparition de cet océan et une augmentation associée
de l'albédo, due selon lui & I’asséchement du sol mis a nu (Lowell, 1894a). En 1900, il a
référencé plus de 400 canaux! Il développe une théorie rocambolesque qu’il défend jusqu’a
sa mort en 1916 : ces canaux sont les composants d'un vaste systéme d’irrigation mis en
place par les Martiens pour lutter contre une sécheresse grandissante. La seule source d’eau
liquide nécessaire & ses habitants serait située au pole, au moment ou la glace fond; les
canaux d’irrigation permettraient de transporter la précieuse eau des poles vers I’équateur
(voir figure 1.2). La théorie de Lowell devient trés populaire et alimente I'imagination des

1. La carte dressée en 1877 par Schiaparelli est proche des standards modernes, « la premiére carte
géographique comprenant les plus petits objets visibles au télescope et micrométriquement mesurés ». Il
mesure a ’aide d’un micrométre la position en longitude et latitude de 62 points distinguables sur Mars.
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romanciers. Ainsi parait en 1898 La Guerre des mondes, un des chefs d’ceuvres de Herbert
G. Wells.

FI1GURE 1.2 — L’aspect de la surface de Mars tel que I'imaginait Percival Lowell. Au premier
plan, on apergoit les glaces polaires, d’ou les canaux tirent leur source (crédit image :
Chesley Bonestell).

Pourtant, dés le début du siécle, plusieurs astronomes nient 'existence des canaux et
les interprétations de Lowell. Alors que ce dernier avance que la température de Mars est
« aussi confortable que le sud de I’Angleterre » (Lowell, 1907), Alfred R. Wallace estime que
la température a la surface est sous le point de solidification de I’eau. Reprenant une idée
d’Arthur C. Ranyard et George J. Stoney, il propose que les calottes polaires pourraient
étre constituées de glace de CO9 au lieu de glace de HoO (Wallace, 1907). Le travail de
Vincenzo Cerulli (Cerulli, 1898) et d’Eugéne Antoniadi (Antoniadi, 1909) met en évidence
la nature illusoire des canaux. L’ceil établit une cohérence la ou il n’y en a pas, et voit
des alignements a partir de points vaguement alignés. Mais on trouvera encore en 1964 des
publications sur Iorigine des canaux dans des revues scientifiques.

Progressivement se développe 1’étude de Mars avec les moyens modernes de I'astrophy-
sique (spectroscopes, polariscopes, radiométres). L’absence d’océans est prouvée dés 1894
par William H. Pickering (Pickering, 1894). En notant que les régions sombres de Mars
ne polarisent pas la lumiére réfléchie, il en déduit qu’elles ne sont pas recouvertes d’eau,
mais les attribue a tort a de la végétation. La technique de polarimétrie est également
employée pour détecter et suivre des formations nuageuses a hautes latitudes. Les nuages
polarisent en effet fortement la lumiére au contraire des calottes polaires. On rapporte ainsi
la présence de nuages dans les régions polaires en automne et hiver nord, et leur disparition
au printemps (Focas, 1961). Des nuages sont également observés ailleurs sur la planéte :
brouillard se formant au limbe matinal, nuages blanchatres apparaissant en fin d’aprés-
midi et nuages persistants au-dessus des régions d’Elysium, Nix Olympica et Tharsis. On
suppose a raison que ces derniers sont des nuages orographiques se formant au-dessus de
reliefs élevés.

La premiére mesure quantitative de la température de Mars est réalisée en 1924 par
deux équipes : Donald H. Menzel, William W. Coblentz et C. O. Lampland & ’observatoire
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Lowell a Flagstaff (Menzel et al. , 1925), et Edison Pettit et Seth B. Nicholson au mont
Wilson en Californie (Pettit & Nicholson, 1925). En utilisant un thermocouple, les deux
équipes déterminent une température maximale atteignant 20°C a 30°C dans les régions
sombres et une température minimale au pole sud de -50°C & -70°C. Ils suggérent que la
neige carbonique ne se condense pas sur Mars car dans les faibles conditions de pression,
il faudrait que la température soit d’au moins -100°C. Si la température maximale est
correctement déterminée, ce n’est pas le cas de la température minimale, qui est d’environ
-130°C sur la calotte polaire sud de Mars, recouverte en permanence d’une dizaine de
métres de glace carbonique.

Les premiers arguments spectroscopiques datent des années 1860-1870. Tour & tour,
on affirme puis conteste la présence de vapeur d’eau dans 'atmosphére martienne. Ainsi,
la détection de vapeur d’eau relatée par I'astronome frangais Jules Janssen en 1867, trés
certainement due & une contribution terrestre , est contredite par W. W. Campbell quelques
années plus tard, qui estime qu’il y a « moins de vapeur d’eau dans I’atmosphére de Mars
que dans la fine couche d’air sec au-dessus du mont Whitney » (Campbell, 1909). 11 faut
attendre 1963 pour qu’Audouin Dollfus obtienne une détection positive correcte (Dollfus,
1963), une découverte confirmée la méme année par Hyron Spinrad, Guido Miinch et Lewis
D. Kaplan (Spinrad et al. , 1963). Ces derniers déterminent la valeur de 14 um précipitables
d’eau! pour I'atmosphére de Mars, contre 45 um pour Dollfus, & comparer aux 1000 pm
précipitables d’eau dans les déserts les plus arides de la Terre. En 1948, Gerard P. Kuiper
montre & raison que le spectre de la calotte permanente nord de Mars ressemble plus a
celui de neige d’eau ordinaire qu’a un spectre de neige carbonique.

Obtenir la composition exacte de I'atmosphére de Mars et la pression & sa surface
s’avére tout aussi périlleux. Ainsi, de Vaucouleurs (1950) conclut que « azote et argon sont
les constituants principaux de I’atmosphére martienne » et que la pression a la surface vaut
« 85+4 mbar ». L’atmosphére de Mars est en fait constituée de quelques millibars de COs.
Spinrad et al. (1963) estiment une pression partielle de CO9 & 4,2 millibars et la pression
totale a la surface & moins de 25 millibars. Loin de I'image que Lowell en donnait, Mars
est en fait une planéte aride a 'atmosphére trés raréfiée.

1.1.2 L’ére des missions spatiales

Au début des années 1960, la conquéte spatiale bat son plein. L’Union Soviétique lance
en 1960 la sonde Marsnik 1 a destination de Mars, moins de 3 ans aprés Spoutnik 1. Mais
la sonde n’atteint pas l'orbite terrestre. Sur les 9 missions soviétiques suivantes, seules les
sondes Mars 1 et Zond 2 survolent la planéte rouge respectivement en 1963 et 1965. Ce
sont les premiéres sondes humaines a approcher Mars, mais aucune donnée n’est obtenue.

L’année 1965 marque le début de I'exploration effective de Mars avec le survol a 9850
km d’altitude de Mariner 4, lancée par les américains. Les 22 photographies envoyées par
la sonde entrainent une grande déception : 1a ol on s’attendait & trouver de la végétation et
des canaux, il n’y a que des plaines constellées de cratéres (Branigan, 1965) . Mars semble
plus proche de la Lune que de la Terre! L’analyse de deux occultations radio permet

1. La quantité d’eau précipitable correspond a I’épaisseur équivalente d’eau liquide obtenue si 'intégra-
lité de la vapeur d’eau atmosphérique condensait a la surface.
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d’estimer une pression atmosphérique de 4 a 6 millibars. Grace aux mesures de la pression
partielle de COy déterminée par Spinrad et al. (1963), on en déduit que 'atmosphére de
Mars est composée & 95% de COs. Leighton & Murray (1966) remettent a jour 'hypotheése
de dépots saisonniers composés de glace de CO4 qui se sublimeraient au printemps.

Les sondes suivantes, Mariner 6 et 7, survolent Mars quelques jours seulement aprés
les premiers pas de 'homme sur la Lune, en juillet 1969. Les photographies obtenues
montrent de nouveau les terrains cratérisés de 'hémispheére sud, mais aussi le bord glacé
de la calotte saisonniére sud. Le radiomeétre infrarouge a bord de Mariner 7 mesure la
température de ces dépodts saisonniers : 150 K, la température de la glace de CO9 en
équilibre avec son gaz & ces faibles pressions atmosphériques (Neugebauer et al. , 1969,
1971). Herr et Pimentel confirment que les dépots saisonniers sont composés de glace de
COq a partir d’arguments spectroscopiques & 3 pm (Herr & Pimentel, 1969). La méme
équipe montre la présence de nuages de CO5 dans la haute atmosphére avec la bande a 4,3
pm (Herr & Pimentel, 1970). Dans la foulée, le premier Modéle de Circulation Générale
(GCM 1) martien voit le jour (Leovy & Mintz, 1969). Adapté d'un modéle terrestre, il
inclut déja le processus de condensation du COs.

En 1971, deux sondes américaines et deux sondes soviétiques partent a destination de
Mars. La sonde américaine Mariner 8 s’échoue dans I’Atlantique mais Mariner 9 est cor-
rectement mise en orbite martienne en novembre 1971. A son arrivée, la planéte est au beau
milieu de la plus grande tempéte de poussiére jamais observée jusqu’a ce jour, qui voile
entiérement sa surface. La sonde est mise en veille en attendant que la poussiére retombe.
Ce n’est pas le cas des sondes soviétiques Mars 2 et 3 qui, une fois en orbite martienne,
photographient en vain une planéte entiérement voilée. Leurs instruments fournissent tout
de méme des données sur la température de la surface, la pression atmosphérique, la varia-
tion de I'humidité, le contenu en poussiére de la tempéte et I’environnement atmosphérique
a haute altitude. Le radiométre infrarouge mesure une température de 150 K au niveau
des régions polaires nord, température de condensation du COsy. Chacun des 2 orbiteurs
largue un atterrisseur en pleine tempéte de poussiére. L’atterrisseur de Mars 2 s’écrase
mais celui de Mars 3 atterrit en douceur, devenant le premier engin humain & se poser sur
Mars. Cependant, les transmissions sont coupées 20 secondes apreés 'atterrissage pour une

raison demeurée inconnue 2.

Une fois la tempéte finie, la sonde Mariner 9 est réactivée. Elle effectue une cartographie
compléte de la surface, avec plus de 7000 clichés. C’est une nouvelle planéte qui est révélée.
Nix Olympica est en fait un volcan gigantesque, de plus de 25 km de haut et 600 km de
large ; on le renomme Olympus Mons. Un canyon de 4800 km de long est découvert, nommé
Valles Marineris en I’honneur de la sonde. Plus étonnant encore, on observe d’anciens lits
de riviéres asséchés, témoignant du passé aqueux de la planéte. Mariner 9 est sans doute
la sonde qui a le plus révolutionné notre conception de la planéte.

A ces découvertes s’ajoutent I'observation d’une épaisse séquence de couches stratifiées
entourant la calotte permanente sud, témoin de changements climatiques passés. Grace

1. Un GCM, acronyme de General Circulation Model, est une simulation informatique de la circulation
atmosphérique d’une planéte a ’échelle globale. La section 1.3.1.2 détaille ce type de simulation.

2. D’apres certaines rumeurs d’origine soviétique, le parachute de Mars 3 serait tout simplement retombé
sur la sonde et son antenne...
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au spectrométre infrarouge embarqué, on montre que de la glace de COq persiste toute
I’année sur cette calotte (Paige et al. , 1990). Pendant les 349 jours de sa mission, Mariner
9 permet également d’étudier en détail I'atmosphére de Mars et son activité actuelle :
pression atmosphérique, variation saisonniére de la quantité de vapeur d’eau, composition
des aérosols de poussiére, nuages de cristaux de glace d’eau, et suivi succinct du retrait
printanier des dépots saisonniers nord (voir figure 1.3).

FIGURE 1.3 — Mosaique en fausses couleurs de plusieurs clichés pris par Mariner 9 a la fin du
printemps nord (Ls=65°). En bas de I'image, on distingue Olympus Mons, les 3 principaux
volcans du dome de Tharsis et la portion ouest de Valles Marineris, Noctis Labyrinthus.
En haut de 'image apparait la calotte permanente nord recouverte des dépots saisonniers
de glace de COz2 (crédit : NASA /JPL/Daniel Machacek).

Pour répondre au succés rencontré par les Américains, I’'Union Soviétique décide de
lancer en 1973 deux orbiteurs (Mars 4 et 5) et deux atterrisseurs (Mars 6 et 7) a
destination de Mars. Mais quelques semaines avant le lancement, on se rend compte que ces
quatre sondes sont équipées d’'un composant défectueux. Il est trop tard pour y remédier et
le lancement est maintenu. Mars 4 et 7 se perdent dans I'espace. Mars 6 parvient a atterrir
mais rompt le contact. La sonde transmet des données pendant la descente mais elles se
révélent inexploitables. Enfin, Mars 5 se met en orbite avec succés mais devient muette aprés
une vingtaine d’orbites. Elle aura tout de méme fourni des données sur la composition de la
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surface grace a des mesures d’inertie thermique, de polarimétrie et de spectrométrie gamma.
Les spectrométres infrarouge et ultraviolet transmettent également des informations sur
I’atmosphére martienne. Mais la quantité d’informations collectées par les quatre sondes
soviétiques ne représente qu’un tout petit pourcentage des données rassemblées par I'unique
sonde américaine Mariner 9. Les soviétiques décident donc d’abandonner 1'exploration de
Mars pour se consacrer & celle de Vénus, ot ils rencontreront beaucoup plus de succes.

Aprés la réussite de la mission Mariner 9, les américains décident de poser un module a la
surface de Mars. Deux vaisseaux Viking identiques sont lancés en 1975, chacun comprenant
un orbiteur et un atterrisseur. Une fois la mise en orbite effectuée, chaque orbiteur se
livre & une reconnaissance détaillée des sites d’atterrissage préalablement sélectionnés. Les
atterrisseurs (lander en anglais) sont ensuite largués et se posent a la surface de Mars sans
encombre, un véritable exploit technique. Le lander Viking 1 atterrit dans la plaine de
Chryse Planitia le 20 juillet 1976 et le lander Viking 2 dans la plaine d’Utopia Planitia
le 3 septembre 1976. Pour la premiére fois de I'histoire, on peut contempler le paysage
martien depuis sa surface : un panorama désertique a la couleur orangée, constellé de
roches volcaniques et surplombé d’un ciel jaunatre (voir figure 1.4).

L’objectif principal des deux atterrisseurs est de rechercher la présence de vie mais
aucun résultat concluant ne pourra étre obtenu (Klein et al. , 1976). En complément des
mesures de composition du sol et de 'atmosphére, les atterrisseurs renvoient des données
météorologiques inestimables. Pression atmosphérique, température, vitesse et intensité du
vent sont ainsi mesurées jour aprés jour au cours de leur mission de 3 ans martiens. Ces
données sont toujours utilisées aujourd’hui pour ajuster les GCM martiens. En particulier,
les variations saisonniéres de la pression atmosphérique témoignent du cycle de déposition et
sublimation de glace de COs alternativement dans I’hémisphére nord et sud. L’atterrisseur
Viking 2, posé par 48° Nord, est également le témoin de la condensation de givre au cours de
I'hiver nord (voir figure 1.4). Ce givre correspond a l'extrémité sud des dépots saisonniers
nord (Snyder, 1979) et se compose de glace d’eau (Svitek & Murray, 1990).

Les orbiteurs Viking fournissent une importante quantité de données sur les propriétés
de la surface et de 'atmosphére de Mars. L’instrument MAWD (Mars Atmospheric Water
Detectors) permet de suivre I’évolution saisonniére de la quantité de vapeur d’eau atmo-
sphérique & I’échelle de la planéte. On découvre alors le cycle saisonnier de transport de
la vapeur d’eau. Grace a Uinstrument IRTM (Infrared Thermal Mappers), on cartographie
I’albédo, la température et I'inertie thermique de I’ensemble de la surface de Mars. IRTM
confirme avec MAWD que la calotte résiduelle nord est composée de glace d’eau en été
alors que la calotte résiduelle sud est recouverte de glace de COs. Les deux orbiteurs ob-
servent des terrains stratifiés a la fois aux pdles nord et sud. Des études sont également
menées sur ’évolution temporelle de la répartition spatiale des dépdts saisonniers nord et
sud, & partir des données visible et infrarouge. Elles montrent que les condensats saison-
niers nord restent circulaires au cours de leur retrait printanier, et sont centrés sur le pole
géographique (James, 1979, 1982), alors que les condensats sud sont asymétriques durant
leur retrait (James et al. , 1979).

Aprés 15 ans d’absence sur la scéne martienne, I’'Union Soviétique lance en 1988 deux
sondes a destination de la planéte rouge, avec pour mission principale I’étude de Phobos.
Il s’agit de déterminer l’origine de cette lune, astéroide capturé par Mars ou morceau de
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FIGURE 1.4 — Gauche : la plaine d’Utopia Planitia en été photographiée par I'atterrisseur
Viking 2, posé par 47,67°N/134,28°E. Droite : la méme région en hiver est couverte d’un
givre d’eau d’environ 0,1 mm d’épaisseur. L’horizon est légérement incliné car 1'un des
pieds de la sonde est malencontreusement posé sur un caillou (crédit : NASA/JPL).

la planéte éjecté lors d’une collision. S’il s’avére que Phobos est un astéroide, alors son
étude apportera des informations primordiales sur le role de ces briques constitutrices des
planétes. Le contact avec la sonde Phobos 1 est perdu pendant le trajet Terre-Mars en
raison d’une erreur humaine. Phobos 2 parvient quant a elle a se placer en orbite martienne
en janvier 1989 et commence & observer Mars. Mais lors de la phase cruciale de la mission,
le survol rapproché de Phobos et la libération de deux atterrisseurs, le contact avec la sonde
est perdu. Malgré tout, de nombreux résultats significatifs ont été collectés pendant les 52
jours passés en orbite martienne. En particulier, 'imageur multispectral ISM, fourni par la
France, cartographie la composition minéralogique de Phobos et des régions équatoriales
de Mars. ISM est le précurseur de I'instrument OMEGA, outil principal des investigations
menées dans cette thése.

Coté américain, il faut attendre 17 ans aprés Viking avant de voir repartir une mission,
Mars Observer. Cette sonde ambiticuse d’un milliard de dollars doit faire progresser
considérablement notre connaissance de la planéte Mars. Mais le contact avec la sonde est
perdu en 1993 alors qu’elle se prépare pour 'insertion orbitale. Cet échec préfigure un chan-
gement de la stratégie américaine d’exploration de Mars, faite de missions plus fréquentes,
plus légéres et moins cotiteuses. La charge utile de Mars Observer sera redistribuée dans
trois nouvelles sondes, Mars Global Surveyor, Mars Climate Orbiter et Mars Odyssey.

Les missions Mars Global Surveyor (MGS) et Mars Pathfinder lancées en 1996
amorcent la révolution stratégique américaine. La sonde MGS se place en orbite en sep-
tembre 1997. Initialement prévue pour durer deux ans, la mission reste opérationnelle dix
années pendant lesquelles sont notamment cartographiés le champ de gravité de la planéte,
les anomalies magnétiques, les propriétés thermiques et minéralogiques du sol et la topo-
graphie de la planéte. Ces derniéres données, acquises avec une précision verticale de 30
cm, servent toujours de référence. L’instrument MOC (Mars Orbiter Camera) cartographie
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la planéte dans les longueurs d’onde visibles & une résolution pouvant atteindre 1 métre
par pixel. L’orbite polaire de la sonde la rend particuliérement adaptée pour étudier les
hautes latitudes martiennes. La caméra MOC permet ainsi de suivre la répartition spatiale
des dépots saisonniers nord et sud sur plusieurs années martiennes (James & Cantor, 2001;
Benson & James, 2005) (voir figure 1.5). Des phénomeénes inattendus sont découverts; on
observe notamment 'apparition de taches sombres sur des terrains recouverts de glace car-
bonique saisonniére, qu’on interpréte par un processus de geysers de poussiére (Kieffer et al.
, 2006). L’'instrument TES (Thermal Emission Spectrometer) compléte les photographies
de MOC en mesurant entre autres la température de brillance de la surface, ce qui permet
de déterminer la nature du matériau présent a la surface (Kieffer & Titus, 2001).

FIGURE 1.5 — Les dépots saisonniers nord photographiés par la caméra MOC au début
du printemps (Ls=17°). On distingue la calotte permanente en haut de I'image. Cette
photographie témoigne de I'activité actuelle de la planéte : outre la déposition et la subli-
mation du givre de COq, des nuages surplombent le pourtour des dépots saisonniers et de
puissantes tempétes de poussiére soufflent sur les plaines (crédit : NASA /JPL/MSSS).

Le 4 juillet 1997, la sonde Mars Pathfinder se pose dans le lit de la vallée de débacle
Ares Vallis. C’est avant tout un démonstrateur technologique qui teste 'utilisation d’airbags
pour l'atterrissage et I'imagerie 3D pour les déplacements du robot mobile, ou rover . Au
cours de la mission, le petit rover Sojourner parcourt 100 métres, réalise ’analyse chimique
de roches et du sol? tandis que la station fixe procéde a des relevés météorologiques.

Si Mars Global Surveyor et Mars Pathfinder sont un succés, ce n’est pas le cas de
la mission russe Mars 96 qui, ne parvenant pas a quitter 'orbite terrestre, tombe dans
I'océan Pacifique. Trés ambitieuse, cette mission était la mieux équipée jamais lancée a

1. Ces technologies seront réutilisées pour la conception des Mars Exploration Rovers.

2. L’analyse des roches a été réalisée par un APXS (Alpha Particle X-Ray Spectrometer). Cet instrument
sonde une profondeur de quelques microns seulement. Il analyse donc a la fois la roche et la couche de
poussiére qui la recouvre, ce qui pose un sérieux probléme dans 'interprétation des résultats. Pour remédier
a ce probléme, une brosse destinée a enlever la poussiére sera ajoutée a la panoplie d’instruments des Mars
Exploration Rovers.
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destination de Mars, transportant une multitude d’instruments scientifiques ainsi que deux
atterrisseurs et deux pénétrateurs. Les copies de certains instruments européens embarqués
a bord seront réutilisées sur la sonde européenne Mars Express. L’échec de Mars 96 entraine
une sévére perte de prestige vis-a-vis de ’astronautique russe.

Trois ans plus tard, 1999 est une année désastreuse pour l'agence spatiale américaine,
qui perd en 'espace de quelques semaines quatre sondes : Mars Climate Orbiter ', Mars
Polar Lander et deux pénétrateurs nommés Deep Space 2. Une partie des instruments
de Mars Climate Orbiter sera installée & bord de la sonde Mars Reconnaissance Orbiter,
tandis que Mars Polar Lander renaitra de ses cendres sous la forme de I'atterrisseur Phoenix.
La NASA se concentre sur un programme d’exploration plus progressif et lance en 2001 la
sonde Mars Odyssey. La mission est un succeés ; les spectrométres a neutrons déterminent
la composition chimique de la surface, complétant ainsi les observations succintes des sondes
Mars 5 et Phobos 2. Ils révélent surtout la présence de glace d’eau dans le premier métre
du sous-sol des régions localisées au-dessus de 60° de latitude (Feldman et al. , 2002). Ces
instruments permettent également d’estimer 1’épaisseur des dépots saisonniers nord et sud
pendant leur formation et leur retrait saisonnier (Litvak et al. , 2005). Mars Odyssey est
en outre doté d’une caméra fonctionnant dans l'infrarouge thermique, THEMIS. Gréace
a sa résolution spatiale de 100 métres par pixel, I'instrument compléte les observations
effectuées par TES a bord de MGS.

En 2003, I’Agence Spatiale Européenne (ESA) place & son tour une sonde en orbite
autour de Mars : Mars Express. Elle a pour mission d’étudier la composition du sous-sol,
de la surface, de I'atmosphére et de 'ionosphére de la planéte a I'aide de 7 instruments.
Elle comporte également un module d’atterrissage avec qui le contact est malheureuse-
ment perdu avant d’atteindre la surface. Parmi les instruments de Mars FExpress, OMEGA
(Observatoire de la Minéralogie, de I’Eau, des Glaces et de I’Atmosphére), un imageur
hyperspectral fonctionnant dans les gammes du visible et de 'infrarouge proche, carto-
graphie la composition de la surface a une échelle allant de 300 m a 5 km (I'instrument
OMEGA est détaillé dans la partie 2.1.3). La grande majorité des résultats de cette these
sont issus des données de cet instrument. Les données recueillies montrent la présence de
phyllosilicates (des argiles) et de sulfates a la surface, minéraux formés en présence d’eau
liquide, ce qui permet de préciser I'histoire de Mars (Bibring et al. , 2006) (voir la partie
1.2.2). On découvre également avec OMEGA que la calotte permanente sud est en fait
principalement composée de glace de HyO, recouverte par une couche de glace de COq
d’une dizaine de métres d’épaisseur (Bibring et al. , 2004b). L’évolution estivale de la glace
d’eau composant la surface de la calotte permanente nord est également estimée (Langevin
et al. , 2005b), ainsi que le recul printanier des dépots saisonniers sud (Langevin et al. |
2007; Douté et al. , 2007). L’instrument MARSIS (Mars Advanced Radar for Subsurface
and Ionosphere Sounding) est le premier radar sondeur en orbite autour de Mars. Il permet
entre autres d’estimer 1’épaisseur et le volume des calottes permanentes (Plaut et al. , 2007)
et de montrer qu’au-dela de 50° de latitude, ’équivalent d’une calotte de glace est stocké
dans le pergélisol (Mouginot et al. , 2010).

1. Dans le cas de Mars Climate Orbiter, les constructeurs fournirent les performances des moteurs de
correction de trajectoire en « livre-force », mais les ingénieurs les interprétérent comme des poussées en
newtons. La sonde ne s’inséra donc pas en orbite & 120 km, mais & 57 km d’altitude, ce qui provoqua sa
désintégration.
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La méme année, la NASA lance deux rovers a destination de Mars. Les Mars Explora-
tion Rovers reprennent le systéme d’atterrissage a base d’airbags de Pathfinder qui a fait
ses preuves. Baptisés Spirit et Opportunity, les rovers se posent respectivement le 3 janvier
2004 au fond du cratére Gusev et le 25 janvier 2004 dans la plaine de Meridiani '. Véri-
tables robots géologues, ils brossent, creusent et analysent les roches qu’ils rencontrent. Les
résultats obtenus témoignent du passé aqueux de la planéte. Prévus pour durer 90 jours,
les performances des rovers dépassent toutes les espérances. Spirit parcourt en tout 7,5 km,
gravissant au passage une colline de 83 m de hauteur. Le contact est perdu avec le rover
en mars 2010. Opportunity est toujours en activité et a parcouru jusqu’a présent plus de
30 km. Au cours de sa mission, le rover a collectionné I'exploration des cratéres : Eagle (22
m de diamétre) ot il s’est posé, Endurance (130 m), Victoria (730 m) et Endeavour (22
km) dont Opportunity analyse actuellement le rempart, particuliérement intéressant car
il recéle des affleurements d’argiles. Une nouvelle étape de I'exploration spatiale in-situ a
été franchie avec ces deux rovers; obtenir des photographies depuis la surface de Mars est
devenu naturel, presque banal. On ne se rend plus compte de 'exploit technique réalisé par
les ingénieurs du Jet Propulsion Laboratory, qui ont congu les rovers et les dirigent sur la
planéte rouge.

En 2006, la NASA place la sonde Mars Reconnaissance Orbiter (MRO) en orbite
martienne. Cette sonde emporte 11 instruments de pointe, dont plusieurs complétent les
instruments a bord de Mars Express. Ainsi, le spectro-imageur CRISM (Compact Recon-
naissance Imaging Spectrometer for Mars) travaille dans une gamme de longueurs d’onde
quasiment identique &8 OMEGA, mais & une résolution spatiale bien plus élevée, 18 m par
pixel. Cela permet de détecter des affleurements peu étendus et d’affiner notre connaissance
des processus saisonniers. Le radar SHARAD (Mars SHAllow RADar sounder) sonde des
profondeurs moins importantes que MARSIS mais & une résolution spatiale et verticale
beaucoup plus élevée. SHARAD a permis de découvrir que les couches stratifiées visibles
sur le flanc des calottes permanentes se poursuivent a l'intérieur (Seu et al. , 2007), ce qui
contribue a affiner le scénario de formation des dépressions spirales de la calotte perma-
nente nord (Smith & Holt, 2010). La caméra MARCI (Mars Color Imager), remplacante
de la caméra MOC, cartographie les dépots saisonniers au cours de leur recul printanier
(Cantor et al. , 2010). Enfin, la caméra HiRISE (High Resolution Imaging Science Ex-
periment) prend des clichés de la surface de Mars a la résolution impressionnante de 25
cm par pixel. Les images HiRISE permettent de détailler les processus saisonniers pour le
moins exotiques qui se produisent au niveau des dépots saisonniers nord et sud (Hansen
et al. , 2010b) (voir figure 1.6).

Alors que ses prédécesseurs se sont tous posés prés de I’équateur ou & moyenne latitude,
la sonde américaine Phoenix atterrit le 26 mai 2008 par 68° Nord, au-dela du cercle arctique
martien. Sa mission est de déterminer le potentiel d’habitabilité du sol de la région polaire
nord. Doté d’un bras articulé muni d’une pelle, Pheenix creuse une tranchée et révéle la
présence de glace d’eau sous une dizaine de centimétres de sable, confirmant les observations

1. Le rover Opportunity a fortuitement atterri au milieu d’un petit cratére ou, pour la premiére fois,
des roches sédimentaires sont exposées. L’analyse de ces roches révélera qu’elles sont constituées de sels
de sulfate hydraté (Christensen et al. , 2004a). Sur Terre, ce type de dépots se forme au fond de lacs peu
profonds, en particulier lorsque I’évaporation concentre les minéraux dissous. Le site de Terra Meridiani a
probablement connu une histoire comparable (McLennan et al. , 2005)
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FIGURE 1.6 — Image HiRISE montrant les dunes circumpolaires nord recouvertes de glace
de COs3 au printemps. Tandis que la glace carbonique se sublime, la poussiére apparait
sous forme de coulées et de taches sur le flanc des dunes (crédit : NASA /JPL/Université
d’Arizona).

réalisées par la sonde Mars Odyssey (Smith et al. , 2009). La composition du sol est
analysée a I’aide d’un laboratoire miniature ; le sol a un pH quasiment neutre (7,7), contient
des carbonates et d’autres sels formés vraisemblablement en présence d’eau. L’atterrisseur
méne également des relevés météorologiques, observant une augmentation de la couverture
nuageuse et la formation de givre de HoO vers la fin de sa mission, peu avant le début de

I’automne nord.

1.1.3 Les missions a venir

Le prochain rover a destination de Mars est le Mars Science Laboratory, baptisé
Curiosity. Il est actuellement en route pour la planéte rouge et s’y posera en aotit 2012.
Sa mission principale est de déterminer les conditions d’habitabilité passée de la planéte.
I atterrira au niveau du cratére Gale, un site riche en minéraux hydratés (argiles, phyl-
losilicates) afin d’en préciser la géologie. En novembre 2011, I’agence spatiale russe devait
se relancer dans l’exploration martienne avec la sonde Phobos-Grunt. Sa mission ambi-
tieuse était de se poser sur la lune Phobos, d’en extraire un échantillon et de le ramener
sur Terre. La sonde emportait également le micro-satellite chinois Yinghuo 1 qui devait
étudier Uinteraction entre I’atmosphére martienne et le vent solaire. Malheureusement, la
sonde n’a pas réussi a quitter U'orbite terrestre. En 2013, la NASA prévoit d’envoyer le
satellite MAVEN (Mars Atmosphere and Volatile Evolution Mission), dont la mission
sera d’étudier 'atmosphére de Mars et de préciser le role de I’échappement atmosphérique
sur I’évolution du climat martien. Enfin, PESA travaille sur un rover, ExoMars, qui de-
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vrait partir en 2018. Démonstrateur technologique avant tout, il ménera également des
expériences d’exobiologie.

Un retour d’échantillons s’inscrit logiquement dans cette exploration de Mars. D’aprés
le programme Aurora de 'ESA, la mission Mars Sample Return devrait étre lancée a
I’horizon 2025. Mais il y a fort a parier que le projet subira des retards étant données les
contraintes économiques que subissent actuellement les agences spatiales. L’homme ira-t-il
ensuite sur Mars? Si on peut envisager ce voyage avec les technologies actuelles, le projet
est extraordinairement cher et nécessite la collaboration de plusieurs pays. Le 15 avril
2010, le président Obama a annoncé la ligne directrice pour I'exploration spatiale future :
d’abord une mission habitée vers un astéroide, en 2025, puis vers Mars, en 2035. L’avenir
de D'exploration habitée du systéme solaire dépendra surtout de l’avenir économique et
politique des pays concernés.

Au fil des siécles, Mars est passée d’astre rouge errant a planéte a part entiére, dont
I’étude comparative avec la Terre permet d’en appréhender la spécificité. L’exploration mar-
tienne est loin d’étre un long fleuve tranquille. Sur la vingtaine de missions soviétiques et
russes, seules quatre ont été trés partiellement réussies. Le succés des nombreuses missions
américaines ne doit pas faire oublier cinq échecs majeurs. Mais la persévérance des agences
spatiales a permis de développer des sondes toujours plus robustes et performantes, qui
jour aprés jour nous aident a comprendre I’histoire présente et passée de la planéte Mars.
La communauté des scientifiques martiens forme aujourd’hui une grande famille pluridis-
ciplinaire composée de géologues, de météorologues, d’exobiologistes, de glaciologues...

Cet historique a été établi a partir de plusieurs sources. L’excellent ouvrage de Camille
Flammarion, La planéte Mars et ses conditions d’habitabilité (Flammarion, 1909) détaille
I’ensemble des observations de la planéte Mars effectuées entre le 17¢ et le début du 20°
siécle. L’historien William Sheehan résume ces observations et les étend aux débuts de
I'exploration spatiale (Sheehan, 1996). Son ouvrage est disponible sur Internet. Les ex-
plications exhaustives disponibles sur le site internet http://www.nirgal.net, créé par
Philippe Labrot, ont également été une source de documentation.

1.2 Caractéristiques de la planéte Mars

1.2.1 Taille et orbite

Mars est la quatriéme planéte du systéme solaire par ordre de distance croissante au
Soleil, aprés Mercure, Vénus et la Terre. Comme ’ensemble des objets du systéme solaire,
ces planétes se sont formées il y a 4,5 milliards d’années suite a ’effondrement gravitationnel
de la nébuleuse protosolaire. Accrétées a partir d’'un matériau relativement homogéne, les
quatre planétes telluriques ont suivi des évolutions divergentes aboutissant & une grande
diversité de surfaces et d’atmosphéres. La compréhension des causes et des modalités de
ces évolutions est un théme central de la planétologie.

Le tableau 1.1 donne les principaux éléments de comparaison entre Mars et la Terre.
Avec un rayon moyen de 3390 km, la planéte rouge est presque deux fois plus petite que
notre planéte bleue, mais sa surface est pratiquement égale a celle des terres émergées
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de la Terre. Une journée martienne, appelée sol, ne dure que 39 minutes et 35 secondes
de plus qu’une journée terrestre. L’obliquité de Mars, c’est-a-dire I’angle d’inclinaison de
son axe de rotation par rapport a la perpendiculaire au plan de son orbite, est proche
de l'obliquité terrestre, permettant 'existence de saisons qui nous sont familiéres. Mars
effectue une révolution autour du Soleil en 669 sols, & une distance moyenne de 227.9
millions de kilomeétres. A une telle distance du Soleil, I’éclairement intégré sur ’ensemble
du spectre solaire est d’environ 600 W m™2, soit environ la moitié de I’éclairement solaire
recu par la Terre. L’albédo moyen de Mars étant de 0,25, sa température d’équilibre est
d’environ 210 K (-63°C).

Si orbite de la Terre est quasiment circulaire (excentricité de 0,019), celle de Mars est
relativement elliptique (excentricité de 0,093). La durée et U'intensité des saisons en sont
affectées de telle sorte que I'été austral est plus court et plus chaud que I'été boréal. Le
flux solaire incident atteignant le sommet de ’atmosphére martienne est ainsi 40% plus
intense au solstice d’été sud qu’au solstice d’été nord. Pour des raisons pratiques, dates
et saisons sont conventionnellement exprimées en terme de longitude solaire aréocentrique
L. 11 s’agit de la mesure angulaire de la position de Mars sur son orbite, l'origine étant
fixée a I’équinoxe de printemps nord (voir figure 1.7).

Equinoxe de printemps nord
L&=0°

Solstice d'hiver nord
L=270°

Hiver nord Printemps nord

PERIHELIE APHELIE

(Ls=250.9°)

Automne nord |
Eté nord

Solstice d'été nord
L=90°
Equinoxe d'automne nord
Ls=180°

FIGURE 1.7 — Principaux parameétres de ’orbite martienne. L’excentricité de 1'orbite sur le
schéma est exagérée. Les saisons sont indiquées pour ’hémisphére nord. Dates et saisons
sont repérées par la longitude solaire aréocentrique Ly qui est I’angle parcouru sur 'orbite
depuis I’équinoxe de printemps de I’hémisphére nord.

L’obliquité de Mars et I'excentricité de son orbite varient au cours des temps géologiques
suivant des cycles appelés cycles de Milankovitch. Dans le cas de la Terre, ces cycles sont
associés a des changements climatiques importants. Par exemple, le dernier maximum
glaciaire sur Terre s’est déclenché il y a 21000 ans par un changement d'un peu plus
d’un demi degré de I'obliquité. Alors que I'axe de rotation de la Terre est stabilisé par
la présence d’un satellite naturel massif (Laskar et al. , 1993), 'axe de rotation de Mars
oscille réguliérement de plusieurs dizaines de degrés (Laskar et al. , 2004b) (voir figure 1.8).
Ces fortes variations d’obliquité entrainent d’importantes variations de la répartition de
I’éclairement solaire selon la latitude et par la-méme des changements climatiques intenses
(Laskar et al. , 2002; Forget et al. , 2006a; Madeleine et al. , 2009).
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F1GURE 1.8 — Comparaison de I’évolution des paramétres orbitaux de Mars et de la Terre
au cours des 10 derniers millions d’années. Au-dela, les projections sont chaotiques. Les
parameétres martiens sont extraits de Laskar et al. (2002). Ceux de la Terre ont été ob-
tenus avec le modéle de Laskar et al. (2004a). Notez que ces courbes peuvent étre calcu-
lées via http://www.imcce.fr/Equipes/ASD/insola/earth/online/index. php.

Mars Terre
Parametres orbitaux
Distance moyenne au Soleil (10° km) 2279 (1,52 UA) 149,6 (1 UA)
Excentricité 0,093 0,017
Longitude solaire du périhélie 251° 281°
Obliquité 25,19° 23,93°
Durée du jour (s) 88775 86400
Durée de I'année (sols/jours terrestres) 668,6,/686,98 365,24
Paramétres de surface
Rayon équatorial (km) 3396 6378
Gravité en surface (m s=2) 3,72 9,81
Constante solaire moyenne (W m~2) 589 1367
Albédo planétaire 0,25 0,306
Température d’équilibre T, (K) 210 256
Températures de surface (K) 140-300 210-325
Composition atmosphérique moyenne
CO, 95,00% 0,03 %
Ny 2,70% 78,10%
Ar 1,60% 0,93%
0o 0,13% 20,90%
H,O 0,03% 1,00%
Paramétres atmosphériques

Pression de surface moyenne (hPa) 6,1 1013
Densité atmosphérique moyenne (kg.m~=3) 0,02 1,217
Masse molaire moyenne (g.mol™1) 43,49 27,8
Hauteur d’échelle (km) 10,8 7,5

TABLE 1.1 — Quelques caractéristiques de la planéte Mars et de son atmosphére, comparées
a la Terre (Zurek et al. , 1992; Read & Lewis, 2004).
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1.2.2 Géomorphologie et composition de la surface

A T’heure actuelle, Mars est un désert froid et aride, au climat hyper-continental, ou
I'eau en surface n’est stable qu’a I’état solide et uniquement dans les régions polaires.
Pourtant, de nombreux réseaux fluviatiles ont été mis en évidence dans les hauts plateaux
de I’hémisphére sud, témoins d’un climat passé ou l'eau liquide était stable & la surface.
Mars est jalonnée de multiples édifices volcaniques, tels les volcans de Tharsis s’élevant
tous a plus de 10 km au-dessus des plaines environnantes (voir Figure 1.9). La planéte est
également marquée de structures tectoniques comme Valles Marineris, gigantesque rift de
3500 km de long, 300 km de large et jusqu’a 7000 m de profondeur. Si Mars est actuellement
quasiment inactive, elle a connu dans un lointain passé une activité géologique intense qui
a sculpté sa surface. Afin de comprendre la morphologie et la composition actuelle de la
surface de la planéte, il est nécessaire de se plonger dans son histoire.

Les terrains martiens sont datés selon une chronologie constituée de trois principales
éres, et basée sur leur taux de cratérisation (Scott & Carr, 1978; Hartmann & Neukum,
2001). Ces trois éres sont désignées, de la plus ancienne a la plus récente, sous les noms de
Noachien (de -4,5 a - 3,7 milliards d’années), Hespérien (de -3,7 & -3 milliards d’années) et
Amazonien (de -3 milliards d’années a nos jours), d’aprés le nom de régions martiennes les
plus représentatives de chacune de ces unités (Noachis Terra, Hesperia Planum et Ama-
zonias Planitia, voir figure 1.9). Parallélement a cette diversité morphologique, la surface
martienne présente une variété minéralogique révélée par les spectro-imageurs OMEGA
et CRISM. Ces instruments ont notamment mis en évidence des argiles et des sulfates,
minéraux formés en présence d’eau liquide mais dans des conditions différentes d’acidité.
La figure 1.10 montre leur distribution a I’échelle de la planéte. A partir de cette étude
minéralogique, Bibring et al. (2006) proposent un nouveau découpage de la chronologie
martienne en trois unités, le Phyllosien, le Theiikien et le Sidérikien. Le bref résumé de
I’histoire martienne présenté dans cette thése est basé sur I’échelle classique, Noachien, Hes-
périen, Amazonien, mais telle qu’elle a été définie dans (Carr & Head, 2010) ou sont prises
en compte les découvertes les plus récentes en terme de morphologie et de minéralogie.

Le Noachien (4,5 - ~3,7 Ga) : Mars se forme il y a 4,5 milliards d’années par accré-
tion de planétésimaux. Durant les premiéres dizaines de millions d’années qui suivent, elle
se différencie en une crotite, un manteau et un noyau (Foley et al. , 2005; Debaille et al.
, 2007). Le bombardement primordial intense efface la plupart de 'activité géologique de
cette époque. L’un des uniques témoins de ces événements cataclysmiques serait I'immense
dépression du Nord de la planéte, formée par un impact géant (Nimmo et al. , 2008). Cette
dichotomie topographique sépare les basses plaines de ’hémisphére nord (altitude moyenne
de -4 km) des hauts plateaux de ’hémisphére sud (altitude moyenne de +2km) (voir figure
1.9). Des anomalies magnétiques ont été détectées au niveau des terrains cratérisés de I’hé-
mispheére sud, les plus anciens de la planéte, indiquant I'existence d’'un champ magnétique
a cette époque primitive (Acuna et al. , 1998). L’absence de champ magnétique résiduel au
fond des bassins d’impact Hellas et Argyre Planitia indique que la dynamo martienne était
arrétée au moment de leur formation, estimée entre 4,1 et 3,8 milliards d’années suivant
qu’on considére un déclin progressif du bombardement ou un pic tardif (Carr & Head,
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2010) . Ce bombardement tardif, le « Late Heavy Bombardment », serait du a la migration
des planétes géantes vers l'intérieur du systéme solaire (Morbidelli et al. , 2010).

De nombreux indices géomorphologiques indiquent que de ’eau liquide était présente en
surface au Noachien. Des vallées ramifiées, de structure dendritique et de longueur souvent
supérieure a 500 km, sont réparties de fagon homogeéne sur les hauts plateaux de ’hémi-
sphére sud. Ces vallées sont majoritairement interprétées par I’écoulement d’eau liquide,
une hypothése renforcée par 'observation de deltas & ’embouchure de certaines vallées
(Fassett & Head, 2005). Des lacs ont probablement occupé les régions topographiquement
basses comme les cratéres. L’hypothése de la présence d’un océan dans I’hémisphére boréal
a réguliérement été avancée au cours des derniéres décennies, basée sur des observations
géomorphologiques de possibles lignes de rivage (Parker et al. , 1993; Head et al. , 1999;
Clifford & Parker, 2001; Perron et al. , 2007). Elle est restée longtemps controversée en
I’absence d’observations de compositions chimique et minéralogique particuliéres dans ces
régions. Une récente étude des données MARSIS apporte toutefois un argument de poids
en faveur de la présence passée d’un océan boréal (Mouginot et al. , 2012). Les faibles
valeurs de la constante diélectrique du sous-sol des basses plaines de I'hémisphére nord
mesurées par MARSIS témoignent de la présence de sédiments trés poreux ou d’une large
concentration de glace d’eau, deux possibilités qui renvoient & ’existence dans un passé
lointain d’une importante masse d’eau chargée en sédiments autour du pdle nord de Mars.

La détection de phyllosilicates au niveau des terrains datant du Noachien confirme la
présence d’eau liquide stable a cette époque (Poulet et al. , 2005; Bibring et al. , 2006;
Murchie et al. , 2009; Carter et al. , 2010) (voir figure 1.10). Les phyllosilicates observés,
smectites (riches en magnésium et en fer) et montmorillonites (riches en aluminium) sont
en effet les produits de I'altération plus ou moins prolongée de basaltes par de ’eau liquide
alcaline. Ces indices géomorphologiques et minéralogiques indiquent que le climat martien
était plus doux et ’atmosphére plus dense au Noachien.

Le volcanisme au Noachien est concentré au niveau de Tharsis. La surrection de ce
dome entraine probablement le remplissage du bassin boréal. Les matériaux produits par
le volcanisme sont constitués de roches volcaniques primaires, principalement du basalte
riche en orthopyroxéne avec différentes quantités d’olivine (Poulet et al. , 2005; Bibring
et al. , 2006). La stratigraphie des terrains datant du Noachien indique qu'une couche
de roches volcaniques non altérées par ’eau recouvre les phyllosilicates, ceux-ci ayant été
excavés par des impacts ou exposés sous forme d’affleurements par érosion. Le Phyllosien,
période de formation des phyllosilicates, s’est donc achevé avant la fin du Noachien. Un
changement climatique drastique a eu lieu, le climat chaud et humide évoluant vers un
climat froid et sec. Cette transition est vraisembablement due & un amincissement de
I’atmosphére, entrainant une baisse de la pression et de I'effet de serre, et par conséquent
de la température. Les conditions environnementales ne permettent la stabilité de I’eau que
sous forme de glace souterraine, présente toujours a ’heure actuelle aux hautes et moyennes
latitudes. La perte du champ magnétique actif, entrainant un échappement atmosphérique
accéléré, a probablement contribué a cette transition climatique (Chassefiére et al. , 2007).
Le bombardement tardif a également pu participer a l’érosion de l'atmosphére (Brain &
Jakosky, 1998; Solomon & Head, 2007). Le role exact de ces différents processus reste
cependant & élucider.
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FIGURE 1.9 — Carte topographique de la surface de Mars réalisée par 'altimétre MOLA a
bord de Mars Global Surveyor. Les principales régions sont indiquées, ainsi que la position
des landers et rovers.

FIGURE 1.10 — Répartition des phyllosilicates (points bleus) et des sulfates (points rouges)
détectés jusqu’a présent a la surface de Mars, superposée sur une mosaique couleur de la
planéte réalisée par les sondes Viking. D’aprés Carter et al. (2011) et Massé (2010).
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L’Hespérien (~3,7 - 3,0 Ga) : Alors que le bombardement diminue nettement a I’'Hes-
périen, le volcanisme se poursuit et fagonne prés de 30% de la surface de la planéte (Carr
& Head, 2010). Les principaux centres volcaniques sont le plateau de Tharsis, Elysium
Mons et Syrtis Major (voir figure 1.9). Les contraintes exercées par le poids de Tharsis
entrainent la formation de nombreux rifts et fossés d’effondrement, dont le gigantesque
Valles Marineris.

Les vallées ramifiées typiques du Noachien laissent place & d’imposantes vallées de dé-
bacle rectilignes et & fond plat, larges de 10 a 100 km et d’une longueur atteignant 2000
km. La plupart s’est déversée dans la plaine de Chryse Planitia. Leur formation serait
due a linteraction de remontées magmatiques avec des accumulations de glace souter-
raine, provoquant le relachement épisodique et catastrophique d’une grande quantité d’eau
(Gulick, 1998). Cependant, ce scénario nécessite une permeéabilité extrémement grande du
régolithe martien (Carr, 1996) et souffre de 'absence d’altération aqueuse au sein des val-
lées de débacle. Un mode de formation alternatif proposé par certains auteurs consiste en
I’écoulement d’une lave trés peu visqueuse (Leverington, 2004, 2011).

L’abondance d’olivine dans les terrains datant de ’'Hespérien (Bandfield et al. , 2000)
montre que les conditions environnementales restent globalement séches a cette période,
'olivine étant trés sensible a 'altération aqueuse (Stopar et al. , 2006). La détection d’épais
dépots de sulfates indique néanmoins que les roches volcaniques ont localement subies
une altération aqueuse. Ces dépots de sels sulfatés sont répartis sur plusieurs régions,
majoritairement au sein de Valles Marineris, dans la région de Terra Meridiani et dans
les dunes circumpolaires boréales (Gendrin et al. , 2005; Langevin et al. , 2005a; Squyres
et al. , 2006; Massé et al. , 2010, 2012) (voir figure 1.10). L’analyse la plus précise de
leur composition a été réalisée in-situ par le rover Opportunity. Les modes de formation
envisagés font intervenir ’altération de matériaux volcaniques par des circulations de fluides
acides ou I’évaporation d’une eau trés acide et riche en soufre, celui-ci ayant été injecté
dans I'atmosphére de Mars par la forte activité volcanique. La période de formation des
sulfates, nommée Theiikien (de theiikos, sulfate en grec), couvrirait une grande partie de
I'Hespérien (Bibring et al. , 2006).

D’importantes quantités de glace se déposent en surface a I’'Hespérien. Dans la région
de Dorsa Argentae, ces dépots s’étendaient sur une surface environ deux fois plus grande
que celle actuellement couverte par la calotte permanente sud (Head & Pratt, 2001).

L’Amazonien (~3,0 Ga - actuel) : Bien que I’Amazonien regroupe les deux tiers de
I’histoire martienne, les changements géologiques & la surface sont relativement modestes
par rapport aux périodes précédentes. Les processus d’impact, de tectonique et de volca-
nisme diminuent trés fortement, rendant par conséquent plus évidente ’activité du vent et
de la glace. Le volcanisme, dix fois moindre qu’a I’Hespérien, est centré principalement sur
Tharsis et Elysium (Tanaka et al. , 2003). La relative jeunesse de ces massifs volcaniques,
quelques dizaines de millions d’années, suggére que Mars serait encore active épisodique-
ment (Berman & Hartmann, 2002; Neukum et al. , 2004).

De trés rares vallées ramifiées et vallées de débacle sont datées de I’Amazonien. Le
climat reste vraisemblablement froid et sec, assez semblable & celui qui régne actuellement.
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Toutefois, des ravines de taille kilométrique observées aux moyennes latitudes (30°-60°)
semblent témoigner de I’écoulement ponctuel d’eau liquide a la surface (Malin et al. , 2006).
Plus connues sous le terme anglais de gullies, I'origine de leur formation est controversée.
Certaines hypothéses font intervenir la présence d’un aquifére proche de la subsurface et
sa déstabilisation soudaine. Cependant, ’observation de gullies au niveau du pic central de
certains cratéres rend peu probable ce mode de formation. Il parait plus vraisemblable que
ces gullies résultent de la fonte de glace déposée pendant les périodes de haute obliquité
(Costard et al. , 2002).

Les variations d’obliquité associées aux cycles de Milankovitch donnent lieu a des chan-
gements climatiques tout au long de I'histoire de Mars. Au cours de I’Amazonien, ils se
traduisent par la formation de glaciers aux tropiques (Forget et al. , 2006a; Madeleine et al.
, 2009), dont les empreintes sont toujours visibles actuellement (Neukum et al. , 2004; Head
& Marchant, 2008). Les calottes permanentes de glace d’eau se forment aux poles a cette
période, leur stratification témoignant des variations climatiques de I’époque (Herkenhoff
et al. , 2007).

L’effet du vent devient omniprésent avec I’apparition de champs de dunes sur la majorité
des surfaces martiennes. Les vents catabatiques contribuent vraisemblablement & sculpter
la calotte permanente nord (Cutts, 1973; Howard, 1978; Howard et al. , 1982; Howard, 2000;
Ng & Zuber, 2006; Smith & Holt, 2010). La poussiére contenue dans la calotte est altérée
en sulfates tel que le gypse (Massé et al. , 2010). Les vents transportent cette poussiére
hors de la calotte, qui prend part & la formation du vaste champ de dunes circumpolaires
(Cutts et al. , 1976).

L’altération minéralogique semble réduite a la formation d’oxydes de fer anhydres par
le peroxyde HoOg présent dans ’atmosphére martienne (Bibring et al. , 2006). Il se forme
une pellicule de rouille trés fine qui donne a Mars sa couleur rouge (voir figure 1.10). Les
terrains sombres de la planéte correspondent aux régions basaltiques les moins altérées,
couvrant par endroits toute la chaine de cristallisation fractionnée (Christensen et al. |
2005). La diversité compositionnelle du sol martien se traduit par une variabilité spatiale
de l'albédo et de l'inertie thermique de la surface, constituant des « ilots thermiques » en
forte interaction avec la dynamique atmosphérique.

1.2.3 Atmosphére et climat actuel

L’atmosphére martienne est trés ténue (pression de surface 100 fois plus faible que
sur Terre) et principalement composée de COg. Sa composition la rend transparente aux
longueurs d’onde du visible, 1% seulement du rayonnement solaire incident étant absorbé
par le CO2 atmosphérique avant d’atteindre la surface martienne (Savijarvi, 1991). Cette
derniére est chauffée par absorption du rayonnement solaire et se refroidit en émettant
dans l'infrarouge thermique. Une partie du flux radiatif émis par la surface est absorbée
par I'atmosphére, principalement dans la bande a 15 gm du COs. Bien que 'atmosphére
soit constituée a 95% de COq, l'effet de serre produit, ¢’est-a-dire la part du rayonnement
infrarouge absorbée par 'atmosphére et ré-émise vers la surface, est trés faible (~ 5 K) en
raison de la faible pression et de I’étroitesse de la bande d’absorption/émission du CO9 &
15 pm. La température moyenne de la surface de Mars, 220 K (-53°C), est donc proche
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de sa température d’équilibre, loin du cas extréme de Vénus ou l'effet de serre s’éléve a
environ 500 K.

Le sol martien a une trés faible inertie thermique comparée a la Terre et ses océans. Par
conséquent, la surface (hors des calottes polaires ') est quasiment & I’équilibre radiatif, un
cas bien différent de l’environnement terrestre (Spiga, 2011). Ce phénoméne est amplifié
par la ténuité de I’atmospheére, fortement réactive aux changements de température. Cela
se traduit par des variations trés importantes de la température de surface & 1’échelle du
cycle saisonnier comme a ’échelle du cycle diurne. La différence de température entre le
jour et la nuit peut ainsi fréquemment atteindre 100 K. Ce climat « hyper-continental »
s’exprime également par un contraste thermique notable entre les deux hémisphéres. Alors
que sur Terre la basse atmospheére est généralement plus chaude sous les tropiques qu’aux
poles, la température de surface martienne est généralement maximale dans les régions
polaires de 'hémisphére d’été et décroit continument du podle d’été au poéle d’hiver. Seule
exception : proche des équinoxes, on retrouve une répartition de type terrestre, avec des
températures minimales aux poles (voir figure 1.11).

La structure verticale de I’atmosphére martienne a été analysée in-situ lors de la des-
cente des modules d’atterrissage et a distance au moyen d’instruments embarqués. En des-
sous de 60 km, la structure thermique de l'atmosphére est principalement contrainte par
I’absorption du rayonnement infrarouge provenant de la surface (troposphére martienne).
La température décroit en fonction de laltitude & raison de 2,5 K km~!, contre 6,5 K
km~! sur Terre. Cependant, la hauteur d’échelle atmosphérique, 10,8 km, est comparable
a celle de la Terre, la faible gravité martienne étant contrebalancée par la masse molaire
relativement élevée du COs. L’atmosphére martienne contenant de trés faibles quantités
d’oxygeéne (0,13%), les sous-produits issus de sa photo-dissociation sont également trés
rares, en particulier I'ozone. Ainsi, Mars ne posséde pas de stratosphére, siége sur Terre
d’un réchauffement par absorption des ultraviolets par l'ozone. Toutefois, la décroissance
thermique se stabilise entre 60 et 100 km grace a l'absorption du rayonnement solaire
proche infrarouge par le CO3y. A partir de 80 km d’altitude environ, les collisions entre
molécules sont si faibles que ’équilibre thermodynamique local n’est plus vérifié. Au-dela
de 120 km s’étend la thermosphére ot la température augmente avec l'altitude, dominée
par le chauffage ultra-violet, la conduction moléculaire et I’émission infrarouge a 15 pm
(Gonzalez-Galindo et al. , 2005).

Comme sur Terre, les régimes de vents dominants sont régis par les contrastes ther-
miques et la rotation de la planéte. La dépendance en latitude de l'insolation entraine
des gradients latitudinaux de température, et donc de densité atmosphérique. Les masses
d’air chaudes s’éléevent en altitude pour migrer vers les régions froides afin d’équilibrer le
gradient, formant une cellule convective dite cellule de Hadley. La rotation de la planéte
engendre une force de Coriolis qui dévie cette circulation, déclenchant des vents d’est en
ouest a haute altitude dans I’hémisphére d’hiver. Prés de la surface, la déviation de la
circulation atmosphérique engendre des vents analogues aux alizés terrestres. Cette cellule
de Hadley se déplace en latitude suivant les saisons avec une bréve période de transition
autour des équinoxes durant laquelle le mouvement de la cellule s’inverse ; deux cellules se

1. Composées principalement de glace d’eau, les calottes polaires ont une forte inertie thermique, de
l'ordre de 1500 J m™2 s7%/2 K1,
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forment temporairement au moment de cette transition (voir figure 1.11). Cette circulation
moyenne est fortement modulée & 1’échelle de la journée par des vents de pente proche de
la surface, dits anabatiques et catabatiques, ainsi que par la propagation d’ondes de marée
thermique.

S’ils sont suffisamment forts, ces vents érodent la surface et soulévent des poussiéres.
Les plus fines d’entre elles (0,1 & 10 um) partent en suspension dans I’atmosphére. Ces
aérosols minéraux, riches en oxyde de fer, donnent au ciel martien sa couleur orangée '.
Ils influencent considérablement le climat, par absorption et diffusion du rayonnement
solaire et émission dans I'infrarouge thermique. La poussiére atmosphérique constitue ainsi
la principale source de chauffage diabatique de I'atmosphére (Gierasch & Goody, 1972).
L’augmentation de l'opacité atmosphérique résultant de la présence de poussiéres tend a
refroidir la surface le jour, mais leur émission infrarouge réchauffe la surface la nuit; la
poussiére atmosphérique réduit donc les contrastes thermiques diurnes.

Ce sont principalement les nombreuses tempétes locales quotidiennes qui soulévent la
poussiére martienne et 'injecte dans I’atmosphére. Ces tempétes sont observées a toutes les
échelles. Tres localement, des tornades de poussiére nommées « dust devils » sillonnent les
plaines martiennes au cours de 'aprés-midi, lorsque la température de surface est maximale
et permet une ascendance d’air chaud la plus intense (voir figure 1.12). De maniére plus
régionale, on observe des tempétes aux hautes et moyennes latitudes et au bord des dépots
saisonniers, ol le contraste de température entre la glace carbonique et la surface dégivrée
engendre de puissantes brises thermiques (Cantor et al. , 2001). Enfin, ces tempétes peuvent
prendre une ampleur globale au cours du printemps et de 1’été australs, recouvrant la
planéte pendant plusieurs mois.

Ce cycle des poussiéres est couplé aux cycles du COy et de 'eau. Ceux-ci étant dé-
crits en détail dans la partie suivante, la présentation qui suit se veut volontairement
succincte. Les espéces COo et HoO peuvent se trouver sous formes gazeuse et solide dans
I’environnement martien. Chaque hiver, I’atmosphére se condense du péle jusqu’a environ
45° de latitude, puis la glace carbonique formée se sublime au printemps. A ce cycle de
condensation /sublimation correspond une composante de la circulation atmosphérique non
négligeable, le « flux de condensation » (Pollack et al. , 1990). Condensation et sublimation
créent respectivement des zones de dépression et haute pression qui modifient constamment
la circulation. Jusqu'a 25% de l’atmosphére se condense pendant I’hiver austral, un phé-
nomeéne sans équivalent terrestre mais qu’on retrouve sur Triton, le plus gros satellite de
Neptune (Ingersoll, 1990) et probablement aussi sur Pluton.

Bien que la vapeur d’eau ne soit présente qu’a ’état de trace dans ’atmosphére mar-
tienne (moins de 100 pm précipitables), elle est au cceur d'un cycle saisonnier complexe
organisé autour de plusieurs réservoirs. En automne et en hiver, la vapeur d’eau se condense
sous forme de givre aux hautes et moyennes latitudes, qui se sublime au printemps. En
été, la calotte permanente nord se sublime & son tour et une partie de la vapeur d’eau re-
lachée est transportée dans I’hémisphére sud. La vapeur d’eau se condense sur des noyaux
de poussiére pour former des nuages d’une grande diversité, qu’on observe principalement
dans les tropiques et aux hautes latitudes.

1. Suivant la quantité de poussiéres en suspension dans ’atmosphére, le ciel martien passe par toute
une gamme de couleurs : jaune, orange, rose saumon ou beige pale.
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FIGURE 1.11 — Température atmosphérique (en haut) et vents zonaux (en bas) a 14 h
en fonction de la latitude et de la pression, pour quatre longitudes solaires. Le sommet
des figures, & 1 Pa, correspond a une altitude d’environ 65 km au-dessus de la surface.
Les données de température ont été obtenues par U'instrument TES & bord de Mars Glo-
bal Surveyor. Les vents zonaux sont déduits de 1’équation du vent thermique. L’unique
cellule de Hadley aux solstices se dédouble aux équinoxes. Notez aux quatre saisons le ré-
chauffement adiabatique induit par les branches descendantes des cellules de Hadley. Les
latitudes polaires sont le siége de températures extrémement basses en hiver, favorables a
la condensation du COz atmosphérique. Image extraite de (Smith, 2008).
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June 10, 2001 July 31, 2001

FIGURE 1.12 — Des tempétes de poussiére & toutes les échelles. Haut : Dust devils se
déplacant au fond du cratére de Gusev, photographiés depuis le sommet d’une colline par
le rover Spirit & 12h25 heure locale le 8 aotit 2005. Milieu : tempéte de poussiére soulevée
par les vents violents soufflant en bordure des dépoéts saisonniers nord, photographiée par
la caméra MOC a bord de MGS le 29 aotit 2000. Bas : observations de la planéte Mars par
la caméra MOC en juin 2001 (photo de gauche), alors que 'atmosphére est encore claire, et
en juillet 2001, alors qu’une tempéte globale recouvre Mars. Cette tempéte s’est déclenchée
a la fin du mois de juin et a obscurci la planéte jusqu’a la fin du mois de septembre.
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1.3 Le cycle du CO,

Du fait de leur fort pouvoir réfléchissant et de leur extension, jusqu’a 45° de latitude, les
dépots saisonniers martiens sont facilement observables au télescope et constituent ’aspect
le plus visible du cycle saisonnier sur Mars. Leur récession printaniére est identifiée dés 1784
par Herschel (voir I'historique en partie 1.1.1) et dés lors, on considére que ces dépdts sont
constitués de glace d’eau. Il faut attendre les mesures de pression par la sonde Mariner 4
et les travaux de modélisation de Leighton & Murray (1966) pour comprendre qu’ils sont
composés de glace carbonique.

Dans une premiére partie est présentée la physique du bilan énergétique durant les
phases d’accumulation et d’ablation des dépdts saisonniers, puis les modéles de circulation
générale qui reproduisent le climat martien a partir de cette physique. La seconde partie est
consacrée a la caractérisation des dépdts saisonniers par télédétection : évolution temporelle
de leur extension spatiale, détermination de leur masse, épaisseur et densité, mode de
déposition et évolution microphysique. Une région particuliére des dépots saisonniers sud,
la région cryptique, est décrite, ainsi que les phénomeénes qui s’y déroulent. Enfin, nous
évoquons les questions liées a la présence d’une calotte permanente sud de glace carbonique.

1.3.1 Bilan énergétique et GCM
1.3.1.1 Bilan énergétique

La quantité de CO2 qui se condense puis se sublime est controlée par le bilan local
d’énergie. Exprimons ce bilan durant les phases d’accumulation et d’ablation des dépots

saisonniers.

Phase d’accumulation : FEn automne et en hiver, lorsque les régions polaires sont
éclairées par un Soleil rasant puis plongées dans la nuit permanente, la température descend
jusqu’au point de condensation du CO4. Le CO2 atmosphérique se condense a la surface,
fournissant a l'interface solide-gaz la chaleur latente nécessaire pour la maintenir a la
température de condensation. Le bilan local d’énergie au niveau de l'interface solide-gaz
s’écrit alors :

(1_A)F}’ cident+Fjdv+F00nd+FCO2 :FITR (11)

n

Détaillons chacun des termes de cette équation :

~ (1— A)F}

cidens correspond au flux incident absorbé par la glace carbonique, avec A

l’albédo de la glace (convolué par le flux solaire) et F' + le flux solaire et atmo-

Incident
sphérique incident. Ce flux se décline en plusieurs termes : 'insolation solaire directe,
I'insolation solaire indirecte diffusée par les aérosols atmosphériques et I’émission
thermique de 'atmosphére suite a son chauffage par le Soleil. La phase d’accumu-
lation se produisant lorsque le Soleil est trés bas sur 'horizon, puis pendant la nuit

polaire, ce terme est généralement négligeable devant les autres flux.
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- Fj 4 ©st le flux d’énergie apportée a la glace par I'advection de chaleur venue des
basses latitudes par la circulation atmosphérique. Les modéles de circulation générale
permettent d’estimer ce flux, dont le role est relativement mineur dans la région du
podle mais probablement important prés du bord des dépo6ts saisonniers, pouvant at-
teindre 30 W.m~2 (Pollack et al. , 1990), (Hourdin et al. , 1995), (Forget & Pollack,
1996).

— Foong correspond au flux échangé avec le sous-sol par conduction. Il est de deux
types : le flux géothermique et 'onde de chaleur annuelle. Le flux géothermique pro-
vient de la dégradation naturelle des éléments radioactifs contenus dans la crofiite de
Mars. Il est trés faible, de I'ordre de 15 a4 45 mW.m~2 (Clifford, 1993). L’onde de cha-
leur annuelle correspond & la chaleur successivement accumulée pendant les saisons
chaudes puis restituée pendant les saisons froides par le sous-sol. Pendant la phase
d’accumulation des condensats saisonniers, ce terme est positif puisque le sous-sol
est plus chaud que la surface. Dépendant principalement de 'inertie thermique de
la surface, ce flux est faible dans les régions minérales poussiéreuses mais élevé sur
la calotte permanente nord de glace d’eau, ou il peut atteindre 30 W.m™2. Sur la
calotte permanente sud, recouverte en permanence de glace carbonique, le flux de
conduction est presque nul puisque la température est maintenue a la température
de condensation du COs9 toute ’année.

— Fco, correspond au flux de chaleur latente donnée par le gaz a la glace lors de la
condensation du CO;y. Ce terme s’écrit :

dmco,
de

Avec Lco, = 5.9.10° J.kg™! la chaleur latente de sublimation du CO, et mco, la

FCOQ = L002 (1.2)

masse surfacique de glace carbonique, en kg.m~2. Fp, est positif lors de la conden-
sation et négatif lors de la sublimation.

- FITR est le flux d’émission en infrarouge thermique de la glace carbonique. C’est ce
déficit radiatif qui provoque la condensation du COs,, tous les autres termes corres-
pondant & des gains d’énergie. Il s’écrit :

Fl. = eoToo, (1.3)

Avec 0 = 5,67.1078 W.m~2.K~* la constante de Stefan-Boltzmann. e désigne 1’émis-
sivité de la glace carbonique. Ce paramétre mesure le rapport entre le flux thermique
rayonné par la glace et celui que rayonnerait un corps noir a la méme température.
Un corps noir théorique a une émissivité de 1, tandis que les matériaux naturels ont
une émissivité inférieure a 1. L’émissivité hémisphérique d’un corps dépend de la
longueur d’onde et est reliée a la réflectance bi-hémisphérique spectrale rp,(\) de ce
corps par la loi de Kirchhoff : e(\) = 7, ()). Ainsi, un corps qui absorbe fortement
de I'énergie radiative & une longueur d’onde donnée la ré-émettra fortement a cette
méme longueur d’onde. La réflectance bi-hémisphérique dépendant entre autres de
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la taille des grains composant le matériau, il en est de méme pour I’émissivité.

La température de condensation du COs est controlée par la pression atmosphérique
via la loi de pression de vapeur saturante (voir figure 1.13). La pression atmosphérique
est déterminée par 'altitude de la surface, le cycle de pression saisonnier et les effets
meétéorologiques (voir partie 1.3.1.2).

155th...n...h...n...h...n...h...n...h...n...%

150 CO, gazeux

145
140+ CO, solide N

135

Température de condensation (K)

130;P"'“'"P"'“'"P'"“"'P"'“"'P"'“"'E
0 2 4 6 8 10
Pression (mbars)

FIGURE 1.13 — Température de condensation du COs dans les conditions martiennes de
pression.

La taux de condensation de glace carbonique se déduit des équations 1.1 et 1.2 :

1
Lco,

dmco,

dt :(F;R_Fj{’dv_Fcond_<1_A>F\L

Incident) (1 4)

Les flux ont été classés par ordre décroissant de magnitude.

Phase d’ablation : Au retour du soleil au printemps, la glace ne peut évacuer toute
I’énergie solaire regue par émission thermique. Elle se sublime, libérant ainsi de la chaleur
latente. Le bilan local d’énergie au niveau de I'interface solide-gaz s’écrit alors :

(1— AFy

Incident

-+ Fjldv + Foond = FITR — Feo, (1.5)

Cette équation est similaire a I’équation 1.1. Par souci de clarté, le terme Fpo, a été
placé dans le membre de droite, parmi les pertes, puisqu’il est négatif lors de la sublimation.

L’importance relative de chacun des flux se trouve modifiée par rapport a la phase d’ac-
cumulation. Le flux solaire direct et indirect domine, suivi du flux de chaleur échangé avec
le sous-sol puis du flux d’advection atmosphérique. Le flux émis en infrarouge thermique
par la glace carbonique reste quant & lui pratiquement inchangé puisque qu’il ne dépend
que de la température de la glace, fonction de la pression atmosphérique.

De la méme fagon qu’en phase d’accumulation, le taux de sublimation de glace carbo-
nique s’écrit :
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1

dmco,
Lco,

_ ! 1 .
@ (—(1— A)Flncident + Fip — Foona — FAdv)

(1.6)
Cette équation est similaire a I’équation 1.4 mais la magnitude relative de chaque terme
a changé.

Aparté sur la nomenclature utilisée : Depuis les premiéres observations de Mars
depuis la Terre, on a qualifié les taches polaires brillantes de calottes (cap en anglais),
distinguant les calottes saisonniéres des calottes permanentes, aussi appelées calottes
résiduelles ou calottes polaires. Or les calottes saisonniéres ne sont pas des calottes & pro-
prement parler. En effet, une calotte est un glacier de grande dimension ', dénomination
adaptée pour les calottes permanentes mais pas pour les accumulations de glace carbonique
dont la persistance est saisonniére. Il serait donc plus approprié de qualifier les calottes sai-
sonniéres de condensats saisonniers. Cependant, si nous avons jusqu’ici discuté d’une
condensation directe de CO4 au sol, 'accumulation de glace carbonique peut également
se faire par précipitation de neige de COg2 (ce processus est détaillé en partie 1.3.2.3). J’ai
donc choisi d’utiliser le terme de dép6ts saisonniers, englobant a la fois la glace conden-
sée directement au sol et issue de la précipitation de neige. Il m’arrivera occasionnellement
d’employer le terme de condensats saisonniers afin d’éviter de lourdes répétitions. J’ai
essayé de proscrire au maximum le terme de calotte saisonniére, inadapté.

1.3.1.2 Les modéles de circulation générale

Un modéle de circulation générale (GCM ?) est une simulation informatique de la circu-
lation atmosphérique d’une planéte a I’échelle globale, incluant la physique de I’écoulement
des masses d’air, du transfert radiatif, des changements d’états des gaz en présence ainsi
que d’autres phénoménes physico-chimiques. Sur Terre, les GCMs sont des outils essentiels
a la fois pour la prévision météorologique et pour I’étude du climat. Leovy & Mintz (1969)
ont été les premiers & adapter un GCM terrestre a la planéte Mars. Par la suite, plusieurs
laboratoires ont développé leur propre GCM : la NASA Ames en Californie (Pollack et al.
, 1990; Haberle et al. , 1993), le Laboratoire de Météorologie Dynamique (LMD) a Paris
(Hourdin et al. , 1993; Forget et al. , 1999), I'Université d’Oxford (Lewis et al. , 1996) et le
Geophysical Fluid Dynamics Laboratory (GFDL) a Princeton (Wilson & Hamilton, 1996).

Au cours de ma thése, je me suis principalement intéressé aux résultats fournis par le
GCM du LMD. Ce modeéle, comme celui de la NASA Ames, est structuré en deux parties,
distinctes du point de vue informatique (Forget, 1996) :

— La partie dynamique qui calcule les transports atmosphériques de matiére et d’éner-
gie. Cela passe par une discrétisation spatiale et temporelle des équations primitives
de la météorologie, une version simplifiée des équations générales de '’hydrodyna-
mique des fluides. Le modéle est formulé en différences finies sur une grille réguliére

1. On distingue les calottes glaciaires des calottes polaires. Le National Snow and Ice Data Center
définit une calotte glaciaire comme un glacier de grande dimension mais dont la superficie ne dépasse pas
50000 km?, tandis que la superficie d’une calotte polaire, ou Inlandsis, dépasse 50000 km?.

2. Les GCMs sont de plus en plus appelés Modéles de Climat Global.
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de 64x48 mailles horizontales, soit 3,75° en latitude pour 5,625° en longitude, ce qui
correspond a des mailles de coté ~220 km aux moyennes latitudes. La grille verticale
est divisée en 25 niveaux, le dernier niveau étant situé a 80 km. Pour obtenir une
représentation fine de la couche limite, les trois premiers niveaux sont placés respec-
tivement a 4 m, 19 m et 44 m. La discrétisation temporelle se fait selon un schéma de
type explicite et centré : I’état au pas suivant est calculé a partir de ’état précédent
en ajoutant deux fois la variation calculée & I’état présent.

— La partie physique qui calcule les bilans d’énergie. Deux types d’échange sont simu-
lés : d’une part les échanges physiques réels entre 'atmosphére et le monde extérieur
(interaction atmosphére rayonnement, échanges thermiques avec le sol, condensa-
tion/sublimation, ...), et d’autre part les échanges entre les échelles spatiales et tem-
porelles effectivement traitées par les équations discrétisées et les échelles inférieures
(concernant principalement la diffusion verticale turbulente et la convection). Tous
ces échanges ne font interagir que des points situés dans une méme maille horizontale,
sur une méme verticale du modéle.

Une bonne maniére de tester un GCM est de comparer ses prédictions du cycle annuel
de pression de surface avec les mesures in-situ. La pression de surface martienne a été
mesurée en quatre lieux différents, par les atterrisseurs Viking 1, Viking 2, Mars Pathfinder
et Phoenix. Les missions Viking ont fourni la couverture temporelle la plus compléte, avec
un enregistrement de pression pendant plus de trois années martiennes par 'atterrisseur
Viking 1 et de presque deux années martiennes pour l'atterrisseur Viking 2 (Hess et al. ,
1980; Tillman et al. , 1993) (voir figure 1.14).

Ces mesures mettent en évidence plusieurs phénomeénes se produisant a des échelles de
temps différentes (Hourdin et al. , 1995; Tillman et al. , 1993). Les variations journaliéres
sont dominées par le signal des ondes de marée thermique et les variations sur plusieurs
jours montrent le passage d’ondes baroclines ', dés I'automne de I’hémisphére nord jus-
qu’au printemps. Les variations a I’échelle saisonniére sont quant & elles reliées au cycle de
condensation/sublimation des dépots de COo, alternativement dans I’hémisphére nord et
sud, contrélé par le bilan local d’énergie décrit dans la partie précédente. Ce cycle induit
des variations de la pression de surface de prés de 30% (Hourdin et al. , 1995). En com-
paraison, les variations terrestres sont de 'ordre de 5% et ne résultent que de 'influence
météorologique des variations de température locale.

Le cycle annuel de pression est asymétrique, avec un minimum plus marqué pendant
I’hiver sud que pendant I'hiver nord. Cette asymétrie est la conséquence directe de I'ex-
centricité de l'orbite de Mars. Les hivers sud étant plus longs que les hivers nord, une
plus grande quantité de CO9 se condense pendant les hivers sud. De ce fait, la pression
de surface est minimale au milieu de I'hiver sud et maximale & la fin du printemps sud,
lorsque les dépdéts saisonniers ont disparu de I’hémisphére sud pour se recondenser dans
I’hémisphére nord.

Comme le montre la figure 1.15, les GCMs reproduisent correctement le cycle annuel

1. Les ondes baroclines, ou ondes planétaires, sont des mouvements ondulatoires de grande longueur
d’onde initiés par la variation de la force de Coriolis avec la latitude, et qui font le tour de la planéte en
quelques jours.
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FIGURE 1.14 — Pression de surface mesurée par les atterrisseurs Viking 1

(22,27°N/312,05°E) pendant 2245 sols, soit plus de trois années martiennes, et Viking 2
(47,67°N/134,28°E) pendant 1050 sols, soit presque deux années martiennes. Les différentes
années sont indiquées en couleur. La différence entre les deux courbes est principalement
orographique, c¢’est-a-dire due a la différence d’altitude entre les deux sondes. Les variations
saisonniéres sont dues au cycle de condensation/sublimation du CO,. L'effet des ondes ba-
roclines s’exprime & 1’échelle de quelques jours martiens tandis que les variations diurnes
sont dues aux ondes de marée thermique. Image extraite de Haberle (2002).

de pression. Seule 'augmentation de pression pendant 1’été sud, entre Ls=270° et 330°,
correspondant a la tempéte de poussiére globale de 1977 (Hourdin et al. , 1993), n’est pas
reproduite par le scénario standard. Ce saut de pression peut néanmoins étre trés bien
simulé par le modéle de circulation générale & condition d’imposer une atmosphére plus
poussiéreuse, en accord avec les observations réalisées pendant les tempétes.

Il est important de noter que cette simulation n’inclut volontairement pas le signal
des ondes baroclines. Ce signal peut s’avérer particuliérement significatif en automne et
en hiver a la latitude ou se trouve l'atterrisseur Viking 2, comme le montre la grande
dispersion des points & ces saisons sur la figure 1.15.

Il faut également souligner que les GCMs ont gagné en complexité au fil des années. Si
au début des années 90 les GCMs simulaient correctement le cycle annuel de pression, il
était nécessaire de fixer des valeurs irréalistes pour ’émissivité et ’albédo des condensats
de COy (Pollack et al. , 1993; Hourdin et al. , 1995). Un ajustement correct de la courbe de
pression était ainsi obtenu avec une émissivité de 0,48 au nord et de 0,7 au sud alors que
Iinstrument IRTM & bord de Viking a mesuré des valeurs d’émissivité plutot proches de
I'unité (Forget et al. , 1998). L’ajout du processus de précipitation de neige de CO9 permet
de reproduire le cycle annuel de pression avec des émissivités correctes de l'ordre de 0,95
et un albédo constant de 0,5, tout en simulant correctement la distribution des zones de
faible émission (voir partie 1.3.2.3).
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FIGURE 1.15 — Cycle annuel de la pression de surface mesurée par latterrisseur Viking
2. Les points représentent la moyenne journaliére des mesures du capteur de pression. Le
saut de pression se produisant entre L;=270° et 330° résulte de l'effet dynamique de la
tempéte de poussiére globale de 1977 (Hourdin et al. , 1993). La ligne noire correspond
a la prédiction du GCM du LMD, en supposant un scénario standard pour la poussiére
martienne, ajusté d’aprés les observations de l'instrument TES entre 1999 et 2001. La
ligne grise épaisse correspond quant a elle & une simulation effectuée avec une opacité des
poussiéres beaucoup plus grande. Image extraite de Forget et al. (2007).

1.3.2 Caractérisation des dépodts saisonniers de CO, par télédétection
1.3.2.1 Evolution temporelle de I’extension spatiale des dépo6ts saisonniers

Bien avant I'arrivée des premiéres sondes spatiales, de nombreux observateurs ont suivi
depuis la Terre I'évolution de 'extension des dépots saisonniers martiens, dans le domaine
visible du spectre. Seule la récession des condensats peut étre observée puisque la phase
d’accumulation se produit en grande partie pendant la nuit polaire lorsque, par définition,
les régions polaires de Mars ne font pas face au Soleil et donc & la Terre. Les observations
se font pendant les oppositions, lorsque la Terre et Mars sont au plus prés. La récession des
condensats nord se produisant lorsque Mars est proche de I'aphélie de son orbite, elle est
plus difficile & observer que celle des condensats sud. Antoniadi (1930) et Fischbacher et al.

(1969) ont compilé la plupart des premiéres observations télescopiques. La récession des
dépots saisonniers nord a ensuite été décrite par Capen & Capen (1970), Dollfus (1973),
James et al. (1987b) et Iwasaki et al. (1979, 1982, 1984, 1987, 1999), tandis que celle
des dépots sud a été décrite par James & Lumme (1982); James et al. (1987a, 1990) et
Iwasaki et al. (1986, 1987, 1989, 1990). Le télescope spatial Hubble a également suivi la
récession des dépots saisonniers nord (Cantor et al. , 1998) et sud (James et al. , 1996).
Ces observations depuis la Terre ont montré la répétabilité du cycle des dépots saisonniers,
telle qu’exprimée par ’évolution temporelle de leur extension spatiale.

L’arrivée des sondes spatiales, & commencer par Mariner 7, a permis d’acquérir des



tel-00745121, version 1 - 24 Oct 2012

1.3 Le cycle du COq 35

données bien plus précises sur la répartition spatiale des dépots saisonniers. Les images
obtenues lors du survol de Mariner 7 ont révélé l'irrégularité de la bordure des condensats
sud au printemps, due a la présence abondante de cratéres dont la paroi exposée au nord
garde le givre carbonique plus longtemps (Veverka & Goguen, 1973). Mariner 9 a observé
la fin du recul des dépots saisonniers sud (Sharp et al. , 1971), puis succinctement le recul
des dépots saisonniers nord depuis Ls=40° jusqu’au solstice d’été (Soderblom et al. , 1973).
Les orbiteurs Viking ont suivi le recul printanier complet des deux calottes saisonniéres,
mais 'orbite des deux sondes ne leur a permis d’observer les condensats nord que sur
une petite gamme de longitude a chaque passage (James, 1979, 1982). Néanmoins, ces
observations ont mis en évidence la principale différence entre les condensats nord et sud :
I’extension visible des condensats sud recule de fagon trés asymétrique par rapport au
pole géographique alors que la récession des condensats nord est symétrique (James, 1979;
James et al. , 1979; James, 1982; James et al. , 1992). La configuration orbitale des sondes
suivantes sera choisie pour couvrir les régions polaires de fagon plus globale et réguliére,
en les faisant passer a environ 3° des poles a chaque orbite. Les instruments des sondes
Mars Global Surveyor (MGS), Mars Express et Mars Reconnaissance Orbiter (MRO) ont
ainsi fourni ’essentiel des données permettant de caractériser 1’évolution temporelle de
I’extension des dépdts saisonniers.

La phase d’accumulation des dépdts saisonniers se produisant en grande partie pendant
la nuit polaire, seuls les instruments fonctionnant dans I'infrarouge thermique sont capables
de capturer les condensats dans leur ensemble. Ainsi, les spectromeétres PFS (Mars Express)
et TES (MGS) ont observé que la progression des condensats sud commence a la fin de 1'été
et se fait de fagon symétrique par rapport au pole géographique, & une vitesse latitudinale
réguliere (Giuranna et al. , 2007; Titus, 2005, 2009). Les dépots atteignent une extension
maximale de 40°S entre Lg 70° et 90°. A cette période, le CO5 se condense au fond des
bassins d’Hellas et d’Argyre, jusqu’a 30°S, rendant asymétrique la distribution des dépots
saisonniers. La pression au fond de ces bassins est plus élevée qu’au niveau des plaines
environnantes : d’aprés la loi de Clausius-Clapeyron, la température de condensation du
COgq y est donc plus élevée, ce qui permet une condensation a plus basse latitude (voir
partie 1.3.1).

L’instrument TES a également observé la formation des dépots saisonniers nord. L’ac-
cumulation de glace commence & Ls=179° sur la calotte permanente nord, et les condensats
progressent de fagon assez symétrique par rapport au poéle, leur limite se situant environ
10° de latitude au sud de la limite de la nuit polaire (Titus, 2005, 2009). Ils atteignent
une extension maximale de 53°N vers L;=270°-300° (Kieffer & Titus, 2001). On notera que
I’extension maximale des dépodts saisonniers nord est plus faible que celle des dépots sud,
pour la simple raison que I'hiver nord dure moins longtemps que 'hiver sud.

La phase de récession des dépots saisonniers a été amplement observée a la fois par
les caméras fonctionnant dans le visible, par les imageurs hyperspectraux visible et proche
infrarouge et par les spectrométres fonctionnant en infrarouge thermique. La différence
majeure entre les condensats nord et sud est I'asymétrie trés marquée des condensats
sud lors de leur recul, comparée & des condensats nord beaucoup plus symétriques. Cette
asymétrie se traduit par ’apparition a Ls;=200° d’une région sombre au sein des dépots
saisonniers sud. Elle s’étend rapidement jusqu’a couvrir & Ls=220° une grande partie des
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régions entre 60°E et 210°E (James et al. , 2001) (voir figure 1.16). On pourrait croire que
les dépots saisonniers se sont totalement retirés de cette région mais il n’en est rien : la
température de surface mesurée par I'instrument TES indique qu’elle est toujours couverte
de glace carbonique (Kieffer et al. , 2000). Ce comportement étrange lui a valu d’étre
baptisée « région cryptique ! » (Kieffer et al. , 2000). Dans cette région, la glace carbonique
est compacte et recouverte de poussiére, ainsi que 'indiquent les spectres obtenus dans le
proche infrarouge (Langevin et al. , 2006). Elle est le théatre de phénoménes trés particuliers
que nous détaillerons en partie 1.3.2.4.

Dépots saisonniers nord, Ls=38° Dépots saisonniers sud, Ls=217°

FIGURE 1.16 — Photographies des dépots saisonniers nord (gauche) et sud (droite) réalisées
par la caméra MOC a bord de la sonde Mars Global Surveyor, pendant la premiére moitié
du printemps (d’aprés James & Cantor (2001) et James et al. (2001)). Alors que les
condensats nord ont une apparence plutot symétrique par rapport au pole, les condensats
sud sont nettement asymétriques, marqués par la présence d’une région sombre en leur
sein, la région cryptique. Les cercles d’isolatitude sont séparés de 5°. Le méridien 0° est
situé en bas de I'image de gauche et en haut de I'image de droite.

Les données acquises par 'instrument TES pendant le recul des dépots saisonniers sud
indiquent que la température de surface est stable a ~145 K tant que la glace carbonique
est présente en surface, puis augmente soudainement lors de la disparition du givre, pour
atteindre la température du sol dégivré a 1'équilibre radiatif (voir figure 1.17 a). A partir
de cette courbe de température, Kieffer et al. (2000) ont défini une date dite « crocus »,
acronyme de « Cap Recession indicate COs has Ultimately Sublimated », du nom des
premiéres fleurs qui apparaissent au printemps peu de temps aprés que la neige ait fondu.
La date crocus est définie comme le Ly du point d’inflexion de la courbe de température
de surface en fonction du temps, ajustée par une fonction arctangente. Une ligne crocus
est également définie ; elle relie tous les points ayant une date crocus similaire. Cette ligne
crocus représente l'extension spatiale des dépots saisonniers 4 une date donnée. La figure
1.17 b montre la variation de cette extension au cours du printemps, avec la localisation des

1. Au début du siécle dernier, le caractére particulier de cette région intriguait déja les astronomes.
Ainsi, Antoniadi fit I’hypothése qu’elle correspondait & un lac polaire, qu’il nomma Depression Magna
(Antoniadi, 1930).
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secteurs cryptiques et anticryptiques tels que définis par Schmidt et al. (2010). Jusqu’a
Ls=235° le recul de cette limite thermique se fait de facon symétrique par rapport au
pole. La limite dans les longueurs d’onde du visible est par contre asymétrique du fait de
I'émergence de la région cryptique (James et al. , 2001). Aprés L;=235° la récession de
la limite thermique des dépoéts saisonniers est asymétrique par rapport au pdle, avec un
recul plus rapide dans le secteur cryptique. Une région claire, la région des Montagnes de
Mitchel !, se détache de la partie principale des dépots saisonniers vers L,—238° (James
et al. , 2001). La récession est achevée a Ly=317° (Kieffer et al. , 2000).

a

240

150

FIGURE 1.17 — a : Evolution de la température de surface observée par TES en fonction
du temps. La date crocus correspond au point d’inflexion de cette courbe. b : Evolution
spatiale et temporelle de la ligne crocus des condensats sud. La ligne bleue sépare les
secteurs cryptique et anticryptique, tels que définis par Schmidt et al. (2010). Les cercles
d’isolatitude sont séparés de 5°. Figures d’aprés (Kieffer et al. , 2000).

Ces observations sont en accord avec celles réalisées par les imageurs hyperspectraux
OMEGA, a bord de Mars Express, et CRISM, a bord de MRO (Langevin et al. , 2007,
Douté et al. , 2007; Schmidt et al. , 2009; Brown et al. , 2010). Ces instruments sont
capables de détecter la glace de CO2 par ses signatures proche-infrarouge. La répartition
spatiale de la glace carbonique obtenue par OMEGA et CRISM suit la méme évolution
temporelle que celle observée par TES. A T'aide d’'un modéle de bilan de masse de glace
de COg, Schmidt et al. (2009) montrent que 'asymétrie de la récession est due a une

asymétrie d’albédo, la récession étant accélérée dans la région la plus sombre.
b)

Au contraire des condensats sud, les condensats nord restent assez circulaires pen-
dant leur récession printaniére et reculent a une vitesse latitudinale globalement constante
(James & Cantor, 2001). Néanmoins, dans deux secteurs de longitude, la répartition du
givre s’écarte de cette symétrie. Entre 300°E et 30°E, le givre persiste systématiquement
plus longtemps. C’est une région de basse altitude ; du fait de la pression plus élevée qu’aux
alentours, la température de sublimation du COs y est plus élevée. Entre 240°E et 270°E,
le givre se sublime au contraire plus vite. La région est a plus haute altitude, la tempé-

1. Les Montagnes de Mitchel tiennent leur nom du directeur de l'observatoire de Cincinatti qui les
a observé pendant l'opposition de 1845 (Mitchel, 1846). En réalité, ce ne sont pas des montagnes mais
simplement une région dont la pente est inclinée vers le pole.
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rature de sublimation du COs y est donc plus faible. Par ailleurs, c¢’est une zone ot se
produisent de nombreuses tempétes (Hollingsworth et al. , 1996), sources d’advection de
chaleur réduisant la condensation en automne et augmentant la sublimation au printemps.

L’instrument TES a été utilisé pour suivre la température de surface et ’albédo bolo-
métrique des régions polaires nord pendant la récession des condensats (Kieffer & Titus,
2001). La montée de la température de surface n’est pas aussi rapide qu’au sud : environ
10° de Ly séparent la date du point d’inflexion de la date & laquelle la température dépasse
165 K. Les auteurs associent cette montée de température plus lente & l'inertie thermique
de la surface plus importante au nord qu’au sud et a la distance au Soleil plus grande.
Kieffer & Titus (2001) observent également un anneau d’albédo élevé suivre en hiver et
au printemps la limite des condensats de glace carbonique. La température de cet anneau,
intermédiaire entre la glace de CO3 et le sol dégivré, suggére qu’il est composé de glace de
H50. Cette composition est confirmée plus tard par U'instrument OMEGA (Schmitt et al.
, 2005; Bibring et al. , 2005). Nous reviendrons plus en détail sur cet anneau de glace d’eau
dans la partie 1.4 consacrée au cycle de H2O. L’instrument TES observe la disparition
finale de la glace carbonique saisonniére vers Ls=78° sur la calotte permanente nord, ce
qui est confirmé par OMEGA (Bibring et al. , 2005).

L’exceptionnelle durée de vie de quatre années martiennes de la sonde MGS a permis de
suivre le cycle des dépots saisonniers sur autant d’années, fournissant une base de données
trés précieuse pour étudier la variabilité interannuelle de ce cycle. Par ailleurs, la caméra
MARCI, a bord de la sonde MRO, a pris en 2006 le relais de la caméra MOC, permettant
de poursuivre le suivi des dépdts saisonniers dans les longueurs d’onde visible du spectre.
Cette comparaison est particuliérement intéressante car une tempéte de poussiére globale
a enveloppé la planéte pendant la deuxiéme année martienne d’observations de MGS, en
2001 (Smith et al. , 2002), et pendant la premiére année d’observations de MARCI, en 2007
(Smith, 2009) ; il est donc possible d’étudier 'effet du contenu en poussiére atmosphérique
sur le cycle des dépots saisonniers. Benson & James (2005) décrivent la variabilité inter-
annuelle des récessions nord et sud telle qu’observée par la caméra MOC entre les années
martiennes 24 et 26 1, tandis que larticle de Cantor et al. (2010) est consacré a la com-
paraison de la récession des dépdts saisonniers nord entre les années 28 et 29, d’aprés les
données MOC puis MARCI. Différentes techniques sont utilisées pour déterminer la limite
des dépots saisonniers a un intervalle de Ly donné. Dans le cas des dépdts saisonniers nord,
globalement symétriques par rapport au pole géographique, James & Cantor (2001) et Ben-
son & James (2005) repérent visuellement la position d’environ cent points répartis a égale
distance sur la limite des condensats. La latitude moyenne du bord des dépdts saisonniers
est ainsi calculée a un intervalle de Ly donné. Dans le cas des dépots saisonniers sud, plus
asymétriques, ces points sont utilisés pour déterminer le rayon et le centre des condensats,
d’aprés la technique décrite par James & Lumme (1982).

La comparaison interannuelle indique que la variabilité est plus forte dans le cas des
dépots saisonniers nord, méme si elle ne dépasse pas 1° & 2° de latitude (Benson & James,
2005) (voir figure 1.18). Les tempétes de poussiére globale des années martiennes 25 (en
2001, voir figure 1.12) et 28 se sont produites pendant l'automne nord. La poussiére at-

1. La numérotation des années martiennes a été définie par Clancy et al. (2000). L’année martienne 1
commence le 11 avril 1955, date de I’équinoxe de printemps sur Mars (L;=0°).
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mosphérique, en réchauffant le vortex polaire nord, peut donc avoir affecté le taux de
condensation du COs. Une augmentation de la poussiére déposée en méme temps que la
glace de CO4 peut également augmenter la vitesse de sublimation au printemps. Si le recul
plus rapide des dépots saisonniers nord pendant ’année martienne 29 est en accord avec
ce raisonnement (Cantor et al. , 2010), ce n’est pas le cas de la récession de I’année 26, ou
le givre persiste plus longtemps lors du printemps qui suit la tempéte de poussiére (voir
figure 1.18). Par ailleurs, la similarité entre les courbes de récession des dépdots saisonniers
sud indique que la tempéte de poussiére de 'année martienne 25 a été sans effet sur I'ex-
tension des condensats. Bonev et al. (2003) proposent que dans le cas des condensats sud,
la diminution du flux visible due a ’augmentation de ’opacité atmosphérique est com-
pensée par une augmentation du flux émis en infrarouge par la poussiére atmosphérique.
L’impact des tempétes de poussiére sur ’extension des dépots saisonniers n’est donc pas
encore clairement établi.
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FIGURE 1.18 — Comparaison des courbes de récession des dépots saisonniers nord (gauche)
et sud (droite) des années martiennes 24 a 26. Dans le cas des condensats sud, leur rayon
(sans dimension) est tracé en fonction du Lg. Figures extraites de Benson & James (2005).

Ces courbes de récession printaniére ont été comparées a celles obtenues depuis la
Terre et par les sondes Viking. Les observateurs terrestres ont mentionné un plateau dans
la courbe de récession des dépots saisonniers nord vers la mi-printemps, la limite du bord
des condensats stagnant & 65° pendant plusieurs semaines avant de recommencer a reculer
(Capen & Capen, 1970; Iwasaki et al. , 1979, 1982, 1999). Ce plateau a également été
observé par les sondes Viking (James, 1979). Cependant, ce plateau n’est observé ni par
MOC (James & Cantor, 2001; Benson & James, 2005), ni par MARCI (Cantor et al. ,
2010), ni d’ailleurs par le télescope spatial (Cantor et al. , 1998). Dans le cas des dépots
saisonniers sud, James et al. (2001) rapportent que la récession pendant I’année martienne
24 est plus rapide que pendant l’année martienne 12, cartographiée par l'orbiteur Viking
2.

La détermination précise de la limite des condensats pendant les phases d’accumulation
et de retrait apporte des contraintes importantes aux GCM. Au premier ordre, les GCM
reproduisent ’extension spatiale des dépoéts saisonniers en la moyennant sur la longitude
(Lewis et al. , 1999). Par contre, les asymétries longitudinales ne sont pas prises en compte,
comme celles des condensats sud. La raison & cela est la faible résolution spatiale des
GCM, faisant quelques degrés de latitude. Par ailleurs, les GCM supposent que ’albédo et
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I’émissivité des dépdts saisonniers sont constants spatialement et temporellement, ce qui
n’est pas le cas comme nous avons pu le constater. La prochaine génération de GCM devra
donc inclure la variabilité locale des propriétés des dépdts saisonniers.

1.3.2.2 Masse, épaisseur, densité

Plusieurs méthodes permettent de mesurer I’évolution saisonniére de la masse des dé-
pots de COq :

Déformation du géoide martien : [L’accumulation des dépo6ts saisonniers puis leur su-
blimation entraine une redistribution de la masse de CO5 entre I’atmosphére et la surface.
En particulier, ’aplatissement du géoide diminue lors de ’accumulation de glace carbo-
nique dans les régions polaires puis augmente lors de la sublimation des condensats. Cette
déformation du géoide engendre une variation du champ de gravité de Mars, qui a pu étre
évaluée en suivant l'orbite de la sonde MGS. Il est possible ensuite de calculer la variation
temporelle de la masse des dépots saisonniers (Smith et al. , 2001b; Yoder et al. , 2003,
Karatekin et al. , 2006; Smith et al. , 2009a).

Flux de neutrons et spectroscopie gamma : En mesurant les variations saisonniéres
des flux de neutrons et de photons gamma s’échappant de la surface martienne, les ins-
truments GRS (Gamma Ray Spectrometer), NS (Neutron Spectrometer) et HEND (High
Energy Neutron Detector) & bord de la sonde américaine Mars Odyssey ont permis de
déterminer les variations saisonniéres de la masse des condensats par unité de surface, ou
densité de colonne, puis leur masse totale en prenant en compte la surface couverte (Feld-
man et al. , 2003; Mitrofanov et al. , 2003; Kelly et al. , 2006; Prettyman et al. , 2009;
Litvak et al. , 2005, 2007).

La variation spatiale et temporelle de la masse surfacique des dépots saisonniers est
présentée en figure 1.19 a et b. Ces valeurs sont tracées par intervalle de 10° de latitude
car Pempreinte au sol des instruments HEND, NS et GRS est de l'ordre de 600 km '. On
remarque tout d’abord qu’a un instant donné, la densité de colonne augmente en allant vers
le pole. De plus, le pic d’accumulation de glace carbonique se produit plus tard lorsqu’on se
déplace vers le poéle : lorsque la limite des dépots saisonniers commence a reculer au début
du printemps, la glace de CO2 continue de s’accumuler au poéle. L’hiver sud durant plus
longtemps que 'hiver nord, la masse surfacique accumulée au pole sud est plus importante
que celle accumulée au pole nord. Ces courbes ont été obtenues par l'instrument HEND
(Litvak et al. , 2005). On obtient des résultats comparables avec les instruments GRS
(Kelly et al. , 2006) et NS (Prettyman et al. , 2004, 2009).

En multipliant ces mesures de densité de colonne par la surface couverte par les conden-
sats, on obtient leur masse totale. La figure 1.19 ¢ montre la variation temporelle de la masse
des dépots saisonniers nord et sud obtenue par U'instrument GRS (Kelly et al. , 2006) et
une comparaison avec les prédictions du GCM de la NASA Ames (Haberle et al. , 1999).

1. Du fait de cette trés faible résolution spatiale, I’extension spatiale des dépots saisonniers observée
par les spectrométres neutron et gamma n’offre pas de comparaison pertinente avec ’extension observée
par les imageurs visible et les spectrométres infrarouge.
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L’accord est particuliérement bon pour les dépéts saisonniers nord, alors que le GCM pré-
dit 1égérement plus de glace carbonique déposée dans I’hémisphére sud. HEND mesure une
masse maximale de (6,340,2) x 10 kg pour les dépots saisonniers sud, plus en accord avec
les prédictions du GCM (Litvak et al. , 2006). Notons que puisque les GCM reproduisent
correctement la courbe de pression de surface mesurée par les atterrisseurs Viking, ils pré-
disent également correctement la masse de condensats déposée au cours du cycle du COg,
méme si la distribution locale n’est pas forcément reproduite avec fidélité. Les estimations
de la masse des condensats obtenues par mesure de la déformation du géoide martien sont
en accord avec les observations neutron et gamma (Smith et al. , 2001b; Yoder et al. ,
2003; Karatekin et al. , 2006; Smith et al. , 2009a). A partir des données obtenues par
Iinstrument OMEGA et d’'un modéle de bilan de masse de glace de COsq, Schmidt et al.

(2010) montre que la masse totale de glace carbonique sublimée dans I’hémisphére sud
est de (5,641,3)x10% kg, ce qui est compatible avec les résultats précédents. I1 montre
également que la masse de COy condensée dans le secteur anticryptique est 22%+9% plus
importante que dans le secteur cryptique, ce qui pourrait avoir une incidence sur la position
de la calotte permanente sud (voir partie 1.3.3).
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FiGURE 1.19 — Evolution hivernale et printaniére de la densité de colonne de glace car-
bonique pour plusieurs bandes de latitude de I’hémisphére nord (a) et sud (b) de Mars,
obtenue grace aux mesures de 'instrument HEND (d’aprés Litvak et al. (2005)) ; ¢ : Evolu-
tion saisonniére de la masse des dépdts saisonniers nord et sud obtenue grace aux mesures
de l'instrument GRS et comparaison aux prédictions du GCM de la NASA Ames (Haberle
et al. , 1999); d : Evolution saisonniére de la masse totale des dépots saisonniers pendant
les années martiennes 26 (points) et 27 (traits) et comparaison aux prédictions du GCM
(d’apres Kelly et al. (2006)).

L’évolution saisonniére de la masse totale des dépots saisonniers est comparée entre les
années martiennes 26 et 27 (figure 1.19 d) La masse maximale de CO5 condensé en surface
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correspond a 22% de 'atmosphére martienne. La variabilité interannuelle est trés faible,
ce qui est également observé par l'instrument NS (Prettyman et al. , 2009). Le suivi de la
sonde MGS pendant les 4 années martiennes de sa mission montre lui aussi que la variabilité
interannuelle est quasi nulle (Smith et al. , 2009a). Les auteurs rapportent néanmoins que
la masse de la calotte permanente nord semble augmenter d’année en année tandis que celle
de la calotte permanente sud diminue, ce qui serait en accord avec les figures d’ablation
« Swiss Cheese » observées sur le sommet de la calotte (voir partie 1.3.3). Cependant,
les spectres infrarouges acquis au début de 1’été nord montrent que la glace carbonique
saisonniére s’est complétement sublimée (Langevin et al. , 2005Db).

Prettyman et al. (2009) ont récemment présenté une méthode de déconvolution qui
permet d’augmenter la résolution spatiale des spectrométres neutrons. Des variations de
masse surfacique a plus petite échelle spatiale sont dés lors observables. Ainsi, Prettyman

et al. (2009) rapportent que la densité de colonne des condensats atteint environ 72 g.cm 2

au pole nord et 95 g.cm™?2

au podle sud. L’auteur mentionne également que les condensats
saisonniers nord sont asymétriques pendant leur accumulation, favorisée dans la région
d’Acidalia située a plus basse altitude que les plaines environnantes. Ils sont par contre
symétriques pendant leur recul. Les dépots saisonniers sud sont asymétriques pendant les
phases de condensation et de sublimation, avec une accumulation plus importante de glace

carbonique sur la calotte permanente sud.

L’évolution spatiale et temporelle de ’épaisseur des dépots saisonniers a été déterminée
par laltimétre laser MOLA, & bord de MGS, par comparaison avec la mesure d’altitude en
été. La résolution verticale est de 'ordre de 10 cm et peut descendre a 2 cm prés des poles,
ou la densité d’observations est trés forte. L’épaisseur des dépdts saisonniers augmente
linéairement de ~60° de latitude jusqu’au péle, ol elle atteint 1 m, voire localement 2 m
(Smith et al. , 2001b; Aharonson et al. , 2004). Ce dernier auteur a décomposé en séries
de Fourier la variation temporelle de I'altitude de la surface. Il montre que I'épaisseur des
condensats saisonniers nord est répartie de fagon plutdot symétrique par rapport au pole,
alors que la répartition est asymétrique dans I’hémisphére sud, avec une épaisseur plus
importante sur la calotte permanente sud. Cependant, Jian & Ip (2009) calculent & partir
du méme jeu de données une épaisseur maximale équivalente dans les secteurs anticryptique
et cryptique, avec une disparition de la glace saisonniére plus rapide dans ce dernier secteur.

En combinant ces mesures a celles de la masse des dépdts saisonniers déduite de la
déformation du géoide, Smith et al. (2001b) obtiennent une densité 0,9140,23 g.cm™3. A
partir des informations plus précises fournies par 'instrument HEND, Aharonson et al.
(2004) proposent la valeur de 0,540,1 g.cm~3 tandis que Litvak et al. (2007) calculent une
densité de 0,4 g.cm™3 dans le cas ot 'épaisseur au pole sud est de 2,5 m, et de 1,25 g.cm™3
pour une épaisseur de 0,9 m. On peut noter que ces densités sont inférieures a celle de la
glace carbonique, 1,56 g.cm™3. Une densité de 0,4 g.cm ™3 implique que 25% seulement de
I’espace est occupé par la glace, ce qui correspondrait & des dépots saisonniers sous forme

de neige carbonique.
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1.3.2.3 Mode de déposition

Quand a la fin de 1'été, la température de surface des régions polaires martiennes
descend sous le point de condensation du COq, le CO2 atmosphérique se condense a la
surface. Si la concentration en gaz non condensables (principalement Ng et Ar) est non
négligeable, un gradient de diffusion de CO3 se forme dans une petite couche au-dessus de
la surface. Il se forme alors des cristaux de glace de COq orientés dans le sens du gradient
de diffusion (Titus et al. , 2001). De tels cristaux ont été obtenus expérimentalement par
Kieffer (1968, 1970b). Ce processus de croissance en présence d’'un gradient de diffusion
génére les cristaux de givre d’eau qu’on peut observer sur Terre, les matins froids d’hiver
(Titus et al. , 2001).

Lorsque 'abondance en gaz non condensables est négligeable, de telle sorte qu’il n’y
a pas de gradient de diffusion du gaz condensable, le CO2 se condense sous forme d’une
couche épaisse compacte, nommée slab en anglais. Ce mode de formation est privilégié
lorsque la quantité de gaz entre le site de condensation et le milieu émettant faiblement
(I'espace) est importante ; de grands parcours optiques ! dans la glace sont alors nécessaires
pour que son émissivité soit suffisamment grande en-dehors des bandes dans lesquelles le
gaz absorbe le rayonnement. Dans ce cas, la perte radiative est émise depuis l'intérieur du
solide. Supposons que des cristaux poussent a la surface de cette couche compacte : comme
il n’y a pas de gradient de diffusion de COs gazeux, ces cristaux ne peuvent croitre que
par refroidissement conductif pour évacuer leur chaleur latente de condensation. Hors la
conductivité de ces cristaux est faible comparée a celle de la couche sous-jacente, qui va
croitre & leur dépend. La couche de glace formée aura donc une surface lisse (Titus et al. ,
2001). La formation d’une telle couche dense a été reproduite expérimentalement par Kieffer
(1968, 1970b), mais par refroidissement conductif et non refroidissement radiatif comme
c’est le cas sur Mars. Eluszkiewicz et al. (2005) précisent qu’'une croissance épitaxiale est
peu probable en conditions naturelles et que la couche de glace formée sera polycristalline ;
la croissance épitaxiale nécessite en effet un substrat trées lisse alors que la surface martienne
est généralement rugueuse et poussiéreuse.

L’observation de grands parcours optiques dans les dépots saisonniers martiens a confirmé
ce mode privilégié¢ de formation. Kieffer (1970b) puis Larson & Fink (1972) et Calvin (1990)
ont ainsi suggéré des parcours centimétriques a décimétriques dans la glace carbonique sai-
sonniére d’aprés ’analyse de spectres acquis depuis la Terre et 'orbite de Mars. James et al.
(1979) a observé sur les images Viking que la calotte permanente sud semble étre visible
a travers les condensats saisonniers, suggérant qu’ils sont transparents, ce qui implique de
grands parcours optiques dans la glace.

Plus récemment, les instruments TES et OMEGA ont permis de préciser la répartition
spatiale des dépots saisonniers sous forme de couche compacte par 'analyse de leur signa-
ture spectrale. Pendant les hivers nord et sud, de grands parcours optiques sont observés
au niveau des dépots saisonniers situés en dehors de la nuit polaire (Titus et al. , 2001;
Langevin et al. , 2007). Au Sud, cela correspond a une couche de COy de 20 & 50 cm
d’épaisseur trés peu contaminée par de la poussiére (Langevin et al. , 2007). Lorsque le

1. Le parcours optique correspond & la distance moyenne entre deux centres diffusants, et n’est pas
nécessairement égal a la taille des grains composant la glace.
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Soleil éclaire & nouveau le pole sud, la calotte permanente est recouverte de glace carbo-
nique dense et transparente (Kieffer et al. , 2000; Langevin et al. , 2007), confirmant les
observations de James et al. (1979). Au printemps sud, la région cryptique est elle aussi
recouverte de dépots denses ! (Kieffer et al. , 2000; Langevin et al. , 2006, 2007). Dans
I’hémisphére nord, seul le champ de dunes circumpolaires est couvert d’une couche dense
de glace carbonique au printemps (Kieffer & Titus, 2001) ; le comportement de cette région
se rapproche de celui de la région cryptique sud (voir partie 1.3.2.4).

Si la condensation de glace carbonique sous forme d’une couche compacte est avérée,
ce n’est pas le seul mode de déposition. En effet, la densité des dépots saisonniers attein-
drait par endroits 0,4 g.cm™3, bien en-dessous de la densité de la glace carbonique, 1,56
g.cm 3. Avec une densité aussi faible, les dépots seraient sous forme de neige plutdt que
de glace compacte. Certaines observations des régions polaires pendant la nuit permanente
effectuées par les instruments IRIS (Mariner 9), IRTM (Viking) et TES (MGS) atteste-
raient d'une déposition de neige carbonique. Ces trois spectrométres ont mis en évidence
des zones trés localisées dans ’espace et dans le temps ayant des températures de brillance
inférieures & 135 K, alors que la température de condensation du COy est de l'ordre de
145-150 K dans les conditions de pression martienne. Ces zones ont été nommées « zones
de faible émission » par Forget et al. (1995). Plusieurs hypothéses permettent d’expliquer
leur occurrence :

— Enrichissement en gaz non condensables : localement, aux endroits ot la condensa-
tion de COg est la plus intense, les mouvements atmosphériques n’arriveraient plus
a compenser 'appauvrissement en COs. La pression partielle de cette molécule di-
minuerait alors que le rapport de mélange des gaz non condensables augmenterait.
D’apreés la loi de pression de vapeur saturante, cela entrainerait une diminution de
la température de la glace carbonique (voir partie 1.3.1). Cette hypothése, proposée
par Kieffer et al. (1977), est peu probable car elle impliquerait de forts gradients
horizontaux et verticaux du poids moléculaire moyen de I'atmosphére, une situation
trés instable (Hess, 1979). Cependant, elle a été remise a l'ordre du jour depuis la
détection par I'instrument GRS d’un enrichissement de ’atmosphére en argon pen-
dant la nuit polaire (Sprague et al. , 2004). Ce processus a depuis été modélisé par
GCM (Forget et al. , 2006Db).

— Faible émissivité des dépots saisonniers : des études en laboratoire (Ditteon & Kieffer,
1979; Warren, 1986; Hansen, 1997) et au moyen de modéle de transfert radiatif (War-
ren et al. , 1990) ont montré que la taille des grains influence fortement I’émissivité de
la glace carbonique dans I'infrarouge thermique. Des grains de quelques millimétres
en surface induiraient une émissivité suffisamment basse pour que la température de
brillance soit compatible avec les observations IRIS, IRTM et TES.

— Présence de nuages de glace carbonique : d’aprés Hunt (1980), des particules de COq
d’une dizaine de microns en suspension dans l’atmosphére rétrodiffuseraient effica-
cement le rayonnement thermique vers la surface qui I’absorberait. La température

1. Hugh Kieffer précise que les futurs explorateurs martiens auront intérét a s’équiper de patins & glace
pour explorer cette couche saisonniére de glace compacte et lisse!
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de brillance observée serait alors inférieure a la température réelle de la surface et
compatible avec les températures de brillance observée par IRIS, IRTM et TES.

Cependant, Forget et al. (1995) ont montré que des particules de CO2 de 10 pum
ne seraient pas stables dans l'atmosphére et précipiteraient. Pour qu'un nuage de glace
carbonique reste en suspension dans ’atmosphére, il faut qu’il soit composé de particules
inférieures & 5 pm. Or les propriétés radiatives de telles particules ne permettent pas de
reproduire la signature spectrale des zones de faible émission observée par IRIS. Un nuage
de glace carbonique ne permet donc pas d’expliquer les zones de faible émission.

Par contre, on peut reproduire les spectres observés par des particules atmosphériques
de COg3 plus grosses, de 'ordre de 20 pm, contaminées par des particules de poussiére ou
de glace de HoO de 1 pm. La taille de ces particules de COq leur permet de rétrodiffuser
efficacement le rayonnement émis par la surface. Par ailleurs, la glace de HoO absorbe
et réémet efficacement le rayonnement thermique. La température des particules de COq
atmosphériques est inférieure a celle de la glace carbonique en surface du fait de la pression
plus faible. Les particules de HoO vont donc émettre efficacement cette faible température
de brillance vers 'espace. La taille de telles particules de COs2 ne leur permet pas de rester
en suspension dans ’atmospheére, elles vont précipiter a la surface en grossissant pendant
leur chute. Or Forget et al. (1995) reproduisent également la signature spectrale des zones
de faible émission par un dépdt de particules de COs de 2 mm contaminées par de I'eau et
de la poussieére. On peut donc expliquer ces zones de faible émission par des précipitations
de neige carbonique pendant la nuit polaire, qui forment un dépot de neige carbonique
fraiche en surface (Forget et al. , 1995).

Plusieurs observations viennent appuyer cette hypothése. D’une part, les périodes de
forte opacité atmosphérique, comme les tempétes de poussiere, sont suivies d’une occur-
rence accrue des zones de faible émission (Forget et al. , 1995; Kieffer & Titus, 2001; Corn-
wall & Titus, 2009). La forte émissivité des aérosols de poussiére leur permet de refroidir
efficacement I'atmosphére, entrainant une augmentation du taux de condensation de COq
atmosphérique. Par modélisation du bilan radiatif, Pollack et al. (1990) ont ainsi montré
que si on augmente 'opacité des aérosols de poussiére de 0 a 5, on passe d'un régime de
condensation au sol a un régime de condensation quasi exclusivement dans l’atmosphére.
De plus, les particules de poussiére comme les particules de glace d’eau peuvent servir de
noyaux de nucléation, facilitant la condensation du COg atmosphérique (Glandorf et al. |
2002). Enfin, Paltimétre laser MOLA a observé des nuages dans la nuit permanente des
régions polaires nord et sud, trés vraisemblablement composés de glace carbonique (Iva-
nov & Muhleman, 2001). Certains échos laser ont la forme de filaments descendant des
nuages, ce qui correspondrait & ’observation directe de précipitation de neige carbonique
(Colaprete & Toon, 2002).

Si la signature spectrale des zones de faible émission ne permet pas de distinguer la
neige atmosphérique de la neige en surface, leur répartition spatiale permet par contre de
faire cette distinction. Les observations TES indiquent que la majorité des zones de faible
émission est corrélée a la topographie, se produisant au niveau des cratéres ou des pentes
des calottes permanentes (Titus et al. , 2001; Cornwall & Titus, 2009, 2010). Les auteurs de
ces études suggérent qu’on est alors en présence de neige carbonique en surface ou proche de
la surface, formée par refroidissement adiabatique lors de la montée des masses d’air le long
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des pentes. Certaines zones de faible émission ont la forme d’une trainée s’étendant du coté
a l'abri du vent des cratéres, suggérant un transport éolien de neige (Thomas & Veverka,
1979) ou une condensation de CO2 dans une onde de gravité générée par la présence du
cratére (Titus et al. , 2001). Les zones de faible émission non corrélées a la topographie
sont quant a elles plus étendues et associées a une supersaturation ' de I’atmosphére vers
15 km (Eluszkiewicz et al. , 2008). Elles correspondraient donc & des tempétes de neige
(Titus et al. , 2001).

Si les zones de faible émission apparaissent fréquemment dans la nuit permanente des
régions polaires nord et sud, elles ne persistent que quelques jours, voire quelques semaines
(Titus et al. , 2001; Cornwall & Titus, 2009, 2010). Eluszkiewicz et al. (2005) émettent 'hy-
pothése que les particules de COo déposées en surface vont rapidement fusionner ensemble
pour minimiser leur énergie de surface, aboutissant & une couche peu poreuse contenant de
petits pores sphériques qui disparaitront par migration et densification. Une autre hypo-
these est que le CO2 atmosphérique se condense directement sur ces petits grains, formant
des grains plus gros (Forget & Pollack, 1996). Cela expliquerait pourquoi on ne voit plus
de zones de faible émission lorsque le Soleil éclaire & nouveau les régions polaires.

Titus et al. (2001) rapporte que dans ’hémisphére nord, le maximum d’occurrence des
zones de faible émission se produit & la fin de Pautomne. Les dépdts de neige carbonique
ne représentent alors qu’environ 10% de la surface couverte par les dépots saisonniers.
Le mode de déposition privilégié est donc une condensation de COs directement au sol.
Mais les dépots de neige carbonique, de part leur faible émissivité, ont un effet important
sur le bilan radiatif. Ils peuvent ainsi réduire de 10 & 20% le taux de condensation du
COq9 (Forget & Pollack, 1996). Le phénomeéne de précipitation de neige carbonique a été
implémenté dans un GCM et permet de reproduire le cycle saisonnier de pression Viking
sans avoir a forcer la valeur d’émissivité de la glace carbonique & une valeur artificiellement
basse (Forget et al. , 1998).

1.3.2.4 La région cryptique

De nombreux auteurs ont rapporté qu’a ’exception de la région cryptique, ’albédo des
dépots saisonniers nord et sud augmente avec l'insolation au printemps (Paige, 1985; Kieffer
et al. , 2000; Kieffer & Titus, 2001; James & Cantor, 2001; James et al. , 2001; Langevin
et al. , 2007). Iétude des spectres acquis dans le proche infrarouge et dans l'infrarouge
thermique montre que ce phénoméne est di & une diminution de la taille des grains de
glace carbonique (Kieffer & Titus, 2001; Langevin et al. , 2007).

La région cryptique, qui fait exception a cette tendance générale, présente deux carac-
téristiques a priori contradictoires : un albédo faible, signalant la présence de poussiére,
et une température proche de 140 K, indiquant la présence de glace carbonique. Deux
hypothéses ont été avancées pour expliquer cette situation (Kieffer et al. , 2000) :

— Une couche de poussiére recouvrirait la glace carbonique. Elle serait suffisamment
mince pour étre a la température du CO2 mais suffisamment épaisse pour imposer
un albédo faible.

1. On parle de supersaturation lorsque la température de ’atmosphére est inférieure & la température
de condensation du CO3 & la pression considérée.
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— La glace carbonique serait trés transparente, de telle sorte que les photons des gammes
visible et proche infrarouge atteignent le sol sous-jacent. La glace de COy imposerait
ainsi la température de 140 K tandis que I’albédo serait controlé par le substrat.

L’observation de grands parcours optiques dans la glace par I'instrument TES plaide
en faveur de I'hypothése d’une glace transparente (Kieffer et al. , 2000). Cependant, les
spectres acquis par les instruments OMEGA et CRISM indiquent que la glace de CO4, bien
qu’étant compacte, est rapidement recouverte d’'une mince couche de poussiére (Langevin
et al. , 2006, 2007; Brown et al. , 2010). Par ailleurs, la caméra MOC a observé des structures
d’albédo trés intriguantes au niveau de la région cryptique (Malin et al. , 1998; Malin &
Edgett, 2001). Au lever du Soleil, des taches sombres constellent les dépdts saisonniers
et leur nombre augmente rapidement. Des trainées sombres partent de ces taches. Des
structures en forme d’araignée, les « spiders », sont observables a la fois en été et en hiver,
lorsque la région est recouverte de glace carbonique (Piqueux et al. , 2003) (voir figure 1.20).
Ces observations ont été complétées par celles de 'imageur multispectral THEMIS & bord
de Mars Odyssey, qui a montré que les taches et trainées sombres sont a la température du
COq (Kieffer et al. , 2006; Kieffer, 2007). Par la suite, la caméra HiRISE a photographié
cette « zoologie » de structures a la résolution de 25 cm par pixel (Hansen et al. , 2010b;
Thomas et al. , 2010) (voir figure 1.20).

FIGURE 1.20 — Gauche : observation MOC acquise a Ly 208° par 85.4°S / 257.1°0O (d’apreés
Piqueux et al. (2003)). Elle montre que les trainées de poussiére prennent leur origine au
niveau des « spiders ». Certaines trainées de poussiére ont une forme en V, ce qui indique
que le vent a changé de direction pendant leur formation. Droite : observation HiRISE
acquise a Lg 200° par 86.4°S / 99.0°E, d’une largeur d’environ 1 km (d’aprés Portyankina
et al. (2010)). Des trainées de poussiére recouvrent la couche de glace carbonique. Celle-ci,
partiellement transparente, laisse entrevoir le substrat qui prend une couleur rougeatre. Si
la couche de CO4 était totalement transparente, on ne pourrait pas distinguer les trainées de
poussiére. Les zones brillantes entourant les trainées de poussiére pourraient correspondre
a du givre de COy fraichement condensé (Thomas et al. , 2010) ou & de la poussiére
partiellement enfouie dans la glace (Pommerol et al. , 2011).

Un scénario proposé par Kieffer (2000) puis modélisé par Kieffer (2007) permet d’expli-
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quer lorigine de ces structures et concilie les deux hypothéses avancées pour rendre compte
du faible albédo de la région cryptique (voir figure 1.21). Au lever du Soleil, la majeure
partie de 'insolation est absorbée par les grains de poussiére inclus dans la glace de COo.
Les grains de poussiére chauffent, formant autour d’eux une bulle de gaz carbonique ', et
s’enfoncent dans la glace qui peu a peu se nettoie et devient transparente. Lorsque I'insola-
tion atteint le substrat, celui-ci se réchauffe et entraine une sublimation basale de la couche
de glace. La pression augmente sous cette couche jusqu’a ce qu’elle casse en son point le
plus fragile, expulsant un geyser de COq sous pression. En convergeant vers la porte de
sortie, le COq sous pression creuse le sol, générant les structures aranéiformes. Le geyser
de COs entraine avec lui de la poussiére qui se dépose a la surface de la glace, formant des
trainées sombres orientées dans la direction du vent.

wind direction

CO, with entrained dust

R eSS

seasonal cap

7 *='_.________‘-. ¥4
Pclar layered deposits

FIGURE 1.21 — [llustration du scénario permettant d’expliquer la formation des « spiders »,
des geysers et des trainées de poussiére. Image extraite de Piqueux et al. (2003).

Plus la poussiére contamine la surface de la couche de glace, moins I'énergie solaire par-
vient & sa base, diminuant 'efficacité du processus de geysers. Les observations OMEGA
et CRISM indiquent que dés le début du printemps, la couche de glace carbonique est
recouverte de poussiére, le maximum de contamination étant atteint vers L;=230° (Lan-
gevin et al. , 2006, 2007; Brown et al. , 2010). Par ailleurs, des taches sombres recouvrent
déja les dépots saisonniers alors qu’ils ne sont éclairés que par un Soleil rasant Aharonson
et al. (2004). Cela suggére que le phénoméne de geysers commencerait dans la nuit polaire.
Aharonson et al. (2004) et Kieffer (2007) proposent que la sublimation basale est initiée
par I'onde de chaleur saisonniére, la chaleur accumulée par le sous-sol en été étant relachée
en hiver. Cependant, Pilorget et al. (2011) montrent que cette contribution est négligeable
et ne permet pas d’expliquer 'occurrence de geysers pendant la nuit polaire. L’explication
pourrait se trouver dans la rugosité a petite échelle de la surface (Pilorget et al. , 2011;
Pommerol et al. , 2011). Lorsque le Soleil est rasant, les pentes exposées vers 1'équateur

1. On appelle ce processus un « effet de serre a I’état solide », dont le principe est le méme que 'effet
de serre atmosphérique. La glace de CO2 a des bandes d’absorption trés étroites dans les gammes visible
et proche infrarouge, mais elle absorbe fortement le rayonnement thermique. La majorité du rayonnement
solaire pénétre donc a l'intérieur de la glace carbonique jusqu’a se faire absorber par un grain de poussiére.
Celui-ci communique par conduction ou ré-émet l’énergie absorbée en rayonnement thermique qui est
absorbé par la glace de CO2, entrainant sa sublimation. Le dépot d’énergie ne se fait donc pas en surface
mais & I'intérieur de la couche de glace carbonique.
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recoivent beaucoup plus d’énergie que les terrains plats. Le processus de nettoyage de la
glace se produisant rapidement (Portyankina et al. , 2010), la glace sur ces pentes va ra-
pidement devenir transparente et la sublimation basale pourra commencer. Par ailleurs,
la rugosité de la surface peut favoriser la présence de points de rupture dans la couche de
glace (Pommerol et al. , 2011). Le processus de geysers serait donc initié avec un Soleil
rasant au niveau des pentes exposées vers I’équateur.

Pour quelle raison la glace est-elle préférentiellement transparente dans la région cryp-
tique ? Certains auteurs ont cherché une corrélation avec la nature du terrain, mais sans
résultat (Kieffer et al. , 2000). Une étude climatique a 'aide d’'un GCM suggére que ’expli-
cation réside dans le mode d’accumulation des dépdts saisonniers (Colaprete et al. , 2005).
L’étude montre que la région polaire sud de Mars est divisée en deux secteurs climatiques
distincts : la présence des bassins d’Hellas et d’Argyre génére une onde stationnaire, avec
une zone de haute pression dans la région cryptique et une zone de basse pression dans
I’hémisphére opposé. L’atmosphére dans la zone de basse pression est plus souvent su-
persaturée, la précipitation de neige carbonique y est donc plus fréquente. A 'inverse, le
mode d’accumulation privilégié dans la région cryptique est la condensation directe en sur-
face, qui permet & une glace dense et transparente de se former. L’instrument PFS a bord
de Mars Express a confirmé cette dichotomie climatique par des mesures de température
atmosphérique (Giuranna et al. , 2008).

Les dépots saisonniers nord possédent eux aussi leur région cryptique. Si au sud, aucune
corrélation évidente n’apparait entre sa localisation et la nature du terrain, la région cryp-
tique nord est corrélée avec le champ de dunes circumpolaires sombres (Kieffer & Titus,
2001). Comme au sud, la région cryptique nord se couvre de taches et de trainées sombres
au printemps, mais leur densité est plus faible qu’au sud (Piqueux & Christensen, 2008).
La raison a cela pourrait étre la distance au Soleil entre le printemps nord et sud : Mars
étant située plus loin du Soleil pendant le printemps nord, la région cryptique nord regoit
moins d’énergie et la sublimation basale est moins intense (Piqueux & Christensen, 2008).

La caméra HiRISE a permis de suivre en détail I'évolution des trainées sombres se
formant sur le flanc des dunes de l'erg polaire nord (Hansen et al. , 2010a, 2011) (voir
figure 1.6). La poussiére sort de la couche de glace carbonique au sommet de la dune, puis
« coule » progressivement le long du flanc de la dune. Ce phénoméne entraine une érosion
progressive du sommet de la dune, pouvant atteindre 10 m au cours d’une saison (Hansen
et al. , 2011), analogue au procédé de formation des « spiders » au sud.

1.3.3 La glace permanente de CO, australe

A la fin du printemps nord, les dépots saisonniers de glace carbonique disparaissent
entiérement et révélent une calotte permanente de glace d’eau, comme l'indiquent les me-
sures de température effectuées par I'instrument IRTM a bord de la sonde Viking (Kieffer
et al. , 1976). Ce méme instrument a montré que la glace de COq est par contre présente
toute 'année au sommet de la calotte permanente sud (Kieffer, 1979). Or la calotte perma-
nente sud se situe & plus haute altitude que la calotte permanente nord. Par conséquent,
la pression atmosphérique y est plus faible et la température d’équilibre de la glace de
COgq aussi : il y a moins d’émission thermique pour contrebalancer 'insolation. L’effet de
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I’altitude impose donc une stabilité plus faible de la glace carbonique au sud, ce qui est
contradictoire avec les observations (Murray & Malin, 1973). Cependant, dés lors que de la
glace de COg est présente en été au pole sud, sa trés faible inertie thermique empéche toute
progression d’une onde de chaleur. Au Nord en revanche, la forte inertie thermique de la
glace d’eau permet de stocker une grande quantité d’énergie qui remonte a la surface en
hiver. La présence de glace de CO4 au pole sud induit donc une forte boucle de rétroaction
positive qui permet dans une certaine mesure sa stabilité d’une année sur I'autre (Jakosky
& Haberle, 1990).

En 1969, Barker et al. (1970) observent depuis la Terre une concentration accrue en
vapeur d’eau dans I'atmosphére au-dessus du pdle sud. Jakosky & Barker (1984) suggérent
que la glace de CO2 ne constitue qu’une fine couche recouvrant une calotte de glace d’eau
et que cette année-1a, la couche de CO4y a complétement disparu. Bien qu’on n’ait jamais
observé directement la disparition totale de la couche de glace carbonique, plusieurs obser-
vations ont confirmé le fait que la calotte permanente sud est majoritairement constituée
de glace d’eau. L’instrument THEMIS a observé des températures compatibles avec de la
glace d’eau au bord de la calotte permanente sud (Titus et al. , 2003) et les images hyper-
spectrales acquises par 'instrument OMEGA indiquent que ces régions sont constituées de
glace d’eau trés poussiéreuse (Bibring et al. , 2004b; Douté et al. , 2007).

Les observations & haute résolution spatiale de la calotte permanente sud révélent sa
texture trés singuliére : une myriade de dépressions circulaires sont percées a travers la
couche de COq (Thomas et al. , 2000). Cette texture a été baptisée « Gruyeére suisse », ou
Swiss cheese en anglais. Les dépressions, d'une dizaine de métres de profondeur (Prettyman
et al. , 2004; Thomas et al. , 2005; Mouginot et al. , 2009), mettent & jour la calotte
permanente d’eau (Byrne & Ingersoll, 2003; Bibring et al. , 2004b) (voir figure 1.22, image
du haut). L’analyse de ces dépressions sur plusieurs années martiennes indique que leurs
flancs reculent de plusieurs métres par année martienne (Malin et al. , 2001; Thomas et al.
, 2005, 2009) (voir figure 1.22, images du bas). Cependant, le sommet de la couche de glace
carbonique, d’albédo élevé, serait plutot en accumulation. On peut donc supposer qu'une
partie du COg libéré par I'ablation des flancs des dépressions se recondense sur la surface
en amont. Il est néanmoins difficile de savoir si ce cycle est fermé ou si une fraction non
négligeable du COs s’échappe dans I’atmosphére. On ne peut donc pas encore prédire avec
certitude le destin du Swiss cheese.

Pour quelle raison la calotte permanente sud est-elle a ce point décentrée par rapport
au pole géographique ? L’explication pourrait étre la méme que celle qui rend compte de la
localisation de la région cryptique. L’accumulation de glace carbonique par précipitation
est plus fréquente dans le secteur anticryptique, auquel appartient la calotte permanente
sud, que dans la région cryptique. Le COqy déposé par précipitation est sous forme de pe-
tits grains, conférant & la calotte permanente sud un fort albédo qui limite sa sublimation
au printemps et en été (Colaprete et al. , 2005). Jakosky & Haberle (1990) ont en effet
montré qu’une faible diminution de I’albédo de la calotte permanente sud entrainerait la
disparition de la couche de COs2 en été. Par ailleurs, la précipitation de neige carbonique
s’ajoutant & la condensation directe sur la calotte permanente sud, la masse de CO, ac-
cumulée y serait plus importante qu’'au niveau de la région cryptique (Giuranna et al. ,
2008). L’asymétrie climatique engendrée par la présence des bassins d’Hellas et d’Argyre
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FIGURE 1.22 — Haut : texture en Swiss cheese de la calotte permanente sud observée par
la caméra HiRISE (MRO) a L,=285° (image PSP 004687 0930). La couche de glace de
COg correspond au terrain relativement lisse, marqué de structures polygonales. La glace
d’eau affleure au fond des dépressions. Le Soleil éclaire la scéne depuis le bas de 'image.
Bas : érosion du Swiss cheese. La partie supérieure des deux images est extraite de I'image
HiRISE PSP 005517 0930, acquise & L;=323° pendant ’année martienne 28, tandis que
la partie inférieure est extraite de 'image MOC M09-00609, acquise a L;=237° pendant
I’année martienne 24. Le Soleil éclaire les scénes depuis la gauche de I'image. Le flanc
des dépressions circulaires a reculé d’une quinzaine de métres entre ces deux observations.
Image extraite de Thomas et al. (2009).

serait donc responsable de la position décentrée de la calotte permanente sud de COs.

La présence de glace de CO5 permanente permet de tamponner la pression atmosphé-
rique (Leighton & Murray, 1966). Si une perturbation du systéme {atmosphére-calotte}
entraine une accumulation nette de glace carbonique, la baisse de la pression atmosphé-
rique résultante empéche cette accumulation de se poursuivre. Inversement, une ablation
nette de la glace de CO9 permanente entraine une augmentation de la pression atmosphé-
rique qui retarde la sublimation. Le systéme {atmospheére-calotte} aura donc tendance a
converger vers un état de pression atmosphérique d’équilibre. Ce paramétre est crucial a
I’échelle des temps géologiques car il controle en partie la présence d’eau a I’état liquide a la
surface de Mars. Cependant, cet effet tampon n’est possible que dans le cas ot le réservoir
de glace carbonique est suffisamment important. En effet, la disparition de la glace de CO4
permanente ne permettrait plus de réguler la pression atmosphérique. Or actuellement, le
volume de la couverture permanente de glace carbonique est d’environ 380 km3, soit moins
de 3% de la masse totale de 'atmosphére martienne (Thomas et al. , 2009). L’effet tampon
est donc fortement remis en cause.

Cependant, d’autres réservoirs de CO9 peuvent étre présents sur Mars. Des clathrates
hydrates de CO2 enfouis dans les calottes permanentes pourraient rester stables méme pour
une obliquité de 60° (Jakosky et al. , 1995). Des études thermiques et mécaniques montrent
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toutefois qu’ils ne constitueraient qu’une partie trés minoritaire des calottes permanentes
(Mellon, 1996; Nye et al. , 2000). Les carbonates forment également une source potentielle
de CO3, méme si on n’en a détecté que de trés faibles quantités a la surface de Mars
(Morris et al. , 2010). Récemment, des chercheurs ont découvert grace aux données du
radar Sharad (MRO) un réservoir de glace carbonique situé dans le sous-sol des régions
polaires sud (Phillips et al. , 2011). Le volume de ce réservoir équivaut a 30 fois celui
de la couverture superficielle de CO9 de la calotte permanente sud, soit 90% de la masse
atmosphérique actuelle. Lorsque 1’obliquité de Mars était plus marquée, ce réservoir devait
étre présent dans ’atmosphére et le climat résultant différent de celui qu’on connait a
I’heure actuelle.

1.4 Le cycle de ’eau

Bien que la vapeur d’eau soit un composant minoritaire de ’atmosphére martienne, elle
est au cceur d’un cycle saisonnier organisé autour de plusieurs réservoirs. Nous commence-
rons par détailler ces réservoirs d’eau et leur éventuelle variabilité saisonniére. Puis nous
décrirons les échanges entre ces réservoirs et leur modélisation au moyen de GCMs. Une
attention toute particuliére sera portée aux interactions surface/atmosphére dans la région
polaire nord de Mars.

1.4.1 Les différents réservoirs d’eau
1.4.1.1 Vapeur d’eau

Depuis sa détection par Dollfus (1963) et Spinrad et al. (1963), la vapeur d’eau a été
I’'objet de nombreuses observations télescopiques dans une vaste gamme du spectre électro-
magnétique. Fouchet et al. (2007) dresse une bibliographie exhaustive de ces différentes
études. Suite aux premiéres mesures de I’abondance de vapeur d’eau depuis ’orbite de Mars
par Uinstrument IRIS (Mariner 9) (Conrath et al. , 1973), les instruments MAWD (Viking)
ont dressé un tableau de son évolution spatiale au cours d’une année martienne (Jakosky
& Farmer, 1982). Ces observations montrent qu’en moyenne annuelle, la quantité intégrée
de vapeur d’eau sur une colonne atmosphérique, ou densité de colonne de vapeur d’eau,
est de 'ordre de 10 microns précipitables. La vapeur d’eau est plus abondante dans I'hé-
misphére nord que dans 'hémisphére sud, atteignant un maximum d’environ 130 microns
précipitables au-dessus des régions polaires nord peu aprés le solstice d’été. Des mesures
par les sondes Phobos (Rosenqvist et al. , 1992) et Mars Pathfinder (Titov et al. , 1999)
sont venues compléter ces premiéres observations.

La description la plus compléte du cycle de la vapeur d’eau atmosphérique et de sa va-
riabilité interannuelle a été fournie par les observations TES (MGS), acquises pendant trois
années martiennes (Smith, 2002, 2004). La figure 1.23 présente le résultat de ces mesures.
La densité de colonne de vapeur d’eau obtenue par TES suit la méme évolution annuelle
que celle observée par MAWD. Toutefois, TES observe un maximum relatif au-dessus des
régions polaires sud en été, absent des données MAWD car ces régions étaient alors mas-
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quées par une importante tempéte de poussiére ! (Jakosky & Farmer, 1982). Les données
TES n’indiquent quasiment pas de variabilité interannuelle du cycle de la vapeur d’eau.
Notons tout de méme que TES a obtenu des valeurs globalement plus faibles que MAWD, le
maximum mesuré par TES pendant I’été nord étant de 75 pm précipitables contre 130 pm
précipitables pour MAWD. Cette différence pourrait indiquer une variabilité interannuelle
a I'échelle de la dizaine d’années martiennes. Cependant, les densités de colonne obtenues
par MAWD ont récemment été revues a la baisse, en prenant en compte une nouvelle base
de données spectroscopique et la distribution verticale non homogéne de la vapeur d’eau
(Fedorova et al. , 2010). Si la nouvelle estimation du maximum pendant 1’été nord est cette
fois compatible avec les données TES, 'abondance en vapeur d’eau globale obtenue par
MAWD est plus faible d’un facteur 1,5 & 2 par rapport aux données TES. La nature de
cette différence n’est pas claire et il est pour 'instant risqué de conclure sur une variabilité
interannuelle entre les missions Viking et MGS.
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FIGURE 1.23 — Densité de colonne de vapeur d’eau (haut) et opacité des nuages de glace
d’eau (bas) sur trois années martiennes en fonction de la latitude. Ces figures ont été
obtenues en moyennant les mesures selon la longitude. Notez la répétabilité du cycle de
la vapeur d’eau et des nuages, ce dernier étant caractérisé par deux maxima locaux :
la ceinture de nuages tropicaux en été et le polar hood proche du bord des condensats
saisonniers. Figure extraite de Smith (2008).

Les sondes Mars Express et MRO ont continué le suivi de la vapeur d’eau atmosphé-
rique. A bord de Mars FExpress, I'instrument PFS observe la vapeur d’eau dans 'infrarouge
thermique tandis que les instruments OMEGA et SPICAM l'observent dans le proche-
infrarouge. L’évolution spatio-temporelle de ’abondance en vapeur d’eau obtenue par ces
trois instruments est sensiblement la méme que celle obtenue par TES (Fouchet et al. ,
2007; Melchiorri et al. , 2007; Fedorova et al. , 2006). Les différences observées seraient
inhérentes aux techniques de détection utilisées, celles travaillant dans l'infrarouge proche

1. MAWD détectait la vapeur d’eau par son absorption & 1.38 um, longueur d’onde fortement affec-
tée par la diffusion par les aérosols de poussiere (Fedorova et al. , 2004). TES détectait par contre la
vapeur d’eau par ses bandes rotationnelles & environ 30 pum et n’était donc pas affecté par la poussiére
atmosphérique.
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étant plus sensibles a leffet des aérosols (Fouchet et al. , 2007). A bord de la sonde MRO, le
suivi de la vapeur d’eau est effectué par les instruments CRISM (proche-infrarouge) (Smith
et al. , 2009b) et MCS (infrarouge thermique). Ils fournissent eux aussi des abondances en
vapeur d’eau comparables & celles obtenues jusqu’a présent par les autres instruments.

1.4.1.2 Nuages de glace d’eau

La présence de nuages de glace d’eau dans le ciel martien est connu depuis longtemps
et a fait 'objet de nombreuses observations télescopiques depuis la Terre (Martin et al.
, 1992). L’occurrence, la morphologie et les propriétés physiques de ces nuages ont été
précisées par les multiples sondes en orbite et & la surface de Mars grace a des techniques
trés variées, allant de l'imagerie visible au lidar (Smith, 2008). On a observé toute une
variété de nuages de glace d’eau, comme des brouillards matinaux, des nuages orographiques
au-dessus des édifices volcaniques, de vastes polar hoods' couvrant les régions polaires de
I’hiver au printemps et une ceinture de nuages tropicaux se formant entre Lg=40°-140°
(printemps et été nord) (Kahn, 1984; Pearl et al. , 2001; Wang & Ingersoll, 2002). Les
observations du spectrométre TES mettent particuliérement en évidence les polar hoods et
la ceinture équatoriale de nuages (voir figure 1.23). L’extension et l'opacité du polar hood
de I’hémisphére nord sont plus importantes que ceux de son homologue au sud (Smith,
2004). C’est 'une des raisons pour lesquelles il est plus difficile d’observer le début du recul
printanier des dépots saisonniers nord depuis la Terre (James et al. , 1992).

Les nuages se forment lorsque la température atmosphérique descend sous le point de
condensation de la glace d’eau & une pression partielle de vapeur d’eau donnée. La dis-
tribution verticale des nuages de glace d’eau est donc majoritairement contrélée par les
conditions de saturation de I’atmosphére, qui fluctuent fortement de fagon journaliére et
saisonniére. Pendant I'été sud, trés sec, on peut ainsi trouver des nuages a plus de 50 km
d’altitude alors que pendant I’été nord, plus humide, des brouillards nocturnes se forment
prés de la surface. Les atterrisseurs a la surface de Mars ont été des témoins privilégiés de
ces brouillards. D’astucieuses observations nocturnes de la lune Phobos par 'atterrisseur
Viking 2 ont permis de déterminer, a Lg=130° (milieu de I’été nord), la présence d'un
brouillard s’étendant sur 400 m au-dessus de la surface (Pollack et al. , 1977). A la méme
saison, 'atterrisseur Pheenix a observé grace a son lidar la formation d’un brouillard noc-
turne aux caractéristiques similaires (Whiteway et al. , 2009). Ce brouillard est surmonté
d’une couche de nuages descendant progressivement vers la surface au cours de la nuit
et qui donne lieu & des précipitations de cristaux de glace d’eau en forme de batonnets
d’environ 35 pum, similaires aux cristaux composant les cirrus terrestres (Whiteway et al. ,
2004; Gallagher et al. , 2005) (voir figure 1.24).

La taille des grains de glace d’eau composant les nuages est plus généralement déter-
minée en étudiant leurs propriétés diffusives et leur absorption dans I'infrarouge proche et
thermique. On distingue deux populations (Clancy et al. , 2003) : des aérosols de 1 & 2 pum,
observés dans des brumes de haute altitude et dans les polar hoods, et des aérosols de 3 a
4 pm composant préférentiellement les nuages de la ceinture équatoriale.

1. Polar hood signifie « capuche polaire » en frangais.



tel-00745121, version 1 - 24 Oct 2012

1.4 Le cycle de I'eau 55

Sol 109 (Lg = 127%)

7.0 >12.0
6.0
9.8
5.0
g
= 40
= 7.5
29
]
= 3.0
2.0 53
1.0
<3.0

03:10 03:30 03:50 05:15 05:30 05:45
Local Time

FIGURE 1.24 — Coefficient de rétrodiffusion lidar en fonction de 'altitude et de I’heure
locale, obtenu par Pheenix au sol 109 de sa mission (Ls=127°). Sur I'image de gauche, un
brouillard proche de la surface est surmonté d’'une couche de nuages dont la base se situe
vers 3 km d’altitude. Ces nuages se rapprochent de la surface au cours de la nuit puis
donnent lieu a des précipitations de neige (fall streaks). Figure extraite de Whiteway et al.
(2009).

Alors que sur Terre, la chaleur latente libérée lors de la condensation des nuages est
I’'un des grands moteurs de la dynamique atmosphérique, elle est négligeable devant 1’effet
de l'insolation solaire sur Mars (Zurek et al. , 1992). Ces auteurs ont ainsi calculé que si
I’ensemble de la vapeur d’eau martienne condensait en nuages, la température atmosphé-
rique n’augmenterait que d’un dixiéme de Kelvin. Les nuages de glace d’eau jouent malgré
tout un réle particulierement important dans le cycle actuel de I'eau sur Mars. Ils sont
capables de mobiliser I’eau sur de grandes distances (Montmessin et al. , 2004) et d’altérer
la circulation globale de la vapeur d’eau (Clancy et al. , 1996). Les aérosols de glace d’eau
se formant par condensation autour d’un noyau poussiéreux nettoient I'atmospheére et dé-
posent de la glace d’eau et de la poussiére a la surface des régions polaires (Pearl et al. |
2001). Ils ont un effet radiatif important, augmentant I’émissivité de I’atmosphére comme le
font les aérosols de poussiére (Forget et al. , 1995). Par ailleurs, le suivi du déplacement des
nuages permet de déterminer la direction du vent, une information utile pour contraindre
les GCMs (Montmessin et al. , 2004).

1.4.1.3 Dépots saisonniers de glace d’eau

Dans leur article démontrant que les dépots saisonniers sont trés majoritairement com-
posés de glace de COq, Leighton & Murray (1966) suggérent qu’ils contiennent également
de la glace de HoO. A 150 K, température approximative a laquelle le CO5 condense dans
les conditions martiennes de pression, la pression de vapeur saturante de HoO est d’environ
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107 mbar. Cela équivaut a une densité de colonne de vapeur d’eau d’environ 10~2 microns
précipitables, soit 4 ordres de grandeur de moins que ’abondance typique de vapeur d’eau
dans Patmosphére martienne (Jakosky & Farmer, 1982; Smith, 2004). La vapeur d’eau
présente dans la couche atmosphérique proche de la surface sera donc piégée par les dépots
de CO9 en formation.

Par ailleurs, la température de solidification de la glace d’eau est supérieure a celle de la
glace de CO4 dans les conditions martiennes de pression et de composition atmosphérique.
On a donc suggéré que la formation d’un givre d’eau précéde la déposition de la glace de
COq. Kieffer (1970a) propose également qu'un anneau de glace d’eau se forme autour des
condensats de CO» lors de leur retrait.

La preuve de la présence de glace d’eau dans les dépots saisonniers a d’abord été obtenue
par des observations depuis la Terre dans l'infrarouge proche. Des spectres des condensats
saisonniers nord acquis pendant la deuxiéme moitié¢ du printemps par Moroz (1964) puis
Clark & McCord (1982) montrent une forte signature de glace d’eau. L’absence de signature
de glace de CO9 dans ces spectres conduit les auteurs a suggérer que les dépots saisonniers
sont uniquement composés de glace d’eau & cette période de ’année martienne. Cependant,
des expériences en laboratoire menées par Kieffer (1970b) montrent qu’'une contamination
de la glace de CO4 par seulement 0,2 % en masse de glace d’eau est suffisante pour masquer
la signature spectrale du CO,. On peut également la masquer en ajoutant 7 mg/cm? de
glace de HoO sur de la glace de CO2 pure. Kieffer (1970a) suggére donc que I’absence de
signature de glace de COs ne garantit pas que les condensats sont uniquement composés de
glace d’eau. Les observations dans I'infrarouge thermique effectuées plus tard lui donneront
raison : la température des dépots saisonniers est celle de la glace carbonique pendant la
deuxiéme moitié du printemps nord (Kieffer & Titus, 2001). Ces premiers spectres attestent
donc d’une contamination de la glace saisonniére de COq par de la glace d’eau.

Les premiéres observations des condensats sud au printemps donnent des résultats
plus ambigus. Larson & Fink (1972) rapportent que les spectres en infrarouge proche
obtenus depuis la Terre ne présentent pas de signature de glace d’eau. Ils en concluent
que la contamination en glace d’eau ne dépasse pas 15 microns précipitables, soit 1,5
mg/cm?. Cependant, la signature de la glace d’eau est clairement visible au bord des
dépots saisonniers sud lors de leur survol par les sondes Mariner 6 et 7 (Pimentel et al. ,
1974).

Quelques années plus tard, I'atterrisseur Viking 2, posé par 48°N, observe la déposition
d’un givre en surface qui persiste pendant plus de 250 jours martiens (Jones et al. , 1979)
(voir figure 1.4). On 'associe a la bordure extérieure des dépots saisonniers. Mais la question
de la composition de ce givre se pose : CO2 ou HoO? (Guinness et al. , 1979; Jones et al.
, 1979). Le bilan d’énergie effectué par Hart & Jakosky (1986) démontre que si de la glace
carbonique peut se former pendant la nuit a la latitude de latterrisseur Viking 2, elle se
sublimerait trés rapidement dés que le Soleil se léve ; le givre observé est donc composé de
glace d’eau. Les auteurs estiment son épaisseur a environ 10 microns. Avec I'augmentation
de l'insolation a la fin de I'hiver, le givre se sublime dans les zones exposées au Soleil et
se recondense dans les ombres des rochers, ol son épaisseur peut atteindre 200 microns
(Svitek & Murray, 1990). A la sublimation finale du givre correspond un pic de vapeur
d’eau atmosphérique (Svitek & Murray, 1990).



tel-00745121, version 1 - 24 Oct 2012

1.4 Le cycle de I'eau 57

Le spectrométre TES et la caméra hyperspectrale THEMIS équipant les sondes sui-
vantes fonctionnent dans le visible et l'infrarouge thermique. Si on ne peut pas faire la
différence entre la glace de COq et la glace de HoO dans la gamme visible du spectre,
leur signature thermique permet pas contre de les distinguer du fait de leur température
de solidification /sublimation différente. On observe ainsi qu’a 1’échelle de la région polaire
nord, le givre d’eau commence probablement a se déposer a Lg~164°, précédant de 15°
de Lg laccumulation de la glace de COy (Kieffer & Titus, 2001). Les auteurs montrent
également que les dépots saisonniers nord de CO sont entourés du solstice d’hiver au sol-
stice d’été par un anneau brillant de température intermédiaire entre la glace de CO4 et le
sol dégivré. La température de cet anneau est compatible avec la présence de glace d’eau
(Kieffer & Titus, 2001). A T'aide de I'instrument THEMIS, Wagstaff et al. (2008) étudient
la répartition spatiale de cet anneau au cours du printemps, rapportant que son extension
passe de 3° a 7° de latitude entre le début et la fin du printemps.

Les données proche infrarouge acquises par 'instrument OMEGA confirment sans am-
biguité que cet anneau est composé de glace d’eau (Schmitt et al. , 2005; Bibring et al.
, 2005) (voir figure 1.25). Par ailleurs, la signature spectrale des dépots saisonniers nord
est dominée par la glace d’eau a partir de Ly ~ 45° (Schmitt et al. , 2005), confirmant les
observations de Moroz (1964). Ces spectres printaniers indiquent que la glace de COz est
contaminée par 0,05% a 0,5% en masse de glace d’eau (Schmitt et al. , 2005). Au début
de I’été nord, la signature spectrale de la calotte permanente nord passe de celle de petits
grains de glace d’eau de moins 100 microns a celle de grains de glace d’eau d’environ 1 mm
(Langevin et al. , 2005b). Ce changement est trop rapide pour pouvoir étre expliqué par un
métamorphisme de la glace d’eau (Kieffer, 1990). 11 correspond a la sublimation finale du
givre saisonnier d’eau, révélant les gros grains composant la glace d’eau permanente de la

calotte nord. Le méme comportement spectral est observé sur le Groenland (Nolin, 1998).

Contrairement aux condensats nord, aucun anneau de glace d’eau n’entoure les conden-
sats sud lors de leur retrait (Langevin et al. , 2007). Par ailleurs, la signature spectrale des
dépots saisonniers sud est dominée par la glace de COo pendant une grande partie de la
récession. Les images hyperspectrales OMEGA montrent toutefois que le bassin d’Hellas
se recouvre de givre d’eau en hiver et que la glace de HoO contamine les dépdts saisonniers
de COs vers 'équinoxe de printemps, & hauteur de moins de 0,05% en masse (Langevin
et al. , 2007). La présence d’environ 0,01% en masse de glace d’eau est également observée
au début de I'été sur la calotte résiduelle de COs.

Enfin, atterrisseur Pheenix, posé par 68° de latitude nord, photographie les premiers
dépots de givre d’eau vers Lg=112° tot le matin (Smith et al. , 2009). Ces dépdts se
subliment au cours de la journée mais leur stabilité augmente jusqu’a la fin de la mission
a Ls=149°. Des observations de 'imageur hyperspectral CRISM acquises au niveau du site
d’atterrissage de Pheenix confirment que le givre d’eau recouvre durablement la surface a
partir de Lg~154° (Cull et al. , 2010b). Pheenix ne survivra pas assez longtemps pour voir
la glace de COq se déposer, les données de spectroscopie en infrarouge thermique indiquant
que cette déposition commence vers Ly=179° (Kieffer & Titus, 2001).
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Ls=56,8° (observation 588)
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FIGURE 1.25 — Profondeur des bandes a 1,5 pum de la glace de HoO (a gauche) et a 1,43
pm de la glace de COy (a droite) pour deux observations OMEGA acquises pendant le
printemps de 'année martienne 27, a Ly 56,8° (haut) et Ly 68,6° (bas). Les profondeurs de
bande augmentent du rouge au noir avec une échelle de couleur arc-en-ciel. La signature
spectrale de la glace de HoO s’étend plus au sud que celle de la glace de CO2 : un anneau de
glace d’eau entoure les dépots saisonniers nord riches en COs. Figure extraite de Schmitt
et al. (2005).

1.4.1.4 Calottes permanentes

A Dlinstar des poles terrestres hébergeant I’Antarctique et le Groenland, les régions
polaires martiennes sont chacune le siége d’un édifice glaciaire appelé calotte polaire. Les
premiéres images de ces calottes transmises par les sondes Mariner 9 et Viking révélent
leur structure stratifiée. Elle consiste en une alternance de couches de glace d’eau quasi-
horizontales et isochrones plus ou moins riches en poussiére (Cutts, 1973), les couches les
plus fines faisant environ 10 cm (Herkenhoff et al. , 2007). Ce mille-feuilles de glace et
de poussiére garde 'enregistrement des variations climatiques ayant marqué I’Amazonien,
période a laquelle ces dépots se sont formés (Carr & Head, 2010). Le volume de ces ca-
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lottes polaires a pu étre déterminé grace aux radars sondeurs MARSIS (Mars Express) et
SHARAD (MRO) : environ 1,14 et 1,60 millions de km? respectivement au nord et au sud
(Plaut et al. , 2007; Grima et al. , 2009). Prises ensemble, les calottes polaires martiennes
ont un volume équivalent a celui de la calotte polaire du Groenland, 2,6 millions de km?.
Présentons les caractéristiques respectives de ces deux calottes.

La calotte permanente nord : Cet édifice glaciaire nommé Planum Boreum repose
dans la partie la plus basse du bassin de Vastitas Borealis. D’un diamétre de 1300 km, il
s’éléve a plus de 2700 m des plaines environnantes (Zuber et al. , 1998). Une vallée nommée
Chasma Boreale (500 km, 50 km de large, 1 & 2 km de profondeur) isole du déme principal
un lobe nommé Gemina Lingula. La calotte permanente nord est composée de deux unités
géologiques distinctes :

1. L’unité basale (BU pour Basal Unit en anglais). C’est une formation d’1 km d’épais-
seur qui repose directement sur Vastitas Borealis. Les sondages radar effectués par
les instruments SHARAD et MARSIS montrent que la base de cette unité est re-
marquablement plate, indiquant une épaisseur de la lithosphére supérieure a 300 km
(Phillips et al. , 2008). Ces sondages montrent également que 'unité basale ne s’étend
pas sur toute la surface occupée par la calotte polaire (Phillips et al. , 2008; Putzig
et al. , 2009) (voir figure 1.26). Les quelques affleurements de I'unité basale révélent
qu’elle est constituée de couches de glace presque pure interstratifiées & des dépots de
sédiments sombres (Herkenhoff et al. , 2007). On pense que l'érosion de cette unité
est a l'origine du plus vaste champ de dunes du Systéme Solaire, Olympia Undae,
s’étendant sur 2x10° km?.

2. Les dépots stratifiés polaires (NPLD pour North Polar Layered Deposits en anglais).
Ils forment la partie supérieure de la calotte. Constitués de glace d’eau pure a plus
de 95 % (Grima et al. , 2009), ces dépots sont incisés par des dépressions de plusieurs
centaines de métres de profondeur, agencées en spirale autour du pdle (voir figure
1.26). Le processus invoqué pour expliquer leur origine fait intervenir une ablation
de la face exposée a I’équateur par le vent cabatique, qui dépose le matériau érodé
sur la face exposée au pole (Howard et al. , 1982). Ces dépressions offrent une coupe
naturelle sur la stratification des NPLD (voir figure 1.27). Alors que nous avons
mentionné une pureté de la glace des NPLD supérieure a 95 %, la surface de ces
coupes naturelles est trés poussiéreuse. Cet aspect est dii & une couche de poussiére
s’accumulant en surface des NPLD lors de leur ablation.

Au sommet des dépots stratifiés repose une couche de glace résiduelle d’épaisseur
métrique (Herkenhoff et al. , 2002; Byrne et al. , 2008b). Cette surface est une alter-
nance de creux et de bosses espacés d’'une dizaine de métres (Thomas et al. , 2000)
(voir figure 1.27). L’instrument OMEGA indique que cette couche est composée de
gros grains de glace d’eau trés pauvres en poussiére (Langevin et al. , 2005b). L’ob-
servation de gros grains tout au long de I’été nord témoignerait d’une ablation nette
de la calotte permanente (Byrne, 2009). Cependant, Kieffer & Titus (2001), Calvin &
Titus (2008) et Byrne et al. (2008b) rapportent que l'albédo de certaines régions de
la calotte reste élevé quasiment tout 1’été, ce qui pourrait correspondre localement a
une accumulation nette de glace d’eau. On peut voir I'une de ces régions, dénommée
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FIGURE 1.26 — Haut : topographie de la calotte permanente nord obtenue par I'altimétre
laser MOLA. Image extraite de Tanaka et al. (2008). Bas : coupe interprétative la calotte
basée sur les données du radar SHARAD. Image extraite de Massé et al. (2010), d’aprés
Putzig et al. (2009).

« Vostok », sur la figure 1.27. L’extension latérale de cette couche de glace résiduelle
fluctue légérement d’une année martienne a l'autre (Malin & Edgett, 2001; Hale et al.
, 2005) mais ces variations sont réversibles a ’échelle de quelques années (Byrne et al.
, 2008D).

La calotte permanente sud : Si les images prises dans le visible laissent penser que la
calotte sud est beaucoup moins étendue que la calotte nord, il n’en est rien. La structure
de fort albédo qu’on voit sur les images correspond a la calotte résiduelle de glace de COg,
présentée en partie 1.3.3. Cette calotte résiduelle repose sur des dépots stratifés riches
en glace d’eau (Plaut et al. , 2007) et beaucoup plus vastes, masqués par une couche de
poussiére. Le radar MARSIS a révélé leur étendue (voir figure 1.28).

Ces dépots de glace constituent la calotte permanente sud, nommée Planum Australe.
Elle s’étend au sommet du plateau cratérisé austral et recouvre en partie le bassin d’impact
de Promethei Planum. Du fait de la dichotomie d’altitude entre les hémisphéres nord et
sud, sa base est située 6 km plus haut que la calotte permanente nord. Elle est constituée
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300 m

FIGURE 1.27 — Mosaique de la région polaire nord obtenue par la caméra MARCI pendant
I'été de 'année martienne 29 (image extraite de Cantor et al. (2010)). Un premier zoom
est effectué sur une dépression spirale, mettant en évidence 'alternance des couches de
glace plus ou moins poussiéreuses des dépots stratifiés. L’altitude décroit de haut en bas de
I'image, acquise par I'instrument HiRISE (image ESP_ 018598 2745). Un zoom sur cette
image montre la texture en creux et bosses de la surface de la couche de glace résiduelle.

Thickness,
km

FIGURE 1.28 — Gauche : carte de I’épaisseur de la calotte permanente sud obtenue par le
radar sondeur MARSIS (Mars Express). Le contour de la calotte résiduelle sud est dessiné
en noir (d’aprés Plaut et al. (2007)). Droite : photo de la calotte résiduelle de COq prise par
lorbiteur Viking 2 pendant 1’été sud, a Ls=341°. Image extraite de Herkenhoff & Murray
(1990).

d’un déme dont I’épaisseur maximale est de 3700 m, asymétrique par rapport au pdle, avec
un étalement vers I'équateur sous la forme d’un plateau large et aplati, Ultima Lingula. Ce
dome est incisé par une large vallée, Chasma Australe, dont les dimensions sont similaires
a Chasma Boreale. On ne trouve pas d’équivalent de 'unité basale nord dans la calotte
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permanente sud. Une autre différence est la faible présence de dunes & proximité de Planum
Australe. Par contre, la surface de la calotte polaire sud est dominée par des dépressions
en forme de spirale dont lorigine reste discutée (Howard, 2000; Grima et al. , 2011).

1.4.1.5 Glace en sous-sol

De nombreuses observations attestent de la présence de glace a différentes profondeurs
sous la surface martienne. Aux hautes latitudes (~60° - 80°), la morphologie de surface est
caractérisée par des réseaux de polygones, comparables en taille et en forme aux polygones
des régions arctiques de la Terre (Malin & Edgett, 2001; Mangold, 2005). Ces terrains
polygonaux sont le résultat de la contraction thermique d’un sol gelé, ou pergélisol, due
aux variations saisonniéres de la température.

Les spectrométres gamma et neutron de la sonde Mars Odyssey, capables de mesurer
I’abondance en hydrogéne dans le premier meétre sous la surface, ont confirmé la présence
d’un pergélisol au-dela de 60° de latitude dans les deux hémisphéres (Boynton et al. , 2002;
Feldman et al. , 2002; Mitrofanov et al. , 2002) (voir figure 1.29). Sous une fine couche de
sédiment anhydre repose de la glace d’eau pure a plus de 70 %. La couche de régolithe sec
isole la glace de I'atmosphére, permettant sa stabilité tout au long de I’année. Les mesures
d’inertie thermique par les instruments TES et THEMIS corroborent la présence de glace
dans le sous-sol des régions a hautes latitudes (Bandfield & Feldman, 2008).

FIGURE 1.29 — Gauche : carte de la teneur en eau dans le premier métre sous la surface
martienne. Ces valeurs ont été obtenues par l'instrument GRS & bord de Mars Odyssey.
L’étoile indique la position de l'atterrisseur Phoenix. Figure d’aprés Feldman et al. (2004).
Droite : une tranchée creusée par Phoenix a révélé la présence de glace d’eau quasiment
pure sous environ 7 cm de sédiment anhydre (crédit : NASA /JPL/University of Arizona).

Cette glace d’eau souterraine a été observée in-situ par l'atterrisseur Phoenix, posé par
68,2°N/234,3°E. Doté d’une pelle, le robot a révélé la présence de glace quasiment pure
sous une couche de quelques centimétres de sol anhydre (Smith et al. , 2009b) (voir figure
1.29). Exposée a lair libre, la glace d’eau n’était pas stable a cette période de I'année et
Phoenix a pu suivre sa sublimation progressive.
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Le radar MARSIS, capable de sonder des profondeurs plus importantes que les spec-
trométres neutron et gamma, a récemment montré que le pergélisol s’étend sur au moins
60 m sous la surface (Mouginot et al. , 2010) et descend jusqu’'a ~45° de latitude dans
I’hémisphére nord. Cela correspond & un volume de glace de ~10% km?, soit 1’équivalent
d’une calotte polaire. Par ailleurs, Byrne et al. (2009) ont détecté de la glace d’eau excavée
par des impacts trés récents vers 43°N. A cette latitude, la glace est stable sous une couche
de sédiments d’un métre d’épaisseur environ. Il est possible que le pergélisol se poursuive
A plus basse latitude sous une couche de sédiments plus épaisse.

FiGURE 1.30 — Exemples de morphologies glaciaires observées aux moyennes latitudes.
a : Une vallée de la région d’Arabia Terra couverte de stries ressemblant & des moraines,
photographiée par la caméra HiRISE (image PSP 008598 2155). b : Un tablier de débris
lobés, ou LDA, entourant une montagne a I’est du bassin d’Hellas. ¢ : Un possible glacier
rocheux ayant flué par gravité du petit cratére au grand cratére, en contrebas (crédit :
ESA/DLR/FU Berlin/G. Neukum).

En complément de ce pergélisol, on dénombre dans les zones équatoriales et tropicales
différentes morphologies indiquant que la glace d’eau était stable en surface dans le passé.
On trouve ainsi & moyenne latitude des vallées dont le fond plat est parcouru de stries
dans le sens de la longueur (voir figure 1.30). Cette morphologie rappelle celle des glaciers
sur Terre, ot les débris de roches provenant des versants forment des moraines qui sont
entrainées par le glacier (Head et al. , 2006). On observe également des tabliers de débris
lobés, ou Lobate Debris Aprons (LDA) en anglais, situés a la base de falaises escarpées
entre 30° et 50° de latitude dans les deux hémisphéres (Squyres, 1979) (voir figure 1.30).
Ils sont interprétés comme de la glace d’eau pure recouverte d’'un manteau superficiel de
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débris rocheux (Mangold & Allemand, 2001; Bourgeois et al. , 2008). Cette déduction a été
confirmée par les sondages radar de SHARAD qui ont déterminé une épaisseur d’environ
50 cm pour la couche rocheuse superficielle (Holt et al. , 2008; Plaut et al. , 2009).

Enfin, on observe & moyennes et basses latitudes des glaciers rocheux, en particulier sur
les flancs ouest des volcans de Tharsis. Leur formation est compatible avec les simulations
climatiques martiennes effectuées dans le cas d’une haute obliquité (Forget et al. , 2006a;
Madeleine et al. , 2009). Ces modéles proposent que 'air, beaucoup plus chargé en vapeur
d’eau qu’actuellement, était entrainé par les vents d’ouest sur les pentes ascendantes des
volcans ol il subissait un brusque refroidissement adiabatique, provoquant la condensation
de glace et sa précipitation au sol. Des morphologies typiquement glaciaires ont récemment
été détectées dans d’autres régions de I'équateur, comme au sein de Valles Marineris (Meége
& Bourgeois, 2010).

Ces différentes structures montrent que la glace s’est déposée aux moyennes et basses
latitudes dans le passé. Les conditions de stabilité de la glace ayant ensuite changé, la
glace s’est sublimée et la poussiére préalablement incluse dans la glace s’est concentrée en
surface, formant ce qu’on appelle sur Terre un « till de sublimation ». Ce till, en isolant
la glace de 'atmosphére, a pu la préserver jusqu’a aujourd’hui comme c’est le cas dans les
tabliers de débris lobés.

1.4.1.6 Reégolithe hydraté

Le régolithe martien est un réservoir potentiellement important d’eau en raison de la
présence de minéraux hydratés. Cette hydratation est soit structurelle, les molécules de HoO
étant intégrées au réseau cristallin, soit le résultat d’un équilibre adsorption/désorption de
molécules de HoO en surface des minéraux ou dans des sites particuliers. L’eau de structure,
présente par exemple dans les phyllosilicates et les sulfates, ne participe pas au cycle actuel
de I'’eau sur Mars car sa libération nécessite la destruction de la structure du minéral. I.’eau
adsorbée par les minéraux est par contre échangeable avec I’atmosphére.

L’instrument OMEGA a montré que les spectres des surfaces minérales martiennes
présentent tous une bande d’absorption a 3 pm, associée & I'hydratation des premiers
millimétres du régolithe. Jouglet et al.  (2007) et Milliken et al. (2007) proposent une
estimation de la quantité d’eau piégée par adsorption sur les minéraux, de 2 % a 15 % en
masse en allant de 'équateur vers les hautes latitudes (voir figure 1.31). L’augmentation
de la teneur en eau est particuliérement marquée a partir de 50°N, en accord avec les don-
nées neutrons caractérisant le contenu en glace d’eau du sous-sol. Cela pourrait indiquer
que ’hydratation du régolithe résulte d'un équilibre entre le pergélisol et la vapeur d’eau
atmosphérique (Milliken et al. , 2007). Par ailleurs, ces auteurs observent une variation
saisonniére du contenu en eau des minéraux de l'ordre de quelques pourcents. Cette va-
riation saisonniére est également mise en évidence par les données neutrons fournies par
I'instrument HEND (Kuzmin et al. , 2007).

Un important travail expérimental et de modélisation a été mené depuis plusieurs dé-
cennies afin de mieux cerner le role du régolithe dans le cycle de 'eau. Pommerol et al.
(2009) proposent une bibliographie exhaustive de ces travaux. Parmi les études expéri-
mentales récentes, I'une d’entre elles suggére que la bande d’absorption a 3 pum est en fait
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Water Content of the Martian Surface (OMEGA)
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FI1GURE 1.31 — Carte du contenu en eau du régolithe martien, a 1’échelle des premiers grains.
Les contours blancs pointillés délimitent les régions ot de grandes quantités d’hydrogéne
ont été détectées dans le sous-sol par I'instrument GRS, correspondant & un pergélisol aux
hautes latitudes et probablement & des minéraux hydratés dans la région d’Arabia Terra,
a basses latitudes (Feldman et al. , 2004). Les profils latitudinaux de I’hydratation de la
surface sont tracés pour deux longitudes différentes. Ils mettent en évidence I’augmentation
de ’hydratation de la surface a partir de 50°N ainsi que des variations saisonniéres de cette
hydratation. Image extraite de Milliken et al. (2007).

majoritairement due a la présence de groupements hydroxyles —OH (Pommerol et al. |
2012). On trouve ce type de groupement dans les oxydes et hydroxydes de fer, présents
abondamment a la surface de Mars et lui conférant sa couleur rouille (Bibring et al. , 2006).
L’absorption & 3 pum par I'eau adsorbée n’aurait un effet qu’au second ordre. L’adsorption
d’eau sur les minéraux ne serait donc pas un phénoméne global et serait quasiment absente
des régions équatoriales et tropicales. Par contre, les variations saisonniéres de la profon-
deur de la bande & 3 pm indiqueraient bien des variations de la quantité d’eau adsorbée.
Il n’empéche que les oxydes et hydroxydes de fer martiens jouent probablement un roéle
prépondérant dans le cycle journalier et saisonnier de I’eau. En effet, présents sur Mars sous
forme de grains d’une taille inférieure au micron (Morris et al. , 2006) ils ont une grande

surface spécifique d’adsorption associée a une cinétique d’adsorption rapide (Pommerol
et al. , 2009; Beck et al. , 2010).

1.4.2 Echange entre les réservoirs d’eau et modélisation du cycle actuel
de ’eau sur Mars

Le cycle annuel de 'eau est majoritairement dominé par la condensation/sublimation
de glace d’eau aux moyennes et hautes latitudes. Cet échange saisonnier entre atmospheére
et surface affecte considérablement le contenu en vapeur d’eau de I'atmosphére, qui varie
entre moins de 5 et plus de 60 pm précipitables entre hiver et été (voir figure 1.23).

Le cycle de I'eau est également caractérisé par une asymétrie d’abondance en vapeur
d’eau entre les deux hémisphéres : en moyenne annuelle, I’hémisphére nord contient deux
fois plus de vapeur d’eau que I’hémisphére sud. Plusieurs hypothéses ont été proposées
pour expliquer cette asymétrie. La premiére hypothése repose sur l'asymétrie du cycle
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du CO2. Comme nous 'avons expliqué en partie 1.3, la glace de CO2 s’accumule plus
longtemps dans I’hémisphére sud que dans ’hémisphére nord du fait d’un hiver plus long
dans I’hémispheére sud. Le flux de sublimation résultant du recul des dépoéts saisonniers
est donc plus intense dans I’hémisphére sud. Ce flux de sublimation transporterait de la
vapeur d’eau dans ’hémisphére opposé. James (1985) a donc suggéré que I'asymétrie du
flux de sublimation expliquerait qu’il y ait plus de vapeur d’eau dans I’hémisphére nord.

La seconde hypothése repose sur la nature différente des deux calottes permanentes. La
calotte nord expose en été une surface de glace d’eau, qui constitue une source importante de
vapeur d’eau. La calotte sud est par contre recouverte en permanence de glace carbonique,
piégeant toute vapeur d’eau présente dans la couche d’atmosphére proche de la surface. Il
existe toutefois des zones affleurantes de glace d’eau mais leur surface est trés nettement
inférieure a celle de la calotte permanente nord (Bibring et al. , 2004b).

Une troisiéme hypothése est basée sur la configuration orbitale de Mars. La planéte
est proche de l'aphélie de son orbite lors de 1’été dans 'hémisphére nord. Les tempéra-
tures atmosphériques sont donc plus faibles pendant 1’été nord que pendant ’été sud. Par
conséquent, les nuages se forment & plus basse altitude pendant 1'été nord. Clancy et al.

(1996) ont suggéré que la ceinture équatoriale de nuages se formant pendant 1'été nord
bloque la vapeur d’eau sous la branche de retour de la cellule de Hadley, 'empéchant ainsi
de passer dans I’hémisphére sud. Pendant 1'été sud, plus chaud, les nuages se condensent
A plus haute altitude et la vapeur d’eau est libre de passer dans I’hémisphére nord via la
cellule de Hadley. Ce mécanisme, appelé « effet Clancy », pourrait expliquer qu’il y a plus
de vapeur d’eau dans ’hémisphére nord.

Les GCMs ont été mis a contribution pour tester ces hypothéses et évaluer 'importance
des différents réservoirs d’eau. Houben et al. (1997) ont réalisé la premiére modélisation du
cycle de I'eau a I'aide d’'un GCM. Leur modéle reproduit correctement le cycle de 'eau de
maniére qualitative sans avoir besoin d’'un régolithe actif, c’est-a-dire sans que le régolithe
n’interagisse avec 'atmosphére. Les auteurs confirment que le cycle de I'eau est largement
dominé par la condensation/sublimation des dépots saisonniers de glace d’eau et par la
sublimation de la calotte permanente nord. Le cycle n’est pas fermé en ce sens ou il y a
une perte nette d’eau sous forme de glace sur la calotte permanente sud ; le modéle prévoit
ainsi une accumulation annuelle de 0,1 & 1 mm de glace d’eau sur la calotte permanente
sud. Les auteurs montrent que I’asymétrie du flux de sublimation des dépots de CO4 n’est
pas & méme d’expliquer 'asymétrie d’abondance en vapeur d’eau entre les hémisphéres
nord et sud. Cependant, le cycle modélisé n’est quantitativement pas en accord avec les
observations : il simule un cycle de I’eau deux fois trop humide.

Richardson et al. (2002) ont enquété sur le role des nuages dans le cycle de 'eau.
Leur modéle reproduit correctement les variations spatiales et temporelles de ’abondance
en vapeur d’eau mais uniquement dans le cas ou la taille des particules de glace d’eau
composant les nuages est fixée a environ 20 pm, une taille bien supérieure a celle observée.
Cette divergence a été corrigée par Montmessin et al. (2004) qui ont reproduit le cycle
de l'eau avec des particules de glace d’une taille comprise entre 1 et 10 pm. La stratégie
employée par Montmessin et al. (2004) pour y parvenir est de laisser le modele calculer la
taille des particules de glace alors que Richardson et al. (2002) imposaient cette taille en
entrée du modéle.
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Le modéle de Montmessin et al. (2004) simule correctement 'occurrence des polar
hoods et de la ceinture équatoriale de nuages. Il prévoit un polar hood plus intense dans
I’hémisphére nord que dans ’hémisphére sud, en accord avec les observations. Cette diffé-
rence viendrait d'un transport tourbillonnaire de la vapeur d’eau plus important au nord
qu’au sud. Les auteurs montrent que 'effet Clancy joue un role déterminant dans le cycle
de I'’eau en limitant le flux de vapeur d’eau vers 'hémisphére sud. La vapeur d’eau serait
donc stockée préférentiellement dans I’hémisphére dont 1’été se produit prés de I’aphélie.

Le role du régolithe et de la glace présente sous la surface n’est pas encore clairement
établi. Si Richardson & Wilson (2002) et Montmessin et al. (2004) concluent que le régo-
lithe ne joue qu'un rdle mineur dans le cycle de I'eau, Bottger et al. (2005) affirment au
contraire qu’un régolithe actif est nécessaire, en particulier pour reproduire la variabilité
journaliére de 'abondance en vapeur d’eau. De méme, la glace présente en sous-sol n’est
pas prise en compte dans les modélisations de Richardson & Wilson (2002) et Montmessin
et al. (2004) alors que Bottger et al. (2005) montrent que le sous-sol de la région polaire
nord s’enrichit en glace d’'une année sur I'autre. Le trop grand nombre d’inconnues dans
les processus d’échange simulés ainsi que la forte paramétrisation des modéles rendent les
résultats trés dépendants des hypothéses réalisées. Isoler le role du régolithe et de la glace
en sous-sol est un enjeu des futurs travaux de modélisation.

1.4.3 Interactions surface/atmosphére dans la région polaire nord

Focalisons nous maintenant sur les interactions surface/atmosphére dans la région po-
laire nord. Comme on peut le constater sur la figure 1.23, la région polaire nord est la
source principale de vapeur d’eau entre Lg=40° et 150°. Il est crucial de déterminer la
contribution respective des dépots saisonniers de glace d’eau, de la calotte permanente
et du régolithe pendant cette période. Les dépots saisonniers de HoO ne constituent une
source de vapeur d’eau qu’a partir du moment ol la glace de CO2 accumulée en automne
et en hiver s’est sublimée. Si la sublimation de la glace d’eau saisonniére est totale, alors la
calotte permanente est en ablation nette. Si par contre une partie des dépots saisonniers
de glace d’eau persiste tout I’été sur la calotte, alors celle-ci est en accumulation nette.
Déterminer I’évolution actuelle de la calotte est essentiel pour pouvoir interpréter ['histoire
climatique enregistrée dans les dépots stratifiés.

[’accumulation saisonniére de glace d’eau sur la calotte permanente nord se décline en
plusieurs contributions. Elle commence & la fin de 1’été lorsque la diminution de I'insolation
rend possible la condensation de givre d’eau. Les GCMs prédisent que cette condensation
commence vers L;=150° (Richardson & Wilson, 2002; Montmessin et al. , 2004). La forte
concentration de vapeur d’eau a cette période combinée a la diminution de la température
atmosphérique entraine la formation des nuages constituant le polar hood (Montmessin
et al. , 2004). Puis la glace de CO4 se dépose sur la calotte a partir de Ly=180° (Kieffer &
Titus, 2001), piégeant sous forme de glace la vapeur d’eau présente dans 'atmosphére. En
automne et en hiver, le vortex polaire s’étend peu & peu vers le sud, limitant le transport
de vapeur d’eau vers la calotte (Richardson & Wilson, 2002; Montmessin et al. , 2004). Le
polar hood est alors confiné au bord des dépdts saisonniers. Seuls de longs nuages en forme
de spirale atteignent le pole (Wang & Ingersoll, 2002). Capables de transporter de ’eau
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sur de grandes distances, ces nuages pourraient jouer un role substantiel en apportant de
I'eau a la calotte (Montmessin et al. , 2004). Au printemps, le vortex polaire se contracte,
permettant & la vapeur d’eau de revenir vers le pole ou elle sera piégée par la glace de COo.
Cette contraction du vortex polaire est associée a une hausse de 'activité tourbillonnaire
au bord des dépots saisonniers et & une intensification du polar hood.

Houben et al. (1997) ont proposé un mécanisme permettant a la glace d’eau déposée
en dehors de la calotte permanente de la rejoindre au cours du recul printanier des dépots
saisonniers. Comme on I’a vu en partie 1.4.1.3, un anneau de glace d’eau entoure les dépots
saisonniers de COgy au printemps. Houben et al. (1997) proposent que la vapeur d’eau
libérée par la sublimation de 'anneau de glace d’eau soit transportée vers le nord par des
ondes baroclines puis se recondense sur la glace de COs qui constitue un piége froid. Au
fur et & mesure du retrait des dépdts saisonniers, la vapeur d’eau se rapproche ainsi de
la calotte jusqu’a l'atteindre a la fin du printemps. Ce « retour de l'eau a 1’état quasi-
solide » est rendu possible par une intense activité d’instabilités baroclines au bord des
dépots saisonniers (Leovy, 1973; Barnes, 1981). Le front chaud de ces ondes est dirigé vers
le pole et le front froid vers ’équateur. Or les masses d’air chaudes ont une capacité plus
importante & emmagasiner de la vapeur d’eau. Le front chaud des ondes baroclines est donc
a méme de transporter la vapeur d’eau relachée par I’anneau de glace d’eau vers I'intérieur
des dépots saisonniers de COs.

Ce scénario a depuis été conforté par des observations et des modélisations climatiques
(Richardson & Wilson, 2002; Montmessin et al. , 2004). Bass & Paige (2000) notent que si la
vapeur d’eau libérée par la sublimation de ’anneau de glace d’eau s’échappait directement
dans ’atmosphére, le pic d’abondance en vapeur d’eau devrait se produire de plus en plus
tard a latitude croissante. Or ce pic se produit vers Ls=100° quelque soit la latitude, au
moment ou la température de la calotte permanente dépasse 200 K. Bass & Paige (2000) en
déduisent que la majeure partie de la vapeur d’eau issue de la sublimation de ’anneau de
glace d’eau se recondense a plus haute latitude sur la glace de COs et rejoint ainsi de proche
en proche la calotte permanente. De ce fait, la glace d’eau saisonniére n’est libérée dans
I’atmosphére qu’au moment ou les dépots saisonniers de COs se subliment définitivement
et que la température de la calotte est libre de monter.

Titus & Kieffer (2003) observent ensuite avec TES qu’un anneau brillant se forme a
I'intérieur des dépots saisonniers de COsq a partir de Ly=45°, qu’ils attribuent a la conden-
sation de vapeur d’eau sur le COs. Une observation PFS acquise & Ls=6069° indique quant
a elle un maximum d’abondance en vapeur d’eau au bord des dépdts saisonniers de COs,
associé au relachement de vapeur d’eau par ’anneau de glace d’eau (Fouchet et al. , 2007).
Les données TES permettent de préciser 1’évolution temporelle de la distribution spatiale
de ce maximum d’abondance : c¢’est un véritable anneau de vapeur d’eau large d’environ 5°
de latitude qui entoure les dépots saisonniers nord au printemps (Pankine et al. , 2010) (voir
figure 1.32). Cet anneau de vapeur d’eau surplombe l’anneau de glace d’eau, on ’associe
donc naturellement & la sublimation de la glace d’eau. Au cours du printemps, ’abondance
en vapeur d’eau augmente au nord et au sud des dépots saisonniers, ce qui indique un trans-
port de vapeur d’eau depuis 'anneau vers l'intérieur et 'extérieur des dépots saisonniers.
Cette observation conforte donc le mécanisme proposé par Houben et al. (1997). Notons
toutefois que contrairement a ce que proposaient Bass & Paige (2000), une partie non né-
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gligeable de la vapeur d’eau issue de la sublimation de I'anneau de glace d’eau parvient a
s’échapper dans ’atmosphére sans se recondenser sur la glace de COo. Mais Pankine et al.

(2010) remarquent que le régolithe peut contribuer & I’augmentation de ’abondance en
vapeur d’eau en dehors des dépots saisonniers. Il n’est cependant pas possible de distinguer
la vapeur d’eau issue du régolithe de celle extraite des dépots saisonniers avec les données
TES.
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FIGURE 1.32 — Mise en évidence par I'instrument TES d’un anneau de vapeur d’eau en-
tourant les dépots saisonniers nord lors de leur retrait. a : Carte en projection polaire de
la densité de colonne de vapeur d’eau obtenue pour L;=75°-80°. La topographie MOLA
est indiquée par des lignes de niveau espacées d'un 1 km. La limite des condensats de COq
et de HyO est représentée respectivement en trait pointillé et en trait plein. Ces limites
sont extraites de Titus (2009). b et ¢ : Moyennes longitudinales de la densité de colonne de
vapeur d’eau pendant le printemps (b) et I’été (c) de "année martienne 25. Sur la figure
b, les étoiles indiquent la limite des condensats de CO4 et de H2O, la limite de la glace de
HyO étant celle située a la latitude la plus basse. Figures d’aprés Pankine et al. (2010).

Pankine et al. (2010) comparent également un profil latitudinal d’abondance en vapeur
d’eau obtenu par TES approximativement a la méme longitude et au méme moment que
PFS. Les abondances mesurées par TES au niveau de I'anneau de vapeur d’eau sont deux
fois plus élevées que celles mesurées par PFS. La différence pourrait venir de I’heure locale
des observations, 12h pour TES et 19h pour PFS, suggérant une variabilité journaliére
(Pankine et al. , 2010). Une telle variabilité a déja été observée par de nombreux auteurs,
attribuée dans certains cas & la condensation de givre d’eau en surface et dans d’autres a
I'adsorption d’eau par le régolithe (Flasar & Goody, 1976; Jakosky et al. , 1997; Formisano
et al. , 2001; Melchiorri et al. , 2009). Une contribution de la circulation atmosphérique
n’est pas exclue.

L’augmentation brutale de la température de surface de la calotte permanente & Lg~78°
indique la disparition définitive de la glace de COq (Kieffer & Titus, 2001). La glace d’eau
saisonniére accumulée sur la calotte est alors libre de se sublimer. L’instrument OMEGA a
suivi I’évolution de la signature spectrale de la calotte permanente entre Li=93° et L;=127°.
La signature du givre saisonnier formé de grains de glace faisant moins de 100 pm céde la
place a celle de la glace permanente de la calotte, avec des grains d’environ 1 mm (Langevin
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et al. , 2005b). C’est & cette période que les instruments MAWD et TES observent une
abondance maximale de vapeur d’eau au-dessus et aux alentours de la calotte permanente
(voir figure 1.32).

La vapeur d’eau libérée par la sublimation du givre saisonnier est transportée en-dehors
de la calotte par la circulation atmosphérique. Il est intéressant de noter que le transport
atmosphérique simulé par les premiers modéles 2D n’était pas assez efficace pour extraire la
vapeur d’eau de la calotte ; on attribuait dés lors les fortes abondances en vapeur d’eau au-
tour de la calotte a la désorption du régolithe (Haberle & Jakosky, 1990). Les GCMs 3D ont
depuis montré que la circulation atmosphérique est capable de reproduire les abondances
observées sans avoir besoin d’'un régolithe actif (Richardson & Wilson, 2002; Montmessin
et al. , 2004; Bottger et al. , 2005).

Grace aux données TES, Pankine et al. (2009) ont révélé que la vapeur d’eau ne
s’échappe pas de fagon uniforme autour de la calotte. La distribution spatiale de la vapeur
d’eau varie sur des échelles d’environ 100 km en moins de 10 sols entre Ls=80° et 140°.
Les auteurs interprétent cette variabilité par des bouffées de vapeur d’eau produites par
un taux de sublimation irrégulier sur la calotte. L’évolution temporelle de la température
de la surface n’est pas & méme d’expliquer cette irrégularité. Par contre, le vent peut
augmenter significativement le taux de sublimation de la glace en réduisant localement
I'humidité, comme "ont montré Chittenden et al. (2008) par des travaux expérimentaux.
Les simulations mésoéchelles de Tyler & Barnes (2005) prévoient a L;=120° une variabilité
journaliére de 8 m/s de la vitesse du vent proche de la surface, le taux de sublimation
résultant variant d’environ 8 pum précipitables par sol.

Alors que la majeure partie du givre d’eau saisonnier se sublime au début de 1été, cer-
taines régions de la calotte conservent leur couverture en givre plus longtemps que d’autres.
OMEGA a ainsi observé une persistance locale de la signature spectrale du givre d’eau jus-
qu’a Lg=127° (Langevin et al. , 2005b). Ces signature sont attribuées a des accumulations
locales de petits grains d’eau, I’équivalent des congéres. Le suivi de ’albédo de la calotte
permanente permet également de repérer ce givre persistant (Kieffer & Titus, 2001; Calvin
& Titus, 2008; Byrne et al. , 2008b; Cantor et al. , 2010). Des régions de la calotte restent
ainsi brillantes quasiment tout 1’été, plusieurs années martiennes de suite. L’albédo élevé
de ces régions leur permet de maintenir une température de brillance plus faible que le
reste de la calotte. Elles jouent probablement le role de piége froid pour la vapeur d’eau,
au méme titre que la glace de CO9 au printemps. La condensation de vapeur d’eau leur
permet de maintenir un albédo élevé, initiant une boucle de rétroaction positive qui favorise
la persistance de ces accumulations locales de givre (Kieffer & Titus, 2001).

Certaines régions de la calotte ont un comportement plus erratique, fait d’augmentation
et de diminution d’albédo (Hale et al. , 2005; Calvin & Titus, 2008; Cantor et al. , 2010).
Ce comportement est généralement associé a la condensation/sublimation de givre d’eau
et/ou a la déposition/ablation d’une couche de poussiére sur la calotte permanente. Il faut
toutefois étre attentif a l'effet des aérosols de poussiére, qui réduisent le contraste spectral
entre les zones sombres et les zones brillantes (Langevin et al. , 2005b; Vincendon et al. |
2007). Une variation de I'opacité de la poussiére atmosphérique serait & méme d’expliquer
certaines des variations d’albédo observées (Vincendon et al. , 2007).

La température de la calotte permanente est maximale vers Ly=100°-110° (Bass &



tel-00745121, version 1 - 24 Oct 2012

1.4 Le cycle de I'eau 71

Paige, 2000; Kieffer & Titus, 2001; Calvin & Titus, 2008) puis diminue progressivement
jusqu’a atteindre la température de condensation de la vapeur d’eau. Les GCMs prédisent
que cette condensation commence vers Ls=150° (Richardson & Wilson, 2002; Montmessin
et al. , 2004). La formation du givre d’eau devrait s’accompagner d’une augmentation de
I’albédo. Cependant, les études disponibles rapportent dans I’ensemble que 'albédo de la
calotte a tendance a diminuer a la fin de I'été (Kieffer & Titus, 2001; Byrne et al. , 2008b;
Cantor et al. , 2010). Cette diminution de 'albédo pourrait étre due a l’allongement des
ombres, le Soleil étant de plus en plus bas sur I'horizon (Byrne et al. , 2008b). Par ailleurs,
I'opacité de I'atmosphére augmente progressivement a partir de Ls~150° avec le déclenche-
ment de plus en plus de tempétes de poussiére a proximité de la calotte (Cantor et al. ,
2010), prélude a la formation du polar hood. L’impact combiné de I’allongement des ombres
et de 'augmentation de 'opacité atmosphérique masquerait donc la déposition du givre
d’eau. Seuls Bass & Paige (2000) observent une augmentation de I’albédo apparent de la
calotte a partir de Lg=150" mais qui pourrait bien étre la conséquence de la formation de
nuages de glace d’eau. Kieffer & Titus (2001) rapportent quant a eux une augmentation
de l'albédo des régions polaires nord vers Lg=164°. Ils précisent cependant que cette ob-
servation ne permet pas de faire la différence entre la déposition d’un givre en surface et
la formation de nuages car les températures de la surface et de 'atmosphére sont toutes
deux suffisamment basses pour que la vapeur d’eau se condense.

D’aprés 'ensemble de ces observations, on peut en conclure que ’accumulation maxi-
male de givre d’eau sur la calotte permanente est atteinte vers L;=78°, juste avant que les
dépots de glace de COs ne se subliment définitivement. La glace d’eau saisonniére a disparu
de la majeure partie de la calotte & L;~130°, permettant la sublimation de la calotte per-
manente. Cette sublimation est possible jusqu’a Lg~150° puis la vapeur d’eau se condense
sur la calotte. Pendant une période d’environ 20 ° de Lg, la calotte permanente nord consti-
tuerait donc une source majeure de vapeur d’eau, ce qui indique qu’elle serait a ’heure
actuelle en ablation nette. Cependant, certaines régions de la calotte restant couvertes de
givre tout 1’été pourraient constituer des zones d’accumulation nette.

1.4.4 Problématique de la thése

Les dépots saisonniers de glace de COs9 et d’eau jouent un role majeur dans le cli-
mat actuel de Mars. Leur cycle de condensation/sublimation controle en grande partie
les variations de la pression atmosphérique et de ’humidité. Ils participent vraisemblable-
ment a [’évolution présente des calottes permanentes. Ils constituent donc un sujet d’étude
particuliérement important.

Grace aux observations menées depuis la Terre et l'orbite de Mars, une connaissance
approfondie des condensats de CO2 a pu étre obtenue. L’avancée et le retrait de leur
extension spatiale ont été suivis sur plusieurs années martiennes et on a déterminé comment
varient leur masse, épaisseur et densité en fonction de la latitude et des saisons. L’ensemble
de ces données est utilisé pour ajuster les GCMs.

L’étude des condensats d’eau est plus récente. On sait que les dépots saisonniers de
COg4 sont contaminés par de la glace d’eau et qu’ils sont entourés au printemps nord par
un anneau de glace d’eau. Une partie de la vapeur d’eau issue de la sublimation de cet
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anneau se recondense probablement a plus haute latitude, sur la glace de CO,. Pendant
I’été nord, on a observé que la persistance du givre d’eau sur la calotte permanente varie
localement. Un important travail de quantification reste maintenant a accomplir afin de
déterminer :

— L’étendue et la quantité de givre d’eau déposée a partir de la fin de 1'été, avant que
le CO2 ne commence & se condenser,

Le contenu en eau de la glace de CO4 saisonniére,

— L’étendue et la quantité de glace d’eau subsistant aprés la sublimation de la glace
de COy : anneau de glace d’eau au printemps et givre d’eau recouvrant les calottes
permanentes en été,

La quantité d’eau relachée dans I'atmosphére par la sublimation du givre d’eau en
fonction de la latitude et du temps,

— La quantité de vapeur d’eau échangée entre le régolithe et ’atmosphére et 1’étendue
de la zone ou se font ces échanges.

Les modéles climatiques bénéficieront de ces éléments. En effet, la validation des GCMs
reproduisant le cycle de 'eau doit actuellement se contenter d’'une comparaison avec les
observations atmosphériques : abondance en vapeur d’eau et répartition des nuages. Dé-
terminer comment évolue avec le temps la distribution spatiale des dépo6ts saisonniers de
glace d’eau apportera de nouvelles et fortes contraintes aux GCMs.

e mécanisme de retour de 'eau a ’état quasi-solide, prédit par les modéles et attesté
L de ret del’ I'état lide, dit 1 déles et attest

par plusieurs observations, reste également & quantifier. La source mobile de vapeur d’eau
que constitue I'anneau de glace d’eau est au cceur de ce mécanisme. Il faut donc déterminer :

— La quantité de vapeur d’eau issue de la sublimation de I'anneau qui s’échappe vers
I’équateur,

— La quantité de vapeur d’eau issue de la sublimation de I’anneau qui se recondense a
plus haute latitude et qui de proche en proche rejoint la calotte permanente nord.

Ces éléments permettront aussi de faire progresser notre connaissance de la microphy-
sique des processus printaniers : évolution saisonniére de la texture des glaces de COs et
d’eau (épaisseur, taille de grains, rugosité), ségrégation entre la glace de COq et la glace
d’eau, ségrégation entre la glace d’eau et le substrat minéral, recondensation de la vapeur
d’eau sur la glace de COs. Par ailleurs, la détermination du contenu en poussiére des glaces
de COg et d’eau aidera a faire le lien avec le cycle de la poussiére.

L’enjeu de ce travail est a la fois d’approfondir notre compréhension du réle des dépots
saisonniers de glace d’eau dans le cycle actuel de l'eau sur Mars et de déterminer leur
implication dans ’évolution présente des calottes permanentes. Ces éléments sont essentiels
pour pouvoir interpréter 'histoire climatique enregistrée dans les dépdts stratifiés.
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2.1 Introduction a I'imagerie hyperspectrale et données uti-
lisées

La télédétection spatiale regroupe ’ensemble des techniques permettant de déterminer
les caractéristiques de la surface et de I’atmosphére de la Terre ou d’un autre corps céleste
au moyen d’un engin spatial évoluant a distance de la cible étudiée. C’est une technique
relativement récente qui a pris son essor dans les années 50, lorsque la Guerre Froide prit la
forme d’une course a I'espace. La télédétection spatiale peut étre active ou passive : active
lorsqu’on éclaire artificiellement ’astre avant d’enregistrer le signal renvoyé, et passive
lorsqu’on mesure simplement 1’énergie naturelle émise ou réfléchie par cet astre. La premiére
catégorie, qui comprend notamment les radars, n’entre pas dans le cadre de notre étude.
Cette thése est basée sur la spectro-imagerie, technique de télédétection passive qui, comme
son nom l'indique, associe les avantages de I'imagerie et de la spectroscopie. C’est un outil
d’étude privilégié des surfaces planétaires qui permet d’identifier les propriétés physiques
des milieux sondés par leur signature spectrale, d’en dresser une cartographie et d’en faire
un suivi temporel.

Dans un premier temps, je présente le principe de la spectroscopie en réflectance puis
le fonctionnement des spectro-imageurs et la structure des données générées par ces ins-
truments. Je détaille ensuite les données de spectro-imagerie utilisées pendant cette thése.
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2.1.1 La spectroscopie en réflectance

La spectroscopie nous renseigne sur l'interaction différentielle en longueur d’onde du
rayonnement électromagnétique avec la matiére. Son champ d’action s’étend sur un do-
maine de fréquences considérables, des ondes radios aux photons gamma. Limitons dés a
présent notre étude aux domaines visible et proche-infrarouge du spectre (de 0,4 & 5 pm),
gammes de longueurs d’onde sondées par les spectro-imageurs étudiés dans cette thése.

1 pm 1 nm 1 pm 1 mm 1m 1 km
WY X
kbl LK ”l.i"||;|1|“!!“|“MH\ih.lum...... VY
Rayons ~ Rayons X uv IR Micro-ondes Ondes radio

Visible
400 nm 800 nm

FIGURE 2.1 — Grands domaines de longueur d’onde du spectre électromagnétique. Le do-
maine du visible correspond aux longueurs d’onde percues par 'ceil humain.

La spectro-imagerie est basée sur la technique dite de spectroscopie en réflectance.
Elle consiste a analyser le flux solaire recu par le capteur aprés qu'’il a interagi avec les
milieux planétaires. Dans le cas de 1'observation de la surface martienne, le rayonnement
solaire rencontre d’abord ’atmosphére composée de gaz et d’aérosols, ensuite la surface
puis une nouvelle fois 'atmosphére. L’interaction du rayonnement avec ces milieux va
se faire selon deux processus physiques : I’absorption et la diffusion. Commencgons par
décrire succinctement ces processus. J’expliquerai ensuite comment l'interaction entre le
rayonnement incident et la surface produit le signal en réflectance porteur des informations
nous intéressant dans cette thése. Puis nous verrons comment 'atmosphére perturbe ce
signal.

2.1.1.1 Absorption et diffusion de la lumiére

Absorption : L’absorption est le processus par lequel le rayonnement incident est cap-
turé par le milieu rencontré. L’énergie du rayonnement absorbé modifie I’énergie interne
du milieu, par exemple en augmentant sa température. En retour, le milieu émet un rayon-
nement décalé & plus grande longueur d’onde.

Dans la gamme UV-visible, les énergies mises en jeu permettent des transitions élec-
troniques, migration d’un électron d’une orbitale & I’autre. Dans l'infrarouge proche, ’ab-
sorption est principalement due aux vibrations moléculaires. A 1’état gazeux, les molécules
se comportent comme des oscillateurs anharmoniques dont les fréquences de vibration dé-
pendent des masses des atomes constitutifs et de la force des liaisons. Pour une molécule
composée de N atomes, les modes de vibration fondamentaux sont au nombre de 3N-5 si
elle est linéaire, 3N-6 dans le cas contraire. La molécule de COs, linéaire et symétrique,
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posséde ainsi quatre modes de vibration fondamentaux, le mode vy étant dégénéré (voir
figure 2.2). La molécule HoO admet en revanche trois modes fondamentaux de vibration
vy, 1o et 3. Labsorption est également due aux harmoniques des vibrations fondamentales
aux fréquences multiples, beaucoup plus énergétiques, aux combinaisons de vibrations fon-
damentales, et, de facon secondaire, & des combinaisons avec les vibrations cristallines du
solide. La mise en rotation des molécules contribue aussi & ’absorption du rayonnement
électromagnétique en ajoutant au spectre de vibration une structure fine de raies régulié-
rement espacées. Cette structure rotationnelle est généralement absente dans les solides.

Molécule de CO, Molécule de H,O

iy
& Q—@—G => v, : Elongation symétrique

Gw_Q_G::} v, : Elongation antisymétrique

FIGURE 2.2 — Les modes de vibration fondamentaux des molécules de CO5 et HoO. D’aprés
Shriver & Atkins (1999).

L’absorption du rayonnement solaire par 'atmosphére martienne se fait principalement
par le COq9, gaz le plus abondant et possédant de nombreuses bandes d’absorption dans
le spectre proche-infrarouge. Schématisons l'atmosphére par une succession de couches
horizontales homogénes en densité et composition, la densité diminuant d’une couche a
I’autre lorsqu’on s’éléve en altitude. Lorsque la longueur d’onde du rayonnement incident
est telle qu'une absorption est possible, 'intensité du rayonnement décroit avec la distance
parcourue dans l'une de ces couches homogénes d’aprés la loi de Beer-Lambert. Cette
relation empirique s’écrit :

I(J?) = Ige_ax (21)

ou Iy est lintensité du rayonnement solaire au sommet de la couche, I(x) 'intensité
du rayonnement aprés un parcours x dans la couche et « le coefficient d’absorption de
la couche. a dépend notamment de la densité de molécules absorbantes dans la couche
considérée et de leur section efficace d’absorption. Les quantités I, Iy et o dépendent de la
longueur d’onde ; cette dépendance est éludée dans I’équation 2.1 par souci de simplification
de l’écriture. Le produit auz est la profondeur optique 7 (ou épaisseur optique, ou opacité)
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de la couche d’atmosphére. On dit que la couche est optiquement mince a une longueur
d’onde donnée lorsque 'opacité 7 a cette longueur d’onde est inférieure a 1; on peut alors
considérer qu’on est encore dans un régime linéaire d’absorption, avec au maximum une
seule interaction par photon en moyenne. Lorsque 'opacité est supérieure a 1, on dit que
la couche est optiquement épaisse.

On caractérise généralement ’atmosphére par son spectre de transmission qui donne en
fonction de la longueur d’onde la fraction du rayonnement solaire parvenant & traverser I’at-
mosphére. La figure 2.3 montre un spectre de transmission atmosphérique typique calculé
pour un parcours vertical aller-retour a la résolution spectrale de I'instrument OMEGA.
On remarque qu’aux alentours de 2,7 um, 2,8 ym et 4,3 pm, la transmission atmosphérique
est nulle, le rayonnement étant totalement absorbé par le CO5 gazeux avant d’atteindre la
surface. La transmission atmosphérique varie principalement avec I'altitude de la surface :
plus l'altitude est basse, plus la couche d’atmosphére traversée est importante et plus la
transmission atmosphérique dans une bande d’absorption est faible.

S S S S S S S S ST MRS RN

0.8 E
0.6 F

0.4 F

0.0 = N S SR

L S s S B S B S S B B S S N S S B B B H

Transmission atmosphérique

3
Longueur d'onde (um)

FIGURE 2.3 — Spectre de transmission atmosphérique typique dans le cas d’un trajet vertical
aller-retour dans I'atmosphére pour la gamme proche-infrarouge. Ce spectre est donné a la
résolution spectrale de I'instrument OMEGA.

Examinons maintenant ’absorption du rayonnement proche-infrarouge par les solides
moléculaires cristallins. L’organisation périodique des molécules au sein du réseau cristallin
a plusieurs conséquences sur le spectre d’absorption. On observe un décalage en fréquence
des modes de vibration entre les phases gazeuse et solide ainsi qu'un élargissement des
bandes d’absorption. Des sous-structures font également leur apparition. Je reviendrai plus
en détail sur ’absorption par les glaces de COs et HyO dans la partie suivante.

Diffusion : La diffusion est le processus par lequel le rayonnement électromagnétique
subit une déviation de sa direction de propagation sans perte d’énergie. Dans un milieu
comportant des diffuseurs, on parle de diffusion simple quand le rayonnement interagit avec
un seul diffuseur et de diffusion multiple lorsque le rayonnement interagit avec plusieurs
diffuseurs a la suite. On distingue trois régimes de diffusion qui dépendent du rapport entre
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la taille des particules diffusantes et la longueur d’onde du rayonnement incident :

— La diffusion Rayleigh se produit lorsque les particules sont petites devant la lon-
gueur d’onde. Dans le cas des longueurs d’onde du rayonnement solaire, ce processus
concerne les molécules atmosphériques. L’intensité de la lumiére diffusée est propor-
tionnelle & A~ : les courtes longueurs d’onde sont plus diffusées que les grandes. De
plus, la diffusion Rayleigh est presque isotrope, en étant deux fois plus forte vers
Pavant et l'arriére qu’a 90° (voir figure 2.4). Cela signifie qu’une part importante
de I’énergie associée aux courtes longueurs d’onde est redistribuée dans toutes les
directions alors que I'énergie associée aux grandes longueurs d’onde I’est beaucoup
moins. Ce processus explique ainsi la couleur bleue du ciel sur Terre. Par ailleurs,
la diffusion est d’autant plus marquée que les éléments diffusants sont nombreux.
L’espace, pratiquement dépourvu de molécules, apparait donc obscur.

— La diffusion de Mie concerne les particules dont la taille est proche de la longueur
d’onde. Elle s’applique par exemple aux aérosols atmosphériques de poussiére et de
glace ainsi qu’a la poussiére déposée en surface. L’intensité de la lumiére diffusée varie
de fagon assez complexe avec la longueur d’onde ; des oscillations sont en particulier
créées par des interférences entre les ondes traversant la particule et les ondes dif-
fractées aux abords de la particule. Elle est beaucoup plus anisotrope que la diffusion
Rayleigh : plus les particules sont grosses, plus la diffusion se fait vers 'avant (voir
figure 2.4). La théorie de Mie permet toutefois de prendre en compte la diffusion due
& une particule sphérique isolée quelle que soit sa taille.

— La diffusion non sélective concerne les particules dont la taille est trés supérieure
a la longueur d’onde. C’est le cas des grains de glace présents en surface, dont la
taille varie entre la dizaine de microns et plusieurs centimétres. La diffusion non
sélective s’applique de la maniére & toutes les longueurs d’onde. Il y a alors simple-
ment réflexion et réfraction de la lumiére, phénoménes régis par les lois de 'optique
géométrique.

Diffusion Rayleigh Diffusion de Mie Dittusion de Mie,
particules plus grosses

7 %{%

—— > Direction du rayonnement incident

FIGURE 2.4 — La diffusion Rayleigh concerne les molécules et les trés petites particules.
Pour des particules d’une taille proche de la longueur d’onde, la diffusion de Mie s’applique.
Cette diffusion se fait préférentiellement vers I’avant ; plus les particules sont grosses, plus
le lobe de diffusion vers I'avant est étroit et intense. Pour des particules dont la taille
est trés supérieure a la longueur d’onde, la diffusion s’inscrit dans le cadre de l'optique
géométrique.

Il peut également y avoir diffraction du rayonnement solaire incident par les milieux
granulaires présents en surface. Ce phénoméne se traduit par une interférence entre les
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ondes diffusées par chaque point d’un grain du milieu. Cependant, il est généralement
considéré dans les modéles de transfert radiatif que la proximité entre les grains empéche
la construction de ces interférences a l’exception des milieux trés poreux qui ne sont pas
considérés ici (Hapke, 1993). Bien que ce point soit encore fortement débattu (e.g. Zhang &
Voss (2011)) et extrémement difficile & évaluer dans les modéles, le phénomeéne de diffraction
du rayonnement dans les milieux granulaires sera négligé dans les modéles de transfert
radiatif que j’utiliserai (voir partie 2.2.1.3).

2.1.1.2 Interaction entre le rayonnement solaire incident et la surface

La surface martienne se présente sous la forme d’un milieu granulaire compact, soit
minéral pour le régolithe, soit glacé pour les dépo6ts permanents et saisonniers de glaces de
COg4 et HoO. Ce milieu granulaire est composé de solides moléculaires cristallins organisés
en grains dont la taille est généralement trés supérieure a la longueur d’onde du rayonne-
ment solaire : de plusieurs dizaines de microns pour le givre d’eau & plusieurs dizaines de
centimétres pour les grains de glace carbonique. Comme je viens de 'indiquer, I'interaction
entre le rayonnement incident et ce milieu granulaire peut étre étudiée dans le cadre de
Ioptique géométrique.

Considérons un rayon solaire se propageant dans ’atmosphére martienne d’indice de
réfraction nq et rencontrant la surface d’un grain de glace d’indice de réfraction no, supé-
rieur & n1. Au niveau de cette interface optique, le rayon incident est en partie réfléchi et
réfracté (voir figure 2.5). Les lois de Snell-Descartes rendent compte quantitativement de ce
phénomeéne : Pangle de réflexion 6] est égal a angle d’incidence 6; et 'angle de réfraction
02 est relié a 'angle d’incidence 6 par la relation :

n1sinf; = ngsin Oy (2.2)

Rayon incident Rayon réfléchi

b

ny

UP)

Rayon réfracté

FIGURE 2.5 — Réflexion et réfraction du rayon incident & I'interface optique que constitue
la surface d’un grain de glace.

Par ailleurs, les directions d’incidence, de réflexion, de réfraction et la normale a la
surface du grain sont coplanaires. Le rayonnement réfracté se propage a lintérieur du
grain de glace ou il peut étre absorbé par la matiére. L’indice de réfraction complexe n(\)
permet de relier les phénomeénes de réfraction et d’absorption. Il s’écrit :
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A(A) = n(\) + ik(N) (2.3)

n(A) est la partie réelle de 'indice de réfraction, responsable de la déviation du rayon
lumineux & la traversée de l'interface optique. Il est égal au rapport des vitesses de pro-
pagation de la lumiére dans le vide et dans le milieu. k(\) est la partie imaginaire de
I'indice de réfraction ; il caractérise le pouvoir absorbant du milieu. n et k sont appelées les
constantes optiques ou indices optiques du milieu. La théorie de Mie permet de relier
ces constantes optiques aux sections efficaces de diffusion et d’absorption.

d’ I S S S S S S N SR SN SN S SN S ST ST SN NSO SN ST S AN S S ST SN SN SN SO ST S NN ST S S S SN S ST '
2.4+ F

c 1|— Glace de H,0 a 145K

T 2.2 N L

3 j|— Glace de CO, a 179K

0 b

C

kel

=]

Q

©

f .

&

N

—

Q

o

Q

L

Ee]

<
1.0+ +—————

3
Longueur d'onde (um)

o

T S S S S S S ST T T S IS S S S TS S S S NS S S T Y S S T S S S S T S S S
—— Glace de H,0 a 145K
— Glace de CO, a 179K

Indice d'absorption k
=
1

10 I R R R R

3
Longueur d'onde (um)

FI1GURE 2.6 — Constantes optiques des glaces de CO9 et HoO dans les gammes visible et
proche-infrarouge. a : Indice de réfraction réel n; b : Indice d’absorption k. Ces données
sont issues de spectres en transmission de cristaux obtenus par Grundy & Schmitt (1998)
et Schmitt et al. (1998) pour la glace de HoO et par Quirico & Schmitt (1997) et Schmitt
et al. (1998) pour la glace de COx.

La figure 2.6 présente une comparaison des constantes optiques des glaces de COs et
H20. On retiendra tout d’abord que pour les deux types de glace, I'indice d’absorption
k augmente de plusieurs ordres de magnitude lorsqu’on se déplace du visible au proche-
infrarouge. En d’autres termes, les glaces de COq et HoO sont transparentes dans le visible
mais de plus en plus opaques dans l'infrarouge proche. Nous remarquons ensuite que les
coefficients d’extinction des glaces de COq et HoO varient différemment avec la longueur
d’onde : k()\) s’organise en larges bandes pour la glace de HoO et en une structure de
raies relativement étroites pour la glace de COs. Cette différence trouve son origine dans
les liaisons hydrogénes qui s’établissent entre les molécules d’eau. Enfin, signalons que
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la partie réelle de I'indice de réfraction varie brutalement au voisinage d’une absorption
intense.

La décroissance de 'intensité du rayonnement réfracté lors de son parcours dans le grain
suit la loi de Beer-Lambert (voir équation 2.1). Le coefficient d’absorption a du matériau
traversé est relié & la partie imaginaire de I'indice de réfraction k£ par la relation :

_ Amk(N)
DY

a(N) (2.4)

La partie du rayonnement qui parvient & sortir du grain est dite transmise. Par réflexions
et transmissions multiples, le rayonnement incident va ainsi se propager dans le milieu gra-
nulaire jusqu’a en sortir en étant partiellement absorbé. Le rayonnement dit diffusé se
compose du rayonnement réfléchi a la surface des grains de surface et du rayonnement qui
s’est propagé a I'intérieur du milieu granulaire et qui en est ressorti. On appelle réflectance
bidirectionnelle, ou facteur de réflectance, le rapport entre l'intensité du rayonnement
sortant du milieu granulaire et I'intensité du rayonnement incident. Un spectre en ré-
flectance caractérise 'interaction différentielle en longueur d’onde du rayonnement avec
le milieu traversé. On définit le continuum comme ’enveloppe du spectre en réflectance sur
lequel les bandes d’absorption se superposent. Leur position et leur intensité dépendent de
la, composition chimique du milieu traversé via son indice d’absorption k(). Le phénoméne
d’absorption est fortement non-linéaire :

— Dans les zones spectrales de moyenne a forte absorption, le rayonnement est totale-

ment absorbé dans les premiers grains et les bandes sont saturées (fleche rouge sur
la figure 2.7).

— Dans les zones de faible absorption, le rayonnement pénétre dans la surface et sa

traversée de nombreux grains renforce son absorption (fléches vertes).

— Dans les zones de trés faible absorption, le rayonnement pénétre trés profondément

mais ressort presque intégralement (fleche bleue).

.I'O_-|||||I|||||||||I|||||||||I|||||||||I||||||-_
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FIGURE 2.7 — Spectre en réflectance d'une couche de glace d’eau composée de grains de 20
pm modélisé grace au logiciel de transfert radiatif Spectrimag décrit en partie 2.2.1.3. La
surface est éclairée de facon collimatée sous un angle de 60° par rapport a la verticale et
I’observation se fait au nadir. Les fléches indiquent différentes zones spectrales d’absorption,
a chacune correspond une profondeur donnée de pénétration du rayonnement.



tel-00745121, version 1 - 24 Oct 2012

2.1 Introduction & I'imagerie hyperspectrale et données utilisées 81

Si la composition du milieu contraint la position des bandes d’absorption, la forme d’un
spectre en réflectance est contrélée par plusieurs paramétres :

La granulométrie : La taille des grains influence fortement le spectre en réflectance
car elle définit le parcours entre deux interfaces diffusantes. Lorsqu’on observe un matériau
ayant un indice d’absorption non nul, comme la glace de CO2 ou H2O & certaines longueurs
d’onde, la probabilité qu’un photon entrant dans un grain soit absorbé augmente avec la
taille des grains car le photon doit parcourir un trajet plus grand pour sortir du grain. Cela
se traduit par une augmentation de la profondeur des bandes d’absorption du matériau sur
son spectre en réflectance. A contrario, si les grains sont petits, les photons peuvent étre
réfléchis sur les interfaces et ressortir des grains vers I'extérieur avec une faible probabilité
d’étre absorbés. Une diminution de la taille des grains s’accompagne donc d'une augmen-
tation de la réflectance apparente de la surface. La figure 2.8 illustre l'effet de la taille de
grains sur le spectre en réflectance de la glace de HoO. On notera qu’au fond de la bande
d’absorption a 3 pm, le facteur de réflectance est de 'ordre de 1 a 3% alors que la bande
est saturée. Le flux au fond de cette bande correspond aux photons qui se sont uniquement
réfléchis a la surface de la premiére couche de grains.

Les conditions d’éclairement et d’observation : Suivant sa texture, la surface peut
avoir une réflectance constante ou au contraire trés variable suivant I'angle selon laquelle
on l'observe. On distingue deux cas limites : une surface lambertienne et une surface spé-
culaire. Dans le cas d’une surface lambertienne, également dite « de Lambert », la lumiére
est réfléchie de maniére uniforme dans toutes les directions. La luminance ! que percoit un
observateur d’une surface lambertienne est donc indépendante de la direction d’observation
et ne dépend que de l'intensité du rayonnement atteignant la surface. Par conséquent, la ré-
flectance d’une surface lambertienne est constante quels que soient les angles d’éclairement
et d’observation. En conditions naturelles, certaines surfaces approchent ce comportement
limite en cas de mélange granulaire ou la diffusion multiple domine. A I'opposé, une sur-
face parfaitement lisse réfléchit la lumiére de maniére spéculaire, comme un miroir. Le
rayonnement incident est réfléchi dans une seule direction avec un angle opposé a ’angle
d’incidence. Les surfaces réelles ont une fonction photométrique intermédiaire entre ces
deux cas limites. Cette fonction peut notamment dépendre de I’échelle spatiale a laquelle
on observe la surface. Prenons le cas d’une surface rugueuse représentée par une distribu-
tion de facettes spéculaires aléatoirement orientées. Si le champ de vue de I'observateur
est inférieur & la dimension d’une facette, la surface apparaitra spéculaire comme dans
I’encadré de la figure 2.5. Si par contre le champ de vue englobe un nombre important de
facettes, la surface sera proche d’une surface lambertienne.

La réflectance d’une surface réelle dépend également de ’angle sous lequel elle est
éclairée. Suivant 'angle sous lequel les photons atteignent la surface, ils pénétrent plus ou
moins profondément dans le milieu granulaire. Des photons parvenant & la surface sous une
incidence rasante ne vont interagir qu’avec les grains de la premiére couche avant de ressortir
tandis que des photons arrivant dans le milieu sous une incidence proche de la normale

1. La luminance correspond & la puissance lumineuse regue dans la direction d’observation par unité de
surface et d’angle solide, voir partie 2.1.1.4.
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FIGURE 2.8 — Effet de la taille des grains constituant le milieu rencontré. Figure "a"
comparée a la figure "b" : plus les grains sont petits et plus les photons ont une probabilité
élevée de ressortir du milieu par réflexion sur les faces externes et internes des grains avant
d’étre absorbés. ¢ : Modélisation du spectre en réflectance d’une couche de glace de HoO
avec le logiciel de transfert radiatif Spectrimag. La surface est éclairée de facon collimatée
sous un angle de 60° par rapport & la verticale et I’observation se fait au nadir. La taille
des grains de glace de HoO est représentative de celle qu'on observe & la surface de Mars.
Une augmentation de la taille des grains se traduit par une diminution de la réflectance,
un élargissement des bandes d’absorption et une augmentation de leur profondeur.

vont pénétrer beaucoup plus profondément. La probabilité qu’ils soient ensuite absorbés
sera plus importante. La réflectance de la surface d’'un milieu granulaire augmente donc avec
I’angle d’incidence zénithal (angle entre la direction d’éclairement et la normale a la surface,
voir partie 2.1.1.4). Cette augmentation est d’autant plus importante dans la direction
opposée a la direction d’incidence, formant le lobe de diffusion avant. Ce phénoméne a
pour effet de modifier le niveau de réflectance du continuum et la profondeur des bandes
d’absorption.

La représentation de surface : Les milieux granulaires présents en surface comportent
généralement plusieurs corps chimiques. Dans le cadre de notre étude, ces corps sont les
glaces de COs et HyO et la poussiére martienne. La représentation de surface définit la fagon
dont ces corps sont agencés a la surface. Cet agencement peut se faire de différentes maniéres
et a différentes échelles spatiales : de I’échelle du grain a celle de la zone spatialement résolue
par l'instrument d’observation. Les signatures spectrales de chacun des corps chimiques
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purs sont mélangées d’une fagon différente suivant le type d’agencement. Détaillons ces
différents assemblages :

— Mélange intime chimique : il s’agit d’'un assemblage de corps chimiques & une
échelle inférieure a celle du grain. Les clathrates, composés cristallins de COs et
H20, sont un exemple de mélange chimique intime qu’on pourrait trouver sur Mars.
Les constantes optiques du matériau issu de cet assemblage sont généralement trés
différentes des constantes optiques propres & chaque corps chimique pur, ’assemblage
entrainant une modification des fréquences de vibration des molécules. Ce type de

mélange intime n’a pas été étudié dans cette thése.

— Mélange intime granulaire : il s’agit d’'un assemblage de grains de propriétés phy-
siques différentes (composition, taille et forme des grains) au sein d’'un méme milieu
granulaire (voir figure 2.9a). Le libre parcours moyen des photons dans ce mélange '
est supérieur a la taille d’un grain de telle sorte que le rayonnement interagisse avec
plusieurs grains de propriétés différentes sur son trajet optique. Le spectre résultant
est une combinaison non-linéaire des spectres des différents corps purs rencontrés.

— Mélange stratifié : il s’agit d’une superposition de couches horizontales, chaque
couche étant un milieu granulaire (voir figure 2.9b)). L’épaisseur de chaque couche
est inférieure au libre parcours moyen des photons. Le rayonnement peut ainsi se pro-
pager dans plusieurs couches. Le spectre résultant est une combinaison non-linéaire
des spectres des différents corps purs rencontrés.

— Mélange géographique subpixel : il s’agit d’une juxtaposition horizontale de
plusieurs milieux granulaires & une échelle spatiale inférieure a la zone recouverte
par un pixel de l'instrument d’observation (voir figure 2.9¢). Le libre parcours moyen
des photons est trés inférieur a la taille horizontale des différents milieux. Ainsi,
un photon n’interagit qu’avec un seul type de milieu avant d’étre absorbé ou de
ressortir et d’atteindre le capteur. Le spectre résultant est une combinaison linéaire
des spectres des différents milieux granulaires pondérés de la surface qu’ils occupent
au sein du pixel. Ces milieux granulaires peuvent eux-méme étre sous forme d’un
mélange intime granulaire ou stratifié.

Libre parcours moyen Libre parcours moyen Libre parcours moyen
- > - -« >

Poussiere
<

4
A
\/
A
4

Taille du pixel " h Taille du pixel N Taille du pixel

a. Mélange intime granulaire b. Mélange stratifié c. Mélange géographique subpixel

FIGURE 2.9 — Schéma des différents types d’assemblage : mélange intime granulaire (a), mé-
lange stratifié (b) et mélange géographique subpixel (c). Les signatures spectrales des corps
chimiques purs rencontrés se combinent d’une fagon différente suivant le type d’assemblage.

1. Le libre parcours moyen des photons est le trajet optique moyen parcouru par les photons avant
d’étre absorbé ou de ressortir du milieu.
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Pour illustrer 'importance de la représentation de surface, j’ai modélisé avec le logiciel
Spectrimag les spectres en réflectance de trois types de mélange de glaces de CO9 et
H50 : mélange intime granulaire (figure 2.10a), mélange stratifié (figure 2.10b) et mélange
géographique subpixel (figure 2.10c). J’ai choisi des tailles de grains représentatives de
celles rencontrées au niveau des dépdts saisonniers nord pendant leur retrait : 1 cm pour
la glace de COq et 200 pm pour la glace de HoO. Les spectres correspondent a une surface
éclairée de fagon collimatée sous un angle de 60° par rapport & la verticale et observée au
nadir.

Dans le cas du mélange intime granulaire (figure 2.10a) sont indiqués a la fois le pourcen-
tage en nombre de grains et le pourcentage massique de la glace de HyO. Ces pourcentages
sont trés dissemblables en raison de l'écart de taille, d’un facteur 50, entre les grains de
glace de CO2 et HoO. Méme lorsque la glace de HoO représente 95 % des grains du mé-
lange, son pourcentage massique n’atteint que 0,009 %. C’est a partir de cette proportion
que la signature de la glace d’eau commence a apparaitre dans le spectre en réflectance,
particuliérement & 1,5 pm. L’augmentation de la proportion de glace d’eau s’accompagne
d’un accroissement de la profondeur de ses bandes d’absorption. Lorsque le pourcentage
massique de glace d’eau atteint 0,94 % (99,95 % en nombre de grains), la signature de
la glace de CO2 a quasiment disparu aux longueurs d’onde inférieures & 2,5 um mais est
toujours clairement visible entre 2,5 et 4 um. Au-deld d’une proportion massique de glace
d’eau de 0,94 %, la forme du spectre évolue peu; on note surtout la diminution générale
du niveau de réflectance avec un creusement des bandes de la glace d’eau et la disparition
totale de la signature de la glace de COsy. Cette évolution spectrale montre clairement le
caractére non-linéaire de la combinaison des spectres de corps purs dans le cas d'un mélange
intime granulaire.

La poussiére martienne en mélange intime granulaire avec la glace, qu’elle soit de COq
ou de Hy0O, a pour effet de faire diminuer le niveau de réflectance du continuum et de
réduire le contraste spectral. La gamme visible du spectre est la plus sensible a la présence
de poussiére car celle-ci y absorbe fortement la lumiére au contraire des glaces.

Etudions maintenant le cas du mélange stratifi¢ (figure 2.10b). Une couche d’épaisseur
variable de grains de glace de HoO de diameétre 200 pm recouvre une couche optiquement
épaisse de grains de glace de CO4y de diamétre 1 cm. Il peut sembler surprenant que pour les
premiers spectres, I'épaisseur de la couche supérieure de glace d’eau soit inférieure a la taille
des grains de glace. Le logiciel de transfert radiatif Spectrimag calcule en fait les propriétés
radiatives de la couche de glace d’eau & partir d’une épaisseur optique. L’épaisseur métrique
e donnée en entrée du modéle est convertie en épaisseur optique 7 par la relation suivante,
obtenue par Hapke (1993) a partir de calculs statistiques :

In(1 —
T:—Nu<0'>€ (2.5)
v

ol NV est le nombre de grains par unité de volume, « la compacité de la couche granulaire
définie comme le volume de matériau par unité de volume total et < o > la section efficace
d’extinction du matériau. Comment dés lors visualiser une couche de glace d’eau lorsque
son épaisseur optique est telle que ’épaisseur métrique correspondante est inférieure a la
taille des grains? La solution la plus probante est de considérer que les grains de glace
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FIGURE 2.10 — Modélisation de spectres en réflectance de mélanges de glaces de COq et
H20. Les tailles de grains choisies sont de 1 cm pour la glace de COs9 et de 200 pm pour
la glace de HoO. Les spectres correspondent & une surface éclairée de fagon collimatée sous
un angle de 60° par rapport a la verticale et observée au nadir. Les configurations adoptées
sont les suivantes : mélange intime granulaire (a), mélange stratifié avec une couche de
glace de HoO sur une couche de glace de CO2 (b) et mélange géographique subpixel (c).
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d’eau ne recouvrent pas la surface uniformément. Dans ce cas, la fraction de la surface
couverte par les grains est simplement égale a e/d ou d est le diamétre des grains et e < d.

La signature spectrale de la glace de COy est quasiment masquée par une couche de
glace d’eau de 200 pum d’épaisseur. Une telle couche est fortement diffusive, la plupart des
photons sortant du milieu avant d’avoir interagi avec la glace de COo. Au-dela de 400 pm,
la couche de glace d’eau est optiquement épaisse, la signature de la glace de COq étant
donc absente du spectre.

Enfin, la figure 2.10c montre les spectres en réflectance d’un mélange géographique sub-
pixel entre une zone recouverte de glace de COq (grains de 1 cm) et une autre recouverte
de glace de H2O (grains de 200 um), ces deux milieux étant optiquement épais. Les signa-
tures spectrales des deux corps purs se combinent linéairement pour former le spectre en
réflectance, la contribution de chaque corps pur étant pondérée par la surface qu’il occupe
au sein du mélange spatial.

L’agencement des corps purs en surface détermine donc la contribution relative de
leur signature spectrale au spectre en réflectance observé. L’absence de la signature d’un
composant chimique n’implique pas son absence en surface ; il peut simplement étre masqué
par un autre composant. La présence ou ’absence de la signature d’'un composant dépend
simplement du trajet optique des photons dans le milieu granulaire. Une couche fortement
diffusive en surface suffit & masquer la signature spectrale du composant sous-jacent.

La représentation de surface est fonction de la résolution spatiale de 'instrument d’ob-
servation. Un mélange géographique subpixel peut étre résolu en un mélange intime gra-
nulaire par un instrument de résolution spatiale plus élevée. Les imageurs hyperspectraux
OMEGA et CRISM illustrent ce changement d’échelle spatiale : la résolution ’OMEGA
varie de 300 m a 5 km par pixel tandis que CRISM observe la surface & une résolution de
15 m par pixel. Ces deux instruments sont donc parfaitement complémentaires.

La forme des bandes d’absorption dépend également de la température des corps chi-
miques en présence. Ce phénoméne a été étudié en laboratoire dans le cas de la glace de
H50 par Grundy & Schmitt (1998) qui montrent que la forme de la bande d’absorption a
1,65 pm est particuliérement sensible aux changements de température. A partir d’obser-
vations acquises par U'instrument OMEGA, Vincendon et al. (2007) ont notamment mis
en évidence ce phénoméne au niveau d’'un déme de glace remplissant le fond d’un cratére
des régions polaires nord de Mars. Du début a la fin de ’été, la température de sa surface
diminue de 225 K & 180 K, les spectres OMEGA évoluant en accord avec les mesures de
Grundy & Schmitt (1998). Par contre, la température de la glace de COq, contrdlée par
la pression atmosphérique, ne varie pas suffisamment dans les conditions martiennes pour
que effet de la température sur les bandes d’absorption soit notable.

2.1.1.3 Effets perturbateurs de ’atmosphére

Bien que 'atmosphére de Mars soit beaucoup plus ténue que celle de la Terre, sa com-
position dominée par le dioxyde de carbone implique la présence de nombreuses bandes
d’absorption, parfois fortes, dans la gamme proche-infrarouge du spectre (voir figure 2.3).
Ces bandes d’absorption se superposent souvent aux structures spectrales de la surface.
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En particulier, 'absorption par le CO2 en phase gazeuse se fait a des longueurs d’onde
légerement décalées par rapport a la phase solide et certaines bandes d’absorption du CO»
gazeux se trouvent juxtaposées aux bandes de la glace carbonique. Il faut en tenir compte
pour déterminer la profondeur réelle des bandes d’absorption de la glace carbonique, soit en
corrigeant les spectres en réflectance obtenus par I'instrument de la contribution atmosphé-
rique, soit en développant des évaluateurs de profondeur de bande adaptés. Par ailleurs,
I’atmosphére est optiquement épaisse dans certaines zones du spectre proche-infrarouge,
en particulier vers 2,7 et 4,3 ym, masquant la signature des corps présents en surface.

Il faut ajouter a cela la présence de microscopiques particules minérales et de nuages de
fins cristaux d’'HoO qui dérivent au-dessus des surfaces martiennes a des altitudes variées.
Ces aérosols diffusent surtout la lumiére vers I'avant. Ils ont un impact notable sur la
morphologie des spectres en réflectance :

1. Les aérosols réduisent le contraste photométrique et spectral de la surface observée
(Clancy & Lee, 1991) : les surfaces sombres apparaissent plus claires et les surfaces
claires plus sombres lorsqu’elles sont surplombées par une couche d’aérosols. La tran-
sition se situe a une réflectance apparente de ~0,3 (Vincendon et al. , 2007). L’éclair-
cissement apparent des surfaces sombres vient du fait qu'une partie des photons est
diffusée vers I'espace par les aérosols et atteint 'instrument en orbite sans avoir inter-
agi avec la surface. L’assombrissement apparent des surfaces claires est moins intuitif
et résulte du processus suivant : la lumiére interceptée par les aérosols est plus favora-
blement diffusée & grands angles d’émergence. La réflectance apparente d’une surface
claire observée au nadir s’en trouve diminuée. L’augmentation de la réflectance du
fond des bandes d’absorption se traduit par une diminution du contraste spectral
comme lillustre la figure 2.11.

2. La lumiére est plus intensément diffusée & courte longueur d’onde qu’a grande lon-
gueur d’onde. De ce fait, la diffusion par les aérosols ajoute une pente au spectre en
réflectance de telle sorte que la réflectance diminue avec la longueur d’onde. Cet effet
est particuliérement notable au-dessus des surfaces minérales.

3. La diffusion par les aérosols mélange les signatures spectrales de surfaces avoisinantes.
Un instrument en orbite récolte les photons provenant de I'élément de surface ob-
servé mais également des zones adjacentes quand la diffusion par les aérosols dirige
les photons dans la ligne de visée de l'instrument. Ces photons représentent cou-
ramment la moitié des photons que 'instrument mesure. Au total, 90% des photons
provenant de la surface sont initialement émis dans un rayon de 15 km autour du
point observé quand l'opacité des aérosols est de 0,6 et leur hauteur d’échelle de
11,5 km, valeur standard lorsque les aérosols sont bien mélangés au gaz (Vincendon,
2008). Ce phénomeéne devra étre pris en compte lors de 1’étude de zones présentant
de fortes inhomogénéités spatiales sur des distances de 'ordre de la dizaine de kilo-
meétres : la signature spectrale d’un pixel peut étre contaminée par celle des pixels
adjacents. Concrétement, cela se traduit par une réduction de la résolution spatiale
de l'instrument.

4. Suivant I'angle d’incidence du rayonnement, la diffusion par les aérosols augmente
ou diminue le parcours des photons dans 'atmosphére. Cela modifie I'intensité des
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FIGURE 2.11 — Observations OMEGA d’un déme de glace au centre d’un cratére de la région
polaire nord. Les spectres en trait plein et en trait pointillé correspondent respectivement
aux observations avant et aprés correction de l'effet des aérosols. D’aprés Vincendon (2008).

bandes d’absorption par les gaz atmosphériques par rapport & un trajet dans une
atmosphére dénuée d’aérosols. Par exemple, lorsqu’on observe les régions polaires,
le rayonnement atteint I’atmosphére sous une forte incidence zénithale. Diffusés vers
I’avant par les aérosols, les photons vont préférentiellement sortir de I’atmosphére
avant d’avoir atteint la surface. ’absorption moyenne par les gaz atmosphériques est
ainsi inférieure a celle obtenue pour un trajet dans une atmosphére dénuée d’aérosols.

. La surface est éclairée a la fois par le rayonnement solaire collimaté et par un rayonne-

ment diffusé provenant de toutes les directions de I’hémisphére supérieur. Cela a pour
conséquence d’atténuer le comportement anisotrope des surfaces non-lambertiennes.

. Lorsque la couche d’aérosols est optiquement épaisse comme c’est le cas lors des tem-

pétes globales de poussiére, il n’est plus possible d’observer la surface. L’instrument
mesure dans ce cas la réflectance d’une couche d’aérosols de profondeur trés élevée.
Cette réflectance vaut ~0,45 entre 1 et 2,6 pm (Vincendon, 2008).

Des outils ont été développés par plusieurs équipes pour corriger les spectres en réflec-

tance de ces effets atmosphériques perturbateurs. Ils sont présentés en partie 2.2.2.2.

2.1.1.4 Géométrie d’acquisition et grandeurs radiométriques utiles

La figure 2.12 représente un schéma simple de la géométrie du probléme de télédétection.

Elle est définie par trois angles :
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— L’angle d’incidence solaire zénithal 0; ou angle d’éclairement est ’angle entre la
direction d’illumination du Soleil et la normale a la surface.

— L’angle d’émergence zénithal 6. ou angle d’observation est 'angle entre la di-
rection d’observation et la normale & la surface. On parle d’une observation nadir
lorsque celle-ci est effectuée a 6, = 0.

— L’azimuth relatif ¢ est 'angle entre les projections des directions du Soleil et de
Iinstrument dans le plan orthogonal & la normale & la surface.

La géométrie d’acquisition peut également s’exprimer en remplacant dans ce triplet
I’azimuth relatif par I’angle de phase g qui correspond a l'angle entre les directions
d’éclairement et d’observation. Il se calcule ainsi : cos g = cos 8; cos 6, + sin 6; sin 6, cos .
Cet angle est utile lorsqu’on étudie les processus de diffusion par les matériaux en surface

ou les aérosols atmosphériques.

Enfin, la masse d’air traversée (AM pour airmass en anglais) correspond au parcours
géométrique dans I’atmosphére selon les directions d’incidence et d’émergence de telle sorte
que :

1 n 1
cosf; cosb,

AM = (2.6)

La masse d’air traversée ne peut pas étre inférieure a 2, cas extréme ot 'instrument
observe la surface au nadir et ot le Soleil éclaire la surface a 8;=0°. Elle augmente avec les
angles d’incidence et d’émergence zénithaux. Au-dela d’une certaine masse d’air traversée,
les effets atmosphériques impactent fortement le signal mesuré par I'instrument. Ce para-
métre est donc critique dans notre étude car les régions polaires de Mars sont généralement

éclairées & de grands angles d’incidence zénithaux.
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FIGURE 2.12 — Schéma de la géométrie d’acquisition en télédétection des surfaces plané-
taires.

Nous pouvons maintenant définir les grandeurs radiométriques utiles dans cette étude.
Les détecteurs d’un instrument de télédétection observent une surface donnée sous un cer-
tain angle solide porté par la direction d’observation. La puissance lumineuse regue par ces
détecteurs est transformée en données numeériques (DN pour digital numbers), directement
reliées a la sensibilité de l'instrument. Un traitement informatique d’étalonnage convertit
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ces données en unité de luminance (radiance ou intensity en anglais) par application de la
fonction de transfert instrumentale. La luminance correspond & la puissance lumineuse
regue dans la direction d’observation par unité de surface et d’angle solide; elle est notée
1(0;,0.,g) et s’exprime en [Wm*Q.srfl].

Afin de déterminer les propriétés de réflectance de la surface étudiée, il faut s’affranchir
des caractéristiques de la source, le Soleil en 'occurrence. Pour cela, on divise la luminance
mesurée par l'instrument par 1’éclairement solaire collimaté atteignant la surface. Cet
éclairement est égal a F'(6;) cos; ou F(6;) est I’éclairement solaire traversant le plan per-
pendiculaire a la direction incidente. On obtient la réflectance bidirectionnelle de la
surface, ou facteur de réflectance :

I(G’La 067 g)

RF(0;,60.,9) = W

(2.7)
Précisons que nous utilisons ici la définition physique de la réflectance bidirectionnelle.

Hapke (1993) propose une autre définition telle que la réflectance bidirectionnelle est le
rapport de 1(60;, 0., g) sur mF(6;).

Le facteur de réflectance est égal & 1 lorsque la surface se comporte de facon parfai-
tement lambertienne & une géométrie d’éclairement et d’observation donnée. Dans le cas
d’une surface diffusant fortement la lumiére vers ’avant, comme par exemple la neige de
Hy0O (Dumont et al. , 2010), il dépasse I'unité lorsque ’azimuth avoisine 180°. Plus on se
rapproche du comportement d’une surface spéculaire, plus le facteur de réflectance aug-
mente dans la direction spéculaire et diminue dans les autres directions.

Ces grandeurs sont dites « spectrales » lorsque seule la puissance lumineuse monochro-
matique de U'intervalle [\, A + d\] est considérée. En particulier, un spectre en réflectance
correspond & la discrétisation en longueur d’onde du facteur de réflectance.

Mentionnons également la fonction de distribution de la réflectance bidirection-
nelle ou BRDF pour Bidirectionnal Reflectance Distribution Function. Un spectrophoto-
goniometre permet de mesurer la BRDF des matériaux sur une gamme discréte de géo-
métries. Le laboratoire dispose d’'un tel instrument. Il a permis de mesurer la BRDF de
minéraux hydratés, analogues de minéraux martiens, par Pommerol & Schmitt (2008a,b)
et d’échantillons de neige de HoO de taille de grains variable par Dumont et al. (2010).

En télédétection planétaire, il n’est toutefois pas possible d’obtenir directement la
BRDF d’une surface car la lumiére naturelle n’est pas collimatée, elle inclut le rayonne-
ment solaire direct et diffusé. Le seul paramétre accessible est la réflectance hémisphérique-
directionnelle ou le rayonnement incident a été intégré sur ’ensemble de 'hémisphére su-
périeur.

Enfin, Palbédo bolométrique ou albédo bi-hémisphérique correspond & la puissance
totale (intégrée en longueur d’onde) réfléchie par une surface dans toutes les directions rap-
portée a la puissance totale interceptée provenant de toutes les directions. Cette grandeur
est particuliérement importante pour déterminer le bilan énergétique d’un objet. L’albédo
bolométrique varie entre O pour une surface parfaitement absorbante et 1 pour une surface
parfaitement réfléchissante.
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2.1.2 Spectro-imageurs et images hyperspectrales

Spectro-imageurs : Un spectro-imageur embarqué a bord d'un avion, d’un satellite ou
d’une sonde spatiale mesure le flux lumineux provenant d’une surface planétaire & diffé-
rentes longueurs d’onde. Il comporte un systéme optique comme un télescope, un dispositif
de sélection des longueurs d’onde qui peut étre un prisme ou un réseau de dispersion et
un dispositif d’enregistrement numérique du flux lumineux, généralement de type CCD
(Charge Coupled Device). Les spectro-imageurs embarqués fonctionnent de deux fagons
différentes ! (voir figure 2.13) :

— Mode whisk-broom : un dispositif de balayage (rotation d’un miroir) provoque le
déplacement linéaire du point visé par le systéme optique perpendiculairement a
la trajectoire de la sonde, ce qui constitue une ligne de l'image. L’enchainement
des lignes s’effectue en exploitant la vitesse relative de la plateforme par rapport a
I'objet observé. La lumiére provenant du point visé est dispersée en longueur d’onde
et enregistrée par une barrette de détecteurs.

— Mode push-broom : seul le déplacement de la plateforme par rapport a la scéne
est nécessaire pour former l'image. La ligne observée par le systéme optique est
dispersée en longueur d’onde et enregistrée sur une matrice de détecteurs. Ce mode
de fonctionnement est plus récent que le mode whisk-broom.

Barrette

Systéme Systeme / A
dispersif dispersif
A )

Miroir rotatif

=

L ~

Matrice CCD

Systéme optique

Sens de déplacement
de la plateforme

Sens de déplacement
de la plateforme

a. Capteur linéaire b. Capteur matriciel
whisk-broom push-broom

FIGURE 2.13 — Modes de fonctionnement des spectro-imageurs. a : Mode whisk-broom,
I'image est construite pixel par pixel. b : Mode push-broom, 'image est construite ligne
par ligne. Les détecteurs de la barrette et les colonnes de la matrice enregistrent le signal
dispersé en longueur d’onde provenant respectivement du point et de la ligne observés.

A la différence d’un imageur simple, le temps d’intégration d’un spectro-imageur doit
permettre d’enregistrer le signal dans chacune des longueurs d’onde souhaitées. Afin d’ob-
tenir un spectre complet, autant de détecteurs que de longueurs d’onde sont nécessaires,

1. Un troisitme mode de fonctionnement, encore en cours de développement, consiste & enregistrer
I'image hyperspectrale directement sur une matrice 3D. Ce sera le cas de SWIFT, projet de spectrométre
miniature développé a 'Institut de Planétologie et d’Astrophysique de Grenoble.
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chacun étant positionné en face de la gamme de longueurs d’onde qui lui a été assignée.
Un plus grand nombre de longueurs d’onde nécessite un temps d’intégration plus long pour
chaque pixel. Or l'instrument se déplace pendant la mesure : un compromis doit donc étre
trouvé entre étendue spectrale, résolution spectrale, résolution spatiale et rapport signal
sur bruit.

Il existe plusieurs types de spectro-imageurs. Un imageur multispectral se contente
d’une dizaine de canaux de longueurs d’onde, généralement larges et nettement séparés.
Un imageur hyperspectral comporte plusieurs dizaines a centaines de canaux contigus et
étroits. C’est un outil privilégié pour l'identification, la caractérisation, la cartographie et
le suivi temporel des unités formant les surfaces planétaires. Plusieurs sondes dédiées a
Iexploration du systéme solaire ont donc été dotées de ce type d’instrument. Citons par
exemple :

— ISM a bord de la sonde Phobos 2 (IKI) (1989), premier spectro-imageur a observer
Mars.

— NIMS & bord de la sonde Galileo (NASA) (1990-2003) qui explora Jupiter et ses
satellites de glace.

— OMEGA a bord de la sonde Mars Express (ESA) (2003-toujours en fonctionnement),
présenté dans la partie 2.1.3.

— VIRTIS a bord de la sonde Vénus Express (ESA) (2006-toujours en fonctionnement).

— VIMS & bord de la sonde Cassini (NASA) (2005-toujours en fonctionnement) dédiée
a l'exploration de Saturne et de son systéme.

— CRISM a bord de la sonde Mars Reconnaissance Orbiter (NASA) (2006-toujours en
fonctionnement).

— VIRTIS a bord de la sonde Rosetta (ESA) qui atteindra la cométe Churyumov -
Gerasimenko en 2014.

Images hyperspectrales : Une image hyperspectrale ou cube hyperspectral est la com-
pilation d’images prises a des longueurs d’onde données. La figure 2.14 illustre son organi-
sation. C’est un produit & trois dimensions : deux dimensions sont spatiales et la troisiéme
est spectrale. Un élément du plan spatial est appelé pixel. L’image formée par un ensemble
de pixels est appelée canal spectral. On appelle spectel un élément de la dimension spec-
trale. Un ensemble de spectels forme un spectre. A chaque pixel d’'une image acquise a
une longueur d’onde donnée correspond un spectre et réciproquement, & chaque longueur
d’onde sondée correspond une image.

2.1.3 L’imageur hyperspectral OMEGA

L’instrument OMEGA (Observatoire pour la Minéralogie, I'Eau, les Glaces et 1’Acti-
vité) est un imageur hyperspectral visible et proche-infrarouge embarqué a bord de la sonde
Mars Express, en orbite autour de Mars depuis décembre 2003. Il a été développé a 'TAS
(Institut d’Astrophysique Spatiale, Orsay) sous la supervision de Jean-Pierre Bibring, en
collaboration avec le LESTA (Laboratoire d’Etudes Spatiales et d’Instrumentation en As-
trophysique, Paris/Meudon), 'IFSI (Istituto di Fisica dello Spazio Interplanetario, Rome)
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FIGURE 2.14 — Organisation d’une image hyperspectrale. Image inspirée de Ceamanos
(2011).

et I'IKI (Institute for Space Research, Moscou). Les caractéristiques techniques de l'ins-
trument sont détaillées dans la documentation de 'ESA relative & Mars Express (Bibring
et al. , 2004a). Je présente ici succinctement les caractéristiques de I'instrument dont la
connaissance sera utile par la suite.

FIGURE 2.15 — Le spectrométre imageur OMEGA (poids de 29 kg). Il dispose d’un canal
visible et d’un canal proche-infrarouge permettant l'acquisition d’images hyperspectrales
entre 0,38 et 5,1 pm. Chaque canal est constitué d’un télescope et d’un dispositif optique
concentrant les rayons lumineux sur une matrice CCD pour le canal visible et sur deux
détecteurs linéaires InSb pour le canal infrarouge.

2.1.3.1 Spectroscopie

L’instrument OMEGA contient deux canaux de longueurs d’onde : le canal VNIR (Vi-
sible and Near-InfraRed) opére entre 0,38 et 1,05 um et le canal SWIR (Short Wavelength
InfraRed) entre 0,93 et 5,1 pum. Ce dernier est divisé en deux spectrométres a réseaux, cha-
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cun dispersant la lumiére sur une barrette linéaire de 128 détecteurs. Ces sous-ensembles
instrumentaux du canal SWIR sont appelés voie C et voie L. Ces deux voies couvrent
respectivement les gammes spectrales : 0,93 - 2,73 pm et 2,55 - 5,1 um. Le spectre SWIR
complet comprend donc 128x2 = 256 éléments de longueur d’onde ou spectels. Les carac-
téristiques spectrales des trois voies d’OMEGA sont détaillées dans le tableau 2.1.

’ Canal spectral \ VNIR \ SWIR ‘
Mode de fonctionnement | Push-broom Whisk-broom
Voie Vv C L
Domaine spectral (pm) 0,384 1,06 | 0934273 | 255a5,1
Nombre de spectels 96 ou 144 128 128
Résolution spectrale (nm) 7ou4,5 13 20

TABLE 2.1 — Caractéristiques des détecteurs de I'instrument ’OMEGA.

Comme toute mesure physique, les données OMEGA sont bruitées. Ce bruit a plusieurs
origines :

— Le bruit de signal qui correspond a l'incertitude statistique sur le nombre de photons
détectés. A une détection de N photons correspond un bruit de signal de v/N.

— Le bruit thermique, affectant les spectels dont la longueur d’onde est supérieure a ~
4pm.

— Le bruit de lecture qui provient du circuit électronique effectuant la lecture du signal
mesuré. Pour les données OMEGA, ce bruit est constant et vaut 1,85 DN (Digital
Number).

Le rapport signal sur bruit des données OMEGA est dominé par le bruit de lecture et
s’écrit (Signal en DN)/1,85. Il augmente donc linéairement avec le flux solaire et 1’albédo
de la surface. Dans des conditions d’observation standard, le rapport signal sur bruit est
supérieur & 100 sur toute la gamme spectrale. La figure 2.16 montre ce rapport dans le cas
ol les conditions d’observation sont les moins favorables : il reste malgré tout supérieur a
50 sur la majorité des voies V et C.

2.1.3.2 Imagerie

La sonde Mars Express a une orbite elliptique et quasiment polaire (inclinaison de
86,6°). Au mouvement Nord/Sud de la sonde correspond la dimension verticale de I'image
qui varie entre 300 et 20000 pixels. La dimension horizontale est créée par la mesure de
plusieurs pixels, entre 16 et 128, perpendiculairement a la direction de déplacement de la
sonde. La voie V fonctionnant en mode push-broom, les pixels de la dimension horizontale de
I'image sont acquis simultanément. Par contre, les voies C et L doivent balayer la direction
perpendiculaire au déplacement de la sonde de maniére a acquérir I'image pixel par pixel.
Comme la sonde progresse sur son orbite elliptique au cours du balayage, la largeur du
balayage est ajustée pour que les lignes formées par les balayages successifs se suivent sans
vide.

Du fait de Iellipticité de son orbite, Mars Express observe la surface depuis différentes
altitudes. Le champ de vue de Uinstrument étant constant (1,2 mrad par élément de dé-
tecteur), la dimension des pixels au sol varie selon l'altitude de la sonde : de 360 métres
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FIGURE 2.16 — Rapport signal sur bruit de 'instrument OMEGA en fonction de la longueur
d’onde dans le cas d’une région sombre (albédo ~0,18 & 1,08 pm) observée a grand angle
d’incidence (80°) alors que Mars est proche de I’aphélie. Image extraite de Langevin et al.

(2007).

au périgée a 4,8 km lorsque la sonde se trouve a 4000 km d’altitude. Cette variation de
I’altitude de la sonde a une incidence sur la largeur du balayage pour les détecteurs C
et L. En effet, plus la sonde est proche de la surface, plus elle se déplace rapidement et
plus la taille des pixels est petite. Les balayages doivent donc étre courts pour conserver
I’absence de vide entre les lignes. Quatre largeurs d’observations sont donc implémentées
selon 'altitude de la sonde : 16 pixels (sonde au périgée), 32 pixels, 64 pixels et 128 pixels
(altitudes supérieures a 1400 km).

L’orbite elliptique de Mars Express évolue avec le temps. Ainsi, son périgée précesse
dans le sens inverse du mouvement de la sonde de telle sorte qu’il s’est déplacé de 435°
aprés une année martienne. Cela permet d’observer toutes les latitudes sur une grande
gamme de résolution spatiale. Par ailleurs, le plan de 'orbite de la sonde tourne en réso-
nance légérement décalée avec la rotation martienne afin que toutes les longitudes soient
observées. Au début de la mission, une résonance 13 : 4 a été adoptée : le satellite parcourt
13 orbites pendant 4 jours martiens, la 14° orbite se situant & une longitude proche de la
premiére orbite. Apreés les 100 premiéres orbites (février 2004), une résonance 11 : 3 a été
implémentée et maintenue jusqu’en mars 2007. Entre avril 2007 et septembre 2009, on est
passé & une résonance de 18 : 5 puis de 7 : 2 & partir d’octobre 2009. Le léger décalage
entre la rotation du plan de I'orbite de la sonde et la rotation de la planéte permet son ob-
servation & différentes heures locales, la seule contrainte étant que les observations doivent
s’effectuer lorsque la surface est éclairée.

2.1.3.3 Modes d’observation

Le mode d’observation nominal ’OMEGA est la visée nadir. L’angle d’émergence est
nul au centre de I'image et s’écarte de +10° lorsqu’on s’approche des bords. Lorsque 'alti-
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tude de la sonde est supérieure a 4500 km, les observations de la surface sont effectuées en
mode inertiel, ou dérive trois axes. La surface est alors observée & des angles d’émergence
pouvant dépasser 45°. Deux autres modes d’observation, dédiés a 1’étude de ’atmosphére,
ont également été implémentés : 'observation de ’atmosphére au-dessus du limbe de la
planéte (angle d’émergence égal a 90°) et I’observation de la surface sur une grande gamme
d’angles d’émergence. Ce dernier mode est nommé EPF pour Emission Phase Function.
11 se déroule de la fagon suivante : Mars Express observe un élément de surface en amont
de sa trajectoire avec un angle d’émergence élevé (80°), continue a le pointer en diminuant
I’émergence & mesure de sa progression puis augmente & nouveau 1’émergence une fois 1’élé-
ment de surface dépassé. Ce mode d’observation a été simplifié sur 'instrument CRISM
ol c’est 'instrument qui tourne par rapport a la sonde et non plus la sonde qui tourne sur
elle-méme.

2.1.3.4 Problémes instrumentaux

Si la réponse photométrique de la voie C est particuliérement stable en fonction du
temps, la réponse de la voie L fluctue fortement. La calibration effectuée & bord montre
en effet que pendant des périodes de plusieurs semaines, la voie L enregistre un signal
jusqu’a 60% plus faible que le signal attendu. L’origine exacte de ce probléme n’a pas été
déterminée clairement. Une méthode empirique a été développée par Jouglet et al. (2009)
afin d’établir une fonction instrumentale adaptée a chaque orbite.

On a également constaté qu’a mesure que la mission progresse, plusieurs spectels des
détecteurs ’OMEGA ont cessé de fonctionner correctement, notamment aprés avoir été
frappés par des rayons cosmiques. Ces spectels peuvent étre « chauds », fournissant une
valeur erratique, ou « morts » auquel cas la valeur fournie est systématiquement nulle.
Environ 9 canaux spectraux sont perdus chaque année.

Le mode d’observation le plus large (128 pixels) a commencé & présenter un probléme
a partir de 'orbite 511 : une ligne sur deux de 'image est extrémement bruitée pour les
colonnes 81 a 96. Cette perturbation n’affecte pas uniformément la dimension spectrale :
le probléme s’observe par séries de 4 spectels espacées de 16 spectels. A partir de l'orbite
2124, il s’étend aux colonnes 65 & 128. Son origine proviendrait de I’électronique de lecture
de l'instrument.

Enfin, le cryorefroidisseur de la voie C est tombé en panne en aott 2010, conduisant &
I'interruption des observations dans cette gamme de longueurs d’onde.

2.1.3.5 Base de données OMEGA a I'IPAG

Les données brutes obtenues par 'OMEGA sont stockées a 'TAS puis rapatriées sur un
serveur de I'Institut de Planétologie et d’Astrophysique de Grenoble (IPAG). Des données
annexes renseignant sur le référencement spatial des observations, leur calibration et la
géométrie d’observation sont également fournies. Les données brutes sont calibrées a 'IPAG
a l’aide de routines fournies par I'IAS ainsi que d’éléments développés au laboratoire comme
la co-registration des voies C et L. Une correction atmosphérique des observations est menée
au cas par cas et détaillée en annexe A. Les produits générés sont indexés par des noms du
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type ORBXXXX Y Z V0#.AAA avec : XXXX le numéro de 'orbite de Mars Express
pour laquelle 'observation a été acquise, Y le numéro de la séquence sur cette orbite, Z le
canal spectral !, # le numéro de la version de calibration et AAA le produit en question. La
version de calibration la plus récente est la numéro 4 ; elle inclut en particulier la correction
spécifique de la voie L développée par Jouglet et al. (2009). Les produits générés et utiles
a notre étude sont les suivants :

— REF : cube hyperspectral en facteur de réflectance. L’angle d’incidence utilisé dans le
calcul du facteur de réflectance est pris par rapport & la normale au géoide martien.
Si la surface présente localement une pente, ’angle d’incidence et donc le facteur de
réflectance sont incorrects.

— GEO : cube de données auxiliaires contenant les coordonnées géographiques des
pixels, les angles d’incidence, d’émergence et de phase et la topographie MOLA ré-
échantillonnée a la résolution spatiale de I'observation OMEGA.

— ATM : cube hyperspectral de transmission atmosphérique dans le cas d’un trajet
vertical aller-retour. Il est calculé par un modéle de transfert radiatif ligne par ligne
ne considérant que I’absorption par les gaz. Composition, pression et température
atmosphériques sont issues de la Mars Climate Database.

— TAUt : cube hyperspectral contenant les valeurs du facteur 8 de couplage radiatif
entre gaz et aérosols et de l'opacité estimée des aérosols. La méthode utilisée pour
obtenir ces quantités est décrite dans 'annexe A.

— RAC : cube hyperspectral en facteur de réflectance corrigé des absorptions atmo-
sphériques par les gaz.

— SER : cube hyperspectral en facteur de réflectance corrigé des effets des gaz et des
aérosols.

Les cubes hyperspectraux sont enregistrés au format PDS (norme Planetary Data Sys-
tem) ce qui permet de les utiliser trés facilement avec les logiciels IDL et ENVI grace aux
routines de traitement des données PDS développées au laboratoire.

2.1.4 L’instrument CRISM

L’instrument CRISM (Compact Reconnaissance Imaging Spectrometer for Mars) est
un imageur hyperspectral visible et proche-infrarouge embarqué & bord de la sonde Mars
Reconnaissance Orbiter (MRO), en orbite autour de Mars depuis 2006 Murchie et al.
(2007). 11 contient deux détecteurs fonctionnant en mode push-broom : le détecteur VNIR
couvre la gamme spectrale 0,362 - 1,053 pm et le détecteur IR couvre la gamme spectrale
1,002 - 3,920 pm. Ces deux détecteurs sont des matrices CCD de 640x480 pixels. L’instru-
ment CRISM couvre donc un domaine spectral comparable & OMEGA (0,38 - 5,10 um)
mais avec un meilleur échantillonnage : 544 canaux contre 352 pour OMEGA. Ces canaux
sont séparés de 6,55 nm, soit un espacement deux fois plus faible que pour l'instrument
OMEGA. La résolution spectrale de CRISM est de 8 nm pour le détecteur VNIR et de 10 a
15 nm pour le détecteur IR. La résolution spatiale de CRISM est également meilleure que

1. Noté S pour Short, faisant référence au canal visible et L pour Long, en référence au canal infrarouge,
assemblage des voies C et L.
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celle ’OMEGA. Elle atteint au maximum 18 m/pixel contre 360 m/pixel pour OMEGA.
Les images CRISM font environ 11 km de coté.

L’instrument CRISM a deux modes de fonctionnement :

— Le mode non ciblé (untargeted mode) multispectral : le systéme optique reste fixe
et seuls 72 des 544 canaux sont utilisés. Un traitement informatique dégrade les
données acquises a une résolution spatiale de 180 m/pixel. Ce mode est utilisé pour
sélectionner des cibles intéressantes qui feront l'objet d’une étude plus poussée en
mode ciblé. Les données acquises dans le mode non ciblé n’ont pas été considérées
dans cette these.

— Le mode ciblé (targeted mode) hyperspectral : le systéme optique pivote pour suivre la
cible, enregistrant 10 images avant et aprés I'image centrale. Cette séquence d’images
est appelée une EPF (Emission Phase Function). Ce mode de fonctionnement consti-
tue I'une des principales innovations de 'instrument CRISM. L’image centrale peut
étre enregistrée a la résolution spatiale maximale de 18 m/pixel (observations Full
Resolution Targeted ou FRT) ou dégradée a la résolution de 36 m/pixel (observations
Half Resolution Long et Half Resolution Short, ou HRL et HRS). En mode ciblé, les
544 canaux spectraux sont utilisés.

Les données acquises par les instruments OMEGA et CRISM sont trés complémen-
taires. La résolution spatiale plus faible ’OMEGA permet de réaliser des études a une
échelle régionale. Chacun de ses pixels couvrant une surface importante, la signature spec-
trale enregistrée correspond généralement & un mélange spatial de plusieurs constituants.
L’instrument CRISM permet de résoudre ce mélange spatial & une échelle locale et a une
meilleure résolution spectrale quOMEGA.

2.1.5 Autres jeux de données utilisés
2.1.5.1 Les données TES

L’instrument TES (Thermal Emission Spectrometer) était embarqué a bord de la sonde
Mars Global Surveyor (MGS) et a fonctionné pendant toute la durée de la mission, des
années martiennes 24 (mars 1999) a 28 (novembre 2006). TES était composé de trois
appareils : un interféromeétre fonctionnant dans l'infrarouge thermique, de 5,8 & 50 pm, un
bolomeétre visible et proche-infrarouge intégrant le flux lumineux entre 0,3 et 2,9 um et
un bolomeétre thermique intégrant le flux lumineux entre 5,1 et 150 pm (Christensen et al.
, 2001). L’ensemble de ces appareils a permis d’obtenir des informations sur la surface
de Mars : son albédo a été mesuré par le bolométre visible et proche-IR tandis que les
instruments fonctionnant dans l'infrarouge thermique ont déterminé sa température, sa
composition et son inertie thermique & une résolution d’environ 3 km/pixel. Des données
sur 'atmosphére ont également été obtenues, comme 1'opacité des aérosols de poussiére et
de glace et la structure thermique de I'atmospheére.

Au cours de ma theése, j’ai utilisé les données d’inertie thermique et de température de
la surface. L’inertie thermique d’un matériau représente sa résistance 4 un changement de
température. Elle s’exprime en [J.mfl.Kfl.sfl/Q]. Plus un matériau a une forte inertie
thermique, plus il est capable d’emmagasiner de la chaleur. Sur Mars, la glace d’eau a
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la particularité d’avoir une forte inertie thermique alors que celle des surfaces minérales
est généralement faible. Les cartes d’inertie thermique réalisées grace aux données TES
par Mellon et al. (2000) et Putzig et al. (2005) pendant 'été nord m’ont donc permis de
différencier les substrats glacés telle que la calotte permanente nord des substrats minéraux.
Précisons que les cartes d’albédo réalisées par la caméra MOC (MGS) dans le domaine
visible du spectre permettent généralement de faire la différence entre ces deux unités
géologiques ; toutefois, lorsque la glace contient une forte quantité de poussiére ou qu’une
fine couche de poussiére recouvre la glace, il n’est plus possible de distinguer les zones
glacées des zones minérales sur les cartes d’albédo. Cette distinction est alors toujours
possible sur les cartes d’inertie thermique, du moment que la couche de poussiére n’est pas
trop épaisse.

A partir de la luminance spectrale B(\,T}) émise par la surface et mesurée par 'inter-
féeromeétre de TES est calculée la température de brillance T}, de la surface par application
de la loi de Planck :

2hc? 1
5
A exp (ﬁ) —1
ot h = 6,62617.1073* J.s est la constante de Planck, ¢ = 299792458 m.s~! est la vitesse

de la lumiére dans le vide et k = 1,38066.10723 J.K~! est la constante de Boltzmann.

La température de brillance de la surface est reliée a sa température cinétique T, par la

B\, Tp) = (2.8)

relation :

B\ Ty) = (\) B\, T0) (2.9)

ou € est Iémissivité spectrale de la surface. Kieffer et al. (2000) et Kieffer & Titus
(2001) ont choisi d’utiliser les températures de brillance a 18 et 30 um' pour mesurer
la température cinétique de la surface lorsque celle-ci est recouverte de glace de COs car
son émissivité est élevée a ces longueurs d’onde. Par ailleurs, l'influence de la poussiére
atmosphérique est minimale aux alentours de 18 um. T3g, la température de brillance a
30 pm, présente quant a elle le meilleur rapport signal sur bruit aux basses températures.
Pour cette raison, j’ai choisi d’utiliser T3¢ pour suivre les variations de la température
de la surface lorsque celle-ci est recouverte par les dépots saisonniers nord. Les données
de luminance spectrale acquises par l'instrument TES de 'année martienne 24 & 27 sont
disponibles sur le site « TES Data Tool » a l’adresse http://tes.asu.edu/data_tool/.

Le bolométre thermique de TES permet lui aussi d’estimer la température de la surface.
Cette température bolométrique est toutefois plus sensible a la température de ’atmosphére
que Tig et T3g. Lorsque la surface est couverte de glace de CO4, sa température est fixée a
la température de sublimation de la glace de CO4, ~150 K dans les conditions martiennes
de pression. L’atmosphére est alors plus chaude que la surface. Ce comportement s’inverse
lorsque la glace de CO4 a totalement disparu (Kieffer et al. , 2000; Kieffer & Titus, 2001).
J’ai donc privilégié I'utilisation de T5o par rapport a la température bolométrique.

1. Précisons que les températures de brillance & 18 et 30 um ne sont pas issues de la mesure de la
luminance dans un seul canal spectral mais sur un intervalle de plusieurs canaux spectraux contigus afin
d’augmenter le rapport signal sur bruit.
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2.1.5.2 Les données THEMIS

L’instrument THEMIS (Thermal Emission Imaging System) est un imageur multispec-
tral embarqué a bord de la sonde Mars Odyssey, toujours en fonctionnement. Il posséde
cing canaux dans le visible et le proche-infrarouge, entre 0,42 et 0,86 pum, et neuf canaux
dans linfrarouge thermique, entre 6,8 et 14,9 pm. Les images dans le visible sont acquises
a une résolution spatiale allant de 18 & 35 m/pixel alors que les images en infrarouge
thermique, obtenues de jour comme de nuit, sont acquises a la résolution de 100 m/pixel
(Christensen et al. , 2004b). Ces images multispectrales permettent d’analyser les proprié-
tés physiques de la surface : réflectance dans le visible, composition, inertie thermique et
température. Les données en infrarouge thermique THEMIS ont I'avantage d’étre & bien
meilleure résolution spatiale que les données TES (100 m/pixel contre 3 km/pixel), per-
mettant une analyse plus locale. Par contre, TES offre une couverture temporelle meilleure
que THEMIS. Au cours de ma theése, j’ai donc utilisé les données TES pour suivre I’évolu-
tion temporelle de la température de la surface d’une région donnée tandis que les données
THEMIS m’ont permis d’étudier comment varie spatialement la température de la surface
4 une date donnée.

On peut télécharger les plans de température de brillance de la surface sur le site
« THMPROC » http://thmproc.mars.asu.edu. Cependant, Wagstaff et al. (2008) ex-
pliquent que les températures calculées ne sont correctes que sur les régions dépourvues de
glace en surface. Le probléme vient de la géométrie d’acquisition dans les régions polaires
nord. Les images THEMIS infrarouge, trés longues, couvrent a la fois les terrains dégivrés
et les terrains couverts de glace. La calibration en température est effectuée une fois I'image
acquise, la plupart du temps au-dessus des régions dégivrées. La variation importante de
température entre régions dégivrées et régions couvertes de glace de COy n’est pas bien
prise en compte, ce qui entraine un décalage d’environ +25 K sur les régions couvertes par
les dépots saisonniers.

Wagstaff et al. (2008) proposent une calibration empirique ajustée pour pouvoir obtenir
des températures correctes a partir des données THEMIS brutes (données EDR, Ezxperi-
mental Data Record). 11 s’agit d’utiliser les valeurs brutes de flux obtenues dans le canal
a 12,57 pm. Ce canal a le meilleur rapport signal sur bruit et est sensible a la tempéra-
ture de la surface. La relation proposée par les auteurs pour relier les données brutes a la
température de brillance est la suivante :

T, = 101,85 x In(z) — 223,3
g (2.10)

— (DN — A
avec 1z = ( o><g)><16

ol o est le courant de décalage de I'instrument et g son gain, quantités fournies dans
I’entéte de chaque observation. J’ai appliqué cette relation sur les données EDR projetées
afin d’obtenir des plans de température de brillance géoréférencés que j’ai ensuite inclus
dans le SIG du laboratoire (voir partie 2.2.1.2).
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2.1.5.3 Les images MOC

La caméra MOC (Mars Observer Camera) était embarquée a bord de la sonde Mars
Global Surveyor (MGS). Elle était constituée de trois caméras différentes fonctionnant
toutes en mode push-broom dans la gamme visible du spectre (Malin et al. , 1992; Malin
& Edgett, 2001). La premiére caméra (MOC Narrow Angle Camera) observait la surface
avec un champ de vue étroit et une résolution spatiale élevée, de 1,4 m/pixel. Les images
acquises par cette caméra font 3 & 25 km de coté. Les deux autres caméras (MOC Wide
Angle Cameras) avaient un grand angle d’ouverture (objectif fisheye), permettant ainsi
I’acquisition d’images & une résolution spatiale plus faible mais couvrant une surface plus
élevée. Les images a moyenne résolution (~250 m/pixel) font plusieurs centaines de kilo-
meétres de coté et les images a basse résolution (au minimum 7,5 km/pixel) couvrent toute
la planéte. Ces images ont permis de suivre le retrait des dépots saisonniers nord et sud
pendant quatre années martiennes. Dans cette thése, j’ai principalement utilisé les courbes
de retrait des condensats nord obtenues par James & Cantor (2001) et Benson & James
(2005), ainsi que 'atlas des régions polaires nord réalisé par Caplinger & Malin (2001) a
partir des images MOC & moyenne résolution obtenues en été.

2.1.5.4 Les images HiRISE

La caméra HiRISE (High Resolution Imaging Science Experiment) est embarquée a
bord de la sonde MRO. Elle acquiére des images d’environ 6 km de large & une résolution
spatiale maximale de 25 cm/pixel, fournissant a ce jour les images les plus précises de la
surface martienne (McEwen et al. , 2007). La partie centrale de ces images, d’environ 1,2
km de large, est obtenue dans 3 canaux spectraux centrés a 500 nm, 700 nm et 900 nm, ce
qui permet de représenter la surface en fausses couleurs. La trés grande résolution spatiale
de cet instrument permet une étude géomorphologique détaillée d’une surface donnée. Il est
cependant nécessaire d’utiliser les images a plus basse résolution mais couvrant une surface
plus grande, comme les images MOC, pour situer les images HiRISE dans leur contexte
régional.

2.1.5.5 Les données altimétriques MOLA

L’instrument MOLA (Mars Orbiter Laser Altimeter) était un altimétre laser embarqué
a bord de la sonde MGS. Il a permis d’obtenir la topographie compléte de la surface de
Mars. En pratique, I'instrument émettait une impulsion laser & 1,064 pm et le temps mis
pour parcourir ’aller-retour entre la sonde et la surface permettait de calculer son altitude.
La précision verticale de la mesure est estimée a 1 m (Smith et al. , 2001a). Prés de 671
millions de points de mesure ont ainsi été acquis. Leur interpolation a permis d’établir des
modéles numériques de terrain (MNT) a différentes résolutions spatiales. L’orbite de MGS
étant quasiment polaire, la densité de points est plus importante aux poles qu’a I’équateur.
La résolution horizontale des MNT est au maximum de 460 m/pixel & 'équateur et de 115
m/pixel aux poles.



tel-00745121, version 1 - 24 Oct 2012

102 Données et méthodes

2.2 Meéthodologie d’analyse des données

2.2.1 Outils utilisés
2.2.1.1 Les logiciels ENVI et IDL

Le logiciel de télédétection ENVI est dédié a l'analyse et au traitement de données
géospatiales. Il permet de visualiser trés facilement des cubes hyperspectraux individuels,
d’explorer les signatures spectrales des pixels de 'image et d’effectuer un certain nombre
d’opérations mathématiques simples sur ces cubes : calcul de la profondeur de bandes
d’absorption, rapport de spectres, ... Des fonctionnalités supplémentaires comme ’analyse
en composantes principales du cube sont également disponibles. J’ai donc utilisé ce logiciel
pour étudier des observations OMEGA et CRISM présentant un intérét particulier et pour
mettre en place des stratégies d’analyse des cubes hyperspectraux.

Lorsqu’on souhaite traiter un grand jeu de données, il est nécessaire de développer
des outils complémentaires. Le logiciel IDL est particulierement adapté & cet usage. Des
routines ont été créées au laboratoire pour lire les cubes hyperspectraux PDS. Il est ensuite
facile d’appliquer les opérations voulues en utilisant les fonctions de calcul disponibles sous
IDL. Ces opérations ont par exemple consisté & calculer la profondeur de plusieurs bandes
d’absorption sur un jeu d’observations OMEGA couvrant plusieurs saisons martiennes
puis & projeter en projection polaire les produits générés afin de réaliser des cartes. Le
stockage hiérarchisé des données OMEGA au laboratoire permet d’automatiser les calculs
afin qu’ils soient réalisés successivement sur un grand jeu de données. Il est ainsi fréquent
de traiter plusieurs centaines de giga-octets de données en quelques heures. L’utilisation
de serveurs de calcul puissants est nécessaire. Cependant, ’optimisation des algorithmes
revét une importance plus grande encore. C’est alors le plus souvent I'espace de stockage
des produits générés qui devient le facteur limitant.

2.2.1.2 La suite logicielle ArcGIS

Un Systéme d’Information Géographique (SIG ou GIS en anglais) est un systéme
d’information permettant d’organiser, de visualiser et de traiter des données spatialement
référencées. Ces données peuvent étre de deux types : vectorielles (format vecteur) ou ma-
tricielles (format raster). Au format vecteur, les objets sont représentés par des points, des
lignes ou des polygones. On les appelle des shapefiles. Une table attributaire de métadon-
nées est associée a chacun de ces éléments. Au format raster, les objets sont des fichiers
images, grilles rectangulaires de pixels.

Le laboratoire s’est équipé en 2007 de la suite logicielle ArcGIS, commercialisée par
ESRI, pour mettre en place un SIG martien. Ce SIG regroupe les données utilisées au
laboratoire : OMEGA, CRISM, SPICAM, MARSIS et SHARAD ainsi que des données
complémentaires : imagerie MOC, topographie MOLA, inertie thermique TES... téléchar-
gées sur le site PIGWAD (Planetary Interactive GIS on the Web Analyzable Database) de
I'USGS (United States Geological Survey). ArcGIS est divisé en plusieurs interfaces :

— ArcMap permet de visualiser les données géoréférencées dans le systéme de pro-
jection souhaité. La possibilité de superposer plusieurs couches de données facilite
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leur comparaison. Le mode « Mise en page » permet de concevoir et de créer une
carte et d’y ajouter différents éléments graphiques comme une échelle ou une grille
de latitude/longitude.

— ArcCatalog est un outil de gestion des données et de leurs propriétés dans I’arbo-
rescence de 'ordinateur.

— ArcToolbox offre une multitude d’outils de traitement des données comme la conver-
sion d’un format a un autre, le géopositionnement a la main d’une image ou ’analyse
spatiale et statistique des données.

— ArcScene permet de visualiser des données en 3D. Il prend en entrée un modéle
numérique de terrain, comme la topographie mesurée par MOLA, HRSC ou HiRISE.

Une tache couramment effectuée sur ArcGIS est la recherche d’observations couvrant
une zone géographique et/ou un intervalle temporel donné. Les empreintes au sol (footprint
en anglais) des observations OMEGA ont été créées sous la forme de shapefiles polygonaux
a l'aide d’une procédure développée par plusieurs doctorants m’ayant précédé. A chaque
polygone correspond une table attributaire qui contient des informations sur ’observation
associée (Ls de 'acquisition par exemple). Il est ainsi possible d’interroger la base de
données de footprints sur des critéres spatiaux et/ou temporels.

2.2.1.3 Le logiciel de modélisation du transfert radiatif Spectrimag

Les modéles de transfert radiatif ont pour objectif de résoudre les équations fondamen-
tales de I'électromagnétisme décrivant I'interaction de la lumiére avec les milieux planétaires
afin de calculer le champ de luminance résultant et par la-méme le facteur de réflectance.
Chandrasekhar (1960) propose une « Equation du Transfert Radiatif » (ETR) qui exprime
la conservation de I’énergie électromagnétique en présence de phénomeénes d’absorption et
de diffusion simple et multiple du rayonnement. Cette ETR n’est toutefois valable que
dans le cas des milieux dits ténus, ol les grains sont séparés par des distances supérieures
a plusieurs fois la longueur d’onde du rayonnement. Elle s’applique donc aux atmosphéres
mais pas aux surfaces. Pour traiter le cas des surfaces, deux stratégies sont principalement
employées. La premiére consiste en une approche semi-empirique de 'ETR au cas des
milieux granulaires denses. La seconde utilise la méthode du lancer de rayons. Décrivons
succinctement quelques modéles basés sur 'une ou 'autre de ces approches.

Modéle de Hapke (Hapke, 1981, 1993, 2002) : ce modéle est le plus utilisé en
télédétection planétaire. Il s’agit d’une adaptation semi-empirique de 'ETR au cas des
surfaces denses. Le modéle prend en compte le caractére discret d’un milieu granulaire
en le considérant comme un empilement de mono-couches de grains. Ces derniers sont
pseudo-sphériques, d'un diamétre équivalent d et aléatoirement orientés et positionnés. Les
monocouches sont séparées par une distance moyenne L ~ d. Ce modéle est bidirectionnel,
calculant la réflectance pour les angles d’illumination et de visée donnés en entrée.

Notons qu’il faut lui fournir une fonction de phase qui décrit la fagon dont la lumiére
est diffusée par un volume unitaire. Les fonctions de phase les plus couramment employées
sont celles dites d’Henyey-Greenstein (Henyey & Greenstein, 1941) qui représentent un ou
deux lobes de diffusion. Dans le cas d’'une diffusion & un lobe, la fonction de phase ne
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dépend que d’un seul paramétre, g, qui définit ’anisotropie de la diffusion : diffusion vers
Iarriére, diffusion isotrope ou diffusion vers I'avant. Pour une diffusion a 2 lobes, la fonction
de phase dépend de 2 ou 3 paramétres.

Le modéle de Hapke se base sur les lois de 'optique géométrique. La taille des particules
constituant le milieu granulaire doit donc rester grande par rapport a la longueur d’onde
du rayonnement. Cette contrainte empéche de simuler le transfert radiatif dans les milieux
composés de particules micrométriques, pourtant fréquents sur les surfaces planétaires.

Modéle de Shkuratov (Shkuratov et al. , 1999) : c’est un modéle analytique uni-
dimensionnel simplifié. Il présente ’avantage de pouvoir étre inversé afin de déterminer
a partir d’un spectre en réflectance l'indice d’absorption k£ du matériau observé. Il faut
toutefois fournir au modéle I'indice réel du matériau, la porosité de la surface et une esti-
mation de la taille des grains. J’ai utilisé ce modéle pour obtenir les constantes optiques
de la poussiére martienne que j’inclus ensuite dans les dépots saisonniers de glace.

Modéles de lancers de rayons : ces modéles consistent a simuler le trajet d’une multi-
tude de rayons lumineux dans le milieu granulaire par des méthodes dites de Monte Carlo.
Cette approche, difficilement inversible, est utilisée principalement pour étudier la gamme
de validité des modéles analytiques.

Spectrimag, le modéle de transfert radiatif utilisé au laboratoire (Douté &
Schmitt, 1998) : ce modéle est trés semblable au modéle de Hapke (1981, 1993). Il
apporte a ce dernier plusieurs améliorations et permet notamment le traitement des milieux
stratifés. Une simplification de la formulation semi-analytique du transfert radiatif et sa
paramétrisation permettent notamment de réduire le temps de calcul. Le modéle de Douté
& Schmitt (1998) offre également la possibilité d’introduire une anisotropie empirique pour
les diffusions multiples alors que celles-ci sont considérées isotropes dans le modéle de Hapke
(1993). Notons que Hapke (2002) a amélioré son modéle initial en prenant justement en
compte cette anisotropie des diffusions multiples. En pratique, j’ai toujours considéré une
diffusion isotrope a tous les ordres de diffusion.

En résumé, le modéle de transfert radiatif Spectrimag utilisé au laboratoire simule
le spectre en réflectance d’un milieu granulaire ou compact, stratifié ou non, illuminé et
observé sous une géométrie donnée. Il est simplement nécessaire de donner en entrée du
modéle les constantes optiques des matériaux présents dans le milieu. Les spectres sont
simulés & haute résolution spectrale puis convolués a la résolution souhaitée, par exemple
celle des instruments OMEGA ou CRISM. Le logiciel génére au final des bases spectrales
agencées sous forme de cubes hyperspectraux qu’on peut donc facilement explorer avec
ENVI. Le logiciel s’'inscrivait initialement dans I'environnement ISIS (Integrated Software
for Imagers and Spectrometers) de 'USGS qui permettait notamment la création des cubes.
La refonte du systéme informatique du laboratoire au cours de ma thése a rendu obsoléte
I'utilisation de 'environnement ISIS. J’ai donc réécrit en langage IDL la partie du logiciel
Spectrimag relative a I’écriture des cubes hyperspectraux.

L’utilisation de Spectrimag est facilitée par une interface graphique multi-fenétres écrite
en langage IDL. L’utilisateur y définit les composants présents, les géométries d’illumination
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et de visée, les caractéristiques du capteur (gamme, échantillonnage et fonction de réponse
spectrale) prises en compte lors de la convolution spectrale du spectre synthétique, la
représentation de surface (mélange intime granulaire, stratifié ou géographique sub-pixel)
et indique les paramétres libres avec lesquels il veut travailler. Ces paramétres sont les
suivants :

— Dans le cas d’un mélange intime granulaire, la proportion massique ou en nombre de
grains des composants présents,

— La taille des grains,

— La porosité du milieu,

— Le parameétre d’anisotropie g de la fonction d’Henyey-Greenstein,

— Dans le cas d’'un mélange stratifié, I’épaisseur métrique ou optique (opacité) des
différentes couches,

— Dans le cas d’'un mélange géographique sub-pixel, la proportion surfacique de chaque
pole.

Au cours des nombreuses séries de modélisations que j’ai effectuées au cours de ma
thése, j’ai fait varier I'ensemble de ces paramétres a l’exception de la compacité du mi-
lieu et du paramétre d’anisotropie g. La densité des dépots saisonniers a été obtenues
par plusieurs auteurs & partir des mesures de la masse et de 1’épaisseur des condensats.
Smith et al. (2001b) proposent la valeur de 0,9140,23 g.cm ™3, Aharonson et al. (2004)
obtiennent une densité de 0,5+0,1 g.cm ™2 et Litvak et al. (2007) rapportent une densité
allant de 0,4 g.cm™2 & 1,25 g.cm™>. Sachant que la densité de la glace carbonique est de
1,56 g.cm™3, la conversion de ces mesures en compacité donne des résultats allant de 25%
a 80%. Une compacité intermédiaire de 50% a été choisie pour les modélisations. Le para-
meétre d’anisotropie g a été fixé a 0 (diffusion isotrope) en I’absence d’information sur ce
parametre.

2.2.2 Schéma d’analyse des données

Les images hyperspectrales regroupent chacune des milliers de spectres dont on souhaite
extraire de I'information sur la composition physico-chimique de la surface. Au cours de
cette theése, j’ai principalement utilisé deux techniques pour obtenir cette information : la
méthode des critéres spectraux et 'inversion des spectres par modélisation du transfert
radiatif.

2.2.2.1 Les critéres spectraux

Une premiére technique d’analyse des données hyperspectrales consiste & déterminer
la profondeur des bandes d’absorption d’intérét au moyen de critéres spectraux (Clark &
Roush, 1984). C’est de loin la méthode la plus employée dans la communauté planétologique
(e.g., Pelkey et al. (2007)) car elle ne nécessite pas de traitement sophistiqué des données.
Ces critéres spectraux sont basés sur le rapport R entre la réflectance au fond de la bande
d’absorption et la réflectance du continuum si cette bande était absente. Cette derniére
valeur peut étre estimée de deux maniéres (Figure 2.17) :
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— soit en prenant simplement la réflectance du continuum adjacent & la bande d’ab-

sorption (Figure 2.17a). Le rapport R s’écrit dans ce cas :

RF(X2)

R=RF(\w)

(2.11)

ot RF (A1) est la réflectance du continuum et RF'(A2) est la réflectance au fond de
la bande.

— soit en se basant sur la réflectance des deux épaulements de la bande, RF(\;) et

Facteur de réflectance

RF(A3), pondérée par la distance des épaulements au centre de la bande (Figure
2.17b). Cette pondération peut se faire sous forme d’un facteur multiplicatif, le rap-
port R s’écrivant :

R= REQ:) (2.12)

§3:§j RF(\) + §§:§1 RF()3)

La pondération peut également étre mise sous la forme d’un exposant :

RE(A
R= Az—A 2) Xg—X (2.13)

RF (M) . RF(Ag) %=1

Les résultats obtenus sont trés similaires.
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FIGURE 2.17 — Définition des critéres spectraux. a : La réflectance du continuum si la bande
était absente est prise égale & RF(A\1); b : La réflectance du continuum si la bande était
absente est obtenue a partir des réflectances RF(\1) et RF(A3) pondérées par la distance
de ces canaux au centre de la bande.

La profondeur de bande BD, pour Band Depth en anglais, est donnée par BD = 1— R.

Elle est sans unité et varie entre 0 et 1.

La méthode des critéres spectraux présente certaines restrictions :

— Lorsqu’une bande d’absorption est peu intense, la détermination de sa profondeur

est trés sensible au bruit. On peut réduire cet effet en prenant la moyenne des canaux
adjacents pour chaque terme du rapport.

Lorsque des bandes d’absorption se chevauchent, il est nécessaire de recourir a des
approches délicates pour extraire la profondeur de chaque bande. De telles stratégies



tel-00745121, version 1 - 24 Oct 2012

2.2 Méthodologie d’analyse des données 107

ont été mises en pratique dans le chapitre 3, en partie 3.1.4.4.

Quelle information nous apporte cette profondeur de bande ? Comme on a pu le consta-
ter dans la partie 2.1.1.2, la profondeur d’une bande d’absorption dépend de plusieurs para-
métres. Si le composant chimique responsable de I’absorption est sous forme d’une couche
pure & la surface, la profondeur de bande dépend de I’épaisseur de cette couche tant qu’elle
est optiquement fine a la longueur d’onde de 'absorption. Elle dépend aussi de la taille des
grains du composant. Si ce dernier est mélangé & d’autres corps chimiques, de fagon intime
ou géographique, la profondeur de la bande dépend de surcroit de I’abondance de chaque
composant dans le mélange.

La présence en soit de la bande d’absorption dans le spectre est déja une information
intéressante : elle indique que le rayonnement a interagi avec le composant responsable
de l'absorption lors de son parcours dans les premiers millimétres voire centimétres de
la surface. Le calcul de la profondeur d’une bande donnée est une méthode simple qu’on
peut appliquer de fagon automatisée sur un grand jeu de données. Elle permet ainsi de
cartographier la présence d’'un composant donné dans la proche surface et d’extraire du
jeu de données les observations intéressantes.

L’interprétation des variations spatiales et temporelles de la profondeur de bande est
ensuite trés dépendante de la représentation de surface. La profondeur d’une bande d’ab-
sorption varie également avec le contenu en aérosols de ’atmosphére. A ce stade, il est donc
nécessaire dans un premier temps de corriger les spectres des effets atmosphériques pour
ensuite les comparer & des libraires de spectres synthétiques issus d’'un modéle de transfert
radiatif afin d’extraire des informations plus quantitatives sur le milieu sondé.

2.2.2.2 Correction des effets atmosphériques

Toute analyse précise de la signature spectrale de la surface requiert au préalable de cor-
riger le spectre des effets d’absorption et diffusion atmosphériques. Au cours des derniéres
années, plusieurs techniques ont été développées pour y parvenir. La plus couramment uti-
lisée est celle dite du « volcano scan » (Langevin et al. , 2005a). En divisant un spectre
acquis au-dessus du sommet du volcan Olympus Mons par un autre spectre acquis & sa
base, plus de 25 km d’altitude plus bas, on obtient un spectre de transmission atmosphé-
rique aller-retour de référence. Les spectres utilisés dans le ratio sont acquis quasiment
simultanément & une période ou 'opacité des aérosols de poussiére et de glace est mini-
male afin de minimiser leur effet sur le spectre de transmission de référence. On met ensuite
ce spectre de référence & 1’échelle du spectre qu’on souhaite corriger de telle maniére que,
aprés division par le spectre de référence mis & I’échelle, I’albédo lambertien de la surface
soit le méme & une longueur d’onde située hors des bandes d’absorption du COs gazeux
(typiquement 1,89 pum) et & une longueur d’onde située dans une bande du CO2 gazeux
(typiquement 2,01 um). Cette technique, initialement développée pour corriger les données
OMEGA (Langevin et al. , 2005a), a ensuite été améliorée et adaptée aux données CRISM
par McGuire et al. (2009). Malheureusement, cette technique ne corrige pas les effets des
aérosols et ne fonctionne pas sur les surfaces composées de glace de CO» car les signatures
atmosphériques et de surface se superposent alors dans la région autour de 2 pm.
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Des méthodes ont ensuite été développées pour corriger les effets des aérosols au-dessus
des surfaces minérales et glacées. Vincendon et al. (2007) proposent un modéle de transfert
radiatif dans une atmosphére poussiéreuse basée sur des méthodes Monte Carlo. Ce modéle
permet d’évaluer ’épaisseur optique des aérosols & partir de plusieurs observations nadir
OMEGA acquises a des angles d’éclairement trés différents. Il est ensuite possible d’obtenir
la signature de la surface corrigée des effets des aérosols. Cette technique, qui fonctionne
sur les surfaces minérales et glacées, repose toutefois sur I’hypothése que I’épaisseur optique
des aérosols est restée constante entre les différentes observations.

Les mémes auteurs proposent une seconde technique pour évaluer I'opacité des aérosols
au-dessus des régions couvertes de glace de COs (Vincendon et al. , 2008). La bande
d’absorption a 2,64 pum de la glace de COy est saturée lorsque cette glace est pure (non
contaminée en poussiére ou en glace d’eau) et composée de gros cristaux (voir figure 2.10).
Le signal mesuré par OMEGA dans cette bande saturée ne provient alors que de la diffusion
de la lumiére par les aérosols. Dans ce cas, une unique observation est nécessaire pour
évaluer 'opacité des aérosols et corriger le spectre de surface de leurs effets. (Vincendon
et al. , 2008) ont appliqué cette technique aux observations des dépots saisonniers sud et
de la calotte permanente sud. Cette technique est toutefois restreinte aux régions couvertes
de glace de CO4 pure.

Enfin, Douté et al. (2011) propose une méthode originale de correction des effets des
gaz et aérosols atmosphériques permettant d’obtenir 'opacité des aérosols et la réflectance
de la surface & partir d’'une unique observation. Elle s’applique sur les surfaces minérales,
les surfaces recouvertes de glace d’eau mélangée ou non a de la poussiére et les surfaces
couvertes de glace de CO» suffisamment pure. Une description détaillée de cette méthode
est proposée en annexe A. Je l'utilise pour corriger les observations OMEGA présentant
un intérét particulier. Précisons les limitations de cette méthode :

1. Elle ne permet pas de détecter une couche d’aérosols détachée, c’est-a-dire une per-
turbation d’opacité localisée a une altitude donnée et se rajoutant au profil de dis-
tribution verticale standard de I'opacité.

2. Elle considére que les aérosols ne sont composés que de particules de poussiére. De ce
fait, si un nuage de glace d’eau est présent au-dessus de la scéne, la méthode ne corrige
I’effet de I'absorption par les cristaux de glace d’eau du nuage. Cette absorption est
néanmoins minime comparée a l’absorption par la glace d’eau en surface.

3. Elle ne permet pour l'instant que de corriger les spectres entre 1 et 2,7 pm.

4. Elle n’est a priori pas applicable sur les surfaces composées de glace de CO2 conta-
minée par de la glace d’eau et de la poussiére. Lorsque la glace de COq est pure,
la méthode utilisée est celle de Vincendon et al. (2008) : la bande d’absorption a
2,64 pm de la glace de COq est saturée dans ces conditions et le signal mesuré par
OMEGA dans cette bande saturée ne provient que de la diffusion de la lumiére par
les aérosols et de quelques pourcents de réflexion de surface. Si la glace de COq est
mélangée a de la glace d’eau et/ou de la poussiére, la bande & 2,64 pum n’est plus
saturée (voir figure 2.10). L’opacité est alors surestimée par rapport a sa valeur réelle
et la correction de l'effet des aérosols trop importante.
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Cette derniére limitation est particuliérement handicapante car les dépdts saisonniers
nord ont la particularité d’étre beaucoup plus contaminés en glace d’eau que leur homologue
sud. J’ai réfléchi & plusieurs alternatives :

— Utiliser une procédure statistique comme celle proposée par Bin Luo et al. (2010)
mais ce type d’algorithme est encore a 1’état de prototype.

— Trouver des paires d’observations acquises a des géométries trés différentes puis appli-
quer la méthode de Vincendon et al. (2007). De telles observations sont cependant
trés rares pendant la premiére moitié du printemps nord. Il faut de surcroit faire
I'approximation assez forte que la surface n’a pas évolué entre ces deux observations.

— Extrapoler la valeur d’opacité déterminée sur les surfaces minérales ou couvertes de
glace d’eau aux régions couvertes par la glace de CO5 contaminée par la glace d’eau
et la poussiére. Il faut cependant faire I’hypothése que l'opacité est la méme sur
I’ensemble des dépodts saisonniers. Or elle peut s’avérer trés variable spatialement
et temporellement comme 'ont observé au nord et au sud Tamppari et al. (2008),
Vincendon et al. (2008) et Cantor et al. (2010). La figure A.3 illustre ainsi la
variabilité spatiale de l'opacité atmosphérique dans la région polaire sud, la valeur
estimée au niveau des régions minérales étant notablement différente de celle mesurée
au-dessus des dépdts saisonniers sud.

J’ai décidé d’utiliser la méthode de Douté et al. (2011) sur les surfaces de glace de
CO4 contaminée en glace d’eau et poussiére car les solutions alternatives ne permettent
pas d’obtenir une correction atmosphérique plus précise.

2.2.2.3 Inversion des propriétés physico-chimiques de la surface a partir d’images
hyperspectrales

A chaque pixel d’une image hyperspectrale correspond un spectre, vecteur y = (y1, ..., Ym)
dont chaque composante est associée a un canal du capteur, m étant le nombre total de
canaux. La morphologie de ce spectre est conditionnée par de multiples paramétres comme
la composition chimique de la surface, sa granulométrie, sa texture et son état physique,
ce que j’ai illustré en partie 2.1.1.2. Un modéle de transfert radiatif permet de détermi-
ner le spectre y correspondant au jeu de paramétres physiques x = (z1,...,x,). Cest ce
qu’on appelle le probléme direct. D’un point de vue mathématique, cela revient a établir
la relation fonctionnelle y = F(x). Le probléme inverse, qui s’écrit x = F~!(y), consiste
& déduire du spectre observé y la valeur des parameétres physiques x. C’est un probléme
complexe dont la résolution peut s’avérer difficile pour deux raisons au moins : (i) le pro-
bléme peut posséder des solutions multiples, un méme spectre y étant alors obtenue avec
différentes valeurs des paramétres x, et (ii) la détermination de la valeur de x peut néces-
siter d’explorer un espace des paramétres extrémement vaste ' La grande dimensionnalité
de lespace des observables (les spectres) et des paramétres empéche donc généralement
une résolution analytique du probléme inverse. Les approches courantes pour résoudre ce
probléme peuvent étre classées en trois catégories principales (pour plus de détails et des

1. 11 faut aussi tenir compte de 'adéquation du modéle de transfert radiatif par rapport a la réalité. Le
probléme peut ainsi converger vers des solutions différentes de la réalité.
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comparaisons entre les méthodes, se référer a Kimes et al. (2000) et Bernard-Michel et al.

(2009)) :

1. Les algorithmes d’optimisation : ces méthodes consistent déterminer la valeur des
paramétres X minimisant une fonction coiit qui exprime la similarité entre le spectre
observé y et le spectre simulé F'(x). Cette fonction cotit peut étre par exemple la
somme quadratique de la différence entre les deux spectres a chaque longueur d’onde.
La minimisation de la fonction colt correspond dans ce cas a la méthode dite des
moindres carrés. Ces algorithmes d’optimisation partent généralement d’une estima-
tion des paramétres x puis cherchent leur valeur optimale par un processus itératif.
Elles sont trés cotiteuses numériquement car elles inversent le modéle indépendam-
ment pour chaque nouveau spectre. Cela empéche leur utilisation pour l'inversion
d’une image composée de plusieurs centaines de milliers de spectres. Par ailleurs, il
peut arriver que le processus de minimisation de la fonction cotit tombe dans un mi-
nimum local avec pour conséquence une solution instable. La stabilité de la solution
nécessite en effet que la valeur des paramétres x change peu pour de faibles fluctua-
tions du spectre observé. On considére donc que les algorithmes d’optimisation ne
fournissent pas forcément une solution unique mais plusieurs solutions décrites par
une densité de probabilité.

2. Les algorithmes utilisant une approche LUT /k-NN : le principe de ces mé-
thodes est de remplacer de longs calculs par la simple consultation d’'une base de
données. Une base de spectres synthétiques (Look-Up Tables (LUT) en anglais) est
générée par un modéle de transfert radiatif pour de multiples combinaisons des valeurs
des paramétres. Chaque spectre y de I'image hyperspectrale est alors comparé aux
spectres de la bibliothéque afin de trouver ceux qui lui ressemblent le plus, ¢’est-a-dire
les k plus proches voisins (k-NearestNeighbors en anglais). Les parameétres x corres-
pondant en sont ensuite déduits. La recherche des k-NN peut se faire par exemple
par la méthode des moindres carrés. On gagne considérablement en vitesse de calcul
car il est plus simple de retrouver une valeur en mémoire que de conduire un calcul
complexe. Ces méthodes présentent par contre I'inconvénient de la multiplicité des
solutions.

3. Les algorithmes d’apprentissage : dans cette approche, on suppose qu’il existe
une relation fonctionnelle x = F~1(y) reliant observables et paramétres. Un modéle
de transfert radiatif est utilisé pour générer une bibliothéque de spectres synthétiques
pour de multiples combinaisons des valeurs des paramétres. De cette bibliothéque
est déduite la relation fonctionnelle F~1. L’avantage de cette approche est qu’une
fois cette relation établie, elle peut étre utilisée sur un grand nombre de spectres
et, a fortiori, d’images hyperspectrales pour lesquelles le modéle physique considéré
est valide. La méthode GRSIR (Bernard-Michel et al. , 2009) est un algorithme
d’apprentissage développé dans le cadre d’une collaboration entre I'TPAG et 'INRIA
(ANR Vahiné). Il procéde par une régression inverse par tranche régularisée : les
observables sont projetées dans un espace de vecteurs & plus faible dimension ou la
régression entre x et y est réalisée.

Une comparaison entre les méthodes k-NN et GRSIR a été menée par Bernard-Michel
et al. (2009) sur des données synthétiques puis sur des données réelles OMEGA. La base
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de données synthétiques utilisée est une bibliothéque de spectres en facteur de réflectance
générée grace au logiciel Spectrimag pour un mélange intime de grains de glace de CO4 et
H50O et de poussiére minérale. Les paramétres physiques sont les proportions et les tailles
moyennes des grains de ces constituants. La figure 2.18a compare 'estimation de la pro-
portion de glace de COg9 par les méthodes k-NN (gauche) et GRSIR (droite). La dispersion
des valeurs estimées est plus faible dans le cas de la méthode GRSIR. La méthode k-NN
fournit néanmoins des résultats corrects. Les données réelles analysées sont des observa-
tions OMEGA de la région polaire sud. La figure 2.18b montre les cartes d’estimation de
la proportion de poussiére contenue dans la glace de la calotte permanente sud par les
méthodes k-NN (gauche) et GRSIR (droite). Les valeurs estimées sont du méme ordre de
grandeur pour les deux méthodes mais on note que GRSIR fournit une carte plus lisse et
plus détaillée que la méthode k-NN.
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FIGURE 2.18 — Comparaison entre les méthodes k-NN et GRSIR. a : Estimation de la
proportion de glace de CO2 en fonction de sa proportion réelle par la méthode k-NN
(gauche) et GRSIR (droite). b : Estimation de la proportion de poussiére contenue dans la
calotte permanente sud de Mars par la méthode k-NN (gauche) et GRSIR (droite). Figures
extraite de Bernard-Michel et al. (2009).

La méthode GRSIR semble donc plus performante que la méthode k-NN. Néanmoins,
son utilisation sur une série d’images OMEGA des dépdéts saisonniers nord aurait nécessité
une phase de développement appropriée n’entrant pas dans les objectifs principaux de cette
these. J’ai donc utilisé la méthode k-NN pour inverser les propriétés physico-chimiques de
la surface a partir des observations OMEGA. C’est une méthode simple a mettre en ceuvre
qui permet d’obtenir une estimation correcte des paramétres physiques caractérisant la
surface.
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Avant 'arrivée de la sonde Mars Express avec a son bord I'instrument OMEGA, le
suivi des dépots saisonniers reposait essentiellement sur 'analyse des changements d’albédo
et de température de surface (James & Cantor, 2001; James et al. , 2001; Kieffer et al.
, 2000; Kieffer & Titus, 2001; Wagstaff et al. , 2008). L’imageur hyperspectral OMEGA
permet de cartographier la distribution spatiale des glaces de CO5 et HoO et de déterminer
leurs propriétés physiques grace a leurs signatures spectrales dans l'infrarouge proche.
Les observations OMEGA ont ainsi permis de suivre le retrait des dépdts saisonniers sud
(Langevin et al. , 2007; Schmidt et al. , 2009) et de préciser les caractéristiques de la région
cryptique (Langevin et al. , 2006). Au Nord, les observations OMEGA montrent que la
glace de COq est plus contaminée en glace d’eau qu’au Sud (Schmitt et al. , 2005) et qu’'un
anneau de glace d’eau entoure la glace riche en CO9 au cours du retrait printanier des
dépots saisonniers (Schmitt et al. , 2005; Bibring et al. , 2005).

Le but de cette étude est de cartographier la répartition spatiale des glaces de COq
et HyO au cours de I'hiver et du printemps nord. L’un des intéréts majeurs est d’obtenir
I’évolution de la position et de 'extension de ’anneau de glace d’eau, importante source
mobile de vapeur d’eau.

La premiére partie de ce chapitre s’attache & décrire les données utilisées et les méthodes
d’analyse employées. Dans une seconde partie sont présentées les cartes de répartition des
glaces. Les limites de leur extension respective sont déterminées puis comparées entre elles.
Une comparaison est également menée avec les résultats obtenus par d’autres instruments.
La troisiéme partie est consacrée a I’étude de la stratigraphie des dépots saisonniers nord
au cours du printemps. Enfin, la quatriéme partie propose un scénario d’évolution hivernale
et printaniére des dépots saisonniers nord.

Cette étude a fait I'objet d’une publication en 2011 (Appéré et al. , 2011) : « Winter and
spring evolution of northern seasonal deposits on Mars from OMEGA on Mars Express »
(T. Appéré et al., Journal of Geophysical Research, 116, E05001).

3.1 Données et méthodes d’analyse

3.1.1 Jeu de données OMEGA considéré

L’étude du retrait des dépots saisonniers nord nécessite un jeu de données acquis de
fagon réguliére et couvrant une surface suffissamment grande pour permettre une analyse
synoptique de la répartition des glaces. Depuis janvier 2004, I'instrument OMEGA a suivi
trois cycles de retrait des dépots saisonniers nord. Je me référerai a ces retraits en terme
d’année martienne (MY). Le retrait de 2004, qui a eu lieu pendant 'hiver de l'année
martienne 26 et le printemps de ’année martienne 27, sera ainsi nommé « retrait de MY
26-27 ». Ce retrait n’a été couvert que de fagon sporadique par 'instrument. Par contre,
la couverture temporelle est réguliére pour les retraits de MY 27-28 (2006) et MY 28-29
(2008). La configuration orbitale de Mars Express est toutefois différente entre ces deux
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campagnes d’observations. Pendant la premiére partie du printemps de MY 28, laltitude
de Mars Express est supérieure a 4000 km, permettant & OMEGA d’observer une grande
surface a chaque survol des régions polaires nord. L’altitude de la sonde se situe par contre
vers 1000 km pendant le printemps de MY 29, la couverture au sol étant alors quatre fois
plus faible. Mon choix s’est donc porté sur le suivi du retrait de MY 27-28.

Les précédentes campagnes d’observations des dépdts saisonniers nord, notamment par
Iinstrument TES, ont montré que leur extension spatiale commence & diminuer vers L
320° (Kieffer & Titus, 2001). L'instrument OMEGA a pu observer les dépots saisonniers
dés Ls 280°, juste aprés le solstice d’hiver. A cette période, les dépots saisonniers nord sont
A leur extension maximale. De I’hiver au début du printemps, l'altitude de la sonde Mars
Express grimpe progressivement de 500 km a 10500 km, la résolution spatiale passant de
600 m & 12,6 km par pixel. Puis au cours du printemps, 'altitude de la sonde diminue pour
rejoindre le niveau 500 km vers Lg~95° juste aprés le solstice d’été. Le givre saisonnier est
alors confiné sur la calotte permanente nord (Langevin et al. , 2007).

Parmi les observations comprises entre L 280° et 95°, je n’ai conservé que celles qui
couvrent au moins en partie les régions situées au nord de 30°N. Ainsi j’étends la couverture
observationnelle au-dela de ’extension maximale des dépots saisonniers nord tout en me
limitant & un nombre raisonnable d’observations. 1080 observations OMEGA respectent
ces critéres temporels et spatiaux. Parmi ces observations, 20 sont inexploitables car elles
ne contiennent que du bruit. J’ai a disposition 1060 observations OMEGA pour suivre le
retrait de MY 27-28 des dépots saisonniers nord.

3.1.2 Données TES

Les données TES ont permis de suivre ’évolution temporelle de la température de
la surface au niveau de régions présentant un intérét particulier. L’idéal serait d’utiliser
les températures de surface acquises la méme année martienne que les données OMEGA
étudiées, c’est-a-dire lors du retrait de MY 27-28 des dépots saisonniers nord. Cependant,
seul le bolométre en infrarouge thermique était opérationnel pendant cette période. Or
les données de température bolométrique sont sensibles a la température atmosphérique,
occasionnant un décalage systématique par rapport a la température de la surface (voir
figure 3.1) . Par ailleurs, les données de température bolométrique obtenues pendant le
retrait de MY 27-28 sont trés espacées dans le temps. Par conséquent, elles ne permettent
pas d’étudier de fagcon adaptée I’évolution temporelle de la température de la surface des
régions d’intérét.

Mon choix s’est donc porté sur les données de température obtenues lors des années
martiennes précédentes. Les données obtenues par I'interférométre en infrarouge thermique
lors du retrait de MY 24-25 sont les mieux échantillonnées dans le temps et permettent de
calculer la température de brillance a 30 pm, T3, qui donne la température cinétique de
la surface. Le risque est de s’exposer a des variations inter-annuelles. Les études publiées
jusqu’a présent indiquent néanmoins que le retrait des dépdts saisonniers nord présente
peu de variabilité inter-annuelle que ce soit dans la gamme visible ou thermique du spectre
(Benson & James, 2005; Titus, 2005, 2009). Par ailleurs, pour chaque région d’intérét
étudiée, j’ai systématiquement comparé I’évolution de la température bolométrique obtenue
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pendant les années martiennes 25 et 28 (voir par exemple la figure 3.1). Dans tous les cas,
la température évolue de fagon similaire. Par conséquent, les données de température de
brillance T3¢ acquises pendant ’année martienne 25 sont représentatives de 1’évolution de
la température de la surface pendant ’année martienne 28.
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FI1GURE 3.1 — Comparaison entre les données de température de brillance a 30 pym acquises
pendant 'année martienne 25 (triangles verts), de température bolométrique acquises pen-
dant année martienne 25 (triangles rouges) et de température bolométrique acquises pen-
dant l’année martienne 28 (triangles noirs) par l'instrument TES. Ces données ont été
obtenues sur une région de 500 km? du plateau de Gemina Lingula (calotte permanente
nord). Les barres d’erreur indiquent la dispersion des valeurs de température au sein de
la région étudiée (résolution spatiale de TES : ~3 km/pixel). Une interprétation détaillée
de ces courbes de température est proposée en partie 3.3.1.1. A ce stade de I’étude, il faut
juste savoir que la glace de CO» disparait progressivement de la surface jusqu’a disparaitre
totalement a Ls~90°. Tant que la glace de CO4 est présente en surface, la température de
I’atmosphére est supérieure a la température de la surface. La température bolométrique
est sensible & la température atmosphérique au contraire de la température de brillance a
30 pm qui indique la température de la surface. De ce fait, les données acquises pendant
I’année martienne 25 montrent un décalage quasi systématique entre la température bolo-
métrique et la température de brillance & 30 pm. La température bolométrique évolue de
facon identique pendant les années martiennes 25 et 28. La température de brillance a 30
pm obtenue pendant 'année martienne 25 est donc représentative de la température de la
surface pendant I'année martienne 28.

Un deuxiéme produit utilisé dans cette étude et dérivé des données TES est la ligne
crocus. Elle relie tous les points ayant une date crocus similaire. Rappelons que dans
I’hémisphére sud, la date crocus est définie comme le L du point d’inflexion de la courbe de
température de surface en fonction du temps, ajustée par une fonction arctangente (Kieffer
et al. , 2000). Dans I’hémisphére nord, la montée de la température de surface n’est pas
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aussi rapide qu’au sud : environ 10 ° de L séparent la date du point d’inflexion de la date
a laquelle la température dépasse 165 K. Pour I’hémisphére nord, Kieffer & Titus (2001)
ont choisi de définir la date crocus comme le Ly pour lequel la température de la surface
dépasse 165 K. La montée lente de la température de la surface est vraisemblablement due
a un mélange spatial sub-pixel de terrains a des températures différentes, en I'occurrence
des terrains couverts par de la glace de CO9 et d’autres par de la glace de HyO, chacun &
sa température de sublimation.

Les lignes crocus sont fournies par Timothy Titus sous forme de séries de sinus et cosi-
nus. Ces fonctions jouent le role de filtre passe-bas permettant de supprimer les artefacts
a haute fréquence qui résultent d’une acquisition des données TES sur seulement 12 longi-
tudes par jour (Titus, 2009). Ces fonctions prennent également en compte une interpolation
temporelle des données TES, offrant la possibilité de calculer la position de la ligne crocus
a n’importe quel Lg.

De 'année martienne 24 & 27, la ligne crocus a été construite a partir des données de
température de brillance & 30 pm. Pendant le retrait de MY 27-28, seules les données de
température bolométrique sont disponibles. Or ces données sont sensibles a la température
atmosphérique, plus élevée que la température de la surface couverte de glace de COa4. Il en
résulte une ligne crocus systématiquement décalée vers le nord par rapport aux lignes crocus
des années précédentes. Ce décalage n’ayant pu étre corrigé, j’ai décidé de pas utiliser la
ligne crocus de MY 27-28. A la place, j’ai considéré la moyenne des lignes crocus obtenues
les trois années martiennes précédentes. La variabilité inter-annuelle est trés faible : a une
longitude et un Lg donnés, la différence latitudinale moyenne entre les trois lignes crocus
est de 0,6°. Cette base de travail est donc appropriée.

3.1.3 Données THEMIS

Les images en infrarouge thermique THEMIS m’ont permis d’obtenir la distribution
spatiale de la température de la surface pour les régions d’intérét a une date donnée. Ces
images présentent ’avantage d’avoir été acquises la méme année que les données OMEGA
que j’analyse, c’est-a-dire pendant le printemps de ’année martienne 28. Elles viennent
ainsi compléter les séries temporelles de température de surface TES acquises pendant
I’année martienne 25.

A partir des mesures de température de surface par I'instrument THEMIS, Wagstaff
et al. (2008) ont déterminé comment évolue la position et 'extension de 'anneau de glace
d’eau pendant le printemps de I'année martienne 27. J’ai inclus leurs résultats afin de les
comparer a ce qu’on obtient grace aux observations OMEGA.

3.1.4 Parameétres spectraux pertinents pour 1’étude des dépots saison-
niers nord

3.1.4.1 Facteur de réflectance a 1,08 um

Historiquement, les dépots saisonniers ont été détectés depuis la Terre grace a leur
réflectance élevée dans la gamme visible du spectre, contrastant avec la réflectance plus
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faible des régions dégivrées. C’est dans cette gamme de longueurs d’onde que I'instrument
MOC a obtenu une base de données extrémement vaste, imageant la planéte Mars et
notamment ses dépots saisonniers nord grace a deux caméras grand angle pendant quatre
années martiennes (années martiennes 25 a 28). En 2006, la caméra MARCI a pris le
relais de la caméra MOC en poursuivant le suivi du retrait des dépots saisonniers nord
dans la gamme visible du spectre. Les données OMEGA peuvent étre avantageusement
utilisées pour compléter I’étude de la variabilité inter-annuelle de ce retrait. Il s’agit de
cartographier le facteur de réflectance mesuré dans le continuum. Ce paramétre est de
surcroit trés sensible au degré de contamination en poussiére de la glace.

A premiére vue, la solution la plus pertinente pour effectuer cette étude serait de tra-
vailler avec un spectel de la voie visible ’OMEGA pour rester dans la méme gamme
spectrale que MOC et MARCI. J’ai cependant choisi d’utiliser les données mesurées par
un spectel situé dans la voie C, voie proche-infrarouge a « basse » longueur d’onde, pour
deux raisons : d’'une part, la résolution spatiale des voies infrarouges est plus élevée que
celle de la voie visible et d’autre part, 'effet de la diffusion par les aérosols, qu’ils soient
de poussiére ou de glace, est moins important dans l'infrarouge que dans le visible. Parmi
les spectels situés dans le continuum, celui & 1,08 pm posséde un rapport signal sur bruit
élevé ; il a notamment été utilisé par Langevin et al. (2007) pour étudier le retrait des dé-
pots saisonniers sud. J’ai donc choisi ce spectel pour cartographier le facteur de réflectance
dans le continuum.

Dans le cas d’une surface formée de petits grains de glace pure, la réflectance dans le
visible et dans I'infrarouge proche est élevée en-dehors des bandes d’absorption. Si cette
glace est contaminée par de la poussiére, ce qui est généralement le cas des dépdts saison-
niers martiens, la réflectance est plus faible dans le visible que dans le continuum du proche
infrarouge. A cela s’ajoute la diffusion par les aérosols plus importante dans le visible que
dans le proche infrarouge. Seules des variations relatives de réflectance pourront donc étre
comparées entre les données MOC, MARCI et OMEGA. Par contre, la distribution spatiale
des dépdts saisonniers est la méme en utilisant les longueurs d’onde visibles et a 1,08 pm.
Il est par conséquent tout & fait correct de comparer la répartition des dépots saisonniers
observée par MOC a ~0,6 um et par OMEGA a 1,08 pm.

Comme on I’'a vu en partie 2.1.1.4, le facteur de réflectance est indépendant des direc-
tions d’éclairement et d’observation dans le cas d’une surface parfaitement lambertienne.
Cependant, les glaces et la neige ne se comportent pas comme des réflecteurs lambertiens
(Warren, 1982; Li et al. , 2007; Dumont et al. , 2010). Lorsque la glace est compacte et sa
surface lisse, elle peut réfléchir la lumiére de fagon spéculaire. L’albédo de la neige, milieu
fortement diffusant, augmente avec I’angle d’incidence zénithal. Un pic important de diffu-
sion vers l’avant est un autre effet non-lambertien observé sur les neiges terrestres (Dumont
et al. , 2010). Lorsqu’on constate des variations du facteur de réflectance a 1,08 pm dans
le jeu de données OMEGA, il est donc important de préciser si elles sont uniquement dues
& un changement physique de la surface ou si elles viennent d’un effet photométrique. Par
ailleurs, I’absorption et la diffusion par les aérosols peuvent altérer de fagon significative la
signature de la surface (Vincendon et al. , 2007), comme on ’a vu en partie 2.1.1.3. Cet
effet se fait particuliérement ressentir & grand angle d’éclairement car les photons doivent
parcourir un trajet important dans 'atmospheére avant d’atteindre la surface. C’est notam-
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ment le cas quand on observe les régions polaires de Mars. L’impact des aérosols et de la
photométrie des glaces est précisé en partie 3.1.5.

3.1.4.2 Identification de la position des bandes d’absorption des glaces de CO»
et HQO

Des spectres en réflectance de glace de COq (figure 3.2a) et de glace de HoO (figure 3.2b)
ont été modélisés a ’aide du logiciel de transfert radiatif Spectrimag a partir des constantes
optiques obtenues par Quirico & Schmitt (1997); Grundy & Schmitt (1998); Schmitt et al.

(1998). Ils permettent d’identifier la position des principales bandes d’absorption des
glaces de CO29 et HoO observées dans la gamme et & la résolution spectrale de I'instrument
OMEGA. La figure 3.2¢ montre en noir un spectre en réflectance typique des condensats
riches en glace de COq, obtenu par OMEGA au début du printemps au niveau de la calotte
permanente nord. La courbe grise sur cette méme figure est un spectre en réflectance acquis
au niveau de la bordure méridionale des dépots saisonniers, zone recouverte de glace d’eau.
La position des bandes d’absorption gazeuse et solide est indiquée.

Les tableaux 3.1 et 3.2 dressent la liste des principales bandes d’absorption des glaces
de HoO et CO2 dans la gamme spectrale ’'OMEGA. La position réelle de chaque bande
est indiquée ainsi que la position des spectels ’OMEGA a méme de sonder ces bandes.

Principales bandes d’absorption de la glace de H,;O dans la gamme spectrale
d’OMEGA
Position réelle Spectel le plus
Remarques
(pm) proche (pm)
1.950 1.956 Uniquement observable pour des grains d’une taille
’ ’ supérieure & 10 pm (Grundy & Schmitt, 1998).
Sature pour des grains d’environ 1 mm (Grundy &
1,503 1,500 Schmitt, 1998).
Sa forme est sensible a la température de la glace (Grundy
1,647 1,644 & Schmitt, 1998).
2,016 2,011 Sature pour des grains de quelqges centaines de microns
(Grundy & Schmitt, 1998).
2,515 2,514
Sature pour des grains de quelques microns (Grundy &
3105 3110 Schmitt, 1998). Trés sensible a ’hydratation minérale
’ ’ (Jouglet et al. , 2007; Milliken et al. , 2007; Pommerol &
Schmitt, 2008b,a).

TABLE 3.1 — Position des principales bandes d’absorption de la glace de HoO dans la gamme
spectrale ’OMEGA d’aprés Grundy & Schmitt (1998); Schmitt et al. (1998). La position
des spectels les plus proches du fond de chaque bande est indiquée.

3.1.4.3 Profondeur de la bande a 1,5 ym de la glace de H,O
Bien que la glace de CO2 soit le constituant majoritaire des dépdts saisonniers nord et

sud, je commence par présenter le parameétre spectral relatif a la glace de HoO car il est
ensuite utilisé dans I’élaboration du paramétre spectral relatif a la glace de COo.
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FI1GURE 3.2 — Identification des bandes d’absorption des glaces de COs et HoO dans la
gamme spectrale proche-infrarouge I’OMEGA. Les longueurs d’onde supérieures a 4 pm
ne sont pas affichées car 'atmosphére est optiquement épaisse vers 4,3 pm et aucune
information spectrale utile ne peut étre obtenue sur la surface. a : Spectres en réflectance
de glace de CO9 modélisés grace au logiciel Spectrimag pour une taille de grains variant
entre 1 cm et 40 cm. La surface est éclairée sous une incidence de 60° et observée au nadir.
b : Spectres en réflectance de glace de HoO modélisés grace au logiciel Spectrimag, sous la
méme géométrie que pour la glace de COq, et pour une taille de grains variant entre 10
pm et 1000 pm. ¢ : Spectres en réflectance obtenu par OMEGA a Lg~11° au niveau de
la calotte permanente nord (courbe noire) et de la bordure des dépots saisonniers (courbe
grise). La position des principales bandes d’absorption gazeuse (g) et solide (s) est indiquée.
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La glace de HoO posséde plusieurs larges bandes d’absorption dans la gamme spectrale
d’'OMEGA. Les bandes les plus marquées sont situées a 1,5 um, 2 pm et 3 pm (voir figure
3.2a). La bande & 3 pm sature dés que le parcours des photons dans la glace dépasse
quelques microns. Des parcours plus longs sont nécessaires pour saturer les bandes a 2
pm (quelques centaines de microns) et a 1,5 pm (~1 mm) (Grundy & Schmitt, 1998). La
taille des grains de glace d’eau présents en surface varie entre quelques dizaines de microns
pour le givre et environ 1 mm pour la glace pérenne de la calotte nord (Schmitt et al.
, 2005; Langevin et al. , 2005b). La bande & 3 pum n’est donc pas la plus adaptée pour
étudier la taille des grains de la glace d’eau. Elle est par contre trés sensible & ’hydratation
minérale (Jouglet et al. , 2007; Milliken et al. , 2007; Pommerol & Schmitt, 2008b,a). Aux
alentours de 2 um se chevauchent la bande d’absorption de la glace d’eau et les fortes
bandes d’absorption du CO3 sous forme gazeuse et solide. La bande d’absorption & 1,5 ym
est donc clairement la plus adaptée pour étudier les dépots saisonniers de glace d’eau. La
gamme spectrale couverte par cette bande bénéficie de surcroit d’un rapport signal sur bruit
optimal (voir figure 2.16). On notera également que le centre de cette bande d’absorption
n’est chevauchée que par de trés faibles bandes d’absorption du COq solide et gazeux.

J’ai évalué la profondeur de la bande d’absorption & 1,5 pum de la glace d’eau gréce a
I'estimateur proposé par Langevin et al. (2007) :

RF(1, 500m)
RF(1,385um)7 x RF(1,772um)%3

BDp,0(1,500um) =1 — (3.1)

ou BD signifie Band Depth, profondeur de bande en frangais. Les spectels a 1,385 et
1,772 pm, situés en-dehors de la bande d’absorption de la glace d’eau, servent de points
d’appui pour le continuum. L’incertitude sur cette profondeur de bande est estimée a
40,005 unité de réflectance.

3.1.4.4 Profondeur de la bande a 1,429 ym de la glace de CO,

Plusieurs bandes d’absorption de la glace de COq se succédent dans la gamme spectrale
d’OMEGA. La bande étroite & 1,435 pm n’est saturée que lorsque le parcours des photons
dans la glace dépasse 20 cm. Le spectel le plus proche du fond de cette bande, & 1,429 pm !,
est situé a proximité du maximum de la fonction photométrique ’OMEGA (voir figure
2.16). Cette bande posséde donc un trés bon rapport signal sur bruit. Pour ces raisons,
Langevin et al. (2007) s’en sont servi pour étudier I’évolution des dépots saisonniers sud.
Je 'utilise moi aussi pour détecter la glace de COs.

La bande d’absorption a 1,429 um intersecte la bande d’absorption du COs atmosphé-
rique & 1,443 pm. Elle repose par ailleurs dans 'aile & courte longueur d’onde de la bande
d’absorption de la glace d’eau & 1,5 um. Afin de minimiser 'effet de ces structures, Langevin
et al. (2007) ont mis au point un estimateur de profondeur de bande spécifique :

RF(1,429pm)
RF (1, 385m)0% x RF(1, 4431m)0%

Reco, = (3.2)

1. Par abus de langage, je me référe par la suite a la « bande d’absorption a 1,429 pum » bien que
I’absorption soit théoriquement maximale & 1,435 pum.
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Principales bandes d’absorption de la glace de CO; dans la gamme spectrale

d’OMEGA
Position réelle Spectel le plus
Remarques
() proche (im)
1,207 1,213
Sature pour des grains d’une taille supérieure a 20 cm
1,435 1,429 (Quirico & Schmitt, 1997; Schmitt et al. , 1998). Spectel
adjacent a la bande du COy gazeux a 1,443 pm.
1,543 1,543
1,578 1,572 Superposée a une bande du COs gazeux.
1,654 1,658
1,873 1,871
1,966 1,969 Superposée a une bande du COy gazeux.
2,012 2,011 Superposée a une bande du CO, gazeux.
2,070 2,067 Superposée & une bande du CO, gazeux.
2,117 2,122
2,291 2,287
2,350 2,341
2,432 2,435
2 622 2618 Sature pour des grains de quelques centaines de microns
’ ’ (Quirico & Schmitt, 1997; Schmitt et al. , 1998).
Sature pour des grains de quelques centaines de microns
9 697 9 694 (Quirico & Schmitt, 1997; Schmitt et al. , 1998).
’ ’ Superposée a une bande du CO4 gazeux, saturée dans
I'atmosphére martienne.
Sature pour des grains de quelques centaines de microns
9 778 o (Quirico & Schmitt, 1997; Schmitt et al. , 1998).
’ ’ Superposée a une bande du CO5 gazeux, saturée dans
I’atmosphére martienne.
3,008 3,006
3,327 3,318
3,675 3,670
4,066 4,059
4,259 4,260 Superposée a une bande fiu COq gazeux, saturée dans
I’atmosphére martienne.
4,380 4,379 Superposée a UI7le bande Eiu COs gazeux, saturée dans
I’atmosphére martienne.
4,898 4,902 Superposée a une bande du CO, gazeux.

TABLE 3.2 — Position des principales bandes d’absorption de la glace de CO4 dans la gamme
spectrale ’OMEGA d’aprés Quirico & Schmitt (1997); Schmitt et al. (1998). La position
des spectels les plus proches du fond de chaque bande est indiquée.

La ligne de base de cet estimateur est composée des spectels a 1,385 et 1,443 pm. Le
spectel a 1,385 pm se situe sur le bord de la bande d’absorption de la glace d’eau a 1,5
pm tandis que le spectel a 1,443 um repose dans 'aile & courte longueur d’onde de cette
large bande. Rco, étant un quotient de facteurs de réflectance, (1 — Roo,) est équivalent
a une profondeur de bande. (1 — R¢o,) est trés proche de 0 dans le cas de spectres de glace
d’eau pure observés et modélisés, 'adjonction de grandes quantités de glace d’eau a donc
un impact mineur sur cet estimateur (Langevin et al. , 2007).

Le spectel a 1,443 pum se situe dans 'aile & grande longueur d’onde de la bande d’ab-
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sorption & 1,429 um, (1 — Rco,) sous-estime donc l'intensité de cette bande. Pour évaluer
son intensité réelle, il faut s’affranchir de 'absorption atmosphérique & 1,443 pm. Langevin
et al. (2007) proposent pour cela de diviser le spectre présentant les signatures des glaces
de CO2 et HoO par un second spectre ou la signature de la glace de CO9 est absente et
ou la profondeur de la bande & 1,5 um est la méme que pour le premier spectre. Ces deux
spectres doivent étre choisis dans des régions situées a la méme altitude afin que I’absorp-
tion & 1,443 pm par le CO5 atmosphérique soit la méme. Ce rapport de spectres permet
de redresser la ligne de base courbée par I’absorption par la glace d’eau et d’éliminer I'effet
de I’'absorption atmosphérique. J’ai suivi cette méthode pour estimer la profondeur réelle
de la bande d’absorption a 1,429 um. La figure 3.3 illustre son application. Ce travail a été
effectué pour 8 valeurs de (1 — Roo,) différentes, espacées de fagon a parcourir 'intervalle
de valeurs prises par (1 — Rco,) dans le jeu de données étudié.
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FIGURE 3.3 — Evaluation de la profondeur de bande a 1,429 pum. (a) Le spectre rouge a
été extrait dans une région couverte de glace de CO9 peu contaminée par de la glace de
H20O. Le spectre bleu ne présente aucune signature de glace de CO» et la profondeur de la
bande a 1,5 pm de la glace de HoO est la méme que pour le spectre rouge. Les spectres
rouge et bleu ont été extraits dans des régions situées a la méme altitude de sorte que
I’absorption par le CO9 atmosphérique & 1,443 pum soit la méme. Les deux spectres sont
normalisés a la valeur du facteur de réflectance a 1,357 um. Le spectre vert est obtenu en
divisant le spectre rouge par le spectre bleu. Il permet d’estimer la profondeur réelle de la
bande & 1,429 pm, 0,408 dans ce cas. (b) Méme procédure, le spectre rouge ayant cette fois
été extrait dans une région couverte de glace de COo contenant relativement plus de glace
de H50O. La profondeur réelle de la bande & 1,429 pum est estimée ici a 0,120. Ces valeurs
sont en accord avec celles fournies par 'estimateur BD¢p, (1,429 pm) lorsqu’on 'applique
aux spectres rouges : 0,410 dans le cas "a" et 0,110 dans le cas "b". Les lignes verticales
pointillées indiquent la position des spectels utilisés par cet estimateur : 1,385 pm, 1,429
pm et 1,443 pm.
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Observation 2148_7, longitude=20°E Observation 2247_5, longitude=11°E Observation 2534_1, longitude=255°
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FIGURE 3.4 — Evaluation de la valeur prise par (1 — Rco,) lorsqu’il n’y a pas d’absorption
par la glace de CO9, valeur que j'appelle le niveau zéro du COs. Les profils latitudinaux de
(1 — Rco,) et de BDp,0(1,500um) sont tracés pour 9 observations OMEGA différentes.
La longitude correspondant a chaque profil est indiquée a c6té du nom de l'observation
OMEGA. Le niveau zéro du COgz est évalué lorsque BDp,0(1,500um) est inférieure a
0,15 et supérieure a 0,05 de fagon & ne considérer que les régions adjacentes aux dépots
saisonniers. Pour chaque profil, les lignes pointillées verticales marquent les bornes de
I'intervalle de latitude dans lequel la valeur moyenne du niveau zéro du COg est évaluée.

Un point qui a également retenu notre attention est la valeur prise par (1 — Rco,) lors-
qu’il n’y a pas d’absorption par la glace de COs. Un estimateur correct de la profondeur
de bande & 1,429 pm doit retourner une valeur nulle lorsque c’est le cas. J’ai analysé des
profils latitudinaux de (1 — Rco,) pour différentes observations OMEGA acquises en hiver
et au printemps (voir figure 3.4). Ils montrent que (1 — Rcp,) diminue progressivement
a mesure qu’on se déplace vers le Sud jusqu’a atteindre une valeur approximativement
constante et positive que j’appelerai le niveau zéro du CO4. J’ai analysé en paralléle I’évo-
lution latitudinale de la profondeur de la bande d’absorption & 1,5 um de la glace d’eau.
Pour la majeure partie des observations, le niveau zéro du COsy est atteint lorsque la si-
gnature de la glace d’eau & 1,5 pm est inférieure a 0,15. Plus au sud, dans les régions ot
le givre a totalement disparu, les valeurs de (1 — Rco,) sont parfois assez fluctuantes. Une
variation de la minéralogie de la surface ou une modification de 1'opacité atmosphérique
peuvent expliquer ce comportement. Ces valeurs ne m’intéressent pas dans la mesure ou je
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cherche & estimer la valeur du niveau zéro & proximité immédiate de la bordure des dépots
saisonniers. Seules les régions ou la signature de la glace d’eau & 1,5 um est supérieure a
0,05 sont donc retenues. En définitive, j’ai défini le niveau zéro du COs comme la valeur
moyenne de (1 — Rco,) dans les régions ot la signature de la glace d’eau varie entre 0,05 et
0,15. La valeur moyenne de ce niveau zéro sur I'ensemble des observations OMEGA vaut
0,04£0,015 unité de réflectance.

Finalement, un ajustement linéaire des 8 profondeurs de bande réelles & 1,429 pym et
du niveau zéro du COg a été effectué (voir figure 3.5). On obtient l’estimateur suivant pour
la profondeur de la bande d’absorption & 1,429 um de la glace de COs :

BD¢o,(1,429um) = 1,225.(1 — Reo,) — 0,044 (3.3)

L’incertitude sur cette profondeur de bande est estimée & +0,01 unité de réflectance.
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FIGURE 3.5 — Corrélation entre la profondeur de bande réelle BDcp, (1,429 pm) et les
valeurs correspondantes de (1 — Rco,).

3.1.5 Impact des aérosols et de la photométrie des glaces sur la réflec-
tance et les profondeurs de bande

La présence d’aérosols de poussiére au-dessus de la scéne observée réduit son contraste
spectral et modifie sa réflectance apparente (Vincendon et al. , 2007). Cet effet se fait par-
ticuliérement ressentir & grand angle d’incidence, lorsque les photons doivent traverser une
grande quantité d’aérosols avant d’atteindre la surface. L’observation des régions polaires
nord de Mars ne peut se faire qu’a angle d’incidence élevé, celui-ci dépassant 80° lorsqu’on
se situe pres de I’équinoxe de printemps. A cette période, les dépots saisonniers s’étendent
jusqu’a ~60° de latitude nord, I'angle d’incidence varie donc de 30° suivant qu’on observe
la bordure des condensats ou le péle nord. Il est par conséquent important d’évaluer 1’effet
des aérosols sur les paramétres spectraux sélectionnés avant de conclure qu’une variation
de ces paramétres est due & une modification de la surface.
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Pour y parvenir, j’ai étudié I'influence de I'angle d’incidence lors de ’observation d’une
région homogéne de 13 kmx 13 km située sur la calotte permanente nord & 247,4°E/81,6°N.
J’ai sélectionné deux observations successives de cette région acquises sous un angle d’inci-
dence respectivement de 60,1° et 68,6° et en mode nadir (angle d’émergence nul). La région
est recouverte par des condensats brillants (RF(1,08 pum) > 0,55) au moment des observa-
tions (Ls~67°). L’augmentation de I'angle d’incidence s’accompagne d’une diminution de
12% du facteur de réflectance a 1,08 pm et d’une diminution de 12 % de la profondeur de
bande & 1,5 pm de la glace d’eau. La profondeur de bande a 1,43 pum de la glace de COq
diminue également mais la variation observée est inférieure & I'incertitude sur la profondeur
de cette bande. L’augmentation de 'angle d’incidence se traduit donc par une réduction du
contraste spectral et une diminution de la réflectance apparente de la surface. Ce compor-
tement est caractéristique d’une diffusion du flux incident par les aérosols de poussiére. A
priori, la photométrie non-lambertienne de la surface ne joue ici qu’un role négligeable car
elle induirait un comportement inverse : la réflectance d’une surface granulaire observée au
nadir augmente lorsqu’on augmente ’angle d’incidence (Dumont et al. , 2010), la diffusion

en surface étant alors privilégiée par rapport a la diffusion en volume.

L’effet de la photométrie de la surface peut s’exprimer de facon plus notable lorsque
les observations sont faites & un angle d’émergence non nul. Les surfaces glacées n’étant
pas lambertiennes, leur réflectance et les profondeurs des bandes d’absorption dépendent
de I'angle sous lequel la surface est observée. La diffusion de la lumiére par les aérosols
introduit aussi une dépendance de ce type. La plupart des observations OMEGA utilisées
dans cette étude ont été acquises en mode nadir. Les colonnes centrales de ces images sont
donc obtenues & un angle d’émergence nul et cet angle augmente lorsqu’on se déplace vers
les bords de I'image. Dans le cas des images larges de 128 pixels, ’angle d’émergence atteint
environ 10° sur les bords de I'image. Les effets non-lambertiens de la surface et 'impact des
aérosols sont négligeables dans cette gamme de conditions d’observation. Cependant, un
certain nombre d’observations a été acquis en mode inertiel entre Lg 350° et Ly 66°. Dans
ce mode d’acquisition, 'angle d’émergence varie entre 0° et 90°. Seuls les pixels acquis & un
angle d’émergence inférieur & 55° ont été conservés car au-dela, des problémes de projection
des données apparaissent. Cet angle limite reste toutefois suffisamment élevé pour que la
photométrie de la surface et la diffusion par les aérosols jouent un roéle notable. J’ai donc
étudié 'influence de I'angle d’observation sur les paramétres spectraux sélectionnés.

J’ai choisi deux observations successives d’une région homogéne de 13 kmx 13 km située
sur Olympia Planitia a 121,2°E/82,9°N. Ces observations ont été acquises sous un angle
d’émergence respectivement de 0,7° et 45,1° avec dans les deux cas un angle d’incidence
d’environ 65°. L’azimut de la seconde observation est de 106°. La région est recouverte
par des condensats brillants (RF (1,08 pm) > 0,55) au moment des observations (Lg~51°).
L’augmentation de I'angle d’émergence s’accompagne d’une augmentation de 14% du fac-
teur de réflectance & 1,08 pum et d’une diminution de 9% de la profondeur de bande & 1,5
pm de la glace d’eau. La variation de la profondeur de bande & 1,43 pum de la glace de
COg est inférieure a U'incertitude sur cette profondeur de bande. L’azimut de I'observation
hors nadir étant de 106°, on est dans le cas d’une diffusion latérale. Or la diffusion par
les aérosols se fait trés majoritairement dans un céne de ~20° centré sur la direction spé-
culaire (azimuth=180°) (Wolff et al. , 2009). Par conséquent, la variation des paramétres
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spectraux est vraisemblablement due & la photométrie de la surface. L’augmentation de la
réflectance aux grands angles d’émergence est le résultat d’une forte diffusion latérale par
les particules de glace en surface. Cette diffusion en surface limite le parcours des photons
dans la glace donc leur absorption. Bonnefoy (2001) a observé une augmentation similaire
de la réflectance aux grands angles d’émergence pour un azimuth comparable dans le cas
d’une poudre de soufre de taille de grains 40 pm.

Il est intéressant de noter que Cantor et al. (2010) ont observé la méme dépendance
de la réflectance avec 'angle d’émergence sur une surface glacée de la calotte permanente,
cette fois en été (Ls=134°). Les auteurs mentionnent que les angles d’incidence et de phase
varient peu entre les différentes observations étudiées; on en déduit que l'azimut des ob-
servations hors nadir est relativement proche de 90°, comparable & I'azimut de 106° de
I'observation hors nadir que j’ai étudié précédemment. Cantor et al. (2010) constatent
donc une dépendance similaire de la réflectance avec ’angle d’émergence dans des condi-
tions d’observation comparables aux notres, en dépit de la nature différente de la glace en
surface (glace de CO2 au printemps, glace de HoO en été).

La plupart des observations OMEGA ne sont pas acquises dans des conditions d’obser-
vation aussi extrémes. Les géométries d’éclairement et d’observation ne contrélent donc pas
les principales variations de réflectance et de profondeurs de bande observées. Cependant,
lorsque 'un de ces paramétres spectraux varie, j’ai vérifié qu’il n’y a pas de corrélation
avec la géométrie d’acquisition avant de conclure & une modification de la surface.

Corriger 'effet des aérosols sur 'ensemble du jeu de données OMEGA est une tache
trés complexe. La comparaison de deux observations rapprochées faites a des géométries
d’acquisition différentes, comme celles que je viens de présenter, permet d’extraire & une
date donnée et sur une région donnée 'opacité des aérosols d’aprés la méthode proposée par
Vincendon et al. (2007). Cette méthode repose cependant sur I'hypothése que ni 'opacité
des aérosols ni la surface n’ont varié entre les deux observations. La méthode développée
au laboratoire permet quant a elle d’évaluer 'opacité des aérosols sur des observations
individuelles mais ses conditions d’application ne sont pas respectées lorsque la glace de
CO4 est contaminée par de la glace d’eau, ce qui est systématiquement le cas dans les
régions polaires nord. L’opacité des aérosols est alors surévaluée et la correction qui en
découle est incorrecte. Cette méthode est néanmoins utilisée pour corriger au premier
ordre des observations OMEGA d’intérét avant leur inversion.

Par conséquent, j'ai décidé de réaliser des séquences temporelles de mosaiques sans
corriger l'effet des aérosols. Une contrainte sur 'angle d’incidence a toutefois été imposée :
seuls les pixels acquis & un angle d’incidence inférieur & 87° ont été conservés. Au dela,
la réflectance apparente de la surface augmente de fagon soudaine. Le flux diffusé par les
aérosols domine alors largement celui réfléchi par la surface, proportionnel & cos(i). Les
mosalques réalisées sont relativement homogénes méme lorsque deux images acquises a des
angles d’incidence différents se superposent. Cette approche est donc une base de départ
correcte pour étudier le retrait des dépots saisonniers nord en hiver et au printemps.
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3.1.6 Cartographie des paramétres spectraux sélectionnés

J’ai calculé les trois paramétres spectraux sélectionnés (facteur de réflectance a 1,08
pm, profondeur de la bande d’absorption & 1,429 pum de la glace de COq, profondeur de
la bande d’absorption a 1,5 pm de la glace de HoO) sur les 1060 observations OMEGA
acquises entre Lg 280° et 95° et respectant les critéres de géométrie d’acquisition précisés
précédemment : angle d’incidence zénithal inférieur & 87 ° et angle d’émergence zénithal
inférieur & 55 °. Comme je ’ai fait remarquer en partie 2.1.3.4, le mode d’observation le plus
large (128 pixels) est affecté depuis l'orbite 511 par un probléme instrumental. Une ligne
sur deux de 'image est extrémement bruitée des colonnes 81 a 96. Ce probléme s’est étendu
aux colonnes 65 a 128 a partir de l'orbite 2124. Une maniére de contourner partiellement le
probléme est de dérésoudre spatialement 'image en remplagant chaque ligne corrompue par
la moyenne des lignes adjacentes (lignes précédente et suivante). Méme si cette technique
ne permet pas de retrouver 'information perdue par les lignes corrompues, elle offre un
avantage esthétique certain. Les résultats obtenus sont corrects lorsqu’on applique cette
technique aux plans du facteur de réflectance a 1,08 pm (voir figure 3.6). Corriger les
plans des signatures des glaces de COs et HoO est plus complexe. En effet, la parité des
lignes affectées varie suivant le spectel considéré. Il faut donc corriger les canaux spectraux
indépendamment les uns des autres avant de calculer les rapports de bande. Mais méme en
procédant ainsi, je n’ai pas réussi & améliorer 'aspect des plans des signatures des glaces
de CO9 et HoO. L’'information contenue dans ces 64 derniéres colonnes reste malgré tout
intéressante en ce qui concerne la répartition spatiale des glaces; je les ai donc conservées.
Les spectres correspondant & ces colonnes ne sont toutefois pas suffisamment propres pour
étre inversés par transfert radiatif.

RF(1,08 um) BD(1,50 pum)
0,19 M 10,50 0,00 T NN 0,50

FIGURE 3.6 — Traitement des 64 derniéres colonnes des images larges de 128 pixels. Un
exemple est donné sur une partie de I'observation 2871 1. Pour ces colonnes, une ligne sur
deux est trés bruitée. Elle est remplacée par la moyenne des lignes précédente et suivante.
a : Cette technique donne des résultats probants pour le plan du facteur de réflectance a
1,08 pm. b : Méme en traitant indépendamment chaque canal spectral avant de calculer les
rapports de bande, la technique ne permet pas d’améliorer 'aspect du plan de la signature
de la glace de HoO. Il en est de méme pour le plan de la glace de CO2, non présenté ici.
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Les plans du facteur de réflectance & 1,08 pm et des signatures des glaces de CO4 et HoO
ont ensuite été projetés en projection polaire afin de produire des fichiers dits « geotiffs »
a l'aide d’une routine que j’ai écrite en langage IDL. Puis les geotiffs sont organisés par
intervalle de longitude solaire dans des catalogues de rasters créés sous ArcCatalog. Les
intervalles de longitude solaire ont été choisis de telle sorte que la couverture spatiale des
régions polaires nord soit maximale dans chaque intervalle sans que la situation des dépots
saisonniers ait substantiellement changé. Ces intervalles s’étendent ainsi sur 0,4° & 10° de
L suivant la densité temporelle d’observations. Ces catalogues sont ensuite ouverts sous
ArcMap afin d’afficher et d’enregistrer des mosaiques de chaque paramétre spectral. Ces
cartes sont présentées sur les figures 3.7 a 3.14.

Trois contours ont été ajoutés sur ces cartes, correspondant a trois types de limite :

1. La ligne crocus TES, définie dans l'infrarouge thermique (voir partie 3.1.2). Pour
chaque carte, j’ai calculé une ligne crocus moyenne pour le Lg du milieu de chaque
intervalle de L,. Ces lignes crocus sont représentées par une ligne pointillée blanche
sur les cartes de glace de COs.

2. La limite CO2 obtenue a partir des plans de profondeur de bande de la glace de COa,
3. La limite HoO obtenue a partir des plans de profondeur de bande de la glace de HyO.

La fagon exacte dont ces deux derniéres limites ont été calculées est décrite en partie
3.2.2.

3.1.7 Analyse de séries temporelles d’observations : ré-échantillonnage
des données sur une grille géographique commune et contraintes
sur la géométrie d’acquisition

Plusieurs régions présentant un intérét particulier (ROIs pour Regions Of Interest en
anglais) ont été analysées en tracant ’évolution temporelle des 3 paramétres spectraux
dans ces régions. Pour faciliter cette tache, j’ai ré-échantillonné pour chaque observation
OMEGA les données relatives a ces 3 paramétres spectraux sur une grille géographique
commune générée par une partition de Mars en cellules quadrilatérales d’égale surface. La
partition utilisée se nomme HEALPix pour « Hierarchical Equal Area and iso-Latitude
Pixelisation » (http://healpix.jpl.nasa.gov) créée par Gorski et al. (2005). La grille
sphérique utilisée est formée de 786432 cellules de surface individuelle environ égale a 182
km?. 11 suffit ensuite de tracer I’évolution temporelle des 3 paramétres spectraux pour la
cellule correspondant au ROI qu’on souhaite analyser.

J’al mentionné en partie 3.1.5 que les aérosols et la photométrie des glaces pouvaient
entrainer des variations de 10 a 15 % des paramétres spectraux utilisés suivant la géométrie
d’acquisition des observations. Afin de limiter ces effets sur les séries temporelles étudiées,
je n’ai conservé que les observations acquises pour une masse d’air traversée (airmass) in-
férieure a 6 (angle d’incidence zénithal inférieur a 78,5° en observation nadir). Par ailleurs,
lorsque l'angle d’incidence ou d’émergence zénithal varie de plus de 15° entre deux observa-
tions successives (AL;<2°), je n’ai conservé que l'observation acquise dans la géométrie la
plus favorable (angle d’incidence ou d’émergence zénithal le plus faible). Ces choix offrent
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un bon compromis entre un impact modéré des aérosols et de la photométrie des glaces et
un échantillonnage temporel satisfaisant des données.

3.2 Evolution temporelle de la distribution spatiale des glaces
de COQ et HQO

Cette premiere partie de l'étude est consacrée a la description de [’étendue spatiale des
glaces de COs et Hy O au cours de Uhiver et du printemps nord. L’évolution temporelle de
leur bordure est analysée et permet de déterminer la position et ['extension de l’anneau de
glace d’eau au cours du temps.

Les cartes 3.7 & 3.14 donnent I’évolution temporelle de la distribution spatiale des dépots
saisonniers nord en terme de facteur de réflectance & 1,08 pm, profondeur de la bande a
1,429 pm de la glace de CO2 et profondeur de la bande & 1,5 pm de la glace de HoO. Il est
important de rappeler que la profondeur d’une bande d’absorption d’un type de glace n’est
reliée a la quantité de glace présente en surface que si cette glace est optiquement fine a
la longueur d’onde ot ’absorption a lieu. Lorsque la glace est optiquement épaisse a cette
longueur d’onde, la profondeur de bande dépend du parcours des photons dans la glace
entre deux diffusions, ce qu’on assimile généralement a la taille des grains de glace. Si on
est en présence d’'un mélange intime entre plusieurs types de glace ou entre de la glace et
de la poussiére, la profondeur de bande de la glace considérée dépend de la proportion de
chaque constituant dans le mélange. Les cartes de profondeur de bande fournissent donc
une information qualitative sur la répartition des glaces de COs et HoO mais, dans la
plupart des cas, ne renseignent pas sur la quantité/1’épaisseur de glace présente en surface.

Par la suite, les cartes des profondeurs de bande des glaces de COsy et HoO seront
simplement nommées « cartes de la glace de COq » et « cartes de la glace de HoO ». Les
cartes du facteur de réflectance a 1,08 pum seront quant a elles nommeées « cartes d’albédo ».



tel-00745121, version 1 - 24 Oct 2012

3.2 Evolution temporelle de la distribution spatiale des glaces de CO2 et HoO 131

Facteur de réflectance a 1,08 um BD(CO4) a 1,429 ym BD(H-QO) a 1,5 um
0,00 I (70 0,00 m— I 0 45 0,00 m— I 0 65

FIGURE 3.7 — Evolution des dépots saisonniers nord en terme de facteur de réflectance a
1,08 pm (colonne de gauche), profondeur de la bande d’absorption & 1,429 pm de la glace
de CO2 (colonne du milieu) et profondeur de la bande d’absorption a 1,500 um de la glace
de Hy0O (colonne de droite) pour trois séries d’observations : (a) Lg 280,0°-289,9°, (b) Ls
290,2°-299,5° et (c) 300,7°-308,4°. L’arriére-plan des cartes d’albédo OMEGA correspond
aux données d’albédo MOC acquises en été (Caplinger & Malin, 2001) tandis que les cartes
des glaces de CO5 et HyO sont superposées a la topographie MOLA ou ’altitude varie de
-5500 m (noir) a 3500 m (blanc) (Zuber et al. , 1998). Trois contours ont été ajoutés aux
cartes de la glace de COs : le contour noir correspond a la limite de la glace de COs, le
contour bleu a la limite de la glace de HoO et le contour pointillé blanc a la ligne crocus
TES, moyennée sur 3 années martiennes et calculé pour le Ly du milieu de chaque intervalle
de Lg.
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Facteur de réflectance a 1,08 um BD(CO4) a 1,429 ym BD(H-QO) a 1,5 um
0,00 I (70 0,00 — I 0 45 0,00 M— I 0 55

FIGURE 3.8 — Méme légende que pour la figure 3.7 mais pour (a) Lg 309,8°-319,8°, (b) Ls
320,1°-329,3° et (c) 330,1°-339,2°.
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Facteur de réflectance a 1,08 um BD(CO4) a 1,429 ym BD(H-QO) a 1,5 um
070 0,00 — P ( 45 0,00 m— I ( 65

0,00

FIGURE 3.9 — Méme légende que pour la figure 3.7 mais pour (a) Ls 349,9°-358,8°, (b) Ls
0,4°-2,4° et (c) 9,3°-13,3°.
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Facteur de réflectance a 1,08 um BD(CO4) a 1,429 ym BD(H-QO) a 1,5 um
0,00 070 0,00 — I ( 45 0,00 — I ( 65

FIGURE 3.10 — Méme légende que pour la figure 3.7 mais pour (a) Lg 18,4°-20,0°, (b) Ls
21,8°-25,9° et (c) 26,3°-31,3°.
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Facteur de réflectance a 1,08 um BD(CO4) a 1,429 ym BD(H-QO) a 1,5 um
070 0,00 — I O 45 0,00 m— I 65

0,00

FIGURE 3.11 — Méme légende que pour la figure 3.7 mais pour (a) Lg 35,3°-36,4°, (b) Lg
30,3°-30,7° et (c) 41,2°-45.5°.
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Facteur de réflectance a 1,08 um BD(CO4) a 1,429 ym BD(H-QO) a 1,5 um
0,00 I (70 0,00 — I O 45 0,00 — I 65

FIGURE 3.12 — Méme légende que pour la figure 3.7 mais pour (a) Lg 46,0°-48,7°, (b) Lg
48,8°-51,9° et (c) 52,0°-58,6°.



tel-00745121, version 1 - 24 Oct 2012

3.2 Evolution temporelle de la distribution spatiale des glaces de CO2 et HoO 137

Facteur de réflectance a 1,08 um BD(CO4) a 1,429 ym BD(H-QO) a 1,5 um
0,00

0,70 0,00 —— I 0 A5 0,00 —— I 0 55

FIGURE 3.13 — Méme légende que pour la figure 3.7 mais pour (a) Lg 59,0°-61,5°, (b) Lg
62,5°-66,7° et (c) 66,8°-71,2°.
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Facteur de réflectance a 1,08 um BD(CO4) a 1,429 ym BD(H-QO) a 1,5 um
0,00 I (70 0,00 fm— I O 45 0,00 i— I O 65

FIGURE 3.14 — Méme légende que pour la figure 3.7 mais pour (a) Lg 73,6°-80,6°, (b) Ls
81,5°-80,8° et (c) 90,3°-95,0°.
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3.2.1 Description générale des cartes
3.2.1.1 Cartes d’albédo

Intéressons-nous tout d’abord aux cartes réalisées entre L 280° &4 340° (figures 3.7 & 3.8).
Les dépdts saisonniers sont clairement identifiables sur les cartes des glaces de COq et de
H5O par leur signature non nulle. Par contre, ils ne sont pas visibles sur les cartes d’albédo :
aucun contraste d’albédo n’est observé a la transition entre les régions recouvertes de givre
et les régions dégivrées. Cette configuration surprenante est illustrée sur la figure 3.15. La
figure 3.15a montre la distribution de la signature de la glace de CO2. On constate que les
régions situées au nord de 50°N sont recouvertes de glace de COq alors que les régions au
sud de cette latitude ne le sont pas. Pourtant, aucune transition d’albédo n’est observée a
50°N sur la figure 3.15b. De plus, la transition nette d’albédo observée en été a 54°N entre
une région claire et une autre sombre (figure 3.15¢) est toujours observée en hiver alors que
la surface est recouverte de glace. Deux hypothéses peuvent étre avancées pour expliquer
cette configuration :

1. La glace présente en hiver est transparente a 1 ym. Cette hypothése permet d’expli-
quer 'absence de transition d’albédo entre les régions couvertes de glace et les régions
dégivrées. Elle permet aussi et surtout d’expliquer que la transition d’albédo visible
en été est toujours visible en hiver.

2. La glace de COg est ségrégée a ’échelle sub-pixel avec un sol dégivré. Cette hypothése
nécessite cependant la condition suivante : la proportion de surface couverte par la
glace ne varie pas avec la latitude. Dans ce cas, l'albédo du mélange géographique
subpixel glace/sol déglacé suit la variation spatiale d’albédo observée en été avec un
contraste toutefois moindre.

La deuxiéme hypothése est cependant peu probable car on s’attend plutét a ce que la
proportion de surface couverte par la glace augmente avec la latitude et donc que ’albédo
de la surface augmente avec la latitude. Or ce n’est pas ce qu’on observe en hiver. Par
conséquent, ’hypothése la plus probable est que la glace hivernale est transparente a 1
L.

On pourrait toutefois prétexter que les données acquises & 1 um par OMEGA ne sont
pas forcément comparables & celles obtenues & 0,6 um par MOC. J’ai réalisé des cartes du
facteur de réflectance a 0,603 pm & partir des données de la voie visible ’OMEGA. Que
ce soit a 1 pm ou a 0,603 pum, aucun contraste d’albédo n’est observé a la transition entre
les surfaces recouvertes de glace et les surfaces déglacées. La comparaison entre les données
d’albédo MOC et OMEGA est donc valable.

La présence de givre transparent est observée jusqu’a Lg 329°. Entre Ly 329° et 349°, les
régions recouvertes de glace de CO9 n’ont pas été cartographiées par I'instrument OMEGA.
Puis sur 'observation suivante, acquise a Lg 350°, les dépdts saisonniers ont un albédo plus
élevé que les terrains dégivrés (voir figure 3.9). Les propriétés optiques de la glace de COq
ont donc évolué entre Ly 329° et Ly 350°. Ce contraste d’albédo entre les condensats et les
régions adjacentes s’observe dés L 343° sur une mosaique d’images MOC acquises pendant
I'année martienne 24 (James & Cantor, 2001, figure la). La modification des propriétés



tel-00745121, version 1 - 24 Oct 2012

140 Evolution hivernale et printaniére de la distribution spatiale des condensats nord

0.00 BDco(1,429 pm) 0.35
- - .

RF(1,08 um) 4.7

010 Albédo MOC g

0,08
FIGURE 3.15 — Observation de givre partiellement transparent pendant ’hiver nord. a :
Profondeur de la bande d’absorption & 1,429 um de la glace de COs pour l'observation
OMEGA 2210 7 (Ls299,5°). b : Facteur de réflectance & 1,08 pm pour la méme observation.
¢ : Albédo de la région en été mesuré par la caméra MOC (Caplinger & Malin, 2001). Aucun
contraste d’albédo n’est observé a la transition entre les régions couvertes de glace de COq9
et les régions dégivrées. La transition d’albédo observée en été a ~54°N est toujours visible
en hiver, suggérant que la glace saisonniére est partiellement transparente a 1,08 pm.

physiques de la glace carbonique a par conséquent eu lieu entre Lg 329° et L 343° si on
suppose ’absence de variabilité interannuelle entre les années martiennes 24 et 27, une
hypothése appuyée par les observations TES des dépdts saisonniers effectuées plusieurs
années de suite (Titus, 2009).

De Lg 350° & Lg 95°, 'évolution des dépots saisonniers en terme d’albédo est quasiment
la méme que celle observée par James & Cantor (2001), Kieffer & Titus (2001) et Benson
& James (2005) en 2000 et 2002. A premiére vue, les dépots saisonniers apparaissent
remarquablement circulaires et uniformes de Lg 350° & Ly 50° (figures 3.9a a 3.12b). On
note tout de méme quelques structures sortant de cette uniformité : le champ de dunes
circumpolaires sombres, aussi appelé erg polaire et entourant la calotte permanente nord,
des cratéres dont le rempart est recouvert d’un givre brillant et des trainées d’albédo élevé
partant des cratéres et s’étendant d’ouest en est. Ces trainées brillantes sont localisées
dans le secteur de longitude 210°E-300°E, une zone réputée pour étre le théatre d’une forte
activité d’ondes baroclines (Hollingsworth et al. , 1995, 1996). Pendant ’année martienne
24, ces structures d’albédo élevé avaient déja été repérées au méme endroit par I'instrument
MOC (James & Cantor, 2001).
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Apres L 350°, la variabilité spatiale estivale de 'albédo du régolithe n’apparait pas a
travers la glace : elle est optiquement épaisse dans les gammes visible et proche-infrarouge.
Seul 'erg polaire se démarque par son albédo faible. Le comportement de cette région est
dit « cryptique » car elle est & une température proche de la glace de CO4y (~150 K) et
pourtant son albédo est presque aussi faible que celui du sol sous-jacent (Kieffer et al. |
2000). Le givre recouvrant ce champ de dunes est donc partiellement transparent (Kieffer
& Titus, 2001; Piqueux & Christensen, 2008) ou recouvert de poussiére.

James & Cantor (2001) rapportent qu’a un Ly donné, 1’albédo des dépots saisonniers
augmente du pole vers la bordure des condensats. Ils associent cette tendance & une aug-
mentation de I'albédo avec ’éclairement, comportement déja observé sur les données Viking
par Paige (1985). Les mosaiques d’albédo OMEGA ne font pas état d’un tel comportement.

Entre Lg 50° et 67°, les dépots saisonniers sont beaucoup moins circulaires (figures 3.12¢
a 3.13b). Ils prennent une forme polygonale, observée auparavant par la sonde Mariner
9 (Soderblom et al. , 1973), par le télescope spatial Hubble (Cantor et al. , 1998) et
par l'instrument MOC & Lg~60° (James & Cantor, 2001) Notons toutefois que ce qui
apparaissait sur les observations Hubble comme des bords rectilignes connectés par des
angles francs est résolu en une forme plus irréguliére par les instruments OMEGA et MOC.
Entre Lg 62° et 67° (figure 3.13b), la forme des dépots saisonniers est moins polygonale mais
toujours irréguliére. Puis aprés L 67° (figure 3.13c¢), la couverture géographique d’OMEGA
est trop faible pour qu’on puisse analyser correctement la forme des condensats.

L’albédo des dépoéts saisonniers nord augmente lors de leur retrait. Ce comportement
a pour la premiére fois été observé par Paige (1985) puis lors des retraits de 1990 a 1997
par Cantor et al. (1998) et enfin en 2000 et 2002 par James & Cantor (2001) et Kieffer
& Titus (2001). Plusieurs processus ont été proposés pour expliquer cet éclaircissement :
une diminution de la taille des grains combinée & une décroissance de l'opacité des aérosols
(Langevin et al. , 2007), un nettoyage du contenu en poussiére de la glace (Cantor et al.
, 1998) ou un effet photométrique de la glace. Ce dernier phénoméne n’est cependant pas
a méme d’expliquer 'amplitude de la variation d’albédo. Un éclaircissement similaire est
observé au niveau des dépots saisonniers sud ; il est attribué a 'enfoncement des particules
de poussiére dans la glace par « effet de serre & 1’état solide », un phénomeéne présenté
en partie 1.3.2.4 : les grains de poussiére absorbent le rayonnement solaire, le ré-émettent
en un rayonnement thermique ou communiquent leur chaleur & la glace, ce qui entraine la
sublimation de la glace carbonique autour des grains et permet leur enfouissement (Kieffer,
2007; Portyankina et al. , 2010).

3.2.1.2 Cartes de la glace de CO,

Le suivi de la distribution spatiale des glaces de COs et HoO donne une vision plus
détaillée de I’évolution des dépots saisonniers. De L 280° a 350°, seul le bord des condensats
est observé (figure 3.8 a 3.9). Apreés Lg 350°, on dispose d’une couverture quasi-compléte
de la distribution spatiale des glaces.

Dans son extension maximale, la glace de COs descend jusqu’a 49°N a Lg 289°. Sa
distribution spatiale est majoritairement circulaire au début de la récession puis elle devient
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moins réguliére de Ly 40° a 50°. Aprés Ly 50°, la signature de la glace de CO4 est de plus
en plus éparse jusqu’a sa disparition compléte a Lg~80° (figure 3.14).

La signature de la glace de CO4 n’est pas distribuée de fagon aussi uniforme que 1’al-
bédo. On observe de fortes variations spatiales de cette signature entre Lg 350° et Lg 2,5°
(figures 3.9a et b). Des structures linéaires sont visibles vers 150°E a Ly 350°, conséquence
vraisemblable de la présence de nuages d’aérosols en altitude qui réduisent les profondeurs
de bande. Sur l'erg polaire, la signature de la glace de CO» est plus faible qu’aux alentours
entre Lg 350° et Lg 13° (figures 3.9a a c¢). Hormis cette région particuliére, on observe en
général une augmentation de la signature de la glace de COq lorsqu’on se déplace vers
la calotte polaire nord & un Ly donné, de Ly 10° & 40°. Aprés Lg 40°, ce comportement
disparait.

De Lg~40° & Ls~70°, la signature de la glace de CO5 réapparait soudainement a des en-
droits ot elle avait pourtant disparu. Prenons I’exemple d’une région située a 350°E/75°N :
la signature de la glace de COs est absente & Ly 50° mais de nouveau observée a Ly 60°
(figure 3.13a). Ce comportement bien particulier fait I'objet du chapitre 4. A 1'exception de
ces régions, la profondeur de la bande de la glace de COs diminue au cours du printemps.

3.2.1.3 Cartes de la glace de H,O

La distribution spatiale de la signature de la glace d’eau peut étre divisée en deux
catégories principales :

1. La premiére catégorie correspond & une zone coincidant avec la distribution spatiale
des dépots saisonniers en terme d’albédo. La signature de la glace d’eau y est toujours
supérieure a 0,15. Appelons cette catégorie « Zone & profondeur de bande élevée » ou
HBDA pour High Band Depth Area.

2. La seconde catégorie est une vaste zone qui entoure la premiére catégorie. Dans cette
zone, la signature de la glace d’eau n’excéde pas 0,15. Appelons-la « Zone & faible
profondeur de bande » ou LBDA pour Low Band Depth Area.

La signature de la glace d’eau est globalement uniforme dans la HBDA, bien plus que
la signature de la glace de COs. Elle est néanmoins plus faible au niveau de 'erg polaire.
L’extension spatiale de la HBDA suit la méme évolution temporelle que la distribution
spatiale des dépdts saisonniers en terme d’albédo : elle est circulaire de Lg 280° & Lg 50°
puis bien moins réguliére ensuite. A partir de Ls~90°, le givre d’eau est confiné sur la
calotte permanente nord. On observe une augmentation de la profondeur de bande de la
glace d’eau dans la HBDA au cours du printemps.

La LBDA descend a une latitude relativement basse, jusqu’a 30°N. Son extension varie
sur des échelles de temps trés courtes comme en témoigne la comparaison entre les figures
3.10 et 3.11. Vers 300°E, sa limite sud passe ainsi de ~40°N & ~57°N entre les deux figures.
La LBDA correspond trés vraisemblablement & la détection de glace d’eau dans des nuages.
Comme je 'ai signalé en partie 1.4.1.2, un polar hood surplombe la bordure des dépots
saisonniers en hiver et au printemps. Cette ceinture polaire de nuages a été observée de
fagon exhaustive par les caméras MOC (Wang & Ingersoll, 2002), MARCI (Cantor et al. ,
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2010) et le spectromeétre TES (Kieffer & Titus, 2001; Tamppari et al. , 2008). Son occurrence
a également été modélisée au moyen de GCMs (Richardson et al. , 2002; Montmessin et al.
, 2004). Les nuages du polar hood se forment vers Lg 160°, recouvrant ~95% des régions
situées entre 60°N et 75°N a L, 185° (Kieffer & Titus, 2001; Wang & Ingersoll, 2002).
L’extension du vortex polaire en automne et en hiver limite le transport de vapeur d’eau
vers le nord, le polar hood restant confiné en bordure des dépdts saisonniers (Montmessin
et al. , 2004). Les nuages suivent au printemps le recul des condensats, s’étendant sur
plusieurs degrés de latitude au-dessus des régions dégivrées (Christensen & Zurek, 1984;
James & Cantor, 2001; Wang & Ingersoll, 2002; Tamppari et al. , 2008; Cantor et al. ,
2010).

J’ai réalisé un composite couleur RVB (Rouge, Vert, Bleu) a partir de données de la voie
visible ’OMEGA acquises a Ly 35° pour faire ressortir ces nuages de glace d’eau (figure
3.16). J’ai sélectionné le spectel & 699,7 nm en guise de canal rouge, a 535,9 nm pour le
canal vert et & 476,0 nm pour le canal bleu. Les particules de glace d’eau composant les
nuages du polar hood ont une taille de I'ordre du micron (Clancy et al. , 2003), comparable
a celle des aérosols de poussiére. La diffusion par ces particules atmosphériques se fait
dans le régime de Mie, I'intensité de la lumiére diffusée étant proportionnelle & A='. La
lumiére sera donc diffusée de fagon plus importante & courte longueur d’onde : les nuages
apparaitront bleutés sur la mosaique RVB. Une technique similaire a été utilisée par James
(1985), Cantor et al. (2001) et Wang & Ingersoll (2002) pour faire ressortir les nuages sur
des données d’imagerie visible.

Les nuages de glace d’eau sont indiqués par des fleches sur la figure 3.16. La signature
spectrale de ces nuages dans l'infrarouge proche permet également de les distinguer du
givre présent en surface. La figure 3.17 montre deux spectres extraits de 1’observation
2871 1 (Ls=35,4°). Le spectre rouge a été acquis dans la LBDA, a 300°E/60°N, au niveau
de ce qui se présente comme un nuage de glace d’eau sur la mosaique RVB. Le spectre
bleu a quant a lui été acquis & 90°E/65°N, une zone ou aucun nuage ne semble présent
au moment de l'observation ; la signature de la glace d’eau témoigne ici de la présence de
givre d’eau en surface. Les deux spectres ont été corrigés de 'effet des gaz et des aérosols
de poussiére par la méthode présentée en annexe A. L’intensité de la bande a 1,5 pum
de la glace d’eau est légérement plus forte dans le cas du spectre de givre d’eau et la
bande & 2 um légérement plus large. Cependant, la différence principale entre les deux
spectres est observée dans la voie L, au-dela de 3 pm : l’aile droite de la bande a 3 um,
entre 3,4 et 3,6 pum, est beaucoup plus inclinée dans le cas du spectre du nuage. Une telle
signature spectrale atteste de l'interaction des photons avec des particules de glace d’eau
micrométriques (Langevin et al. , 2007; Madeleine et al. , 2012). Les cristaux présents dans
les nuages ont justement une taille comprise entre 1 et 4 um (Clancy et al. , 2003), alors
que la taille des grains de glace d’eau présents en surface varie entre quelques dizaines de
microns et plusieurs centaines de microns (Schmitt et al. , 2005; Langevin et al. , 2005b).
La signature de la glace d’eau dans la LBDA témoigne donc de la présence de nuages de
glace d’eau autour des dépoéts saisonniers. Il n’est cependant pas exclu que la signature
de la glace d’eau dans la partie nord de la LBDA corresponde & une absorption par un
givre en surface. La LBDA disparait vers Ly 70°. Cela concorde avec les observations TES
attestant d’un morcellement progressif du polar hood & Ls~75° (Tamppari et al. , 2008).
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BD(H,0) a 1,5 um
0,00 - 0,65

Composite couleur

FIGURE 3.16 — Observation de nuages de glace d’eau dans les voies visible et infrarouge
d’'OMEGA entre L, 35,3° et 36,4°. a : Mosaique RVB créée & partir des spectels & 699,7
nm (rouge), 535,9 nm (vert) et 476,0 nm (bleu) de la voie visible ’OMEGA. Les fleches
indiquent la position de nuages de glace d’eau s’étendant au sud de la bordure des dépots
saisonniers. (b) Mosaique de la profondeur de la bande a 1,5 pym de la glace d’eau. Les
nuages sont caractérisés par une profondeur de bande a 1,5 pm inférieure a 0,15 et une
signature spécifique a 3 pm.
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FI1GURE 3.17 — Comparaison entre la signature spectrale des nuages de glace d’eau et du
givre d’eau présent en surface. Les deux spectres ont été extraits de I'observation 2871 1
(Ls=35,4°). Le spectre rouge a été acquis a 300°E/60°N, au niveau d’un nuage de glace
d’eau. Le spectre bleu a été acquis & 90°E/65°N, une zone dépourvue de nuage mais cou-
verte de givre d’eau. Les deux spectres, corrigés de l'effet des gaz et des aérosols, ont été
normalisés a 1 pm.
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3.2.2 Deétermination de la limite des dépodts saisonniers

Les limites des dépdts saisonniers nord en terme d’albédo, de glace de CO4 et de glace
de HyO ont été déterminées & partir du jeu de données OMEGA. Elles ont ensuite été
comparées d'une part avec les limites albédo extraites des données MOC et MARCI puis
avec les limites en infrarouge thermique extraites des données TES et THEMIS.

Les figures 3.18 et 3.19 montrent deux types d’évolution latitudinale différentes de la
signature de la glace d’eau et illustrent comment ont été déterminées les limites albédo,

COs3 et HyO.

3.2.2.1 Limite albédo

Le suivi le plus complet du retrait des dépdts saisonniers nord a été réalisé par la
caméra MOC. L’instrument a ainsi fourni pendant trois années martiennes des cartes de
la distribution spatiale des condensats au cours de leur retrait, réguliérement espacées
dans le temps. Les auteurs ayant travaillé sur ces données ont déterminé manuellement
la limite des dépdts saisonniers en repérant visuellement la position d’environ cent points
répartis a égale distance sur leur bordure (James & Cantor, 2001; Benson & James, 2005).
L’évolution temporelle de la latitude moyenne des condensats a ainsi été obtenue sur trois
années martiennes. Un travail similaire a été effectué par Cantor et al. (2010) sur les
observations couvrant le printemps de ’année martienne 29. J’ai adopté une technique
quasiment similaire pour pouvoir comparer les données d’albédo OMEGA aux données
d’imagerie MOC et MARCI. La procédure utilisée se déroule de la fagon suivante :

1. Pour chaque observation OMEGA, un programme IDL extrait des profils latitudinaux
d’albédo espacés de 0,3° de longitude. Ces profils sont lissés au moyen d’un filtre passe-
bas de facon a supprimer l'effet du bruit sur la mesure et les variations d’albédo a
haute fréquence spatiale.

2. Pour chacun de ces profils, le programme détermine la latitude a laquelle ’albédo
passe sous un seuil donné. Cette recherche est menée sur une série de plusieurs seuils
différents de fagon a encadrer les variations d’albédo au niveau de la transition entre
les régions couvertes de glace et les terrains déglacés. On obtient ainsi pour chaque
observation OMEGA des contours d’iso-albédo.

3. Ces contours sont importés sous ArcGIS sous la forme de shapefiles « points » et
superposés aux cartes d’albédo.

4. On sélectionne manuellement le contour qui suit visuellement au plus prés la bordure
des dépdts saisonniers.

Par exemple, la limite albédo est située a 43,0°E/62,5°N sur la figure 3.18 et 4 19,0°E /65,0°N

sur la figure 3.19. Comme on peut le remarquer, la position de cette limite ne correspond
pas a la latitude a laquelle 'albédo cesse de décroitre. La limite albédo est une limite
déterminée visuellement, elle dépend donc de la capacité de I'ceil humain a distinguer des
contrastes de luminosité. J’ai néanmoins choisi cette technique pour que la comparaison
avec les données MOC et MARCI soit valide.
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FIGURE 3.18 — Analyse de 'observation OMEGA 2742 1 acquise a Lg 18,7 °. (a) Facteur
de réflectance a 1,08 pm. (b) Profondeur de la bande a 1,5 pm de la glace de HO. (c)
Profils latitudinaux le long de la longitude 43°E du facteur de réflectance a 1,08 pm (courbe
noire), de la profondeur de la bande a 1,5 pum de la glace de HoO (courbe bleue) et de la
profondeur de la bande & 1,429 um de la glace de CO2 (courbe rouge). La droite violette
en tirets est un ajustement linéaire de la forte décroissance de la signature de la glace
d’eau. Son intersection avec ’axe des abscisses donne la latitude de la limite de la glace
d’eau, a 60,2°N (ligne verticale bleue en tirets et pointillés). La latitude de la limite albédo
déterminée visuellement, 62,5°N, est indiquée par une ligne verticale noire en tirets et
pointillés. La latitude de la limite de la glace de CO2, 63,1°N, est déterminée de fagon
automatique et indiquée par une ligne verticale rouge en tirets et pointillés. Les limites
H5O et albédo sont tracées sous forme de courbes en pointillés sur les figures "a" et "b".
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FIGURE 3.19 — Analyse de 'observation OMEGA 2879 1 acquise & Lg 36,4 °. La légende
est la méme que pour la figure 3.18. Les profils latitudinaux sont ici tracés le long de la

longitude 19°E. La limite de la glace d’eau se situe a 63,3°N, la limite albédo & 65,0°N et
la limite de la glace de CO2 a 66,1°N.
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Lorsque les dépots saisonniers recouvrent une surface claire, le contraste entre les sur-
faces glacées et déglacées est faible. Il est alors plus difficile de situer précisément la position
de la bordure des condensats. Dans de telles situations, des mosaiques couleur réalisées a
partir des données de la voie visible ’OMEGA ont été utilisées. L’attribution des canaux
rouge, vert et bleu est la méme qu’en partie 3.2.1.3. Sur ces mosaiques couleur, les surfaces
dégivrées apparaissent plus rouges que les dépots saisonniers ce qui permet de situer plus
facilement la bordure des condensats. Cependant, les images acquises dans les longueurs
d’onde de la gamme visible sont plus sensibles & la diffusion par les aérosols que celles
obtenues dans l'infrarouge proche. C’est la raison principale pour laquelle ces mosaiques
ont précédemment été utilisées pour identifier des nuages de glace d’eau. Par conséquent,
la détermination de la bordure des condensats s’avére confuse lorsqu’un nuage surplombe
cette bordure. Les mosaiques couleur n’ont donc été utilisées que lorsque cela s’avérait
nécessaire, c’est-a-dire lorsque le contraste entre terrains glacés et surfaces dégivrées était
tres faible & 1 pm. L’incertitude sur la détermination de la limite albédo est estimée a +0,5°
de latitude.

De Lg 280° & 340°, 'albédo des dépots saisonniers est similaire a celui du sol dégivré
dans les longueurs d’onde du visible et de I'infrarouge proche si bien qu’il n’est pas possible
d’identifier la bordure des dépots saisonniers sur les cartes albédo pendant cette période. La
position de la bordure a été déterminée de Ly 350° & L 67°. Passée cette date, la couverture
spatiale ’'OMEGA est trop faible pour obtenir de facon fiable la position de la bordure
des condensats.

3.2.2.2 Limite de la glace de CO»

La formule 3.3 qui donne la profondeur de la bande & 1,429 pum de la glace de COg est
ajustée de fagon & ce qu’en moyenne, cette profondeur soit nulle au niveau des régions ot la
signature de la glace de COg est absente. Cependant, ce niveau zéro fluctue de 0,015 d’une
observation a l'autre. Un niveau zéro moyenné sur l’ensemble du jeu de données OMEGA
n’est donc pas un paramétre pertinent pour évaluer localement la latitude du bord des
condensats de COs. Il est préférable de se baser sur le niveau zéro calculé individuellement
pour chaque observation.

La procédure utilisée pour déterminer la limite de la glace de CO9 se déroule de la
fagon suivante :

1. Pour chaque observation OMEGA, un programme IDL extrait des profils latitudinaux
de la signature de la glace de CO4 espacés de 0,3° de longitude. Ces profils sont lissés
au moyen d’un filtre passe-bas de fagon a supprimer 'effet du bruit sur la mesure et
les variations de la signature de la glace de CO4 & haute fréquence spatiale.

2. Pour chacun de ces profils, le programme détermine la latitude & laquelle la signature
de la glace de CO9 passe sous le niveau zéro local augmenté de 0,015. Ce décalage de
0,015 permet de s’affranchir d’éventuelles fluctuations de la valeur calculée pour la
profondeur de la bande a 1,429 um dans les terrains entourant les dépots saisonniers
de COQ

La limite de la glace de CO4 évaluée par cette méthode se situe ainsi a 43,0°E/63,1°N
sur la figure 3.18 et & 19,0°E/66,1°N sur la figure 3.19. L’incertitude sur la détermination
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de cette limite est estimée a £0,3° de latitude. A partir de Lg 49°, la distribution de la
signature de la glace de COs est de plus en plus morcelée. La bordure des dépots saisonniers
de CO3 n’a donc pas été évaluée aprés cette date. La limite de la glace de COg est tracée
en noir sur les cartes de la glace de COs.

3.2.2.3 Limite de la glace de H,O

Les figures 3.18 et 3.19 présentent deux types différents d’évolution latitudinale de la
profondeur de bande de la glace de HyO. Dans les deux cas, passé une certaine latitude, la
signature de la glace de HoO décroit lorsqu’on se déplace vers le Sud. Cette décroissance
se fait en deux étapes sur la figure 3.18 : forte dans un premier temps puis plus modérée
ensuite. Ces deux étapes de décroissance de la signature de la glace d’eau correspondent
aux deux catégories de profondeur de bande identifiées en partie 3.2.1.3 : HBDA (forte
profondeur de bande) et LBDA (faible profondeur de bande). La LBDA apparait clairement
sur la figure 3.18b comme une zone jaune-orangée. Cette zone est associée a une absorption
du rayonnement par des nuages de glace d’eau. La signature de la glace d’eau cesse de
décroitre lorsqu’on a atteint le bord sud de cette zone et que ’abondance de cristaux de
glace d’eau dans la colonne atmosphérique est trop basse pour signer a 1,5 pm.

Sur la figure 3.19, la décroissance de la signature de la glace d’eau se fait par contre de
fagon réguliére, en une seule étape. On ne voit aucune LBDA, aucun nuage de glace d’eau
entourer les dépots saisonniers. On peut donc raisonnablement supposer que la latitude a
laquelle la signature de la glace d’eau cesse de décroitre correspond a la bordure des dépots
saisonniers de glace d’eau, vers 63°N.

Revenons a la figure 3.18. On peut faire 'hypothése que si aucun nuage n’était présent
au-dessus de la bordure des dépots saisonniers, la décroissance de la signature de la glace
d’eau se ferait de fagon réguliére, comme sur la figure 3.19. Par conséquent, la stratégie
suivante a été adoptée pour déterminer la latitude du bord des dépdts saisonniers de glace
d’eau :

1. Pour chaque observation OMEGA, un programme IDL extrait des profils latitudinaux
de la signature de la glace de HyO espacés de 0,3° de longitude. Ces profils sont lissés
au moyen d’un filtre passe-bas de fagon a supprimer 'effet du bruit sur la mesure et
les variations de la signature de la glace de HoO a haute fréquence spatiale.

2. La dérivée de ces profils par rapport a la latitude est calculée pour chaque profil
latitudinal. Cette dérivée est maximale 14 ol la pente du profil est la plus forte.

3. Autour de la latitude ot la dérivée est maximale, le profil est ajusté par une droite.
Cette droite est la ligne violette sur les figures 3.18 et 3.19.

4. L’intersection de cette droite avec le niveau de profondeur de bande nul donne la
latitude de la bordure des dépots saisonniers de glace d’eau.

Cette technique fonctionne aussi bien pour une décroissance en une étape qu’en deux
étapes de la signature de la glace d’eau. La limite de la glace de HoO évaluée par cette
méthode se situe ainsi & 43,0°E/60,2°N sur la figure 3.18 et a 19,0°E/63,3°N sur la figure
3.19. L’erreur sur la détermination de cette limite est estimée a 40,5° de latitude. Cette
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limite a été calculée de L 280° & L 67°. Passée cette date, la couverture spatiale ' OMEGA
est trop faible pour effectuer une évaluation correcte. La limite de la glace d’eau est tracée
en bleu sur les cartes de la glace de COs.

3.2.2.4 Compilation des différentes limites

Limite albédo

Limite de la glace de CO4

L, 300,7° - 308,4°
L, 349,9° - 358,8°
L, 9,3° - 13,3°

L, 21,8° - 25,9°

Ls 35,3° - 36,4°
L, 46,0° - 48,7°
L, 59,0° - 61,5°

FIGURE 3.20 — Limite albédo (a), limite de la glace de COg2 (b) et limite de la glace de
H50O (c) obtenues pour 7 intervalles de longitude solaire. Aucune limite albédo n’est tracée
pour I'intervalle Ly 300,7°-308,4° car il n’est pas possible d’identifier la bordure des dépots
saisonniers sur les cartes albédo avant Ly 350°. A partir de Lg 50°, la distribution spatiale
de la signature spectrale de la glace de COy est trop morcelée pour pouvoir définir sa
bordure. La position et I'extension de 'anneau de glace d’eau est illustrée pour 4 inter-
valles de longitude solaire (d). Les limites en traits pointillés et les zones en transparence
correspondent & une absence d’observations OMEGA.
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La figure 3.20 regroupe les trois différentes types de limite obtenues pour 7 intervalles
de longitude solaire. La position et I'extension de 'anneau de glace d’eau sont également
représentés. L’anneau de glace d’eau est délimité au nord par la limite de la glace de COq
et au sud par la limite de la glace de HoO. Ces cartes illustrent la distribution circulaire
des dépdts saisonniers nord de Lg 350° & 50°, puis leur forme moins réguliére dés Lg 50° en
terme de limite CO9 et a Ly 60° en terme de limites albédo et HoO. On note que la limite
de la glace de HoO est nettement asymétrique vers Lg 305°, s’étendant & plus basse latitude
vers 110°E et 310°E qu’aux autres longitudes. A cette période, la limite de la glace de COq
est beaucoup plus circulaire. L’anneau de glace d’eau est ainsi asymétrique vers Lg 305° et
s’étend sur 5° & 10° de latitude au sud des dépots saisonniers riches en COs. Son extension
se réduit vers Lg 355° et sa distribution est plus circulaire. Puis son extension augmente
jusqu’a Lg 50°. L’évolution de ces limites sont discutées plus en détail dans la partie 3.2.5.

3.2.3 Comparaison de I’évolution temporelle de la limite albédo sur plu-
sieurs années martiennes

La latitude du bord des condensats en terme d’albédo a été moyennée suivant les
longitudes pour chaque carte obtenue entre Lg 350° et Lg 67°. On obtient ainsi I’évolution
temporelle de la limite albédo déterminée & partir des données OMEGA. J’ai reporté sur
un méme graphique cette courbe et les courbes équivalentes obtenues & partir des données

MOC et MARCI (voir figure 3.21).

Le retrait des dépots saisonniers pendant le printemps de 'année martienne 28 a été
observé a la fois par les instruments OMEGA et MOC. On s’attend donc & obtenir des
courbes de récession similaires. C’est effectivement le cas, les différences observées étant
inférieures aux incertitudes sur la mesure de la bordure des dépots. Cette similitude valide
la méthode employée pour déterminer la latitude de la bordure des dépdts.

De maniére générale, on obtient un bon accord entre les cinq courbes de récession ce qui
témoigne d’une faible variabilité inter-annuelle du retrait printanier des dépots saisonniers
nord. Notons toutefois que la courbe obtenue a partir des données MOC pendant I'année
martienne 26 est systématiquement décalée vers le Sud, ce décalage pouvant atteindre
jusqu’a 2° de latitude. La couverture en givre était donc plus importante pendant I’année
martienne 26.

Les observateurs terrestres ont mentionné un plateau dans la courbe de récession des
dépots saisonniers nord vers la mi-printemps, la limite du bord des condensats stagnant
a 65°N pendant plusieurs semaines avant de recommencer a reculer (Capen & Capen,
1970; Iwasaki et al. , 1979, 1982, 1999). Ce plateau a également été observé par les sondes
Viking (James, 1979). Cependant, ce plateau n’est observé ni par OMEGA, ni par MOC,
ni par MARCI. James & Cantor (2001) ont suggéré que la présence de ce plateau dans les
premiéres courbes de récession pouvait étre la conséquence d’un échantillonnage restreint
des longitudes, le plateau ne concernant peut-étre qu'un secteur de longitudes particulier.
Mais sur les données OMEGA, MOC et MARCI, aucun secteur de longitude ne présente
de plateau dans la courbe de récession. La raison de la présence de ce plateau dans les
premiéres courbes de récession n’est donc pas encore clairement établie.
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FI1GURE 3.21 — Retrait des dépoéts saisonniers nord observé par MOC pendant le printemps
de I'année martienne 25 (croix violettes), 26 (signes « plus » orange) et 28 (étoiles rouges),
par OMEGA pendant 'année martienne 28 (diamants noirs) et par MARCI pendant ’année
martienne 29 (triangles bleus). La latitude moyenne du bord des dépots saisonniers en terme
d’albédo est tracée en fonction de la longitude solaire.

En tracant la latitude moyenne de la limite albédo en fonction du nombre de jours
martiens écoulés depuis 1'équinoxe de printemps, on obtient la vitesse moyenne de recul
des dépots saisonniers : 0,11° de latitude par jour martien ce qui correspond a environ 6,2
km par jour martien. Ce résultat est en accord avec les observations effectuées les années
martiennes précédentes.

3.2.4 Asymétrie du retrait des dépots saisonniers nord

Bien que les dépots saisonniers nord paraissent circulaires au début de leur retrait, la
latitude de leur bordure varie avec la longitude. La bordure des condensats recule ainsi plus
lentement qu’en moyenne dans le secteur de longitude 330°E-30°E et plus rapidement dans
le secteur 210°E-270°E, quel que soit le type de limite considéré (albédo, COg ou Hy0O)
(voir figure 3.20). Une asymétrie similaire a été observée sur les données MOC acquises
pendant les retraits de MY 24-25 et MY 25-26, pour les mémes secteurs de longitude (James
& Cantor, 2001; Benson & James, 2005). La figure 3.22 illustre cette asymétrie avec les
courbes de récession de la limite de la glace de CO2 pour les secteurs de longitude 210°E-
270°E et 330°E-30°E. Le décalage spatial entre les deux courbes est de ~3,2° de latitude et
le décalage temporel correspondant de ~15° de Ly, soit environ 32 jours martiens.

Les données d’altimétrie MOLA montrent qu’a 1’échelle des régions polaires nord, les
secteurs de longitude 330°E-30°E et 210°E-270°E sont respectivement & plus basse et plus
haute altitude que la moyenne régionale (Zuber et al. , 1998). Une altitude plus basse se
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Limite de la glace de CO, pour les secteurs :
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FIGURE 3.22 — Asymétrie du retrait hivernal et printanier des dépdts saisonniers nord. La
limite de la glace de COq est tracée pour les secteurs de longitude 210°E-270°E (courbe en
pointillés) et 330°E-30°E (courbe en tirets et pointillés). La courbe en trait plein correspond
a la limite de la glace de CO5 moyennée suivant toutes les longitudes. Les barres d’erreur
correspondent & une dispersion des valeurs de latitude de £+ 20 dans chaque secteur de
longitude.

traduit par une pression plus élevée donc une température de condensation du COs plus
¢élevée en vertu de la loi de pression de vapeur saturante du COs. Ainsi en hiver, le flux
thermique infrarouge émis par la glace de COs, plus élevé, est compensé par un flux de
condensation plus intense. A une latitude donnée, la quantité de glace de COo déposée en
hiver est donc plus importante & basse altitude ce qui explique I'asymétrie observée. Ce
résultat est confirmé par les données neutrons qui montrent une condensation hivernale
accrue de glace de COs9 vers 330°E, dans la région d’Acidalia Planitia (Prettyman et al. ,
2009).

La condensation du COs dans le secteur de longitude 210°E-270°E pourrait également
étre influencée par la configuration météorologique de la région. De nombreuses tempétes
se produisent dans cette zone (Hollingsworth et al. , 1996), sources d’advection de cha-
leur réduisant la condensation en automne et en hiver et augmentant la sublimation au
printemps.

D’autres paramétres pourraient également jouer un réle. Par exemple, 'albédo des
dépots saisonniers sud controle leur distribution spatiale lors de leur recul printanier. En
particulier, 'asymétrie de la récession est due & une asymétrie d’albédo, la récession étant
accélérée dans la région la plus sombre (Schmidt et al. , 2009). Une analyse statistique des
paramétres impliqués dans 1’équilibre radiatif controlant la condensation et la sublimation
de la glace permettrait de définir précisément I'importante relative de chaque paramétre.
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3.2.5 Comparaison entre les différentes limites

La figure 3.23 montre I’évolution temporelle des limites albédo, CO2, HoO et de la ligne
crocus TES moyennées suivant les longitudes. L’évolution de la position et de ’extension
de Panneau de glace d’eau déterminées par Wagstaff et al. (2008) a partir des données
THEMIS y a été ajoutée. La comparaison de ces différentes limites apporte une multitude
d’informations sur la récession des dépots saisonniers nord.

Calotte permanente nord

¢ OMEGA (limite albédo)
4 OMEGA (limite de la glace de H,0)
= OMEGA (limite de la glace de CO,)
—— TES (limite en IR thermique)
[ THEMIS (anneau de glace de H,0)
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FIGURE 3.23 — Evolution hivernale et printaniére de la bordure des dépots saisonniers nord
en terme d’albédo (diamants noirs), de glace de HoO (triangles bleus) et de glace de CO2
(carrés rouges) d’aprés les données OMEGA obtenues pendant 'hiver de ’année martienne
27 et le printemps de 'année martienne 28. Ces limites sont comparées a la ligne crocus
TES (moyenne des années martiennes 25 a 27 représentée par une courbe verte) et aux
observations de 'anneau de glace d’eau faites par THEMIS pendant le printemps de ’année
martienne 27 (barres bleues claires). Toutes les limites ont été moyennées en longitude.
Aucune limite CO9 n’est tracée aprés Lg~50° : a partir de cette date, la distribution
spatiale de la signature de la glace de COsg est trop morcelée pour qu’on puisse définir
sa bordure méridionale. Entre Lg 325° et 355°, les limites des glaces de CO4 et HoO sont
tracées en pointillés en raison de ’absence de données pendant cette période. La latitude
moyenne de la bordure de la calotte permanente nord, environ 80°N, est représentée par
une ligne horizontale rouge.

Tout d’abord, on remarque que la limite de la glace de HoO est systématiquement située
au sud de la limite de la glace de CO4. Cela implique qu’un anneau de glace d’eau entoure
les dépodts saisonniers riches en COs en hiver et au printemps. La présence de cet anneau
a d’abord été mise en évidence par les mesures TES dans les gammes visible et infrarouge
thermique (Kieffer & Titus, 2001) puis par l'instrument OMEGA au début de la mission
Mars Express (Schmitt et al. , 2005; Bibring et al. , 2005).

De L, 280° a 330°, I’anneau de glace d’eau est trés étendu : il descend localement jusqu’a
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40°N et s’étend sur environ 6° de latitude. Cet anneau de glace d’eau hivernal correspond
au givre d’eau observé par l'atterrisseur Viking 2, posé par 48°N (Jones et al. , 1979;
Hart & Jakosky, 1986). Les clichés acquis par atterrisseur indiquent que le givre recouvre
uniformément la surface jusqu’a Ls~325° (Jones et al. , 1979). Il est suffisamment fin pour
que le substrat sous-jacent lui donne une teinte rougeatre, on estime donc son épaisseur
a environ 10 pm (Hart & Jakosky, 1986; Svitek & Murray, 1990). L’observation OMEGA
2374 6 couvre justement le site d’atterrissage de Viking 2 a L;=326,1°. La figure 3.24b
montre le spectre extrait au niveau du site d’atterrissage, corrigé de l'effet des gaz et des
aérosols. La signature de la glace d’eau est clairement visible a 1,5 et 2 ym mais relativement
peu intense par rapport a celle qu’on peut observer plus au nord au milieu du printemps.
Le niveau du continuum & 1 pm est relativement faible pour de la glace, indiquant une
forte contribution de la poussiére. De plus, la forme du spectre dans la voie L est celle
d’une poussiére glacée ou éventuellement hydratée. Par conséquent, ce spectre témoigne de
la présence en surface de glace d’eau poussiéreuse, ce qui corrobore aux observations in-situ
de Dlatterrisseur Viking 2 & la méme période mais & plusieurs années martiennes d’écart.
On pourrait reproduire ce spectre soit sous forme d’un mélange intime granulaire entre de
la glace d’eau et de la poussiére, ou d’'un mélange stratifié ot une couche de glace d’eau
optiquement fine recouvre le substrat poussiéreux, ou encore d’'un mélange géographique
subpixel entre de la glace d’eau et de la poussiére. Une étude complémentaire sera nécessaire
pour déterminer quelle représentation de surface est la plus adaptée.
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FIGURE 3.24 — Observation OMEGA 2374 6 acquise & L;=326,1°. a : Profondeur de
la bande & 1,5 pum de la glace d’eau. La position du site d’atterrissage de Viking 2
(47,67°N /134,28°E) est indiqué par une croix. b : Spectre acquis au niveau du site d’atter-
rissage de Viking 2.

Aprés Lg 325°, Paugmentation de I'insolation solaire entraine la sublimation intense du
givre recouvrant le site d’atterrissage de Viking 2 et le morcellement de sa répartition en
surface (Jones et al. , 1979; Svitek & Murray, 1990). Une partie de la vapeur d’eau issue de
la sublimation du givre se recondense dans I’ombre des rochers, I’épaisseur du givre pouvant
y atteindre 100 & 200 pm (Svitek & Murray, 1990). Le givre disparait définitivement du
site d’atterrissage de Viking 2 vers Ly 360°. Les données OMEGA indiquent que la bordure
méridionale de I’anneau de glace d’eau atteint la latitude du site d’atterrissage de Viking 2
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vers Lg 330-340°. D’aprés les photographies de I'atterrisseur Viking 2, le givre d’eau subsiste
localement en surface pendant encore 20° de Ly mais sa signature spectrale devient trop
faible pour quOMEGA puisse la détecter.

A Lg 350°, anneau de glace d’eau ne s’étend plus que sur 2,04+0,8° de latitude. Puis a
partir de Lg 20°, la limite de la glace de COs recule plus vite que celle de la glace de H2O,
entrainant un élargissement de 'anneau. Son extension atteint ~4,6° de latitude a Ly 50°.
A partir de Lg 50°, la distribution de la signature de la glace de COq est de plus en plus
morcelée ; elle disparait dans plusieurs régions ol ne subsiste que la signature de la glace
de H2O. Il est par conséquent difficile de définir la limite intérieure de 'anneau de glace
d’eau a partir de cette date.

Comparons 'évolution de l'extension de cet anneau avec les données recueillies par
les instruments TES et THEMIS. A partir des données TES, Kieffer & Titus (2001) et
Titus (2005, 2009) rapportent que 'anneau de glace d’eau s’étend sur ~3° de latitude
au printemps de 'année martienne 25, une extension comparable a celle observée par
OMEGA pendant le printemps de 'année martienne 28. Il faut toutefois noter que ces
auteurs utilisent une définition différente de 'anneau : ils considérent qu’il s’étend de la
ligne crocus TES a la limite albédo des dépots saisonniers. L’anneau de glace d’eau tel
que le définissent ces auteurs s’étend ainsi sur ~2,5° au cours du printemps de 'année
martienne 28, une extension comparable a celle observée pendant le printemps de ’année
martienne 25. Ce résultat est en accord avec la similitude des limites albédo des années
martiennes 25 et 28 (voir figure 3.21) et avec la faible variabilité inter-annuelle de la ligne
crocus TES. Il est important de noter que 'anneau défini par Kieffer & Titus (2001) et
Titus (2005, 2009) est décalé d’environ 2° de latitude au nord de la limite de la glace d’eau,
bordure externe de 'anneau d’aprés notre définition.

L’anneau de glace d’eau a également été observé sur les données de température de
brillance THEMIS. Wagstaff et al. (2008) décrivent I’évolution temporelle de sa position
et de son extension pendant le printemps de 'année martienne 27. Leurs mesures ont été
ajoutées a la figure 3.23 sous la forme de barres verticales bleues claires. De Lg 20° a Ly 38°,
les résultats obtenus grace aux données THEMIS sont en accord avec ceux que j’obtiens
avec OMEGA, a I'exception de quelques détections THEMIS nettement décalées au nord
des détections OMEGA vers Lg~35°. Puis, entre L 40° et 57°, les détections THEMIS sont
systématiquement décalées d’environ 3° de latitude au nord des détections OMEGA. La
largeur de I’anneau reste toutefois équivalente entre les deux jeux de données. Il faut savoir
que les détections THEMIS présentées sur la figure 3.23 sont obtenues pour des observations
spécifiques couvrant un intervalle restreint de longitudes alors que les limites OMEGA sont
moyennées sur ’ensemble des longitudes. Cela pourrait expliquer le décalage spatial entre
les détections THEMIS et OMEGA. Aprés Ly 60°) la limite sud de 'anneau détecté par
THEMIS est de nouveau en accord avec la limite de la glace d’eau obtenue par OMEGA.
Les jeux de données THEMIS et OMEGA fournissent donc des résultats similaires en
ce qui concerne I’évolution temporelle de 'extension de 'anneau de glace d’eau mais la
position moyenne de I'anneau diverge entre les deux instruments, probablement & cause
d’une couverture spatiale différente.

Comparons a présent les limites albédo et HoO des dépots saisonniers obtenues grace
aux données OMEGA. On remarque que la limite albédo est systématiquement décalée
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d’environ 2° de latitude au nord de la limite de la glace de HoO. Pourtant, 'analyse des
profils latitudinaux présentés en figure 3.19 montre clairement que ’albédo et la profondeur
de bande de la glace d’eau cessent de décroitre & la méme latitude, ~63°N. L’origine de
ce décalage vient simplement de l'utilisation de deux méthodes différentes pour extraire
ces limites : la limite albédo est déterminée visuellement et 1’ceil, sensible aux contrastes
de luminosité, situe la transition entre terrains clairs et sombres aux 3/4 environ de la
décroissance latitudinale de I'albédo. La limite de la glace d’eau correspond quant a elle a
la disparition totale de la signature de la glace d’eau. Par conséquent, la glace d’eau détectée
au sud de la limite albédo offre un faible contraste visuel avec le sol déglacé. Cette glace
d’eau est probablement poussiéreuse et ségrégée spatialement avec un sol déglacé a I’échelle
sub-pixel. Ce type de mélange spatial, photographié in-situ par I'atterrisseur Viking 2 en
hiver (Jones et al. , 1979), a également été observé a de multiples reprises au printemps
par la caméra MOC (voir par exemple Malin & Edgett, 2001, figure 44b) puis & plus haute
résolution spatiale par la caméra HiRISE. La figure 3.25 illustre ainsi le mélange spatial
entre la glace d’eau et le sol déglacé observé par la caméra HiRISE a 234,0°E/67,8°N et
Ls=44,7° pendant 'année martienne 29, soit ’année martienne suivante de celle que j’étudie
avec OMEGA. Si on suppose, a priori a juste titre, que la variabilité interannuelle est faible,
alors cette observation est localisée au niveau de la bordure méridionale de I’anneau de glace
d’eau (voir figure 3.11c).

FIGURE 3.25 — Ségrégation spatiale entre des zones couvertes de givre et d’autres dégivrées
(image HiRISE PSP 007642 2480, 234,0°E/67,8°N, Ls=44,7°). Le givre persiste préfé-
rentiellement dans les infractuosités (creux du sol polygonal, petites buttes) exposées au
nord.

Les limites albédo et CO9 des dépdts saisonniers sont superposées jusqu’a Ly 20° puis
la limite de la glace de COs recule plus vite que la limite albédo. Jusqu’a Lg 20°, ’anneau
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de glace d’eau n’est constitué que de glace d’eau poussiéreuse ségrégée avec un sol dé-
glacé. Puis 'anneau se compose & la fois de cette zone de glace poussiéreuse, d’une largeur
constante d’environ 2° de latitude, et d'une zone brillante au nord dont 1’extension aug-
mente progressivement jusqu’a atteindre environ 2° de latitude a Lg 50°. Nous verrons dans
la partie suivante que cette observation a une implication sur I’évolution de la stratigraphie
des dépots saisonniers nord.

Enfin, la limite de la glace de COq est systématiquement située au sud de la ligne crocus
TES. Le décalage est de ~2° de latitude jusqu’a Lg 20° puis il se réduit au fur et & mesure
que la limite de la glace de CO9 progresse de plus en plus vite vers le nord. Ce décalage
entre la limite COs et la ligne crocus TES ne doit pas étre interprété comme une variabilité
interannuelle de 'extension de la glace de CO3. En effet, ces deux limites ne correspondent
pas & la méme quantité de glace de CO2 en surface. Le seuil de température définissant
la ligne crocus TES est fixé & 165 K soit environ 15 K au-dessus de la température de
sublimation de la glace de CO2 dans les conditions martiennes de pression régnant a cette
période de 'année, de l'ordre de 9 mbar entre L 0° et 70° (Hess et al. , 1980). La mesure
d’une température de brillance de la surface de 165 K implique nécessairement que la glace
de COs est mélangée spatialement avec un autre composant de température d’équilibre
plus élevée : de la glace d’eau ou un sol déglacé. Il est peu probable qu’on soit en présence
d’un mélange spatial entre de la glace de CO9 et un sol déglacé car les régions situées au
niveau de la ligne crocus TES ont le méme albédo que celui des dépots saisonniers reposant
sur la calotte permanente nord. Il est par contre trés probable que la surface corresponde
& un mélange spatial entre des zones couvertes par de la glace de CO5 et d’autres par de
la glace d’eau.

La connaissance des températures d’équilibre des glaces de CO2 et HoO au niveau de

la ligne crocus TES permet de calculer la fraction fco, de surface couverte par la glace de
COa. En effet, on a :

J.Téo = fco2.6002.J.Té«02 + (1 — fCOz)-gHzO-U-TI%IQO (3.4)

ce qui donne :

4 4
Tsy —em,0-Tp,0

fCOQ = (35)

8002.Té02 — €H20.T1§20
ol Ty est la température de brillance de la surface & 30 pm mesurée par TES et égale
a 165 K au niveau de la ligne crocus TES, Tco, et Th,0 la température cinétique respec-
tivement de la glace de CO2 et HoO et eco, et eq,0 'émissivité & 30 pm respectivement
de la glace de CO9 et HyO. A partir du modéle de transfert radiatif Spectrimag et des
constantes optiques de la glace de CO2 obtenues expérimentalement par Schmitt et al.
(1998), la réflectance nadir-hémisphérique de la glace de CO2 a été modélisée pour diffé-
rentes tailles de grains puis son émissivité hémisphérique en a été déduite par application
de la loi de Kirchhoff en supposant la surface lambertienne (voir figure 3.26). Rappelons
que ces « tailles de grains » correspondent en fait au libre parcours moyen des photons dans
la glace de COs entre deux diffusions. La taille caractéristique des grains de glace de COq
présents dans les dépots saisonniers est de I'ordre de 30 cm (voir partie 3.3.1.3), 'émissivité



tel-00745121, version 1 - 24 Oct 2012

3.2 Evolution temporelle de la distribution spatiale des glaces de CO5 et HoO 159

de la couche de glace valant dans ce cas 0,97 & 30 pm. L’émissivité hémisphérique de la
glace de HoO a été calculée par Warren et al. (1990) et est donnée en figure 3.26b. La glace
d’eau saisonniére étant constituée de grains de quelques centaines de microns, I’émissivité a
30 pm vaut alors environ 0,99. Méme si la glace de CO2 est contaminée par la glace d’eau,
son émissivité reste proche de 'unité. J’ai donc considéré par la suite que I’émissivité des
glaces de CO9 et HoO est égale a 1.
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FIGURE 3.26 — a : Emissivité hémisphérique d’une couche de glace de CO2 pour plusieurs
tailles de grains. b : Emissivité hémisphérique d’une couche de glace d’eau pour plusieurs
tailles de grains (figure extraite de Warren et al. (1990)).

La température de la glace de CO5 peut facilement étre obtenue a partir de la pression
de surface grace a la loi de pression de vapeur saturante de la glace de COq (voir figure
1.13). La pression de surface est extraite de la Mars Climate Database, base de données
climatiques calculée et diffusée par le Laboratoire de Météorologie Dynamique (voir http:
//www-mars.1lmd. jussieu.fr, (Forget et al. , 1999, 2006¢)). La température de la glace
d’eau a été déterminée grace & un modeéle de bilan énergétique local détaillé en annexe B.
Le modéle prend en entrée ’albédo bolométrique de la glace, relié au facteur de réflectance
a 1 pm par une loi empirique (voir équation B.13), et la pression partielle de vapeur d’eau
au niveau de la surface extraite de la MCD . Les flux d’advection atmosphérique et de
conduction ont été considérés comme négligeables devant l'insolation solaire. Les prendre
en compte ne modifierait que de quelques kelvins la température de la glace d’eau.

La fraction de surface couverte par la glace de COg au niveau de la ligne crocus TES
a été déterminée de Ls=350° & Ls=45°. La figure 3.27 donne I’évolution temporelle de ce
pourcentage de couverture (diamants noirs). La température des glaces de COy (carrés
rouges) et HoO (triangles bleus) est également donnée. Les barres d’erreur correspondent
a une dispersion de +2¢ de la valeur de ces grandeurs suivant les longitudes. Cette figure
montre que les températures des glaces de CO9 et HoO sont relativement constantes, res-
pectivement & 150 K et 190 K. Le pourcentage de surface couverte par la glace de CO2 au
niveau de la ligne crocus TES reste donc relativement constant a ~71%. Par conséquent,
la ligne crocus TES n’indique pas la disparition de la glace de CO5 en surface mais la
montée de la température provoquée par une ségrégation entre les glaces de COq et HO.

1. La MCD ne fournit pas directement la pression partielle de vapeur mais le rapport de mélange de
vapeur d’eau au niveau de la surface, en [mol/mol]. En multipliant ce rapport de mélange par la pression
de surface, donnée par la MCD, on obtient la pression partielle de vapeur d’eau a la surface.
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Par contre, la limite CO2 obtenue avec les données OMEGA correspond a la disparition
quasi-totale de la glace de CO4 en surface, ce qui explique le décalage spatial (ou temporel)
entre ces deux limites.

100 Lo vt b v b v b v v b b v b v b v v b v byl

200
S 1 ¢ x 1 1 { I { { I 190
(0]
T
) 3 I 1 } I 1
3 i t ¥ : 180
8 60 <
g o
Q =
g + Pourcentage de surface couverte par la glace de CO, 170 "é
a 4 Température de la glace de H,0 ~8_
g 40 = Température de la glace de CO, e
()
o 160 2
@©
5
8] 20 & i ] ] E L | X L x x 150
3
o
O N % )
-10 0 10 20 30 40
L (°)

FI1GURE 3.27 — Evolution temporelle de la fraction de surface couverte par la glace de
COg au niveau de la ligne crocus TES (diamants noirs), de la température de la glace de
COg (carrés rouges) et de la température de la glace de HoO (triangles bleus). Les barres
d’erreurs correspondent a une dispersion de +20 de la valeur de ces grandeurs suivant les
longitudes.

3.3 Evolution temporelle de la stratigraphie des dépots sai-
sonniers nord

Cette seconde partie montre que la formation d’une couche de glace d’eau sur les conden-
sats de C'Oy est responsable de 'augmentation de ’extension de l’anneau de glace d’eau et
du morcellement de la signature spectrale de la glace de COs. L’évolution temporelle des
propriétés physiques de cette couche de glace d’eau est déterminée dans deux régions diffé-
rentes.

Un point particuliérement intriguant est 'augmentation de I’étendue de la partie nord,
brillante, de 'anneau de glace d’eau a partir de Lg 20°. L’analyse des cartes de la glace de
COg indique que ce phénomeéne est corrélé au retrait plus rapide de la surface couverte par
la signature de la glace de COs, conduisant & son morcellement & Lg 50°. En particulier, la
signature de la glace de COs disparait dans plusieurs régions situées au nord de la limite
crocus TES, comme sur le plateau de Gemina Lingula et sur Olympia Planum (voir figure
3.28). La température de la surface y est inférieure ou égale a 165 K, caractéristique de
la présence en abondance de glace de COs, et pourtant sa signature spectrale est absente.
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Afin d’étudier plus en détail ce phénomeéne, je me suis tout d’abord intéressé & I'évolution
saisonniére des condensats sur le plateau de Gemina Lingula.

BD(CO,) & 1,43 pm

FIGURE 3.28 — Gauche : carte de la profondeur de la bande & 1,43 pm de la glace de CO2
pour lintervalle de Ls 59,0°-61,5°. Le contour en pointillés noirs indique la position de la
ligne crocus TES a Lg 60°. Droite : mosaique de la région polaire nord obtenue par la
caméra MARCI pendant 1’été de 'année martienne 29 et permettant de situer les unités
mentionnées dans le texte (image extraite de Cantor et al. (2010)). La position des deux
régions d’intérét étudiées est indiquée.

3.3.1 Plateau de Gemina Lingula

3.3.1.1 Evolution temporelle des paramétres spectraux et de la température
de la surface

J’ai tracé 1’évolution temporelle des 3 paramétres spectraux dans une région de 182
km? située au sommet du plateau de Gemina Lingula, par 1,1°E/82,5°N, & un endroit ot la
couverture observationnelle ’OMEGA est optimale (ROI 1 sur la figure 3.28). Cette série
temporelle, présentée en figure 3.29, a été obtenue suite au ré-échantillonnage des plans
des 3 parameétres spectraux sur une grille géographique commune (voir partie 3.1.7). J’ai
ajouté sur ce graphique I’évolution temporelle de la température de brillance T3y mesurée
par 'instrument TES pendant ’année martienne 25. Cette température de brillance indique
la température cinétique de la surface lorsque son émissivité est proche de I'unité, ce qui
est le cas pour la taille des grains de glace de CO2 et HoO des dépots saisonniers nord.

On observe dans cette région d’intérét la diminution progressive de la signature spectrale
de la glace de CO3 jusqu’a sa disparition compléte a Ly 60°, soit environ 20° de Ly avant
que la température de la surface n’augmente brutalement. La signature spectrale de la
glace d’eau et le facteur de réflectance a 1,08 pm' évoluent de facon moins réguliére.

1. Le facteur de réflectance a 1,08 pm est nommé albédo par la suite par souci de simplicité.
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FIGURE 3.29 — Plateau de Gemina Lingula. Evolution temporelle du facteur de réflec-
tance a 1,08 pum (diamants noirs), de la profondeur de la bande d’absorption & 1,43 pm
de la glace de COy (carrés rouges), de la profondeur de la bande d’absorption & 1,5 pm
de la glace de HyO (triangles bleus) et de la température de brillance a 30 um (triangles
verts) dans une région de 182 km? située au sommet du plateau de Gemina Lingula. A une
date donnée, la dispersion des valeurs des 3 paramétres spectraux dans la région d’intérét
est généralement inférieure a 'incertitude sur la détermination de ces paramétres, indiquée
par les barres d’erreur. Par contre, la dispersion des valeurs de température de brillance
au sein de la région est plus importante que ’erreur sur l'estimation de cette température.
L’évolution temporelle de chaque grandeur est ajustée par une fonction spline qui a pour
but de guider visuellement le lecteur.

D’une maniére générale, on observe une augmentation de ces quantités entre L 11° et 66°,
BD(1,5 pm) passant de 0,4 & 0,7 et RF(1,08 pm) de 0,5 & 0,6. Cette évolution est toutefois
perturbée par la décroissance puis I'augmentation brutale de la signature de la glace d’eau
vers Lg 40° tandis qu’a la méme période, 'albédo augmente légérement puis diminue. Les
deux paramétres spectraux sont relativement stables jusqu’a Ly 58° ou ils augmentent
légérement, de +0,10 pour BD(1,5 pm) et +0,03 pour RF(1,08 um). De Ls 66° a 84°, les
deux paramétres sont de nouveau stables. Puis I'albédo diminue de -0,14 entre Lg 84° et
95° tandis que la signature de la glace d’eau diminue puis revient a sa valeur précédente. La
température de brillance T3g est plus ou moins constante a ~149 K jusqu’a Ly 44° ou elle
augmente. Elle se stabilise & ~160 K & Lg 53°, restant approximativement a cette valeur
jusqu’a Lg 71°. Passée cette date, la température augmente fortement, atteignant 200 K a
Ls 96°.

A L, 60°, lorsque la signature spectrale de la glace de CO» disparait, la température de
la surface est d’environ 160 K. Comme en partie précédente, j’ai calculé & quelle fraction
de surface occupée par la glace de COs9 cette température correspond. Il faut pour cela
déterminer la température des glaces de CO4 et HoO. La pression de surface donnée par la
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MCD a cette date et a laltitude de la région d’intérét est de 8,11 mbar, ce qui correspond
a une température de la glace de COq de 149,7 K. Le modéle de bilan énergétique local
présenté en annexe B permet de calculer la température de la glace d’eau. Il requiert en
entrée ’albédo bolométrique de la surface dans le visible et I'infrarouge proche, calculé a
partir de l'observation 3073 3 acquise a L 60,5° et corrigée des absorptions atmosphériques
et de l'effet des aérosols; on obtient un albédo bolométrique de 0,46. Il faut également lui
préciser la pression partielle de vapeur d’eau en surface a cette date. La valeur estimée par
la MCD est de 4.1073 mbar. J’ai négligé le flux de conduction pour la raison suivante :
a Lg 60°, la glace de COq, isotherme, est présente en surface depuis plus de 2/3 d’une
année martienne ; elle a donc trés vraisemblablement consommé toute I’énergie saisonniére
accumulée en été dans le sous-sol. Le flux d’advection atmosphérique a également été
négligé : il peut étre important prés de la bordure des dépots saisonniers mais celle-ci est
située & 14° de latitude au sud de la région d’intérét a cette date, soit a plus de 800 km. La
température de la glace d’eau obtenue dans ces conditions est de 206,2 K. Grace a I’équation
3.5, on obtient une fraction de surface couverte par la glace de CO9 de 88 %. Francois Forget
du LMD m’a signalé que la valeur de pression partielle de vapeur d’eau en surface donnée
dans la MCD est légérement surestimée. J’ai refait le calcul en considérant une valeur de
pression partielle de vapeur d’eau dix fois plus faible : j'obtiens une température de la glace
d’eau de 192,9 K et une fraction de surface couverte par la glace de CO4y de 82,7 %. Dans
tous les cas, une température de surface de 160 K indique que la glace de CO4 recouvre la
majorité de la surface a Lg 60°. Pourtant, sa signature spectrale est absente. J’en ai conclu
que la glace de CO9 est recouverte par une couche optiquement épaisse constituée soit de
poussiére, soit de glace d’eau, les deux composants mineurs inclus dans la glace de COs.

L’ajout d'une couche de poussiére sur la glace de COg réduirait fortement 1’albédo
de la surface or celui-ci a tendance & augmenter au printemps sur Gemina Lingula. A
Lg 60° il est égal a 0,6 contre 0,4 pour une couche optiquement épaisse de poussiére
atmosphérique comme celle qui recouvre les terrains minéraux clairs de Mars (Christensen,
1986). Par ailleurs, ajouter une couche de poussiére optiquement épaisse sur la glace de
CO2 masquerait la signature de la glace d’eau incluse dans les dépoéts saisonniers. Or on
observe une signature intense de la glace d’eau a Lg 60° avec une profondeur de la bande a
1,5 pm de 0,65. Un masquage de la glace de COs par une couche optiquement épaisse de
glace d’eau est par contre tout & fait compatible avec les observations de la forte signature
de la glace d’eau et d’un albédo élevé. Les modélisations effectuées au chapitre 2, en partie
2.1.1.2, montrent d’ailleurs qu'une couche de 400 pm d’épaisseur composée de grains de
glace d’eau de 200 pm de diamétre est suffisante pour masquer totalement la signature de
la glace de CO2. On peut imaginer deux scénarios pour expliquer la formation de cette
couche de glace d’eau :

1. Au début du printemps, I'insolation solaire est suffisante pour permettre la sublima-
tion de la glace de COy saisonniére mais pas celle des grains de glace d’eau qu’elle
contient. Les grains de glace d’eau libérés a la sublimation de la glace de CO3 restent
en surface, formant progressivement une couche optiquement épaisse.

2. La vapeur d’eau issue de la sublimation de 'anneau de glace d’eau & plus basse
latitude est transportée vers le nord par la circulation atmosphérique et se recondense
sur la glace de COq, formant progressivement une couche optiquement épaisse.
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Ce deuxiéme scénario rejoint celui proposé par Houben et al. (1997). Comme je I'ai
indiqué dans le premier chapitre, les simulations GCM confirment que la circulation atmo-
sphérique est & méme de transporter la vapeur d’eau vers le pole grace & une occurrence
importante d’ondes baroclines au printemps en bordure des dépots saisonniers (Richardson
& Wilson, 2002; Montmessin et al. , 2004). Les observations TES témoignent par ailleurs
d’une augmentation de 'abondance en vapeur d’eau au nord de ’anneau de glace d’eau au
printemps, indiquant un transport de vapeur d’eau vers l'intérieur des dépots saisonniers
(Pankine et al. , 2010).

Il devrait étre possible de distinguer lequel des deux scénarios est & I’ceuvre en analysant
la taille des grains composant la couche supérieure de glace d’eau. En effet, si le premier
scénario est privilégié, alors les grains de glace d’eau composant la couche auront le méme
diamétre que ceux contenus dans la glace de COq, de l'ordre de la centaine & quelques
centaines de microns (Schmitt et al. , 2005; Langevin et al. , 2005b). Par contre, si la couche
de glace d’eau est issue de la condensation de vapeur d’eau, les grains la composant auront
un diamétre plus petit, probablement de 'ordre de la dizaine de microns. Cette estimation
se base sur les résultats de Bass & Paige (2000) qui reproduisent I'augmentation d’albédo
de la calotte permanente nord a la fin de I’été par la condensation d’un givre d’eau de
10 & 50 microns d’épaisseur. Par ailleurs, Hart & Jakosky (1986) estiment que ’épaisseur
du givre d’eau condensé au niveau du site d’atterrissage de Viking 2 est de l'ordre de 10
microns.

A ce stade de I'étude, il s’agit de quantifier I’évolution des propriétés physico-chimiques
des dépots saisonniers au cours du printemps en terme de stratigraphie, de pourcentage
massique de chaque composant et de leur taille de grains. Il faut pour cela modéliser le
transfert radiatif dans les dépdts saisonniers afin de créer des bibliothéques de spectres
synthétiques qu’on compare ensuite aux spectres OMEGA.

3.3.1.2 Obtention des constantes optiques de la poussiére utilisées lors de
Pinversion des paramétres physiques de la surface

Le modele de transfert radiatif utilisé pour inverser les spectres OMEGA a besoin de
connaitre les constantes optiques des matériaux présents en surface, c’est-a-dire celles de
la glace de COs, de la glace de HoO et de la poussiére. Les indices réels et imaginaires n
et k des glaces de CO9 et HoO sont calculés & partir de spectres en transmission mesurés
en laboratoire & basse température, & 179 K pour la glace de CO9 et 145 K pour la glace
de HyO (Quirico & Schmitt, 1997; Grundy & Schmitt, 1998; Schmitt et al. , 1998). Une
telle méthode expérimentale ne peut étre employée pour obtenir les constantes optiques de
la poussiére polaire martienne car elle se compose d'un assemblage de plusieurs minéraux
dont on ne connait pas exactement la composition. Par ailleurs, il est intrinséquement
difficile d’obtenir des spectres en transmission de trés bonne qualité avec la plupart des
minéraux car cela nécessite des couches homogénes fines et larges pour les mesures. Pour ces
raisons, la spectroscopie en réflectance est généralement utilisée pour obtenir les constantes
optiques des minéraux.

Des méthodes empiriques permettent d’estimer numériquement 1’indice imaginaire k, ou
coefficient d’extinction, du matériau composant le milieu granulaire observé a partir de son



tel-00745121, version 1 - 24 Oct 2012

3.3 Evolution temporelle de la stratigraphie des dépdts saisonniers nord 165

spectre en réflectance (Shkuratov et al. , 1999). Elles requiérent toutefois une connaissance
préalable de son indice réel n, de la porosité ¢ du milieu et du parcours optique des photons
entre deux diffusions, d, qu’on assimile au diamétre des grains. Cette méthode a été utilisée
par Douté et al. (2007) pour obtenir les constantes optiques de la poussiére recouvrant les
terrains polaires sud de Mars. J’ai adopté la méme stratégie.

Il s’agit tout d’abord de sélectionner un spectre en réflectance caractéristique de la
poussiére présente dans les dépots saisonniers. Détaillons pour cela les mécanismes suivant
lesquels la poussiére se retrouve piégée dans les dépots saisonniers :

1. Les grains de sable et de poussiére en surface jouent le role de noyau de nucléation
pour la condensation des glaces de COg et HoO (Wall, 1981).

2. Les particules de poussiére atmosphérique jouent également le réle de noyau de nu-
cléation pour la condensation des cristaux de glace d’eau (Montmessin et al. , 2002).
La précipitation de ces cristaux sur les dépots saisonniers conduit a la sédimentation
simultanée de poussiére et de glace d’eau. Ce mécanisme a été proposé & plusieurs
reprises pour expliquer les faibles quantités de poussiére atmosphérique observées au-
dessus des dépots saisonniers (Kieffer & Titus, 2001; Newman et al. , 2002b; Neumann
et al. , 2003; Montmessin et al. , 2006).

3. De la poussiére injectée dans ’atmosphére par des tempétes sédimente ensuite sur la
glace saisonnié¢re (Kieffer, 1990).

A T'exception des grains de sable et de poussiére composant le substrat et qui conta-
minent la base des dépots de glace, la poussiére contenue dans les dépots saisonniers a
une origine atmosphérique. Les terrains clairs de Mars sont généralement supposés étre re-
couverts de poussiére atmosphérique (Christensen, 1986), avec un spectre quasiment plat
dans l'infrarouge proche (entre 1 et 2,6 pm) et une réflectance a 1 pm de 'ordre de 0,4.
Un spectre en réflectance d’'un de ces terrains permettrait d’obtenir l'indice imaginaire
de la poussiére atmosphérique. Cependant, la poussiére recouvrant ces terrains clairs est
trés probablement peu hydratée comparée a celle présente dans les dépots saisonniers de
glace. En effet, les particules de poussiére atmosphérique qui jouent le réle de noyau de
nucléation pour la glace d’eau sont fortement hydratées par un mécanisme d’adsorption des
molécules d’eau a la surface des minéraux. Or 'adsorption d’eau se signale par une bande
en absorption a 3 um. L’effet de I’adsorption se manifeste au second ordre, la présence de
la bande a 3 pm étant liée d’abord a la celle de groupements hydroxyles —OH (Pommerol
et al. , 2012), qu’on trouve dans les oxydes et hydroxydes de fer présents abondamment
a la surface de Mars et qui expliquerait la détection de la bande & 3 pm sur I’ensemble
des surfaces minérales martiennes. Pour un minéral considéré, la profondeur de la bande
a 3 pm augmente avec la quantité d’eau adsorbée, d’autant plus que le minéral contient
initialement peu de groupements hydroxyles dans sa structure cristalline (Pommerol et al.
, 2009).

Pour reproduire correctement 'indice imaginaire de la poussiére présente dans la glace,
particuliérement dans la bande & 3 pm, il faut trouver un terrain recouvert de poussiére
atmosphérique hydratée. Lorsque les dépots saisonniers se retirent, ils laissent en surface
la poussiére qu’ils piégeaient. Libérée de sa gangue de glace, cette poussiére va perdre
progressivement son hydratation sous I’action de I'insolation solaire. Les terrains aux abords
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immédiats des dépots saisonniers sont donc sans doute recouvert de poussiére hydratée.
L’observation OMEGA 2879 1, acquise a Ly 36,4° et analysée en partie 3.2.2.3, couvre le
bord des dépots saisonniers. Sur cette observation, aucun nuage de glace d’eau ne surplombe
les surfaces minérales, la forme de la bande & 3 pm de ces surfaces est uniquement contrainte
par la composition du substrat et son éventuelle hydratation. L’observation a été corrigée
des absorptions atmosphériques et de I'effet des aérosols sur la voie C et de la contribution
de I’émission thermique sur la voie L. La technique pour procéder & cette derniére correction
a été initialement mise au point par Erard (2001) puis appliquée aux données OMEGA par
Jouglet et al. (2007). J'ai utilisé les algorithmes écrits par Antoine Pommerol au cours de
sa thése pour effectuer cette correction de I’émission thermique (Pommerol, 2008).

Trois spectres ont été acquis a des latitudes différentes afin d’étudier une éventuelle
variation de I'état d’hydratation du substrat (voir figure 3.30). La région 1, la plus au
nord, est située a ~60 km de la limite méridionale de la glace d’eau, la région 2 & ~340
km de cette limite et la région 3 & ~600 km. L’opacité des aérosols atmosphériques est
globalement constante et égale a 0,35 au-dessus de ces trois régions. La température de la
surface, déterminée lors de la correction de I’émission thermique, est de 240 K au niveau de
la région 1 et de 250 K au niveau des deux autres régions. Les données obtenues entre 2,6 et
2,85 pum et au-dela de 4 pum ne sont pas représentées car 'atmosphére est majoritairement
optiquement épaisse a ces longueurs d’onde.

Les trois spectres obtenus ne présentent que de trés faibles différences. On observe une
légére variation du niveau du continuum dans la voie C. Il est intéressant de constater que
la bande & 3 pm est plus creusée pour le spectre issu de la région 1. La figure 3.30c montre
le ratio entre les différents spectres; cela permet de faire ressortir les subtiles variations
entre eux. Les ratios entre le spectre de la région 1 et les deux autres spectres confirme que
la bande & 3 pm est plus intense au niveau de la région 1. Par contre, la bande a 3 ym a
la méme intensité au niveau des régions 2 et 3. Si on fait ’hypothése que la composition
du substrat est la méme pour ces 3 régions, donc que la variation de la forme de la bande
a 3 pm n’est due qu’a une variation de la quantité d’eau adsorbée, alors cela indique que
I’adsorption d’eau en surface est plus importante dans la région 1 que dans les deux autres
régions, ce qui confirme I'hypothése d'un gradient latitudinal de la quantité d’eau adsorbée
en surface. La bande a 3 um étant identique dans les régions 2 et 3, I'adsorption d’eau
en surface y est vraisemblablement nulle, les molécules d’eau s’étant désorbées sous effet
de l'insolation solaire. Précisons que 'absence de correction de 'effet des aérosols dans la
voie L ne peut pas expliquer les différences entre les spectres : 'opacité des aérosols étant
la méme au-dessus des trois régions, on aurait les mémes différences relatives entre les
spectres une fois la correction effectuée.

Les terrains situés entre la région 1 et la limite de la glace d’eau sont sans doute plus
hydratés que le sol de la région 1 mais la bande d’absorption de la glace d’eau a 1,5 pm est
faiblement présente dans leur signature spectrale, indiquant qu’il reste de la glace d’eau
en surface. Cette glace est sans doute présente dans les zones d’ombre et les pentes moins
bien éclairées de la surface et/ou sous forme d’un sol gelé, la glace liant les grains du sol
entre eux. Le spectre en réflectance de ces terrains n’est donc pas représentatif d’un sol
uniquement couvert de poussiére hydratée.

Il faut tout de méme noter que la faible variation de la bande & 3 um observée sur la
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FI1GURE 3.30 — Evolution latitudinale de I’adsorption de la surface - observation OMEGA
2879 1 (Ls 36,4°). a : Position des trois régions d’ou sont extraits les spectres. La ligne
pointillée bleue indique la limite de la glace d’eau. b : Spectres en réflectance de la surface
de chacune des trois régions. ¢ : Ratio entre les spectres en réflectance.

figure 3.30c pourrait aussi étre due a la présence résiduelle d’une infime quantité de glace.
La position de la signature additionnelle autour de 3,0 pm fait pencher plutot pour de 'eau
adsorbée, sans qu’il soit possible de trancher étant donné le faible rapport signal sur bruit
de la signature résiduelle.

J’ai fait 'hypothése que le spectre en réflectance de la région 1 est représentatif de la
poussiére mélangée a la glace des dépdts saisonniers. Ce spectre ne peut pas étre reproduit
avec les constantes optiques d’analogues de sol martien, comme par exemple celles de la
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palagonite utilisées par Hansen (2005) pour modéliser les spectres PFS des dépots saison-
niers sud. Cela renforce I'importance d’extraire les constantes optiques de la poussiére a
partir d’un spectre de la surface martienne. L’indice imaginaire k de la poussiére a été
obtenu par la méthode de Shkuratov et al. (1999) en faisant les hypothéses suivantes :

1. La poussiére recouvrant la région 1 n’est constituée que d’un seul minéral.

2. L’indice réel n de cette poussiére est indépendant de la longueur d’onde et est égal a
1,9, 'indice réel de I'olivine (Henning et al. , 1999). La formulation de Kramers-Kronig
permettrait d’estimer le couple (n, k) de fagon itérative mais la gamme spectrale
disponible (0,95-4,0 pm) est trop restreinte pour y parvenir.

3. La porosité q est fixée & 50 %, une valeur typique des poudres minérales fines (Har-
graves et al. , 1999).

4. Le diameétre d des grains est fixé & 10 pm. Cette valeur est inférieure a la borne supé-
rieure de la distribution en taille des particules éoliennes déposées en surface, distri-
bution estimée & partir des données des atterrisseurs Viking et Pathfinder (Hargraves
et al. , 1999). Plus récemment, les mesures transmises par latterrisseur Phoenix ont
permis d’évaluer la distribution en taille des grains composant le sol des plaines de
I’hémisphére nord. Cette distribution est bimodale avec un mode pour les particules
d’un diamétre inférieur a& 10 pm, éoliennes, et 'autre mode pour les grains d’'un dia-
meétre compris entre 20 et 100 pm. Un diamétre de 10 pum correspond aux particules
de poussiére éoliennes les plus grosses donc les plus susceptibles de précipiter et d’étre
piégées dans les dépots saisonniers pendant leur formation.

5. La poussiére recouvrant la région 1 se comporte comme un réflecteur lambertien.

La résolution analytique des équations données par Shkuratov et al. (1999) permet
d’obtenir I'indice imaginaire k de la poussiére a chaque longueur d’onde du spectre OMEGA
de la région 1. Les variations de k sont lissées par une fonction spline. A partir des constantes
optiques ainsi estimées, plusieurs spectres en réflectance de la poussiére sont modélisés
pour différents diamétres des grains grace au logiciel Spectrimag. Le meilleur ajustement
du spectre de la région 1 est obtenu pour une taille de grains de 16 pm (voir figure 3.31).
On remarque que ce n’est pas le diamétre qui avait été considéré en entrée de la méthode
de Shkuratov et al. (1999), conséquence directe de la différence entre ce modeéle analytique
et celui bien plus complet de Douté & Schmitt (1998). Une étude de sensibilité de 1'estima-
tion de l'indice k en fonction des paramétres libres n, d et ¢ a été menée par Douté et al.

(2007). Elle montre que 'indice k n’est sensible au choix de I'indice n et de la porosité
q que dans la bande & 3 pm. Cela n’a que trés peu de conséquence sur la modélisation
des spectres des glaces saisonniéres car dans la majorité des cas, les signatures spectrales
du COs et de la glace de HoO dominent entre 3 et 4 pm. Par contre, l'indice k est for-
tement sensible au choix du diamétre des grains de poussiére. Douté et al. (2007) ont
calculé plusieurs jeux de constantes optiques de poussiére pour différentes tailles de grain
en entrée. Puis ils ont modélisé une série de spectres synthétiques de mélanges granulaires
{CO2+H2O+poussiére} avec ces jeux de constantes optiques. Le pourcentage massique de
la poussiére contenue dans le mélange granulaire est le paramétre le plus sensible au choix
du jeu de constantes optiques de la poussiére ; on ne peut ’évaluer qu’a un facteur +2 pres.
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La taille des grains de la poussiére et son pourcentage massique dans un mélange granulaire
sont par conséquent des paramétres peu contraints lors de I'inversion des spectres.

—— Spectre OMEGA (région 1)
—— Spectre modélisé (diamétre des grains=16 um)

Facteur de réflectance

1.0 1.5 2.0 2.5 3.0 3.5 4.0
Longueur d'onde (um)

FIGURE 3.31 — Ajustement du spectre OMEGA de la région 1 par un spectre modélisé
a l'aide des constantes optiques extraites par la méthode de Shkuratov et al. (1999). Le
meilleur ajustement est obtenu pour une taille des grains de poussiére de 16 pm.

3.3.1.3 Inversion des propriétés physico-chimiques des condensats saisonniers

J’ai sélectionné plusieurs spectres en réflectance OMEGA permettant d’échantillonner
les différents stades de I’évolution printaniére des dépots saisonniers sur le plateau de
Gemina Lingula. Ces spectres, regroupés sur la figure 3.32, sont extraits des observations

suivantes :

— L’observation 2688 0, acquise a Lg=11,5°, donne la signature spectrale des dépots
saisonniers au début du printemps. J'ai fait ’hypothése que la couche de glace de
CO4 n’est pas encore recouverte de glace d’eau a cette période.

— Les observations 2827 1 (L;=29,8°),2904 1 (Ls=39,6°) et 2937 1 (Ls=43,7°) échan-
tillonnent la diminution progressive de la signature de la glace de COs.

— L’observation 3073 3 (Ls=60,5°) est acquise au moment ou la signature de la glace
de COg vient de disparaitre.

— L’observation 3354 1 (Ls=95,0°) donne la signature spectrale de la surface au début
de 1’été, lorsque la forte augmentation de température indique que la glace de COq

disparait définitivement de la surface.

Chaque spectre a été corrigé de I'absorption par les gaz et des effets des aérosols au
moyen de la procédure décrite en annexe A. Le tableau 3.3 détaille les géométries d’acqui-
sition de ces spectres ainsi que 'opacité estimée au-dessus de la scéne.

Des bibliothéques de spectres synthétiques ont ensuite été générées a 1’aide du logiciel
Spectrimag pour la géométrie d’acquisition de chaque spectre OMEGA. Le modéle physique
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, Numerq L, Heure Incidence Emergence Azimuth Op ac1te) estimee
d’observation locale des aérosols
2688 0 11,5° 13H N 19,4° 74,8° 0,18
2827 1 29,8° 12H 70,4° 8,5° 142,2° 0,19
2904 1 39,6° 11H 66,9° 8,8° 140,9° 0,23
2937 1 43,7° 11H 65,6° 7,5° 171,4° 0,12
3073_3 60,5° 14H 61,2° 5,0° 148,4° 0,24
3354 1 95,0° 3H 69,6° 4,4° 108,4° 0,20

TABLE 3.3 — Numéro d’observation, date, heure locale et géométrie d’acquisition de chaque
spectre OMEGA utilisé dans I’é¢tude des condensats saisonniers du plateau de Gemina
Lingula. L’opacité des aérosols estimée & ’aide de la méthode de correction atmosphérique
est également donnée.
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FIGURE 3.32 — Spectres en réflectance OMEGA acquis au niveau de plateau de Gemina
Lingula et corrigés de ’absorption par les gaz et des effets des aérosols. Un décalage vertical
a été appliqué pour plus de clarté; il est indiqué pour chaque spectre sur la figure.

choisi pour représenter I'agencement des corps en surface est adapté a la situation. En
particulier, le choix d’'un mélange géographique subpixel dépend de la température de
surface mesurée par TES. Une température de 'ordre de 150 K indique que la glace de CO4
recouvre de facon homogéne la surface, ce qui est le cas jusqu’a Ls~44°, date approximative
de l'acquisition de I'observation 2937 1. Jusqu’a cette observation incluse, j’ai considéré
qu’on peut représenter la couche de dépodts saisonniers par un mélange intime granulaire
de glace de CO2 contaminée en glace d’eau et poussiére recouvrant de fagon homogéne la
surface. Ce mélange granulaire est éventuellement recouvert par une fine couche de glace
d’eau venant masquer la signature de la glace de COs, d’épaisseur suffisamment faible pour
qu’elle soit maintenue par conduction/convection ' & la température de la glace de COs.

1. 11 est probable que le passage du flux de sublimation de la glace de CO2 a travers la couche de glace
d’eau soit le processus le plus efficace pour la refroidir.
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Une température supérieure a 150 K signale que la glace de COs ne recouvre plus la
surface de fagon homogéne. Des terrains recouverts uniquement de glace d’eau, & sa propre
température d’équilibre, ont fait leur apparition & une échelle spatiale inférieure & celle d’un
pixel OMEGA. C’est le cas de 'observation 3073 3 pour laquelle j’ai calculé dans la partie
précédente qu’environ 85% de la surface sont recouverts par de la glace de CO5. Pour cette
observation, j’ai choisi de représenter les dépdts saisonniers par un mélange géographique
subpixel entre 2 poéles : (i) un mélange intime granulaire de glace de CO9 contaminée en
glace d’eau et poussiére et (ii) un mélange intime granulaire de glace d’eau contaminée en
poussiére. Ce mélange géographique est recouvert d’une couche de glace d’eau masquant
la signature de la glace de COa.

Dans le cas de l'observation 3354 1 ( Ls=95°), la température de surface a atteint
environ 200 K. I’albédo bolométrique de la surface calculé a partir du spectre OMEGA
obtenu dans les gammes visible et proche infrarouge est de 0,38 et la pression partielle de
vapeur d’eau fournie par la MCD de l'ordre de 2 Pa. Le modéle calcule une température
d’équilibre de la glace d’eau de 202 K, indiquant que la glace de CO2 a disparu de la
surface & Ls 95°. Pour cette observation, j’ai représenté la surface par un mélange stratifié
composé d'une couche de glace d’eau saisonniére contaminée en poussiére reposant sur la
glace pérenne de la calotte permanente nord.

Chaque bibliothéque de spectres synthétiques échantillonne les parameétres du modéle
physique sur une gamme de valeurs réalistes. Les intervalles de variation des paramétres
ont été définis grace a des expériences « manuelles » de modélisation ayant permis d’éva-
luer grossiérement la valeur optimale de chaque paramétre. On cherche parmi ces spectres
synthétiques le plus proche voisin du spectre OMEGA par la méthode des moindres carrés.

Pour cela, on calcule la distance suivante entre chaque spectre synthétique s® et le spectre
OMEGA s :

0 s\ __ Z)xw/\ (59\ T 53)2
o(s”,s%) = R (3.6)

s())\ et sy correspondent au facteur de réflectance a la longueur d’onde A du spectre

OMEGA et du spectre synthétique. Pour prendre en compte le fait que certains spectels
contiennent plus d’information que d’autres, comme ceux situés au niveau des bandes
d’absorption des glaces, on leur attribue un poids wy. Ce poids permet aussi d’exclure les
spectels pour lesquels la correction atmosphérique est imparfaite. En pratique, j’ai exclu
lors du calcul de ¢ les spectels situés au fond de la bande a 2 pm, ceux compris entre 2,6
et 2,85 um et ceux situés au-dela de 4 pm '

Le spectre synthétique pour lequel la distance ¢ est minimale correspond au plus
proche voisin du spectre OMEGA. Les paramétres correspondant a ce spectre synthétique
définissent & priori le modéle physique représentatif du milieu en surface. Cependant, étant
donné la multiplicité des paramétres libres du modéle (entre 3 et 4 suivant la représentation
de surface), plusieurs jeux de paramétres peuvent donner lieu a de faibles valeurs de ¢. J'ai
considéré que le plus proche voisin du spectre OMEGA correspond & un minimum local

1. Les spectels « chauds » ou « morts » sont automatiquement mis de coté lors de la génération des
cubes OMEGA effectuée au laboratoire.
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de ¢ puis j'ai mené une étude de sensibilité afin d’évaluer la présence d’autres minima
locaux. Pour cela, j’ai fixé la valeur de 2 paramétres et j’ai calculé la distance ¢ entre les
spectres synthétiques répondant a ce critére et le spectre OMEGA ; la distance minimale
est conservée en mémoire. Puis j’ai fait varier la valeur d’'un des 2 paramétres et calculé une
nouvelle distance minimale. J’ai procédé ainsi pour toutes les combinaisons possibles des 2
paramétres dans la bibliothéque. On obtient un plan des valeurs minimales de ¢ en fonction
des 2 paramétres considérés. Il permet de repérer la présence des minima locaux. J’ai évalué
la qualité de 'ajustement du spectre OMEGA par les spectres synthétiques correspondant
aux minima et conservé celui pour lequel 'ajustement me semble optimal. Ces plans du
minimum de ¢ permettent également d’estimer l'incertitude sur la détermination de la
valeur optimale des paramétres. Les résultats obtenus pour les différents spectres OMEGA
sont présentés ci-dessous.

Observation 2688 0 : La température de 150 K mesurée par TES sur le plateau
de Gemina Lingula au moment de cette observation indique qu’on peut représenter les
dépdts saisonniers par un mélange intime granulaire de glace de COy contaminée en glace
de HyO et poussiére. J’ai fait 'hypothése qu’en ce début de printemps, la glace de CO3 est
a nu, c’est-a-dire que la glace d’eau n’a pas encore commencé a la recouvrir. Les données
MOLA indiquent que la couche de glace saisonniére est épaisse d’environ 80 cm a L 10° & la
latitude de Gemina Lingula (Smith et al. , 2001b; Aharonson et al. , 2004). J’ai supposé que
le mélange granulaire {CO2+HoO+poussiére} est optiquement épais pour cette épaisseur
d’une part pour simplifier le probléme et d’autre part pour réduire la vitesse de calcul :

— Considérer une couche optiquement fine nécessiterait de prendre en compte le sub-
strat. Sur le plateau de Gemina Lingula, il est composé de glace d’eau de grains mil-
limétriques (Langevin et al. , 2005b) trés probablement recouverte d’une couche de
givre d’eau déposée en automne, avant que la glace de CO2 ne condense. L’épaisseur
exacte de cette couche de givre et la taille des grains la composant sont inconnues,
ils s’ajouteraient donc aux nombreux paramétres libres du probléme.

— Lorsqu’on suppose que le mélange est optiquement épais, le logiciel Spectrimag utilise
une paramétrisation du transfert radiatif qui réduit considérablement le temps de
calcul. Par contre, le traitement d’un mélange stratifié nécessite le calcul complet du
transfert radiatif a 'aide du moteur DISORT et les calculs sont beaucoup plus longs.

Cette hypothése de couche optiquement épaisse est testée et vérifiée par la suite.

Une bibliothéque de spectres synthétiques de mélanges granulaires { COg+HaO-+poussiére}

a été générée en faisant varier pas a pas les paramétres physiques suivants : proportion mas-
sique de poussiére, proportion massique de glace de HoO, taille des grains de glace de HoO
et taille des grains de glace de CO». J’ai conservé la taille des grains de poussiére constante
et égale a 16 pm, valeur permettant de reproduire le spectre obtenu en bordure des dé-
pots saisonniers sur I'observation 2879 1 (voir partie 3.3.1.2). La proportion massique de
glace de COq est le complémentaire a 1 de la somme des proportions massiques de glace
de H20 et de poussi¢re. La porosité du mélange granulaire a été fixée a 50%, moyenne
des différentes valeurs mesurées jusqu’a présent (Smith et al. , 2001b; Aharonson et al. ,
2004; Litvak et al. , 2007) (voir partie 2.2.1.3). Le paramétre d’anisotropie g de la fonction
d’Heney-Greenstein a été fixé a 0 (diffusion isotrope) en l’absence d’information sur ce
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paramétre. Le tableau 3.4 regroupe les paramétres libres de la simulation, leur intervalle
de variation et les pas d’échantillonnage.

Parameétres libres Intervalle de variation Pas d’échantillonnage
Proportion massique de poussiére 0,002 - 0,015 wt% 0,001 wt%
Proportion massique de glace de HyO 0,010 - 0,100 wt% 0,005 wt%
Taille des grains de glace de HoO 100 - 800 pum 50 pm
Taille des grains de glace de CO» 10 - 50 cm 5 cm

TABLE 3.4 — Paramétres libres de la bibliothéque de spectres synthétiques destinée a re-
produire le spectre extrait de 'observation 2688 0. Les intervalles de variation de ces
paramétres et les pas d’échantillonnage sont également indiqués.

Le spectre extrait de 1'observation 2688 0 a été corrigé des effets atmosphériques par
la méthode adaptée aux glaces de COq pure. Or ce spectre présente clairement la signa-
ture de la glace de HoO. Comme je I'ai expliqué en partie 2.2.2.2, la correction effectuée
surestime probablement 1'opacité et l'effet des aérosols, le contraste spectral se trouvant
ainsi réhaussé de fagon trop importante. Cela se traduit par un continuum sans doute
trop élevé avec pour conséquence une proportion massique de poussiére sous-estimée. Afin
d’évaluer 'erreur ainsi induite sur la proportion massique de poussiére, j’ai cherché parmi
les spectres synthétiques de la bibliothéque générée d’une part les plus proches voisins du
spectre OMEGA corrigé des effets atmosphériques {gaz+aérosols}, noté spectre OMEGA
SER, et d’autre part les plus proches voisins du spectre OMEGA corrigé uniquement des
absorptions atmosphériques, noté spectre OMEGA RAC.

Il s’est avéré qu’aucun des spectres synthétiques de la bibliothéque ne permet de re-
produire correctement la partie du spectre OMEGA située dans la voie L, au-dela de 2,85
pm, tandis que la voie C est correctement ajustée. Par conséquent, je n’ai cherché le plus
proche voisin du spectre OMEGA que sur la voie C, les poids w) dans I’équation 3.6 étant
fixés & 0 pour les spectels de la voie L. Dans la voie C, j’ai attribué un poids de 1 pour la
majeure partie des spectels a I'exception de ceux situés dans la bande & 2 um ou j’ai fixé
le poids & 0 car ils sont trés sensibles & la correction atmosphérique. L’accent a été mis sur
I'intensité des bandes d’absorption & 1,429 pum de la glace de CO4 et a 1,500 pm de la glace
de H2O en attribuant un poids trois fois plus important aux spectels correspondants.

La figure 3.33 montre le spectre OMEGA SER 2688 0 et son plus proche voisin obtenu
par la méthode des moindres carrés. La figure 3.34 illustre I’évolution de la valeur minimale
de la distance ¢ entre le spectre OMEGA et les spectres synthétiques en fonction des
différents paramétres libres. De méme, les figures 3.35 et 3.36 montrent les résultats obtenus
lors de 'inversion du spectre OMEGA RAC. Le tableau 3.5 résume les paramétres physiques
des spectres synthétiques optimaux issus de cette inversion.

SpeCtre OMEGA PC02 PHQO Ppoussiére DCOZ DHQO Dpoussiére

Spectre SER 99,954 0,040 0,006 30 cm 350 pum 16 pm
Spectre RAC 99,957 0,035 0,008 35 cm 300 pm 16 pm

TABLE 3.5 — Paramétres physiques correspondant aux spectres synthétiques les plus proches
des spectres OMEGA SER et RAC 2688 0. Le modéle physique est un mélange granulaire
{CO2+Hy0O+poussiére}. Px correspond a la proportion massique du composant X et Dx
au diamétre des grains du composant X.
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FIGURE 3.33 — Le spectre noir correspond au spectre OMEGA extrait de 'observation
2688 0 (Ls=11,5°) corrigée de l'effet des gaz et des aérosols (spectre SER). Le spectre
rouge est le spectre synthétique le plus proche du spectre OMEGA.
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FIGURE 3.34 — Plan de la distance minimale entre le spectre OMEGA SER 2688 0 et les
spectres synthétiques lorsqu’on fait varier les combinaisons de : (a) pourcentage massique
de glace d’eau et taille de grains de glace d’eau, (b) pourcentage massique de glace d’eau et
taille de grains de glace de COs et (c) pourcentage massique de glace d’eau et pourcentage
massique de poussiére. Les traits pointillés blancs donnent la position du plus proche voisin
au sens des moindres carrés du spectre SER. Le contour central sans label correspond & la
valeur 3.1074.
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FIGURE 3.35 — Méme légende que pour la figure 3.33 mais le spectre OMEGA 2688 0 est
uniquement corrigé de l’absorption par les gaz (spectre RAC).
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Dans le cas de l'inversion du spectre SER, la figure 3.34 permet de constater qu’il
n’y a pas d’autre minimum local que celui associé au plus proche voisin qui, rappelons-le,
correspond au minimum absolu de la fonction ¢. Par contre, dans le cas de 'inversion du
spectre RAC (figure 3.34), on remarque l'existence d’un deuxiéme minimum local associé a
la configuration suivante : 99,957 wt% de glace de CO2 (grains de 35 cm) + 0,035 wt% de
glace de HoO (grains de 300 pm) + 0,008 wt% de poussiére (grains de 16 pm). Le spectre
synthétique issu de ce second minimum permet d’obtenir un meilleur ajustement du spectre
OMEGA RAC que le spectre « plus proche voisin ». La configuration associée a ces spectres
synthétiques optimaux (plus proche voisin pour le spectre SER, second minimum local pour
le spectre RAC) est donnée dans le tableau 3.5. Je reviendrai plus loin sur lincertitude
associée a la détermination de ces jeux de paramétres optimaux.

L’ajustement des spectres OMEGA SER et RAC par les spectres synthétiques retenus
est particuliérement bon aux longueurs d’onde inférieures a 2,6 ym (figures 3.33 et 3.35).
On reproduit correctement le niveau du continuum vers 1 pum, l'intensité de la bande
d’absorption de la glace de CO9 & 1,429 um ainsi que celle de la bande d’absorption de la
glace de HoO a 1,500 pm. Il subsiste toutefois des divergences, notamment pour certaines
bandes de la glace de CO2 dont I'intensité simulée est trop faible. C’est le cas des bandes a
1,213 pm, &4 1,871 pum et du doublet 2,287-2,34 pm. La bande de la glace d’eau a 2,5 um n’est
pas assez profonde et on reproduit mal la chute de réflectance & 2,6 ym. En parcourant les
spectres synthétiques de la bibliothéque, j’ai remarqué qu’il est possible d’ajuster la bande a
2,5 pm en augmentant la taille des grains de glace d’eau et son pourcentage massique mais la
bande de la glace d’eau a 1,500 pm est alors trop profonde. Cette différence entre les spectres
synthétiques et les spectres OMEGA se visualise notamment sur la pente du spectre, définie
comme la droite passant par les épaulements a 1,8 et 2,2 ym de la bande d’absorption a 2
pm de la glace d’eau. Cette pente est systématiquement plus importante sur les spectres
OMEGA que sur les spectres synthétiques. Cette divergence pourrait trouver son origine
dans une correction atmosphérique imparfaite, comme ’absence de prise en compte des
aérosols de glace d’eau. Ces aérosols absorbent en effet une partie du rayonnement dans la
bande & 2,5 pm. La différence de pente des spectres pourrait aussi indiquer une distribution
bimodale des tailles de grains de glace d’eau, paramétre qui n’est pas pris en compte dans
le modéle de transfert radiatif.

La différence la plus notable entre spectres synthétiques et spectres OMEGA est ob-
servée dans la voie L, au-dela de 2,85 pum : aucun spectre synthétique ne permet de re-
produire correctement les spectres OMEGA dans cette gamme spectrale. Alors que les
signatures de la glace de CO2 sont clairement identifiables entre 2,9 et 3,7 pum sur les
spectres synthétiques, la forme du spectre OMEGA rappelle plutdt celle de glace d’eau
poussiéreuse, avec une forte bande & 3 pm. Cette bande intense indique que la majeure
partie de 'absorption dans la voie L se fait dans les premiéres couches de grains de la
surface. Il est donc probable qu’au moment de l'observation OMEGA, & L;=11,5°, une
fine couche de glace d’eau recouvre déja la glace riche en COs. J’ai essayé sans succés de
reproduire la signature spectrale dans la voie L avec un mélange stratifié composé d’un
mélange {CO2+HoO-+poussiére} surmonté d’une couche de glace d’eau poussiéreuse. Il se
peut que ce probléme traduise une limitation du modéle de transfert radiatif & reproduire
des couches de glace tres fines, d’épaisseur inférieure a la dizaine de microns. L'impact de
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cette couche de glace d’eau est cependant beaucoup moins important dans la voie C que
dans la voie L. Par conséquent, on peut faire confiance aux parameétres du modéle physique
permettant de reproduire la voie C des spectres OMEGA.

Evaluons a présent I'incertitude sur la détermination des jeux de paramétres optimaux.
Le spectre OMEGA SER est distant de son plus proche voisin de 2,9.10™%. La comparaison
visuelle de spectres synthétiques issus de la bibliothéque m’ont permis de constater que
lorsque la distance ¢ est supérieure a ~3,4.10~%, I’ajustement du spectre OMEGA n’est
plus correct. L’analyse de la figure 3.34 fournit ainsi les incertitudes suivantes sur les
parameétres optimaux :

0,030 wt% < Pourcentage massique de glace de HoO < 0,055 wt%
— 0,005 wt% < Pourcentage massique de poussiére < 0,007 wt%

— 250 pm < Taille des grains de glace de HoO < 450 pm

25 cm < Taille des grains de glace de COs < 40 cm

Ajoutons que la proportion de poussiére souffre de surcroit d’une incertitude supplé-
mentaire due a celle sur la taille des grains la composant (voir partie 3.3.1.2).

Dans le cas du spectre RAC, la distance avec le spectre synthétique optimal est de
1,9.107%. C’est a partir d’une distance ¢ de ~2,2.10~4 que I'ajustement du spectre OMEGA
n’est plus correct, ce qui se traduit par les incertitudes suivantes sur les parameétres opti-
maux (voir figure 3.36) :

— 0,025 wt% < Pourcentage massique de glace de HoO < 0,055 wt%
0,007 wt% < Pourcentage massique de poussiére < 0,011 wt%

— 250 pm < Taille des grains de glace de HoO < 450 pm

— 25 cm < Taille des grains de glace de CO2 < 50 cm

L’incertitude sur la taille des grains de glace de COs9 se prolonge probablement & une
valeur de l'ordre de 60 cm ; une bibliothéque couvrant ces tailles de grains permettrait de
le préciser.

Il est intéressant de noter sur les figures 3.34 et 3.36 que les combinaisons de para-
métres donnant lieu aux plus faibles distances ¢ sont organisées de facon relativement
linéaire. Ainsi, dans le cas d’un faible pourcentage massique de glace d’eau, la distance
¢ est minimale pour de faibles tailles de grains de glace d’eau. Au contraire, lorsque le
pourcentage massique de glace d’eau est grand, la distance ¢ est minimale pour les grandes
tailles de grains de glace d’eau. Cela implique probablement qu’une quantité comme le
pourcentage en nombre de grains de glace d’eau reste approximativement constant selon
les différentes configurations optimales. Je n’ai toutefois pas poussé mes investigations plus
avant sur ce point.

J’ai supposé préalablement & la génération de la bibliothéque de spectres synthétiques
que le mélange granulaire {CO2+HoO+poussiére} est optiquement épais. Afin de vérifier
cette hypothése, j’ai modélisé le spectre en réflectance d’'un mélange stratifié tel que :

— La couche inférieure ou substrat est composée de glace d’eau optiquement épaisse.
La modélisation a été effectuée pour trois tailles de grains : 50, 300 et 1000 microns.
La signature spectrale de la glace d’eau varie fortement pour ces différents diamétres.
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— La couche supérieure est un mélange granulaire {CO2+HsO+poussiére} ; sa confi-
guration est celle du plus proche voisin du spectre OMEGA SER. L’épaisseur de ce
mélange granulaire varie entre 10 et 80 cm.

Tant que le mélange granulaire {CO2+HoO-+poussiére} est optiquement fin, la signa-
ture spectrale de la surface varie en fonction de la taille des grains du substrat de glace
d’eau. Une fois que le mélange granulaire est optiquement épais, la réflectance de la surface
est indépendante de la nature du substrat. Comme il est expliqué dans le chapitre 2 en
partie 2.1.1.2, les photons sondent une profondeur plus faible dans les bandes d’absorption.
Ainsi, le passage du régime optiquement fin & optiquement épais est atteint pour une épais-
seur plus faible au fond des bandes d’absorption. Dans le cas de figure qui nous intéresse, le
mélange granulaire {CO2+HyO+poussiére} devient optiquement épais au fond des bandes
d’absorption de la glace de COy et HoO lorsque la couche fait 40 cm d’épaisseur et dans
le continuum entre les bandes d’absorption lorsque la couche fait 60 cm d’épaisseur. Les
données MOLA indiquant que la couche de glace saisonniére est épaisse d’environ 80 cm a
Lg 10° & la latitude de Gemina Lingula, 'hypothése d’'un mélange granulaire optiquement
épais est correcte. Cette hypothése reste d’ailleurs valide pour le fond des bandes d’ab-
sorption jusqu’a Lg~ 50°, date & laquelle I'épaisseur de la couche de glace de COq devient
inférieure a 40 cm (Smith et al. , 2001b; Aharonson et al. , 2004).

Le spectre RAC, non corrigé de Deffet des aérosols, se distingue principalement du
spectre SER par un continuum & 1 pm plus faible de 0,04. Lors de 'inversion des para-
métres physiques optimaux, cette différence se traduit en particulier par une proportion
de poussiére plus importante d’environ 30% (voir tableau 3.5). Les autres paramétres phy-
siques varient également mais c’est principalement la proportion de poussiére qui est affec-
tée. En effet, la comparaison des figures 3.34c et 3.36c montrent un décalage notable du
puits du minimum de ¢ vers les grandes proportions de poussiére. Ce puits reste par contre
au méme endroit sur les autres figures.

La proportion massique de poussiére est un paramétre mal contraint du fait de l'in-
certitude sur la taille des grains la composant (voir partie 3.3.1.2). J’ai décidé pour les
observations OMEGA suivantes de travailler uniquement sur les spectres OMEGA SER,
corrigés de 'effet des gaz et des aérosols. L’incertitude sur la correction des aérosols se
traduira par une incertitude sur la proportion massique de poussiére au maximum de 50%.

Observation 2827 1: Comparé au spectre précédent, extrait de 'observation 2688 0,
le spectre de 'observation 2827 1 montre une diminution de la signature de la glace de
CO9 au profit de celle de la glace de HoO. J’associe cette évolution spectrale & la formation
progressive d'une crotite de glace de HoO sur la glace riche en COs. De ce fait, j’ai représenté
les dépots saisonniers par un mélange stratifié composé d’'un mélange intime granulaire de
glace de CO9 contaminée en glace d’eau et poussiére surmonté d’'une couche de glace
d’eau. Les caractéristiques du mélange granulaire {COy+HyO-+poussiére} sont celles du
plus proche voisin du spectre SER 2688 0. J’ai considéré que la porosité de la couche
supérieure de glace d’eau est de 50%. Une bibliothéque de spectres synthétiques a été
générée en faisant varier pas a pas I'épaisseur et la taille des grains de glace d’eau composant
la couche supérieure. Il s’est avéré qu’il n’est pas possible de reproduire le spectre extrait
de Pobservation 2827 1 en maintenant constant la taille des grains de glace de COg9 a
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30 c¢m : lorsqu’on parvient & ajuster le niveau du continuum, la profondeur de la bande
d’absorption de la glace de CO2 & 1,429 pm est systématiquement trop faible. J’ai donc
considéré ce paramétre comme libre et fait varier sa valeur dans la bibliotheéque. Le tableau
3.6 regroupe les paramétres libres de la simulation, leur intervalle de variation et les pas
d’échantillonnage.

Parameétres libres Intervalle de variation Pas d’échantillonnage
Taille des grains de} glace de H2O 10 - 320 yim 10 pim
(couche supérieure)
Epaisseur de la couche supérieure
de glace de H,O 0 - 400 pm 10 pm
Taille des grains de glace de CO» 9 - 50 em 9 em

(couche inférieure)

TABLE 3.6 — Parameétres libres de la bibliothéque de spectres synthétiques destinée a repro-
duire les spectres extraits des observations 2827 1 & 2937 1. Les intervalles de variation
de ces paramétres et les pas d’échantillonnage sont également indiqués.

Comme dans le cas de l'observation 2688 0, il n’a pas été possible de reproduire la
partie du spectre OMEGA située dans la voie L avec les spectres de la bibliothéque. Je n’ai
donc cherché les plus proches voisins du spectre OMEGA que sur la voie C, fixant les poids
wy a 0 pour les spectels de la voie L. Les poids des spectels de la voie C sont identiques
a ceux choisis lors de I'analyse de 1'observation 2688 0 : un poids de 1 pour la majeure
partie des spectels, de 0 pour ceux situés dans la bande & 2 um et de 3 pour ceux compris
entre 1,429 pm et 1,600 pum.

La figure 3.37 montre le spectre OMEGA SER et son plus proche voisin obtenu par la
méthode des moindres carrés. La figure 3.38 illustre I’évolution de la valeur minimale de la
distance ¢ entre le spectre OMEGA et les spectres synthétiques en fonction des différents
paramétres libres. Le tableau 3.7 résume les parameétres physiques du spectre synthétique
optimal issus de cette inversion.

La figure 3.38 permet de constater qu’il n’y a pas d’autre minimum local que celui
correspondant au plus proche voisin. Ce spectre synthétique ajuste particuliérement bien
le spectre OMEGA de 1 & 2,5 pum (figure 3.37). La profondeur des différentes bandes
d’absorption est correctement reproduite ainsi que le niveau du continuum a 1 pm. Entre
1,25 et 1,4 pm, le facteur de réflectance du spectre synthétique est 1légérement plus faible
que celui du spectre OMEGA. En d’autres termes, la signature de la glace d’eau est plus
marquée sur le spectre synthétique a ces longueurs d’onde. Cela peut venir du fait qu’on
considére que la couche supérieure est composée exclusivement de glace d’eau. En ajoutant
une faible proportion de poussiére, on pourrait atténuer la signature de la glace d’eau entre
1,2 et 1,4 um. Cependant, cette signature serait également atténuée dans les autres bandes
d’absorption, ce qui nécessiterait de considérer des grains d’une taille légérement supérieure
a celle obtenue pour le plus proche voisin.

On remarque par contre que le spectre synthétique ne reproduit pas du tout la chute
de réflectance au-dela de 2,5 pm. Dans la voie L, ajustement est meilleur que celui obtenu
auparavant sur le spectre OMEGA 2688 0 dans le sens ou, cette fois, on ajuste correcte-
ment le spectre OMEGA au-dela de 3,5 pm. Une forte différence subsiste cependant entre
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FIGURE 3.37 — Méme légende que pour la figure 3.33 mais pour le spectre OMEGA SER

2827 1 (Ls=29.8°).
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FIGURE 3.38 — Plan de la distance minimale entre le spectre OMEGA SER 2827 1 et les
spectres synthétiques lorsqu’on fait varier les combinaisons de : (a) épaisseur de la couche
supérieure de glace d’eau et taille de grains de glace d’eau de cette couche et (b) épaisseur
de la couche supérieure de glace d’eau et taille de grains de glace de CO2 de la couche
inférieure. Les traits pointillés blancs donnent la position du plus proche voisin au sens
des moindres carrés du spectre SER. Le contour central sans label correspond & la valeur

2.1074.

Couche supérieure

Couche inférieure

PHzO DHQO Epaisseur PC02 PHQO Ppoussiére DCO2 DHQO Dpoussiére

100 70 pm 40 pm 99,954 0,040

0,006 10 cm 350 pum 16 pm

TABLE 3.7 — Paramétres physiques correspondant au spectre synthétique plus proche voi-
sin du spectre OMEGA SER 2827 1. Le modéle physique est un mélange granulaire
{CO2+H30+poussiére} surmonté d’une couche de glace de HoO. Px correspond a la pro-
portion massique du composant X et Dx au diamétre des grains du composant X.



tel-00745121, version 1 - 24 Oct 2012

3.3 Evolution temporelle de la stratigraphie des dépdts saisonniers nord 181

2,85 et 3,5 pm vu que 'on réutilise les caractéristiques déduites pour la couche inférieure,
mis a part la taille des grains de glace de COs.

Estimons & présent l'incertitude sur le jeu de paramétres optimaux. Une étude de
sensibilité a été menée en comparant visuellement des spectres synthétiques correspondant
a différentes combinaisons de paramétres. I s’avére que la profondeur de la bande de la
glace de COs est particulierement sensible & 1’épaisseur de la couche supérieure de glace
d’eau. Or la qualité de ’ajustement dépend fortement de la capacité du spectre synthétique
a reproduire l'intensité de cette bande. L’incertitude sur I’épaisseur de la couche de glace
d’eau est donc faible, de l'ordre de £10 pum. Dans le cas de la taille des grains de glace
d’eau composant la couche supérieure, on obtient un ajustement correct pour des grains
d’une taille comprise entre 60 et 90 pm. L’incertitude sur la taille des grains de glace de
COg est quant a elle de £2 cm.

Observation 2904 1 : La recherche du plus proche voisin du spectre SER extrait de
cette observation s’est faite a partir de la bibliothéque générée pour ’observation précé-
dente. J’ai fixé les poids w)y a 0 pour les spectels de la voie L., qu’on ne parvient toujours
pas & ajuster. Dans la voie C, un poids de 1 a été attribué a la majeure partie des spectels,
de 0 pour ceux situés dans la bande & 2 ym et de 5 pour ceux compris entre 1,429 pm et
1,600 pm.

La figure 3.39 montre le spectre OMEGA SER et son plus proche voisin obtenu par la
méthode des moindres carrés. La figure 3.40 illustre ’évolution la valeur minimale de la
distance ¢ entre le spectre OMEGA et les spectres synthétiques en fonction des différents
paramétres libres. Le tableau 3.8 résume les paramétres physiques du spectre synthétique
optimal issus de cette inversion.

On constate sur la figure 3.40 qu’il n’y a pas d’autre minimum local que celui associé au
plus proche voisin. Entre 1 et 2,6 um, les convergences et divergences en terme d’ajustement
du spectre OMEGA par le spectre synthétique plus proche voisin sont les mémes que pour
le spectre OMEGA précédent (figure 3.39). Dans la voie L, 'ajustement est moins bon que
précédemment. Le spectre OMEGA présente clairement la signature en double bosse de
la glace de CO4 tandis que le spectre synthétique est caractérisé par celle de la glace de
H20. La signature proéminente de la glace de COy sur le spectre OMEGA indique que
des grains de glace de CO9 sont situés dans les premiéres couches de grains de la surface.
La représentation de surface choisie pour cette observation ne serait donc pas adaptée.
Un mélange intime granulaire {CO2+H2O-+poussiére} avec une assez forte contamination
en glace d’eau serait sans doute plus & méme d’ajuster la voie L. tout en conservant une
forte signature de glace d’eau dans la voie C. Une autre possibilité serait d’ajouter une fine
condensation de glace de COs a la surface de la couche de glace d’eau. Je n’ai toutefois pas
poussé plus en avant mes investigations sur ce point.

Comme pour 'observation précédente, l'ajustement du spectre OMEGA dans la voie
C par les spectres synthétiques est trés sensible a 1'épaisseur de la couche de glace d’eau,
dont j’estime l'incertitude & £10 pum. L’ajustement est également trés sensible a la taille
des grains de glace d’eau, déterminée a +10 pum. La taille des grains de glace de COq
permettant d’ajuster le spectre OMEGA est comprise entre 10 et 16 cm.
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FI1GURE 3.40 — Méme légende que la figure 3.38 mais dans le cas du spectre OMEGA SER
2904 1. Le contour central sans label correspond a la valeur 4.10~% dans le cas de la figure
a et a la valeur 3.10~* dans le cas de la figure b.

Couche supérieure

Couche inférieure

Pu,0 Dm,0 Epaisseur

Pco, Pn,o

Ppoussiére DC02 DHQO Dpoussiére

100 40 pm 50 pm

99,054 0,040

0,006 14 ecm 350 pum 16 pm

TABLE 3.8 — Méme légende que pour le tableau 3.7 mais pour le plus proche voisin du

spectre OMEGA SER 2904 1.
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Observation 2937 1: La bibliothéque de spectres synthétiques générée pour inverser
le spectre de I'observation 2827 1 a de nouveau été utilisée. Il est cette fois possible de
simuler correctement le spectre OMEGA dans la voie L. J’ai fixé les poids w)y a 1 dans cette
voie. Les spectels dans la voie C se sont vus attribuer les mémes poids que précédemment.

La figure 3.41 montre le spectre OMEGA SER et son plus proche voisin obtenu par la
méthode des moindres carrés. La figure 3.42 illustre I’évolution la valeur minimale de la
distance ¢ entre le spectre OMEGA et les spectres synthétiques en fonction des différents
paramétres libres. Le tableau 3.9 résume les parameétres physiques du spectre synthétique
optimal issus de cette inversion.

Couche supérieure Couche inférieure

PHQO DHQO EpaiSSGUT PC02 PH2O Ppoussiére DCOQ DHQO Dpoussiére
100 100 pm 100 pm 99,954 0,040 0,006 50 cm 350 pm 16 pm

TABLE 3.9 — Méme légende que pour le tableau 3.7 mais pour le plus proche voisin du
spectre OMEGA SER 2937 1.

La figure 3.42 permet de constater qu’il n’y a pas d’autre minimum local que celui
associé au plus proche voisin. Il est probable que l'intervalle de taille de grains de glace
de CO9 n’est pas assez large pour sonder le minimum absolu de la distance ¢. Cependant,
nous verrons plus loin que la nécessité de considérer de si grandes tailles de grains de COs9
(> 50 cm) n’a pas forcément de réalité physique.

Entre 1 et 2,6 pm, les convergences et divergences en terme d’ajustement du spectre
OMEGA par le spectre synthétique plus proche voisin sont globalement les mémes que
pour les deux spectres OMEGA précédents (figure 3.41). On note que le spectre synthé-
tique s’ajuste mal & 1,443 um. Ce spectel est situé au niveau d’une bande atmosphérique
pour laquelle la correction n’est pas forcément optimale, bien qu’on constate que la cor-
rection atmosphérique est trés bonne au fond de la bande a 2 um. La chute de réflectance
a 2,6 pm du spectre OMEGA est moins importante que dans le cas des deux spectres
OMEGA précédents, mais le spectre synthétique ne parvient toujours pas & la reproduire.
Il est possible que cette divergence récurrente témoigne d’un probléme dans les constantes
optiques de la glace d’eau utilisées a cette longueur d’onde.

La partie du spectre OMEGA située dans la voie L est trés bien ajustée. Dans cette
gamme spectrale, les divergences observées lors des modélisations précédentes n’appa-
raissent plus. La crotite de glace d’eau est donc maintenant optiquement épaisse a ces
longueurs d’onde.

L’incertitude sur la détermination du jeu de paramétres optimaux a été déterminée en
comparant plusieurs spectres synthétiques. Il s’avére que lorsque la distance ¢ au spectre
OMEGA SER est supérieure a ~4.107%, 'ajustement du spectre OMEGA n’est plus cor-
rect. En analysant la figure 3.42, on obtient que I’épaisseur de la couche de glace d’eau
est déterminée & £20 pm et la taille des grains de glace d’eau & £10 pm. La taille des
grains de glace de COq serait quant & elle obtenue & +20 cm mais cette incertitude est
imprécise car on ne dispose pas de la distribution du minimum de la distance ¢ au-dela
d’une taille de grains de glace de CO3 de 50 cm. Par ailleurs, la figure 3.43 montre que la
variation de la taille des grains de glace de COo permet principalement d’ajuster le niveau
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FIGURE 3.41 — Méme légende que la figure 3.33 mais pour le spectre OMEGA SER 2937 1
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FIGURE 3.42 — Méme légende que la figure 3.38 mais dans le cas du spectre OMEGA SER
2937 1. Le contour central sans label correspond a la valeur 3.10~% dans le cas de la figure
a et a la valeur 2,5.10~% dans le cas de la figure b.
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du continuum et les ailes des bandes de la glace d’eau, longueurs d’onde pour lesquelles
la couche de glace d’eau est encore optiquement fine. La forme de la bande & 1,429 pm
de la glace de CO9 ne varie que légérement. Il serait possible d’obtenir un effet similaire
en ajoutant de la poussiére dans la couche supérieure de glace d’eau tout en maintenant
la taille des grains de glace de CO5 & 10 cm. La valeur optimale donnée pour la taille des
grains de glace de CO9 est donc a considérer avec précaution.
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FIGURE 3.43 — Le spectre rouge est le spectre synthétique plus proche voisin du spectre
OMEGA 2937 1. Le spectre vert est le spectre synthétique correspondant a la méme
configuration exceptée une taille de grains de glace de COs de 10 cm au lieu de 50 cm.

Observation 3073 3 : La température de 160 K mesurée par 'instrument TES a
la longitude solaire de cette observation indique qu’environ 85% de la surface est recou-
verte par de la glace riche en COsg, les 15% restant étant couverts par de la glace d’eau
a sa température d’équilibre radiatif. La signature proche-infrarouge de la glace de COq
absente du spectre signale qu’une couche de glace d’eau optiquement épaisse a la lon-
gueur d’onde des bandes d’absorption de la glace de COs2 recouvre la surface. La repré-
sentation de surface adoptée est donc un mélange stratifié avec une couche supérieure de
glace d’eau et une couche inférieure constituée d’'un mélange géographique subpixel entre 2
poles : (i) un mélange granulaire {CO9+HoO+poussiére} de composition similaire a celle
utilisée jusqu’a présent et (ii) un mélange granulaire {HO+poussiére} tel que les propor-
tions relatives et les tailles de grains de ces composants sont celles du mélange granulaire
{CO2+H3O+poussiére}. J'ai en effet considéré que lorsque la glace de CO2 achéve de se
sublimer, la glace d’eau et la poussiére subsistant en surface conservent leur proportion
relative et leur taille de grains.

Je suppose la couche inférieure optiquement épaisse pour simplifier le probléme. Cette
hypothése est probablement fausse car les données MOLA indiquent que la couche de glace
de COs est épaisse d’environ 25 cm & cette période, épaisseur pour laquelle le mélange
granulaire {CO2+HyO+poussiére} est optiquement fin dans le continuum et les bandes
d’absorption. Cependant, la couche supérieure de glace d’eau est optiquement épaisse dans
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la majeure partie du spectre, a I'exception peut-étre du continuum vers 1 pm. L’approxi-
mation faite n’a donc que peu d’influence sur les résultats.

Les parameétres libres de la bibliothéque générée sont les mémes que ceux considérés
dans le cas de I'observation 2827 1 : épaisseur de la couche de glace d’eau, taille des grains
la constituant et taille des grains de glace de COy de la couche inférieure. Leur gamme de
variation et les pas d’échantillonnage sont également les mémes. Les poids w) ont été fixés
a 1 dans toute la gamme spectrale a ’exception de la bande a 1,5 um ou ils ont été fixés a
5.

La figure 3.44 montre le spectre OMEGA SER et son plus proche voisin obtenu par la
méthode des moindres carrés. La figure 3.45 illustre I’évolution de la valeur minimale de la
distance ¢ entre le spectre OMEGA et les spectres synthétiques en fonction des différents
parameétres libres. Le tableau 3.10 résume les parameétres physiques du spectre synthétique
optimal issus de cette inversion.

La figure 3.45 permet de constater qu’il n’y a pas d’autre minimum local que celui
associé au plus proche voisin. Comme pour l'observation précédente, on ne visualise pas le
minimum absolu de la distance ¢ dans le cas de la taille des grains de glace de CO5. Entre 1
et 2,6 pm, les convergences et divergences en terme d’ajustement du spectre OMEGA par
le spectre synthétique plus proche voisin sont globalement les mémes que pour les spectres
OMEGA précédents (figure 3.44). La bande & 2 um du spectre synthétique est légérement
moins profonde que celle du spectre OMEGA. Cette divergence peut simplement venir
d’une incertitude sur la méthode de correction atmosphérique. La chute de réflectance a 2,6
pm observée sur les spectres OMEGA précédents est remplacée par une légére augmentation
de la réflectance. La forme du spectre synthétique & 2,6 pm est donc cette fois comparable
a celle du spectre OMEGA, malgré un décalage entre les deux spectres. Enfin, la partie du
spectre OMEGA dans la voie L est parfaitement reproduite.

La comparaison de plusieurs spectres synthétiques répartis autour du plus proche voisin
indiquent que l'ajustement du spectre OMEGA est incorrect lorsque la distance ¢ est
supérieure a 4,5.107%. Cela correspond & une incertitude sur I’épaisseur de la couche de
glace d’eau de 70 pm et de 20 pum pour la taille des grains de glace d’eau. La taille
optimale des grains de glace de CO2 est mal contrainte, évaluée & +32 cm. Cependant,
comme il a été précisé auparavant, il devrait étre possible de reproduire le spectre OMEGA
en maintenant constant la taille des grains de glace de CO9 & une valeur comprise entre 10
et 30 cm et en ajoutant de la poussiére dans la couche supérieure de glace d’eau, moyennant
un ajustement de la taille des grains de glace d’eau la composant.

Observation 3354 1 : La température de la surface a la date de cette observation,
~200 K, indique que la glace de COy s’est totalement sublimée. Par ailleurs, (Langevin
et al. , 2005b) ont montré que la glace d’eau saisonniére est encore présente a la surface de
la calotte permanente nord au début de I’été. J’ai donc représenté la surface par un mélange
stratifié ot la couche de glace d’eau saisonniére, contaminée en poussiére, repose sur la glace
d’eau pérenne de la calotte permanente nord. Pour contraindre ce modeéle physique, j’ai
déterminé les caractéristiques physiques du substrat de glace d’eau pérenne en inversant un
spectre acquis au milieu de 1’été précédant la campagne d’observation étudiée. L’observation



tel-00745121, version 1 - 24 Oct 2012

3.3 Evolution temporelle de la stratigraphie des dépodts saisonniers nord 187

] Observation 3073_3 (Ls=60,5°) C
—— Spectre corrigé de I'effet des gaz et des aérosols|[
0.6- Modélisation r
o -0 ] —— Plus proche voisin au sens des moindres carrés
2 ]
© ]
+ ]
3]
Q
=
L 04 -
[0} i
5 ]
et ]
5 ]
3 ]
9 ]
e ]
w 0.2 7
0.0+ , . —— 1
1.0 1.5 2.0 2.5 3.0 3.5 4.0

Longueur d'onde (um)

FIGURE 3.44 — Méme légende que la figure 3.33 mais pour le spectre OMEGA SER 3073 3

(Ly=60,5°).
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FIGURE 3.45 — Méme légende que la figure 3.38 mais dans le cas du spectre OMEGA SER
3073 3. Le contour central sans label correspond a la valeur 3,5.10™4 pour les figures a et

b.

Couche supérieure

Couche inférieure

Pu,0 Du,o  Epaisseur

fgeo

Dco,

fgeo PHQO Ppoussiére DHQO Dpoussiére

100 170 pm 310 pm

85

50 cm

15

87 13 350 yum 16 pm

TABLE 3.10 — Paramétres physiques correspondant au spectre synthétique plus proche voi-
sin du spectre OMEGA SER 3073 3. Le modéle physique est un mélange géographique
subpixel entre un mélange granulaire {CO2+HoO-+poussiére} et un mélange granulaire
{H2O+poussiére}, le tout surmonté d'une couche de glace de HyO. fye, correspond a la
fraction spatiale couverte par le mélange granulaire considéré, Px a la proportion mas-
sique du composant X et Dx au diamétre des grains du composant X. La composition du
mélange granulaire {CO2+HoO+poussiére} est similaire a celle des modélisations précé-
dentes, seul est indiqué le diamétre des grains de glace de COa.
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1157 2 couvre justement le plateau de Gemina Lingula a L;=128,1°, soit au milieu de I’été
de 'année martienne 27. Le spectre obtenu au niveau de la région d’intérét présente les
caractéristiques d’une glace d’eau aux grains millimétriques avec des bandes saturées a 1,5
et 2 um, signalant que le givre saisonnier ne recouvre plus la surface (Langevin et al. ,
2005b). Le spectre a été corrigé uniquement de effet de I’absorption par les gaz, le calcul
de I'opacité n’ayant pas convergé '. J'ai considéré la surface comme un mélange granulaire
intime optiquement épais entre de la glace d’eau et de la poussiére. Une bibliothéque de
spectres synthétiques a été générée en faisant varier la proportion massique de poussiére
et la taille des grains de glace d’eau. Le tableau 3.11 donne les intervalles de variation et
les pas d’échantillonnage de ces paramétres libres.

Parameétres libres Intervalle de variation Pas d’échantillonnage
Proportion massique de glace de poussiére 0-10 wt% cm 0,5 wt%
Taille des grains de glace de HoO 1000 - 3000 pm 10 pm

TABLE 3.11 — Parameétres libres de la bibliothéque de spectres synthétiques destinée a
reproduire le spectre extrait de l'observation 1157 2. La surface est représentée par un
mélange intime granulaire entre de la glace d’eau et de la poussiére. Les intervalles de
variation des parameétres libres et les pas d’échantillonnage sont également indiqués.
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FI1GURE 3.46 — Dépendance en température du coefficient d’absorption de la glace d’eau.
Les spectres ont été obtenus tous les 50 K de 20 & 270 K. L’axe des ordonnées donne des
valeurs exactes pour le spectre a 270 K, les autres spectres étant décalés par puissances
successives de 2. Figure d’aprés Grundy & Schmitt (1998).

Il est important de signaler que cette bibliothéque a été générée en utilisant les constantes

1. La procédure de correction de l'effet des aérosols essaye d’ajuster la forme de la bande & 2um de
la glace d’eau par un polynéme. Or la forme de cette bande, saturée pour le spectre considéré, est assez
éloignée de celle d’un polynéme. Cela pourrait expliquer que le calcul de 'opacité n’ait pas convergé.
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optiques de la glace d’eau a 210 K, la température moyenne de la calotte mesurée par TES
au milieu de 'été (Calvin & Titus, 2008). Ces constantes optiques ont été obtenues ex-
périmentalement par Grundy & Schmitt (1998). Le jeu de constantes optiques a 145 K
utilisé jusque-la ne permet pas de reproduire le spectre de la glace d’eau pérenne car les
constantes optiques de la glace d’eau, en particulier le coefficient d’absorption, sont for-
tement dépendantes de sa température. La figure 3.46 illustre cette dépendance avec les
spectres du coefficient d’absorption de la glace d’eau obtenus tous les 50 K de 20 K a
270 K. Notez que 'axe des ordonnées donne des valeurs exactes pour le spectre a 270 K,
les autres spectres étant décalés par puissances successives de 2. On observe un décalage
en longueur d’onde des bandes d’absorption et une réduction de leur intensité, voire leur
disparition dans le cas de la bande & 1,65 pum.

Un poids unité a été attribué a la majeure partie des spectels des voies C et L. L’accent
a été mis sur la bande & 1,5 pm avec un poids de 3 pour les spectels situés entre 1,43 et
1,79 pm. La figure 3.47 montre le spectre OMEGA RAC extrait de I'observation 1157 2
et son plus proche voisin obtenu par la méthode des moindres carrés. La figure 3.48 illustre
I’évolution de la distance ¢ entre le spectre OMEGA et les spectres synthétiques en fonction
des différentes combinaisons de paramétres.

La figure 3.48 permet de constater que le plus proche voisin est le seul minimum local.
Le spectre synthétique correspondant s’ajuste plutét bien au spectre OMEGA (figure 3.47).
L’intensité des bandes d’absorption a 1,04 et 1,25 um est correctement reproduite. On note
toutefois que le fond de la bande & 1,04 um sur le spectre synthétique est légérement décalé
en longueur d’onde par rapport au spectre OMEGA ; cela pourrait indiquer que la glace
d’eau n’est pas exactement & 210 K. La forme des bandes & 1,5 pm, 2 pym et 2,5 pum est
correctement reproduite mais leur intensité est légérement surestimée. Rappelons que le
spectre OMEGA n’est pas corrigé de l'effet des aérosols, qui réduit le contraste spectral.
Une fois corrigé de cet effet, les bandes d’absorption a 1,5, 2 et 2,5 pum seront plus profondes
sur le spectre OMEGA. Le léger décalage observé pour l'instant au fond des bandes du
spectre synthétique n’est donc pas un réel probléme. Dans la voie L, on observe un décalage
entre les deux spectres vers 3,1-3,2 pm. Il faut savoir qu’au-dela de 2,6 pum, les constantes
optiques de la glace d’eau a 210 K ne sont pas disponibles. Je les ai donc substituées par
celles obtenues a 145 K. Cela pourrait expliquer le décalage observé. Il pourrait aussi venir
du jeu de constantes optiques de la poussiére. La poussiére présente dans la calotte est
probablement plus hydratée que celle dont ont été extraites les constantes optiques, et sa
bande & 3 pm plus profonde, ce qui expliquerait le décalage & 3,1-3,2 pm.

Une comparaison entre les spectres synthétiques jouxtant le plus proche voisin montre
que I'ajustement n’est plus correct lorsque la distance ¢ est supérieure a 1.107%. Le jeu de
parameétres optimal est donné avec une incertitude de £0,5 wt% sur la proportion massique
de poussiére et de +£200 pm sur la taille des grains de glace d’eau.

Cette inversion permet de constater que la glace d’eau pérenne est constituée de gros
grains d’environ 2 millimeétres et qu’elle est trés pure avec seulement 1 wt% de poussicre.
On notera que Langevin et al. (2005b) obtiennent des tailles de grains de glace d’eau
deux fois plus faibles. Cette différence vient probablement du fait que les auteurs utilisent
un modele de transfert radiatif basé sur le modéle analytique de Shkuratov et al. (1999),
moins précis que le modeéle bidirectionnel de Douté & Schmitt (1998).



tel-00745121, version 1 - 24 Oct 2012

190 Evolution hivernale et printaniére de la distribution spatiale des condensats nord

Observation 1157_2 (Ls=128,1°)
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FIGURE 3.47 — Le spectre noir correspond au spectre OMEGA extrait de 'observation
1157 2 (Ls=128,1°) corrigée uniquement de l'effet des gaz (spectre RAC). Le spectre rouge
est son plus proche voisin obtenu par la méthode des moindres carrés. Il correspond & un
meélange granulaire entre 99 wt% de glace d’eau (grains de 2110 pm) et 1 wt% de poussiére
(grains de 16 pm).
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FIGURE 3.48 — Plan de la distance minimale entre le spectre OMEGA RAC 1157 2 et
les spectres synthétiques lorsqu’on fait varier les combinaisons de proportion massique de
poussiére et de taille de grains de glace d’eau. Le contour central sans label correspond a
la valeur 1.1074.
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Une bibliothéque de spectres synthétiques a ensuite été générée afin de reproduire le
spectre OMEGA 3354 1. La surface a été représentée par un mélange stratifié ou la couche
de glace d’eau saisonniére, contaminée en poussiére, repose sur la glace d’eau pérenne
de la calotte permanente nord. La composition de cette glace d’eau pérenne vient d’étre
déterminée ; les paramétres libres du modéle sont 1’épaisseur de la couche supérieure de
glace d’eau, la taille des grains la composant et le degré de contamination en poussiére. Le
tableau 3.12 donne les intervalles de variation et les pas d’échantillonnage de ces paramétres

libres.
Paramétres libres Intervalle de variation Pas d’échantillonnage
Taille des grains de} glace de H2O 100 - 700 50 ym
(couche supérieure)
Proportion mas&qu/e'de poussiére 0- 10 wt% 1 wt%
(couche supérieure)
Epaisseur de la couche supérieure 100 - 1400 fim 50 um

de glace de H,O

TABLE 3.12 — Paramétres libres de la bibliothéque de spectres synthétiques destinée a
reproduire le spectre extrait de l'observation 3354 1. Les intervalles de variation de ces
paramétres et les pas d’échantillonnage sont également indiqués.

Précisons que les constantes optiques utilisées pour la glace d’eau sont celles obtenues
expérimentalement a 200 K, la température mesurée par TES au niveau du plateau de
Gemina Lingula & Lg 95°. Un poids unité a été attribué a la majeure partie des spectels des
voies C et L. L’accent a été mis sur la bande & 1,5 ym avec un poids de 5 pour les spectels
situés entre 1,43 et 1,79 pum. La figure 3.49 montre le spectre OMEGA RAC ! extrait de
I’observation 3354 1 et son plus proche voisin obtenu par la méthode des moindres carrés.
La figure 3.50 illustre I’évolution de la distance ¢ entre le spectre OMEGA et les spectres
synthétiques en fonction des différentes combinaisons de paramétres. Le tableau 3.13 ré-
sume les parameétres physiques du spectre synthétique optimal issus de cette inversion.

La figure 3.49 montre que I'ajustement du spectre OMEGA par son plus proche voisin
est plutot correct bien que les bandes de la glace d’eau & 1,25 pm, 1,5 um et 2 pm soient
trop profondes. Un meilleur ajustement devrait pouvoir s’obtenir avec une taille de grains
intermédiaire entre 400 et 450 pm. On note que la pente du spectre entre les épaulements de
la bande & 2 pm est plus importante sur le spectre OMEGA que sur le spectre synthétique.
Si on parvient a augmenter cette pente, le fond de la bande a 2,5 um devrait mieux
s’ajuster au spectre OMEGA. Dans la voie L, 'ajustement est correct jusqu’a 3,3 pm puis
le facteur de réflectance du spectre synthétique est trop élevé. Cependant, le faible niveau
de réflectance a ces longueurs d’onde est associé a un faible rapport signal sur bruit qui
pourrait expliquer les différences observées.

On remarque sur la figure 3.50 que si la taille des grains de glace d’eau et la proportion
massique de poussiére sont bien contraintes, ce n’est pas le cas de I’épaisseur de la couche
de glace d’eau. En effet, le minimum de la distance ¢ s’étend sur une grande partie de
la gamme de variation de ’épaisseur de la couche. La raison en est que la configuration

1. Bien qu’on soit parvenu & obtenir l'opacité des aérosols sur la calotte permanente a la date de
I'observation, la correction de 'effet des aérosols n’a pas convergé au niveau de la région d’intérét. Il sera
néanmoins possible d’effectuer cette correction en extrapolant la valeur d’opacité a la région d’intérét.
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3 Observation 3354_1 (Ls=95,0°)
0.5 E —+— Spectre corrigé uniquement de I'effet des gaz
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E —— Plus proche voisin au sens des moindres carrés
[0} ]
e 0.4 3
o 4
3 ]
|3} E
9 ]
Y 4
0 0.3
[} ]
© E
5 3]
3 0.2+
o ]
I ]
[ E
0.14
0.0

T
2.5 3.0 3.5 4.0

Longueur d'onde (um)

FIGURE 3.49 — Méme légende que la figure 3.33 mais pour le spectre OMEGA RAC 3354 1

(Ls=95,0°).
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FIGURE 3.50 — Plan de la distance minimale entre le spectre OMEGA RAC 3354 1 et les
spectres synthétiques lorsqu’on fait varier les combinaisons de : (a) épaisseur de la couche
supérieure de glace d’eau et taille de grains de glace d’eau de cette couche et (b) épaisseur
de la couche supérieure de glace d’eau et pourcentage massique de poussiére dans cette
couche. Les traits pointillés blancs donnent la position du plus proche voisin au sens des

moindres carrés du spectre RAC.

Couche supérieure

Couche inférieure

PHQO Ppoussiére DHQO Dpoussiére

Epaisseur

Ppoussiére DH20 Dpoussiére

Pu,o

95 5 450 pm 16 pm

650 pm 99 1

2110 pm 16 pm

TABLE 3.13 — Paramétres physiques correspondant au spectre synthétique plus proche
voisin du spectre OMEGA RAC 3354 1. Le modéle physique est un mélange stratifié
entre deux couches de glace d’eau contaminée en poussiére. P x correspond a la proportion
massique du composant X et Dy au diamétre des grains du composant X.
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optimale obtenue correspond & une couche quasiment optiquement épaisse. Les spectres
synthétiques associés aux épaisseurs plus grandes ne varient pratiquement pas, si ce n’est
que la bande a 1,25 pm est 1égérement moins profonde. Le jeu de paramétres optimaux ne
fournit donc que la valeur minimale de I’épaisseur de la couche. Une comparaison avec les
spectres synthétiques jouxtant le plus proche voisin montre que cette valeur minimale est
déterminée & 200 pm. La taille de grains de glace d’eau est quant a elle déterminée a £50
pum et la proportion de poussicre a +1 wt %.

3.3.1.4 Evolution printaniére des dépdts saisonniers sur le plateau de Gemina
Lingula

Synthétisons a présent les résultats obtenus. Au début du printemps (Lgs=11,5°), le
plateau de Gemina Lingula est recouvert d’une couche de glace trés riche en CO2 (~99,954
wt%) et contaminée en glace de HoO (~0,04 wt%) et en poussiére (~0,006 wt%). Cette
couche de glace est épaisse d’environ 80 cm et opaque dans U'infrarouge proche. La taille des
grains de glace de COq est de 'ordre de 30 cm. Rappelons que ce n’est pas & proprement
parlé la taille des grains mais le libre parcours moyen des photons dans la glace entre deux
diffusions, dues aux interfaces glace/air et aux particules contaminantes. La glace de CO2
est probablement présente sous forme de polycristaux dont la taille des monocristaux est
beaucoup plus modeste. La réflexion de la lumiére & l'interface entre ces monocristaux
est trés faible car ils ont quasiment le méme indice optique réel, ce qui se traduit par de
longs parcours optiques dans la glace. Des parcours similaires ont été observés par Kieffer
et al. (2000) et Langevin et al. (2006, 2007) dans les dépdts saisonniers sud en hiver et
au printemps. Ils signalent que la glace est vraisemblablement sous forme d’une couche
dense, ou slab. La glace d’eau mélangée a la glace de COs est présente sous forme de grains
d’environ 350 pm, une taille similaire a celle mesurée par Douté et al. (2007) dans les
terrains riches en glace d’eau bordant la calotte permanente sud.

Au fur et & mesure qu’on progresse dans le printemps, la signature de la glace de COq
diminue jusqu’a disparaitre. Ce comportement est associé a la formation d’une couche de
glace d’eau sur la glace riche en COas. Le tableau 3.14 résume 1’évolution au cours du temps
de I’épaisseur et de la taille des grains de glace d’eau composant cette couche.

Epaisseur de la couche de  Taille des grains de

Ls glace d’eau glace d’eau
29,8° 40 £ 10 pm 70 + 10 pm
39,6° 50 £ 10 pm 40 + 10 pm
43,7° 100 £+ 20 pm 100 £+ 10 pm
60,5° 310 + 70 pm 170 + 20 pm
95,0° 650 + 200 pum 450 £ 50 pm

TABLE 3.14 — Epaisseur de la couche de glace d’eau et taille des grains la composant en
fonction du temps.

A Lg 29,8°, la couche de glace d’eau est épaisse de 40 um et composée de grains de
70 pm. Une épaisseur inférieure a la taille des grains se traduit par une couverture non-
uniforme de la surface par la glace (voir partie 2.1.1.2). Dans le cas présent, environ 60%
de la surface est couverte par des grains de glace d’eau de 70 pm. Précédemment, en partie
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3.3.1.1, j’al proposé que la couche supérieure de glace d’eau se forme soit par accumulation
des grains de glace d’eau piégés dans la glace de COq et libérés a sa sublimation, soit par
condensation de vapeur d’eau. Dans le premier cas, les grains de glace d’eau composant
la couche ont la taille des grains contenus dans la glace riche en COs, soit environ 350
pm. Dans le second cas, les grains ont un diamétre plus petit, de 'ordre de la dizaine de
microns. La valeur de 70 pm obtenue & Lg 29,8° est intermédiaire entre ces deux tailles.
La couche de glace d’eau, trés fine, est vraisemblablement & la température de la glace de
COg, environ 150 K. A cette température, il est peu probable que les grains de 350 um
se fragmentent en plus petits grains ou que les grains de 10 pm fusionnent en grains plus
gros. Par conséquent, la valeur de 70 pm témoigne probablement d’une distribution de
grains de deux tailles différentes, 10 um et 350 pum. Idéalement, il aurait fallu considérer
la couche supérieure comme un mélange intime granulaire entre ces deux types de grains
de glace d’eau. Cette configuration sera testée dans des travaux futurs. On peut tout de
méme obtenir une information sur I’évolution temporelle de la proportion entre les deux
types de grains. En effet, on observe a partir de Lg 39,6° une augmentation de la taille des
grains de la couche de glace d’eau, de 40 pm a 170 pm. Cela indique que la proportion de
gros grains augmente au dépend de la proportion de petits grains.

Entre Lg 11,5° et 29,8°, la taille des grains de glace de COs, ou plus exactement le
libre parcours des photons dans la glace de CO4 entre deux diffusions, passe de 30 cm a 10
cm. Une diminution semblable a été rapportée par Cull et al. (2010a) au niveau du site
d’atterrissage de Pheenix, la taille équivalente des grains de glace de CO5 passant de 20
cm a Lg 11°4 6 cm a Ly 26,5°. Cette évolution est associée a la fracturation de la glace de
CO9 en grains plus petits.

De Lg 29,8° & 39,6°, I'épaisseur de la couche de glace d’eau augmente de 10 pm mais
la taille des grains la composant diminue de 30 um. Cela indiquerait que la proportion de
petits grains de 10 pm provenant de la condensation de vapeur d’eau augmente au dépend
des gros grains de 350 um, libérés a la sublimation de la glace de COs. En d’autres termes,
cette évolution témoignerait d’un épisode de condensation de vapeur d’eau sur Gemina
Lingula. On a vu sur la figure 3.29 montrant ’évolution temporelle des signatures des
glaces que ce phénoméne est associé & une décroissance de la signature de la glace d’eau
et & une faible augmentation du facteur de réflectance a 1,08 pum. La figure 3.51 illustre
I’extension du phénomeéne a ’échelle de la calotte permanente nord. Elle montre d’une part
les cartes de la signature de la glace d’eau & 1,5 pym de Lg 26,3° & 45,5° et d’autre part les
mosaiques RVB créées a partir de 3 spectels du canal visible (voir partie 3.2.1.3) pour les
mémes intervalles de L. L’étoile noire indique la position de la région d’intérét étudiée sur
Gemina Lingula. On remarque en comparant les figures 3.51 a et b que la diminution de
la signature de la glace d’eau affecte ’ensemble du plateau de Gemina Lingula, de 320°E
a 60°E. Le phénomeéne est également observé sur une région située plus a 'ouest, vers
240°E/82°N. La figure 3.51 ¢ permet de constater que quelques degrés de Lg plus tard,
la signature de la glace d’eau a augmenté sur I’ensemble de la calotte pour atteindre une
valeur globalement homogéne. [’analyse des mosaiques RVB montrent qu’aux endroits ot
la signature de la glace d’eau diminue, la surface apparait plus blanche, i.e. le facteur de
réflectance est plus important dans les trois canaux. A L, 41,2°-45.5°, la calotte a repris
une teinte homogéne roséatre.
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FIGURE 3.51 — Possible observation d’une condensation de vapeur d’eau sur la calotte
permanente nord. Figures a a ¢ : profondeur de la bande d’absorption de la glace d’eau a
1,5 pm pour les intervalles de Ly 26,3°-31,3° (a), 39,3°-39,7° (b) et 41,2°-45,5° (¢). Figures
d a f : mosaiques RVB créées a partir des spectels a 699,7 nm (rouge), 535,9 nm (vert) et
476,0 nm (bleu) de la voie visible ’OMEGA. L’étoile noire indique la position de la région
d’intérét sur Gemina Lingula.

Il ne faut pas oublier que la méthode de correction atmosphérique ne prend pas en
compte les aérosols de glace d’eau, composés de particules de taille micrométrique. La
présence d’un nuage au-dessus d’une surface couverte de glace d’eau entraine la diminution
de la signature apparente de la glace. Le phénoméne observé entre L 29,8° et 39,6° pourrait
donc étre lié & la présence de nuages au-dessus de la scéne et non a la condensation de
petits cristaux de glace d’eau en surface. Cependant, les zones oil la signature de la glace
d’eau diminue sont fortement corrélées a la position des plateaux de la calotte permanente
nord (voir figure 3.51b). On distingue notamment les dépressions spirales de la calotte,
creusées entre les plateaux, avec une signature de glace d’eau plus importante. Or les
nuages surplombant les dépdts saisonniers ne sont généralement pas aussi bien corrélés
spatialement aux structures topographiques. L’hypothése d’une condensation de vapeur
d’eau parait donc plus probable que la présence de nuages.

A Taide des observations de la luminance de la surface & 1,064 um par U'instrument
MOLA, Byrne et al. (2008b) ont rapporté une augmentation similaire de la réflectance
de la surface entre Lg 15° et 40° au cours de 3 années martiennes successives. Les auteurs
attribuent ce phénomeéne a la précipitation de fins cristaux de glace de CO5 en surface, un
processus prédit par les modélisations atmosphériques de Colaprete et al. (2008). Cette ex-
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plication pourrait étre compatible avec 'observation d’une signature proéminente de glace
de CO3 entre 2,8 et 4 pum sur le spectre extrait de 'observation 2904 1 (voir figure 3.39).
Une telle couche, fortement diffusive, entrainerait de plus la diminution de la signature de la
glace d’eau a 1,5 pm. La modélisation de spectres en réflectance d’une couche riche en glace
de CO9, surmontée éventuellement d’une couche de grains de glace d’eau, et recouverte de
fins cristaux de glace de COs permettra de vérifier ou d’infirmer cette hypothése.

De Ly 39,6° a 60,5°, I’épaisseur de la couche supérieure de glace d’eau augmente pro-
gressivement ainsi que la taille des grains qui la compose. Cet accroissement de la taille
équivalente des grains indique que la proportion de gros grains de 350 pm, libérés a la
sublimation de la glace de CO3, s’accentue au dépend de la proportion de petits grains
issus de la condensation de vapeur d’eau. A Lg 60,5°; la couche de glace d’eau, d’'une épais-
seur d’environ 310 pm, est opaque dans linfrarouge proche. Il n’est alors plus possible
d’estimer comment évolue son épaisseur. La figure 3.52 montre que cette configuration
stratigraphique est valable sur toute la largeur du plateau de Gemina Lingula. Les plans
du facteur de réflectance a 1,08 um et des signatures des glaces de CO4y et HoO sont is-
sus de l'observation 3117 3, acquise a Lg 65,9°. Les mesures de température de surface
proviennent des jeux de données TES et THEMIS. Les bandes de température a relative-
ment basse résolution spatiale correspondent aux mesures TES obtenues pendant I'année
martienne 25. L’observation THEMIS en infrarouge thermique 119921004, superposée aux
données TES, a été acquise la méme année martienne que les données OMEGA, a L, 64,8°.
La température de la surface du plateau de Gemina Lingula est relativement homogéne,
de l'ordre de 160 K. Ces mesures de température effectuées pendant 2 années martiennes
différentes confirment la répétabilité de I’évolution des températures de surface d’une année
martienne & l'autre.

Le calcul de la température d’équilibre de la glace d’eau effectué griace au modéle de
bilan énergétique présenté en annexe B indique que la glace de CO4 disparait définitivement
de la surface de Gemina Lingula vers L;=95°. La surface de glace d’eau pérenne, trés pure
et constituée de grains d’environ 2 mm, est alors recouverte d’une couche de glace d’eau
saisonniére épaisse d’au moins 650 pum. La taille des grains de cette couche, de I'ordre de 450
pm, indique qu’elle est majoritairement constituée des grains de glace d’eau auparavant
piégés dans la glace de COy. Cette couche va progressivement se sublimer au cours de
I’été. L’absence d’observation entre Lg 95° et 136° empéche malheureusement de suivre
cette évolution. Par contre, la couverture temporelle des observations effectuées 'année
martienne précédente (MY 27) est plus compléte et permet de mener & bien cette étude.
Langevin et al. (2005b) décrivent ainsi I’évolution de la couche de glace saisonniére sur une
région de la calotte située environ 300 km a I'est de la région que j’étudie. Les observations
montrent que la signature spectrale du givre saisonnier céde progressivement la place au
spectre de la glace d’eau pérenne, les spectres n’évoluant quasiment plus a partir de L 120°
ce que les auteurs associent & la sublimation finale du givre d’eau saisonnier. Ils excluent la
possibilité d’un métamorphisme du givre d’eau qui conduirait & une croissance de la taille
des grains. Le changement spectral observé s’opére en seulement un mois, un temps a priori
trop court pour permettre aux grains de grossir de plusieurs centaines de microns d’aprés
le modele de métamorphisme de Kieffer (1990). Comme la vapeur d’eau ne recommence a
se condenser qu’a partir de L;~150°, la calotte permanente serait actuellement en phase
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FIGURE 3.52 — Plans du facteur de réflectance a 1,08 um (a), de la profondeur de la
bande d’absorption a 1,43 um de la glace de COgy (b) et de la profondeur de la bande
d’absorption a 1,5 um de la glace d’eau (c) dans le cas de I'observation 3117 3 (L 65,9°). d :
température de surface mesurée par I'instrument TES pendant 'année martienne 25 et par
I'instrument THEMIS pendant ’année martienne 28, & L 64,8° (observation 119921004).
Ces observations sont superposées a la topographie MOLA.

d’ablation nette.

La premiére observation estivale qui suit la campagne d’observations printaniéres de
I’année martienne 28 et qui couvre la région de Gemina Lingula a été acquise a Lg 136,2°
(observation 3670 _1). Une partie de cette observation intersecte celle obtenue 'année pré-
cédente a Lg 128,1°, utilisée pour inverser les propriétés physiques de la glace d’eau pérenne.
Il est intéressant de comparer les spectres acquis 2 années martiennes de suite au méme
endroit et quasiment a la méme date (figure 3.53). Les différences spectrales pourraient
indiquer la persistance plus tardive de givre lors d’une année martienne. Précisons que ces
spectres n’ont pas été corrigés de effet des aérosols. De 0,95 & 1,1 pm, la réflectance du
spectre bleu (MY 28) est trés légérement inférieure a celle du spectre noir (MY 27). Puis
les 2 spectres sont similaires jusqu’a 1,4 um. De 1,4 a 2,63 pm, les bandes d’absorption
de la glace d’eau sont moins profondes sur le spectre bleu. Dans la voie L, les 2 spectres
sont de nouveau similaires. La différence spectrale observée peut simplement étre due a
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Ieffet des aérosols. Les 2 observations sont acquises & moins de 6° du nadir mais 'angle
d’éclairement est plus important dans le cas de I'observation 3670 1 (68° contre 63° pour
I'observation 1157 2). De ce fait, la masse d’air traversée est plus grande pour 1'obser-
vation 3670 1 et D'effet des aérosols également si on considére que 'opacité est la méme
au-dessus de la scéne. La réduction du contraste spectral par les aérosols va dans le sens
de la différence observée entre les 2 spectres. Une correction atmosphérique compléte des
spectres permettra de déterminer s’il subsiste des différences pouvant étre due a une varia-
tion de la texture de la surface, comme par exemple une taille de grains différente liée a la
persistance préférentielle de givre 'une des deux années. Une telle variabilité interannuelle
pourrait témoigner de 'alternance de phases d’accumulation et d’ablation de la calotte.

1 L - L L L - 1 - L i L L - L L L i L - L 1

Région située a 82,6°N/13,1°E E
—— Observation 1157_2 (MY 27, L .=128,1°) ?
—— Observation 3670_1 (MY 28, L ,=136,2°)|F

Facteur de réflectance

— — T T T T T T
1.0 1.5 2.0 2.5 3.0 3.5 4.0
Longueur d'onde (um)

FI1GURE 3.53 — Comparaison entre deux spectres acquis sur le plateau de Gemina Lingula,
par 82,6°N/13,1°E, respectivement lors de ’année martienne 27 et 28. Le spectre noir est
issu de 'observation 1157 2 (L, 128,1°) et le spectre bleu de I'observation 3670 1 (Ls
136,2°).

L’inversion des spectres OMEGA acquis au printemps sur le plateau de Gemina Lingula
a permis de déterminer ’évolution de I’épaisseur de la couche de glace d’eau et la taille
équivalente des grains composant cette couche, mais pas quelle quantité exacte de glace
provient respectivement de la condensation de vapeur d’eau et de la libération de glace d’eau
a la sublimation de la glace de CO2. Une méthode indépendante m’a permis d’y parvenir, en
utilisant le jeu de données neutrons. Grace aux mesures de la variation temporelle du flux
de neutrons en provenance de la surface, on peut déterminer comment fluctue la densité de
colonne de la glace de CO2 en fonction des saisons. En particulier, Prettyman et al. (2009)
ont présenté une méthode de déconvolution spatiale qui permet d’augmenter la résolution
spatiale des mesures neutrons. La figure 3.54 illustre I’évolution temporelle de la densité
de colonne de glace de CO2 obtenue par ces auteurs pour 6 bandes de latitude couvrant
les régions polaires nord.

Ces courbes permettent d’estimer la masse surfacique de glace de COs sublimée au
cours du temps. Par ailleurs, I'inversion des propriétés physiques des dépots saisonniers
au début du printemps, a Lg 11°, m’a permis de déterminer que la glace de HyO y est
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FIGURE 3.54 — Evolution de la densité de colonne de glace de CO5 en fonction de la longi-
tude solaire pour 6 bandes de latitude (les données sont moyennées suivant les longitudes).
Ces mesures ont été obtenues par I'instrument Neutron Spectrometer. Figure d’aprés Pret-
tyman et al. (2009).

présente a hauteur de 0,04f8:8%8wt%. En multipliant ce pourcentage massique par la masse

surfacique de glace de CO4 sublimée, on obtient la masse surfacique de glace d’eau libérée
a la sublimation de la glace de CO4. Dans le cas présent, j’ai considéré la courbe de densité
de colonne de glace de CO2 mesurée au niveau de la bande de latitude 80°N-85°N, qui
couvre la région d’intérét étudiée. La masse surfacique maximale de glace de COq y est
de 66 g/cm?. Pour la longitude solaire des différentes observations OMEGA étudiées, j’ai
calculé la masse surfacique de glace d’eau relachée a la sublimation de la glace de COs.
J’ai converti ces valeurs en épaisseur en les divisant par la densité volumique de la glace
d’eau, 0,9167 g/cm? puis en les multipliant par un facteur 2 pour prendre en compte une
porosité de 50 % de la couche supérieure. Rappelons qu’une porosité de 50% avait été fixée
lors de la création des bibliothéques de spectres synthétiques. L’incertitude sur cette valeur
d’épaisseur de glace d’eau relachée se calcule a partir de l'incertitude de fg:g}gwt% sur le
pourcentage massique de glace d’eau contenu dans les dépots saisonniers & Lg 11°. La figure
3.55 présente 'évolution temporelle de 1'épaisseur de glace d’eau libérée (triangles rouges),
de Iépaisseur totale de glace d’eau (carrés noirs) et de 1’épaisseur de glace d’eau condensée
(étoiles bleues), obtenue en faisant la différence entre les deux précédentes épaisseurs.

On constate qu’aux incertitudes de mesures prés, 1’épaisseur totale de la couche est
supérieure ou égale & ’épaisseur de glace d’eau libérée par la sublimation de la glace de
COa4. La quantité de glace d’eau condensée, systématiquement minoritaire par rapport a
celle libérée quand la glace de COs se sublime, semble augmenter en fonction du temps
a partir de Ly 44°, mais il faut considérer cette évolution avec prudence étant données
les incertitudes élevées. Cette augmentation serait en accord avec un accroissement de la
quantité de vapeur d’eau atmosphérique disponible au fur et & mesure que 'anneau de
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FI1GURE 3.55 — Evolution de I'épaisseur de la couche supérieure de glace d’eau et de ses
différentes contributions en fonction de la longitude solaire. Sont représentées 1’épaisseur
totale de la couche évaluée par inversion des spectres OMEGA (carrés noirs), I’épaisseur de
glace d’eau libérée a la sublimation de la glace de CO4 estimée grace aux données neutrons
(triangles rouges) et I’épaisseur de glace d’eau issue de la condensation de vapeur d’eau
(étoiles bleues).

glace d’eau se rapproche de la calotte permanente, accroissement rapporté par Pankine
et al. (2010). Le rapport entre la quantité de glace d’eau libérée et condensée semble
augmenter légérement en fonction du temps, ce qui serait compatible avec 1’observation
d’un accroissement de la taille équivalente des grains composant la couche de glace d’eau.
On en conclut que la couche supérieure de glace d’eau se compose majoritairement de
grains d’environ 350 um qui, une fois libérés de leur gangue de glace de COs3, s’accumulent
en surface de la glace de CO9 en sublimation. Une amélioration de la précision de ce calcul
nécessiterait d’utiliser I’évolution de la densité de colonne de glace de COy déterminée
par les mesures neutrons au niveau de Gemina Lingula au lieu de la moyenne zonale.
Une seconde voie serait d’améliorer la modélisation de la couche d’eau en utilisant une
distribution bi-modale de taille de grains.

Une information complémentaire, a 1’échelle subpixel, sur I’évolution de la répartition
des dépots saisonniers a la surface de Gemina Lingula est fournie par la courbe de tem-
pérature de surface. On a constaté que cette température passe de 149 K & environ 160
K entre Lg 44° et 53° puis stagne a 160 K jusqu’a Lg 71°. Les calculs de bilan énergétique
ont montré qu'une température de 160 K correspond & une couverture d’environ 85% de la
surface par la glace de COs. Il parait étonnant que la couverture en COy passe de 100% a
85% de Lg 44° & 53° puis n’évolue plus avant L 71°. L’explication pourrait résider dans la
texture rugueuse de la surface de la calotte permanente, alternance de creux et de bosses
hautes de 20 cm a 2 métres et espacés d'une dizaine de meétres (Thomas et al. , 2000;
Herkenhoff et al. , 2002; Byrne et al. , 2008a). La figure 3.56 illustre le scénario d’évolution
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L,=10° - T=149 K (a)

L,=30° - T=149 K (b)

L,=47° - T=155 K (c)

L,=60° - T=160 K (d)

L,=70° - T=160 K (e)

L,=80° - T=165 K (f)

L,=95° - T=200 K (g)

FIGURE 3.56 — Possible scénario d’évolution des dépots saisonniers sur le plateau de Ge-
mina Lingula présenté sous la forme de coupes a différentes longitudes solaires. L’échelle
horizontale est de 'ordre de 50 m. L’échelle verticale n’est pas respectée pour plus de clarté.
En bleu foncé est représentée la glace d’eau pérenne de la calotte permanente nord, en bleu
la glace d’eau saisonniére et en bleu ciel la glace de CO9 contaminée en glace d’eau et en
poussiére. La température indiquée est celle mesurée par I'instrument TES & une résolution
spatiale de 3 kilométres par pixel, qui ne résout pas le mélange des températures de la glace
de COQ et HQO.
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proposé. Une fine couche de givre d’eau commence par recouvrir la calotte permanente.
Puis la glace de CO9 contaminée en glace d’eau et poussiére se dépose uniformément a
la surface en automne et en hiver, lorsque le Soleil est sous ’horizon. Les dépots saison-
niers conservent cette structure jusqu’au début du printemps, lorsque le Soleil se léve sur
les régions polaires (figure 3.56a) et que la glace de COy commence & se sublimer. Cette
sublimation est plus rapide sur la face exposée au Sud des bosses que sur la face exposée
au Nord (figure 3.56b) mais la température observée a 1’échelle spatiale de TES reste a
149 K tant que toute la surface est recouverte de glace de COs. Une couche de glace d’eau
se forme progressivement a la surface des dépots saisonniers par accumulation de la glace
d’eau libérée a la sublimation de la glace de CO3 et de la vapeur d’eau piégée sur la glace
de COq. Vers L 44°, la glace de CO2 commence a disparaitre des faces exposées au Sud et
la température se met a augmenter (figure 3.56¢). A Ly 53°; la glace de COq a totalement
disparu des faces exposées au Sud ; la température observée par TES reste a 160 K tant que
les faces exposées au Nord conservent une couverture homogéne en glace de COq (figure
3.56d et e). Dans le méme temps, la couche supérieure de glace d’eau devient optiquement
épaisse et masque la signature proche infrarouge de la glace de CO». Puis la glace de CO4
disparait progressivement des faces exposées au Nord et la température augmente de nou-
veau (3.56f). A Ly 95°, la glace de CO9 a totalement disparu de la surface (figure 3.56g)
et la température mesurée par TES est celle de la glace d’eau a 1’équilibre radiatif. Enfin,
la couche de glace d’eau saisonniére qui subsiste en surface se sublime progressivement au
cours de I’été.

La disparition de la signature proche infrarouge de la glace de COs alors que la tempé-
rature indique la présence abondante de cette glace en surface est un phénoméne observé
sur plusieurs régions de la calotte permanente nord. Par contre, il se produit plus rarement
dans les plaines de I’hémisphére nord. La croiite de glace d’eau n’a vraisemblablement pas
le temps d’étre suffisamment épaisse pour masquer la glace de CO9 avant que celle-ci ne
disparaisse définitivement de la surface. Il existe toutefois une exception : en bordure de la
limite de la glace de COq, on observe a partir de Lg 20° un accroissement vers le nord de
I'étendue de 'anneau de glace d’eau (figure 3.23). Il est trés probable que ce phénomeéne
soit lié & la formation de la couche de glace d’eau. Afin de caractériser plus en détail ce
processus, j’ai étudié I’évolution saisonniére des dépots saisonniers dans une région des
plaines de I’hémisphére nord, & 585 km du site d’atterrissage de Phoeenix.
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3.3.2 Plaines de I’hémisphére nord

3.3.2.1 Evolution temporelle des parameétres spectraux et de la température
de la surface

La région d’intérét étudiée se situe dans les plaines de I’hémisphére nord, par 216,8°E /
71,8°N, et couvre une surface de 182 km? (ROI 2 sur la figure 3.28). Distante d’environ 585
km du site d’atterrissage de Pheenix, elle est constituée de terrains polygonaux indiquant la
présence d’un sol gelé, ou pergélisol (Tanaka et al. , 2005). La figure 3.57 montre ’évolution
temporelle des 3 paramétres spectraux et de la température de brillance a 30 pm dans cette
région au cours du printemps de 'année martienne 28. On peut diviser cette évolution en
deux parties. La premiére partie, de Ly 0° a 30°, est caractérisée par la montée lente de
la température de la surface a I’échelle spatiale de TES de 149 K a 161 K. Pendant cette
période, la signature de la glace de CO4 décroit fortement, de 0,38 & 0,07. Cette diminution
est corrélée a une augmentation de la signature de la glace d’eau (40,13) et du facteur de
réflectance & 1,08 pum (+0,17), nommé albédo par la suite par souci de simplicité. La seconde
partie de I’évolution consiste en une forte augmentation de la température de la surface de
161 K a 235 K entre Lg 30° et 80°. Dans le méme temps, la signature de la glace de COq
diminue doucement jusqu’a disparaitre vers Ls 50°. La signature de la glace d’eau diminue
fortement aprés L 40°, disparaissant peu aprés L 61°. L’albédo chute lui aussi fortement,
passant de 0,58 & 0,22 entre Lg 30° et 80°.

De la méme maniére que sur le plateau de Gemina Lingula, la montée de la température
de surface entre L 0° & 30°, associée a un fort albédo et une forte signature de glace d’eau,
est due a la diminution de la fraction de surface couverte par la glace de COs. Gréce au
modéle de bilan énergétique local présenté en annexe A, j’ai calculé que la température de
surface de 161 K mesurée a L;~30° correspond & un mélange spatial entre 78% de la surface
couverte par de la glace de CO5 & 150,8 K et 22% de la surface couverte par de la glace de
H20 a 187,4 K. L’albédo bolométrique de la surface dans le visible et le proche infrarouge
a été calculé a partir de 'observation 2839 1, acquise & Ly 31,3° et corrigée de effet des
gaz et des aérosols : il est de 0,41. J’ai négligé le flux de conduction pour la méme raison
que lors de I'étude thermique de Gemina Lingula : la glace de COq, présente en surface
depuis plusieurs mois, a trés vraisemblablement consommé toute I’énergie accumulée par
le sous-sol en été. Le flux d’advection atmosphérique est également négligeable devant
I'insolation solaire. La pression partielle de vapeur d’eau fournie par la MCD est de 'ordre
de 1,3.10~7 mbar ; une erreur d’un ordre de grandeur sur cette pression n’influe pas sur la
détermination de la température de la glace d’eau car pour une pression aussi basse, on
est quasiment dans un régime de sublimation sous vide.

La montée de la signature de la glace d’eau entre Lg 0° et 30° est probablement en
partie due & 'augmentation de la surface couverte par la glace d’eau. Cependant, la forte
diminution de la signature de la glace de CO2 ne s’explique pas uniquement par la ségré-
gation spatiale entre la glace riche en CO4 et la glace d’eau. Les signatures spectrales sont
mélangées linéairement dans ce type de configuration ; a Lg 30°, la profondeur de la bande
a 1,43 um de la glace de CO2 vaudrait donc ~78% de sa valeur a Lg 0°. Or elle n’en vaut
que 17%. La formation d’une couche de glace d’eau sur la glace riche en COs contribue
donc vraisemblablement a la diminution de la signature de la glace de COs. Elle pourrait
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aussi participer a la montée de 1'albédo de la surface.
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FIGURE 3.57 — Plaines de I’hémisphére nord. Evolution temporelle du facteur de ré-
flectance a 1,08 pm (diamants noirs), de la profondeur de la bande d’absorption a 1,43 pm
de la glace de COs2 (carrés rouges), de la profondeur de la bande d’absorption a 1,5 pm de
la glace de HoO (triangles bleus) et de la température de brillance a 30 pm (triangles verts)
dans une région de 182 km? située dans les plaines de ’hémisphére nord, & 585 km du site
d’atterrissage de Phoenix. A une date donnée, la dispersion des valeurs des 3 paramétres
spectraux dans la région d’intérét est généralement inférieure a I'incertitude sur la déter-
mination de ces parameétres, indiquée par les barres d’erreur. Par contre, la dispersion des
valeurs de température de brillance au sein de la région est plus importante que l’erreur sur
I'estimation de cette température. L’évolution temporelle de chaque grandeur est ajustée
par une fonction spline qui a pour but de guider visuellement le lecteur.

A partir de Lg 30°, la forte montée de la température de la surface est corrélée a une
diminution des signatures des glaces de CO9 et HoO et de 'albédo. On peut expliquer
ce comportement par ’apparition de terrains totalement dégivrés occupant une surface
croissante. Leur albédo plus faible que celui de la glace résulte en une diminution de I’albédo
a I’échelle spatiale de I'instrument OMEGA. La région d’intérét est alors divisée en trois
types de terrains : les terrains recouverts de glace riche en COs, probablement surmontés
d’une fine couche de glace d’eau, ceux recouverts de glace d’eau poussiéreuse et les terrains
totalement dégivrés, dont la température augmente rapidement sous l’effet de I'insolation.
La diminution de la surface couverte par les glaces de COq et HoO explique la chute de
leur signature spectrale.

La signature de la glace de COq disparait vers Lg 50°, soit parce que la glace de COq
a totalement disparu de la surface, soit par que sa signature est masquée par une couche
optiquement épaisse de glace d’eau. La température de la surface est alors de 215 K. Le
modéle de bilan énergétique local permet de déterminer la température du sol dégivré, de
la glace de COs9 et de la glace d’eau, mais pas leur proportion surfacique respective : il
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manque pour cela une équation supplémentaire. Il est de toute fagon trés probable que la
glace de COq s’est totalement sublimée d’ici L 55°. Seule la glace d’eau recouvre alors de
fagon morcelée la surface.

La limite de la glace de HoO, présentée en partie 3.2.2.3, atteint la région étudiée vers
Ls 60°, ce qui coincide avec la quasi-disparition de la signature de la glace de HoO a cette
date. La faible signature observée vers Ly 61° pourrait correspondre & une fine pellicule de
glace d’eau poussiéreuse recouvrant la surface, préférentiellement dans les zones a ’'ombre
comme les tranchées séparant les polygones, ou sous forme d’un sol gelé, la glace d’eau
liant les grains du sol entre eux. Il est également possible qu’elle soit associée a la présence
d’un nuage de glace d’eau surplombant la scéne.

A Lg 80°, le sol est totalement dégivré. Il est probable qu'une faible quantité d’eau
soit restée adsorbée en surface (voir partie 3.3.1.2). Les molécules d’eau vont se désorber
progressivement sous l’effet de I'insolation solaire.

3.3.2.2 Inversion des propriétés physico-chimiques des condensats saisonniers

Afin de quantifier ’évolution des propriétés physiques des dépots saisonniers recouvrant
cette région, en particulier de la couche de glace d’eau se formant sur la glace de COg,
plusieurs spectres OMEGA ont été extraits puis inversés grace au modéle de transfert
radiatif disponible au laboratoire. Le tableau 3.15 détaille les géométries d’acquisition de
ces spectres ainsi que 'opacité au-dessus de la scéne. Dans le cas de 'observation 2593 1,
Iopacité est fortement surestimée en raison d’une importante contamination de la glace
de CO4 en poussiére. Cette observation a donc été uniquement corrigée de l'effet des gaz

atmosphériques.
, Numerq Ls Heure Incidence Emergence Azimuth Opac1te’ estimee
d’observation locale des aérosols
2593 1 358,5° 10H 74,5° 16,5° 65,3° -
2700_0 13,1° 9H 71,9° 6,1° 100,5° 0,46
2839 1 31,3° SH 67,9° 21,4° 111,8° 0,49

TABLE 3.15 — Numéro d’observation, date, heure locale et géométrie d’acquisition de chaque
spectre OMEGA utilisé dans ’étude des condensats saisonniers déposés sur les plaines de
I’hémisphére nord. L’opacité des aérosols estimée a l'aide de la méthode de correction
atmosphérique est également donnée.

Comme lors de I’étude du plateau de Gemina Lingula, le modéle physique choisi lors
de la génération des bibliothéques de spectres synthétiques dépend principalement de la
température de la surface. La température de 149 K mesurée par TES & la longitude solaire
de l'observation 2593 1 indique que la surface est recouverte de fagon homogéne par de la
glace de COs. La surface a donc été représentée par un mélange intime granulaire de glace
de COs2 contaminée en glace de HoO et poussiére. Dans le cas des observations 2700 0
et 2839 1, la température respectivement de 154 et 161 K indique qu'une partie de la
surface est recouverte exclusivement de glace d’eau poussiéreuse. Un mélange géographique
subpixel entre un mélange granulaire {CO2+HoO+poussiére} et un mélange granulaire
{H2O+poussiére} est alors adopté. Je suppose dans le cas de l'observation 2593 1 que la
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FIGURE 3.58 — Spectres en réflectance OMEGA acquis dans les plaines de I’hémisphére
nord, & 585 km du site d’atterrissage de Phoenix, et corrigés de ’absorption par les gaz
et des effets des aérosols. Un décalage vertical a été appliqué pour plus de clarté; il est
indiqué pour chaque spectre sur la figure.

glace de CO2 est & nu, c’est-a-dire qu’elle n’est pas encore recouverte par une fine couche
de glace d’eau. Pour les deux autres observations, je considére qu’une couche de glace d’eau
s’est formée et un modéle de mélange stratifié est donc adopté.

Je n’ai pas cherché a inverser les spectres acquis aprés Lg 35° car le modeéle physique
représentant la surface est trés peu contraint en raison du nombre important de paramétres
libres. Le modéle géographique subpixel doit en effet tenir compte de ’apparition de zones
totalement dégivrées. Par ailleurs, I’épaisseur des dépots saisonniers est relativement faible
a cette période, de l'ordre de quelques centimétres (Cull et al. , 2010a), ce qui nécessite de
considérer la glace comme optiquement fine et son épaisseur comme un paramétre libre.
Finalement, les paramétres libres du modéle sont les suivants :

1. La fraction de surface couverte par la glace riche en COg,

2. La fraction de surface couverte par la glace d’eau poussiéreuse. Celle couverte par le
sol dégivré est le complémentaire & 1 de ces deux fractions,

L’épaisseur de la couche supérieure de glace d’eau,

La taille des grains de glace d’eau composant la couche supérieure,
L’épaisseur optique du pole géographique {COs+HoO-+poussiére},
L’épaisseur optique du pole géographique {HoO-+poussiére}.

NS gtk W

La taille des grains de glace de COy du pdle géographique {CO2+HoO-+poussiére}.

On peut évaluer la fraction de surface couverte par chaque type de terrain en faisant
I’hypothése assez forte que les deux types de glace ont le méme albédo. Comme 1'albédo
mesuré a 1’échelle spatiale ’OMEGA est une combinaison linéaire de ’albédo des 3 types
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de terrains, cela permet d’obtenir la fraction de surface couverte par le sol dégivré. A partir
de la mesure de la température de la surface et d’une évaluation de celle des trois types de
terrains grace au modeéle de bilan énergétique, la fraction couverte par chaque terrain peut
étre obtenue. Cependant, le probléme reste malgré tout peu contraint. Par conséquent,
je me suis focalisé dans cette thése sur la formation de la couche de glace d’eau jusqu’a
Ls=31,3°. Les résultats des inversions obtenus pour les 3 spectres OMEGA sont présentés
ci-dessous.

Observation 2593 1: La surface est représentée par un mélange intime granulaire de
glace de CO2 contaminée en glace de HoO et poussiére, en accord avec la température de
149 K mesurée par TES a la longitude solaire de I'observation (L;=358,5°). En comparant
les ombres des rochers en été et au printemps sur les images HiRISE acquises au niveau du
site d’atterrissage de Phoenix, Cull et al. (2010a) ont déterminé une valeur minimale de
I’épaisseur des dépots saisonniers. Cette épaisseur est de 33,6 =1 cm a Lg=3°. L’observation
2593 1 est obtenue 4,5° de L; plus tot, a Ls;=358,5°, et la région étudiée est située plus
au Nord que le site d’atterrissage de Phoenix (ROI a 71,8°N tandis que Pheenix s’est posé
a 68,2°N). L’épaisseur des dépots saisonniers dans la région étudiée est donc supérieure
a 33,6 cm. J'ai fait 'hypothése que le mélange {COq+HoO-+poussiére} est optiquement
épais pour cette épaisseur. Cette hypothése est testée et vérifiée par la suite.

La recherche du plus proche voisin du spectre OMEGA 2593 1 a d’abord été effectuée
dans la bibliothéque de spectres synthétiques générée pour I'étude du spectre 2688 0.
Cependant, il s’est avéré qu’aucun spectre de cette bibliothéque ne permet de reproduire
correctement le spectre OMEGA. En particulier, les plans du minimum de la distance ¢
montrent que les valeurs parcourues du pourcentage massique de poussiére ne permettent
pas d’atteindre la valeur optimale de ce paramétre. Une nouvelle bibliothéque a donc été
générée en étendant l'intervalle de variation du pourcentage massique de poussiére & un
maximum de 0,034 wt% au lieu de 0,015 wt%. Les poids w, ont été fixés a 0 dans la voie L,
dans la bande & 2 pm et dans les bandes atmosphériques ot la correction est mal contrainte.
L’accent a été mis sur U'intensité des bandes d’absorption a 1,429 pum de la glace de COq
et a 1,500 pm de la glace de HoO avec un poids de 3 pour les spectels correspondant.

La figure 3.59 montre le spectre OMEGA RAC 2593 1 et son plus proche voisin obtenu
par la méthode des moindres carrés. La figure 3.60 illustre I’évolution de la valeur minimale
de la distance ¢ entre le spectre OMEGA et les spectres synthétiques en fonction des
différents paramétres libres. Le tableau 3.16 résume les paramétres physiques du spectre
synthétique optimal issus de cette inversion.

Spectre OMEGA  Pco, Pu,0 Ppoussiere Dco, Du,o0  Dypoussiere
Spectre RAC 99,916 0,060 0,024 35 cm 250 pm 16 pom

TABLE 3.16 — Paramétres physiques correspondant au spectre synthétique le plus proche
du spectre OMEGA RAC 2593 1. Le modéle physique est un mélange granulaire
{CO2+H30+poussiére}. Py correspond a la proportion massique du composant X et Dy
au diamétre des grains du composant X.

La figure 3.60 permet de constater qu’il existe un minimum local autre que celui associé
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FIGURE 3.59 — Le spectre noir correspond au spectre OMEGA extrait de 'observation
2593 1 (Ls=358,5°) corrigé uniquement de U'effet des gaz (spectre RAC). Le spectre rouge
est le spectre synthétique le plus proche du spectre OMEGA.
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FIGURE 3.60 — Plan de la distance minimale entre le spectre OMEGA RAC 2593 1 et les
spectres synthétiques lorsqu’on fait varier les combinaisons de : (a) pourcentage massique
de glace d’eau et taille de grains de glace d’eau, (b) pourcentage massique de glace d’eau et
taille de grains de glace de COq et (c) pourcentage massique de glace d’eau et pourcentage
massique de poussiére. Les traits pointillés blancs donnent la position du plus proche voisin
au sens des moindres carrés du spectre RAC. Le contour central sans label correspond & la
valeur 6,5.1075.
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au plus proche voisin pour la configuration suivante : 99,930 wt% de glace de CO4 (grains de
60 cm) + 0,050 wt% de glace de HoO (grains de 300 pm) + 0,020 wt% de poussiére (grains
de 16 pm). Cependant, le spectre synthétique correspondant a ce deuxiéme minimum local
ne permet pas d’obtenir un meilleur ajustement que celui associé au plus proche voisin que
je considére comme le spectre synthétique optimal.

On obtient un ajustement correct du spectre OMEGA RAC aux longueurs d’onde
inférieures a 2,55 pum (figure 3.59). Le niveau du continuum entre 0,95 et 1,36 pm est
correctement reproduit. Cependant, une possible faible bande d’absorption présente sur le
spectre OMEGA a 1,04 pm est absente du spectre synthétique. Cette signature peut aussi
étre un résidu de la calibration instrumentale ou simplement du bruit. La profondeur des
bandes d’absorption de la glace d’eau & 1,5 et 2 um et de la bande d’absorption a 1,429 um
est relativement bien reproduite, bien que légérement trop faible. C’est également le cas
des autres bandes de la glace de CO9 & 1,213 pum, a 1,871 pum, 2,287 et 2,34 um. La bande
de la glace d’eau a 2,5 um n’est pas assez profonde; on note de nouveau que la pente du
spectre entre les deux épaulements de la bande a 2 um est plus importante sur le spectre
OMEGA que sur le spectre synthétique. La chute de réflectance & 2,6 um est également
mal reproduite.

Alors que le spectre synthétique plus proche voisin du spectre OMEGA 2688 0 présente
clairement la signature de la glace de CO5 dans la voie L (voir figure 3.33), cette signature
est ici absente. Cela s’explique par la présence plus importante de poussiére dans la glace
(0,024 wt% contre 0,006 wt%) qui masque la signature de la glace de CO2. On ne parvient
toutefois pas a reproduire la forme exacte du spectre OMEGA dans la voie L. En particulier,
la bande & 3 um est plus creusée sur le spectre OMEGA, signe d’une interaction forte avec
la glace d’eau dans les premiers grains de la surface. Comme expliqué précédemment, cette
divergence peut étre due au fait qu’'une fine couche d’eau recouvre déja la glace de CO9 en
cet fin d’hiver. Lorsque I’épaisseur de cette couche est trop faible, le modéle de transfert
radiatif ne parvient pas & reproduire correctement son effet. Un enrobage des grains de
poussiére par de la glace d’eau, configuration qui n’est pas prise en compte dans le modéle
de transfert radiatif, pourrait également expliquer cette bande a 3 pm plus profonde. Ces
divergences dans la voie L ne concernent cependant que l'interaction avec les premiers
grains de la surface. On peut donc faire confiance a la configuration du spectre synthétique
permettant de reproduire assez bien le spectre OMEGA dans la voie C.

Estimons & présent l'incertitude sur la détermination du jeu de paramétres optimaux.
Le plus proche voisin correspond & une distance de 6,3.107° entre le spectre synthétique
et le spectre OMEGA. Une comparaison avec les spectres synthétiques de la bibliothéque
bordant le plus proche voisin montre que ’ajustement n’est correct que lorsque la distance
¢ est inférieure & 7,3.107°. L’analyse de la figure 3.60 fournit ainsi les incertitudes suivantes
sur les paramétres optimaux :

0,035 wt% < Pourcentage massique de glace de HoO < 0,080 wt%

— 0,016 wt% < Pourcentage massique de glace de poussiére < 0,030 wt%
— 200 pm < Taille des grains de glace de HoO < 350 pm

25 cm < Taille des grains de glace de COs < 45 cm

Le spectre OMEGA inversé n’est corrigé que de l'effet des gaz. Par conséquent, la
proportion massique de poussiére déterminée surévalue sa proportion réelle car elle prend
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en compte l'influence des aérosols de poussiére sur le spectre OMEGA. La proportion
massique de poussiére du jeu de paramétres optimaux est donc une borne maximale. Cette
proportion, 0,024 wt%, est trois fois plus importante que celle obtenue dans le cas de
I'inversion du spectre OMEGA RAC 2688 0. Les dépots saisonniers recouvrant les plaines
de 'hémisphére nord contiennent ainsi nettement plus de poussiére que ceux déposés sur
le plateau de Gemina Lingula.

J’ai supposé préalablement & la génération de la bibliothéque de spectres synthétiques
que le mélange granulaire {CO2+HoO-+poussiére} est optiquement épais. Afin de vérifier
cette hypothése, j’ai utilisé une procédure similaire a celle employée dans le cas de 1’étude
du spectre OMEGA 2688 0 (voir partie 3.3.1.3) : j’ai modélisé le spectre en réflectance
d’un mélange stratifié tel que :

— La couche inférieure ou substrat est composée de poussiére, modélisée pour deux
tailles de grains : 16 et 100 microns. Le niveau du continuum dans la voie C varie
fortement entre ces deux tailles de grains.

— La couche supérieure est un mélange granulaire {CO2+HoO+poussiére} ; sa confi-
guration est celle du plus proche voisin du spectre OMEGA RAC. L’épaisseur de
ce mélange granulaire est de 34 cm, I’épaisseur minimale mesurée par Cull et al.
(2010a) au niveau du site d’atterrissage de Phoenix a Lg 3°.

Lorsque le mélange granulaire { CO9+HoO+poussiére} est optiquement fin, la signature
spectrale de la surface varie en fonction de la taille des grains du substrat de poussiére. Ce
n’est pas le cas ici, la couche de glace riche en CO5 est donc optiquement épaisse & la date
de I'observation. Dans le cas de 1'observation 2688 0, nous avions constaté que la couche
de glace riche en COq représentative des dépots saisonniers est optiquement fine & partir
de 40 cm d’épaisseur. La plus forte concentration de poussiére dans le cas présent explique
que la couche reste optiquement épaisse pour des épaisseurs inférieures.

Observation 2700 0 : La température de 154 K mesurée par I'instrument TES a la
longitude solaire de cette observation correspond & une surface couverte a 92% par de la
glace riche en CO4 et & 8% par de la glace de HoO. La profondeur de la bande d’absorption
a 1,429 pm a diminué de prés de moitié depuis I'observation 2593 1 (voir figure 3.57).
La dilution de la signature de la glace de CO4 par le mélange spatial ne permet vraisem-
blablement pas d’expliquer cette forte diminution; une couche de glace d’eau, composée
de grains relachés a la sublimation de la glace de CO9 et de vapeur d’eau piégée recouvre
probablement la surface de la glace de COs. La représentation de surface adoptée est donc
un mélange stratifié avec une couche supérieure de glace d’eau et une couche inférieure
constituée d'un mélange géographique subpixel entre 2 poles : (i) un mélange granulaire
{CO2+Hy0O+poussiére} de composition similaire & celle utilisée jusqu’a présent et (ii) un
mélange granulaire {HoO+poussiére} tel que les proportions relatives et les tailles de grains
de ces composants sont celles du mélange granulaire {CO2+HoO+poussiére}. J'ai en effet
considéré que lorsque la glace de CO9 achéve de se sublimer, la glace d’eau et la poussiére
subsistant en surface conservent leur proportion relative et leur taille de grains. Je suppose
la couche inférieure optiquement épaisse pour simplifier le probléme. Son épaisseur phy-
sique est d’au moins 21 cm, I’épaisseur mesurée par Cull et al. (2010a) au niveau du site
d’atterrissage de Phoenix a Lg=11°. Cette hypothése est testée et vérifiée par la suite.
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Les paramétres libres de la bibliothéque générée sont les mémes que ceux considérés
dans le cas de I'observation 2827 1 : épaisseur de la couche de glace d’eau, taille des grains
la constituant et taille des grains de glace de CO9 de la couche inférieure. Comme pour
I’observation précédente, il n’a pas été possible de reproduire la partie du spectre OMEGA
située dans la voie L avec les spectres de la bibliothéque. Je n’ai donc cherché les plus
proches voisins du spectre OMEGA que sur la voie C, fixant les poids w) a 0 pour les
spectels de la voie L. Les poids des spectels de la voie C sont identiques & ceux choisis lors
de 'analyse de l'observation 2593 1 : un poids de 1 pour la majeure partie des spectels,
de 0 pour ceux situés dans la bande a 2 um et de 3 pour ceux compris entre 1,429 um et
1,600 pm.

La figure 3.61 montre le spectre OMEGA SER et son plus proche voisin obtenu par la
méthode des moindres carrés. La figure 3.62 illustre I’évolution de la valeur minimale de la
distance ¢ entre le spectre OMEGA et les spectres synthétiques en fonction des différents
paramétres libres. Le tableau 3.17 résume les paramétres physiques du spectre synthétique
optimal issus de cette inversion.

Couche supérieure Couche inférieure
1:)H2O DHQO EpaiSSGUT fgeo DCOQ fgeo PHZO Ppoussiére DHQO Dpoussiére
100 130 pm 70 pm 92 4cm 8 71 29 250 pm 16 pm

TABLE 3.17 — Paramétres physiques correspondant au spectre synthétique plus proche
voisin du spectre OMEGA SER 2700 0. Le modéle physique est un mélange géographique
subpixel entre un mélange granulaire {CO2+HoO-+poussiére} et un mélange granulaire
{H20+poussiére}, le tout surmonté d'une couche de glace de HyO. f4e, correspond a la
fraction spatiale couverte par le mélange granulaire considéré, P x a la proportion massique
du composant X et Dx au diamétre des grains du composant X. La composition du
mélange granulaire {COo-+HoO-poussiére} est similaire a celle du spectre synthétique
ajustant le spectre OMEGA 2593 1, seul est indiqué le diamétre des grains de glace de
COa.

On constate sur la figure 3.62 qu’il n’y a pas d’autre minimum local que celui correspon-
dant au plus proche voisin. Ce spectre synthétique ajuste particuliérement bien le spectre
OMEGA de 1 a 2,5 um (figure 3.61). La profondeur des différentes bandes d’absorption
est correctement reproduite ainsi que le niveau du continuum a 1 pm. Il existe toutefois
plusieurs divergences. Le facteur de réflectance du spectre synthétique est légérement plus
faible que celui du spectre OMEGA entre 1,25 et 1,4 um. En d’autres termes, la signa-
ture de la glace d’eau est plus marquée sur le spectre synthétique a ces longueurs d’onde.
Comme je 'ai expliqué dans le cas de ’étude de Gemina Lingula, cette différence vient trés
probablement du fait qu’on considére que la couche supérieure de glace d’eau ne contient
pas de poussiére. L’ajout d’'une faible proportion de poussiére permettrait d’atténuer la
signature de la glace d’eau entre 1,25 et 1,4 um. Par ailleurs, la bande a 2,5 um de la glace
d’eau est trop peu intense sur le spectre synthétique. La chute de réflectance au-deld de
2,5 pm sur le spectre OMEGA est également mal reproduite. Dans la voie L, on observe
un écart assez important entre les 2 spectres. La nécessité de considérer des grains de glace
de CO3 de 6 cm pour reproduire la bande a 1,429 um accentue la signature du CO9 dans
la voie L. La couche supéricure de glace d’eau ne parvient pas & masquer cette signature.
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FIGURE 3.61 — Méme légende que pour la figure 3.59 mais pour le spectre OMEGA SER

2700 0 (L,=13,1°).

\
J

Taille des grains de glace de H.0 (um

min(g)

0.00700
0.00591
0.00482
0.00374
0.00265

0.00156

0.000472

50 100 150 200 250

Epaisseur de la couche de glace de H,0 (um)

Taille des grains de glace de CO, (cm)

u
o

S
o

[
o

20

min(¢)

0.00250
0.00216
0.00182
0.00149
0.00115

0.000810

&k 0000472

50 100 150 200 250
Epaisseur de la couche de glace de H,0 (um)

FIGURE 3.62 — Plan de la distance minimale entre le spectre OMEGA SER 2700 0 et les
spectres synthétiques lorsqu’on fait varier les combinaisons de : (a) épaisseur de la couche
supérieure de glace d’eau et taille de grains de glace d’eau de cette couche et (b) épaisseur
de la couche supérieure de glace d’eau et taille de grains de glace de CO2 de la couche
inférieure. Les traits pointillés blancs donnent la position du plus proche voisin au sens

des moindres carrés du spectre SER. Le contour central sans label correspond & la valeur
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En ajoutant de la poussiére dans cette couche, éventuellement enrobée de glace d’eau, il
serait peut-étre possible d’améliorer I’ajustement du spectre OMEGA.

La distance ¢ entre le spectre synthétique plus proche voisin et le spectre OMEGA est
de 4,7.107*. A partir d’une distance de 5.107%, I'ajustement n’est plus correct, ce qui se
traduit par une incertitude de £10 pum sur I’épaisseur de la couche de glace d’eau, de 420
pm sur la taille des grains composant cette couche et de +2 cm sur la taille des grains de
glace de CO9 composant la couche inférieure.

Afin de savoir si la couche riche en glace de CO2 est bien optiquement épaisse a la
date de l'observation, j’ai suivi la méme procédure que celle utilisée pour l'observation
précédente. J’ai considéré cette fois que la couche de glace de CO4 est épaisse de 21 cm et
constitué de grains de 4 cm. Le spectre en réflectance du mélange stratifié reste le méme
lorsqu’on fait varier la taille des grains de poussiére du substrat. La couche riche en glace
de COs est donc bien optiquement épaisse a la date de I'observation.

Observation 2839 1 : La température de 161 K mesurée par I'instrument TES a
la longitude solaire de cette observation correspond & une surface couverte a 78% par de
la glace riche en COq et a 22% par de la glace de HyO. D’aprés 'étude de Cull et al.
(2010a), I'épaisseur minimale des dépots saisonniers est estimée a 8,3 cm au niveau du site
d’atterrissage de Phoenix & Ls=29°. Des tests ont été effectués pour un mélange stratifié ot
une couche de CO9+HyO+poussiére d’épaisseur 8 cm repose sur un substrat minéral. La
composition du mélange CO2+HsO+poussiére est celle du plus proche voisin du spectre
2593 1 avec toutefois une taille de grains de glace de COg comprise entre 2 et 8 cm.
Dans tous les cas, cette couche riche en glace de COs est optiquement fine. L’hypotheése de
couche optiquement épaisse n’est donc plus valable pour cette observation. Une nouvelle
bibliothéque de spectres synthétiques a été générée en considérant cette fois le mélange
granulaire {CO9+HyO+poussiére} optiquement fin et épais de 8 cm. L’observation 3225 1
couvre la région étudiée en été et donne la signature spectrale du substrat de poussiére.
On peut reproduire cette signature avec les constantes optiques de poussiére obtenues sur
I’observation 2879 1 en considérant que la taille des grains est de 18 pm.

Le poids des spectels a été fixé a 1 de 0,95 a 1,6 pum et a 0 ensuite car aucun spectre
de la bibliothéque ne permet de reproduire correctement la signature spectrale pour les
longueurs d’onde supérieures a 1,6 pm : un décalage est systématiquement observé au
niveau du continuum. La figure 3.63 montre le spectre OMEGA SER et son plus proche
voisin obtenu par la méthode des moindres carrés. La figure 3.64 illustre I’évolution la
valeur minimale de la distance ¢ entre le spectre OMEGA et les spectres synthétiques en
fonction des différents paramétres libres. Le tableau 3.18 résume les paramétres physiques
du spectre synthétique optimal issus de cette inversion.

On constate sur la figure 3.64 qu’il n’y a pas d’autre minimum local que celui correspon-
dant au plus proche voisin. Il semble que dans le cas de la taille des grains de glace de COg,
le minimum absolu de la distance ¢ soit atteint pour des valeurs supérieures a celles de
I'intervalle de variation. Cependant, ces valeurs seraient irréalistes car elles dépasseraient
I’épaisseur de la couche de glace. Le spectre synthétique associé au plus proche voisin re-
produit correctement le niveau du continuum vers 1 pm et la profondeur de la bande de la
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FIGURE 3.64 — Méme légende que pour la figure 3.62 mais dans le cas du spectre OMEGA
SER 2839 1. Le contour central sans label correspond a la valeur 3,7.10%,

Couche supérieure Couche inférieure
PHzO DHgO Epaisseur fgeo D002 fgeo PHQO Ppoussiére DHgO Dpoussiére
100 110 pm 110 pm 78 8cm | 22 71 29 250 pm 16 pm

TABLE 3.18 — Paramétres physiques correspondant au spectre synthétique plus proche voi-
sin du spectre OMEGA SER 2839 1. Le modéle physique est une couche de poussiére
constituée de grains de 18 pm surmontée d’un mélange géographique subpixel entre un
meélange granulaire {CO2+HyO+poussiére} et un mélange granulaire {HoO-+poussiére},
le tout surmonté d’une couche de glace de HyO. L’épaisseur du mélange granulaire
{CO2-+H2O+poussiére} est de 8 cm et le mélange granulaire {HoO-+poussiére} est supposé
optiquement épais. fge, correspond & la fraction spatiale couverte par le mélange granulaire
considéré, Px a la proportion massique du composant X et Dx au diamétre des grains du
composant X . La composition du mélange granulaire {COy+HaO-poussiére} est similaire
a celle du spectre synthétique ajustant le spectre OMEGA 2593 1, seul est indiqué le
diamétre des grains de glace de COa.



tel-00745121, version 1 - 24 Oct 2012

3.3 Evolution temporelle de la stratigraphie des dépdts saisonniers nord 215

glace de HoO a 1,5 pm. L’intensité de la bande de la glace de CO4 a 1,43 pm est 1égérement
surestimée. Le spectre synthétique ajuste correctement le fond de la bande & 2 pm mais la
réflectance de ses épaulements est trop importante. La bande a 2,5 um de la glace d’eau est
également mal ajustée. Dans la voie L, le spectre synthétique reproduit relativement bien la
forme du spectre OMEGA mais son niveau de réflectance est systématiquement trop faible.
La divergence observée entre 1,6 et 2,6 um trouve peut-étre en partie son origine dans les
constantes optiques de la glace d’eau utilisées. La modélisation est effectuée & partir des
constantes optiques obtenues a 145 K. Or 22% de la surface sont recouverts de glace d’eau
a 187 K au moment de cette observation. Les constantes optiques & cette température font
état d’un coefficient d’absorption plus important dans le continuum entre les bandes. Uti-
liser des constantes optiques adaptées permettrait donc de résoudre en partie le probléme.
Il peut aussi s’agir de la composition du substrat. On considére qu’il n’est composé que
de poussiére or il est probable qu'une couche de glace d’eau se soit déposée avant la glace
de CO2 en automne. Cette couche de glace d’eau pourrait fournir 'absorption manquante
entre 1,6 et 2,6 pm.

Une comparaison entre les spectres synthétiques bordant celui associé au plus proche
voisin montre que 'incertitude sur la taille des grains de glace d’eau composant la couche
supérieure est de £10 pum. L’épaisseur de cette couche est déterminée a f%gum. Enfin, la
taille des grains de glace de COg est évaluée & +2 cm.

3.3.2.3 Evolution des dépodts saisonniers dans les plaines de ’hémisphére nord

A la fin de 'hiver (Ls=358,5°), la région étudiée dans les plaines de 'hémisphére nord
est recouverte d’une couche de glace trés riche en COg (~99,916 wt%) contaminée en glace
de HoO (~0,06 wt%) et en poussiére (~0,024 wt%). La proportion de poussiére est trois
fois plus importante que dans les condensats déposés sur le plateau de Gemina Lingula.
La couche de glace est épaisse de plus de 30 cm (Cull et al. , 2010a). Le parcours optique
dans les grains de CO3 est de 'ordre de 35 ¢m, du méme ordre de grandeur que 1’épaisseur
physique de la couche. Des parcours optiques similaires ont été mesurés sur le plateau
de Gemina Lingula au début du printemps (voir partie précédente) et au niveau du site
d’atterrissage de Pheenix & Lg 344° (Cull et al. , 2010a).

La glace d’eau mélangée a la glace de COq est présente sous forme de grains d’environ
250 pm, une taille similaire aux incertitudes prés a celle mesurée sur le plateau de Gemina
Lingula. Cull et al. (2010a) obtiennent un résultat similaire pour les condensats déposés
au niveau du site d’atterrissage de Phoenix (grains de glace d’eau de 100-200 pm).

A Ly=13,1°, le parcours optique dans les grains de glace de CO9 a chuté a 4 cm,
une évolution probablement due & la fracturation des grains de glace de COs sous leffet
de leur sublimation (Titus et al. , 2001). Cull et al. (2010a) observent une décroissance
similaire de la taille des grains bien que se produisant plus tard, a Ls 26,5°. Cependant, les
modélisations présentées par les auteurs surestiment 'intensité des bandes de la glace de
COa, leurs résultats doivent donc étre considérés avec précaution.

L’épaisseur moyenne de la couche de glace riche en COy est de I'ordre de 20 cm & Ly
13,1° et descend a environ 8 cm a L 31,3°. Cependant, la glace carbonique ne recouvre pas
uniformément la surface et les facettes les plus exposées au rayonnement solaire perdent
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rapidement leur couverture de glace de CO2. A ces endroits, seule subsiste la glace d’eau
poussiéreuse. Elle couvre 8% de la surface a Ly 13,1° puis 22% a Lg 31,3°.

Une couche de glace d’eau se forme peu a peu sur la glace de COs. Son épaisseur passe
de 70 & 110 pm entre Lg 13,1° et 31,3° tandis que la taille des grains la constituant passe
de 130 & 110 um. Rappelons que cette couche est probablement formée de grains de deux
tailles différentes : des grains d’environ 250 pm libérés a la sublimation de la glace de COq
et des grains d’environ 10 pm issus de la condensation de vapeur d’eau. La diminution
observée de la taille équivalente des grains de la couche indique que la proportion de petits
grains de givre augmente au dépend des gros grains de 250 ym. En d’autres termes, une
condensation de vapeur d’eau a eu lieu entre Lg 13° et 31°. Ce phénomeéne est corrélé au
rapprochement de I'anneau de glace d’eau, dont la limite nord se situe a 530 km de la
région d’intérét a Lg 13° puis & 250 km & Lg 31°. La densité de colonne de vapeur d’eau
atmosphérique est alors de 10 microns précipitables au-dessus de 'anneau de glace d’eau
(Pankine et al. , 2010). Une partie de cette vapeur d’eau a pu étre entrainée vers le nord
par la circulation atmosphérique pour se condenser sur la glace de COa.

La limite nord de ’annecau de glace d’eau atteint la région d’intérét vers Lg 50°. 11 est
probable que la quantité de vapeur d’eau condensée continue d’augmenter entre L 30 ° et
50°. Cependant, la multiplicité des paramétres libres du modéle physique est telle qu’il est
trés difficile d’estimer les caractéristiques physiques de la couche supérieure de glace d’eau
aprés L,=35°.

La quantité de glace d’eau relachée a la sublimation de la glace de CO2 a été estimée
& partir des mesures neutrons présentées en partie 3.3.1.4, figure 3.54. J’ai considéré la
moyenne des courbes obtenues dans les bandes de latitude 65°N-70°N et 70°N-75°N ; vers
70°N, la masse surfacique maximale de glace de CO3 est de I’ordre de 36 g/cm?. L’inversion
des propriétés physiques des dépots saisonniers & la fin de I’hiver m’a permis de déterminer
que la glace d’eau y est présente a hauteur de 0,06f8:8§gwt%. En multipliant ce pourcentage
massique par la masse surfacique de glace de CO9 sublimée, on obtient la masse surfacique
de glace d’eau libérée a la sublimation de la glace de COs. Ces valeurs sont converties en
épaisseur en les divisant par la densité volumique de la glace d’eau puis en les multipliant
par un facteur 2 pour prendre en compte une porosité de 50 % de la couche supérieure. A
Ls 13°, I’épaisseur de glace d’eau ainsi obtenue est de 51J_F%Ium, ce qui est du méme ordre
de grandeur que l'épaisseur de glace d’eau issue de l'inversion, 70 £10 pm. Par contre,
on obtient & Lg 31° une épaisseur de glace d’eau relachée de 17 Of?{um, trés supérieure a
I’épaisseur issue de l'inversion, 110f%8 pm. Du fait des fortes barres d’erreur sur ’estimation
de I’épaisseur de glace d’eau relachée, cette différence est toutefois a considérer avec pré-
caution. Il est possible que la vapeur d’eau condensée masque la glace d’eau relachée a la
sublimation de la glace de CO2. On peut aussi envisager qu’entre Lg 13° et 31°, la crotite de
glace d’eau ait été érodée par les brises thermiques déclenchées par le contraste thermique
entre les terrains recouverts de glace et les terrains dégivrés. D’aprés les modélisations de
Haberle et al. (1979), ces vents peuvent atteindre une vitesse de 20 m/s prés de la surface
au milieu du printemps. Greeley et al. (1980) ont déterminé par des études en soufflerie
que des vents de 50 m/s sont nécessaires pour mobiliser des grains de sable de 100 um. La
cohésion entre la couche de glace d’eau et la glace de CO9 en sublimation est probablement

assez faible ; on peut supposer que les particules de glace d’eau sont « portées » par le flux
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de sublimation. La puissance des brises thermiques est donc probablement suffisante pour
éroder la couche de glace d’eau.

Les mesures neutrons permettent d’évaluer que lorsque la glace de CO9 disparait défi-
nitivement de la surface, la couche de glace d’eau libérée est épaisse de 470'_%88,um. Cette
épaisseur est plus faible que celle obtenue sur le plateau de Gemina Lingula. Elle dépend
de la densité de colonne maximale de glace de CO5 condensée, qui décroit en allant vers le
Sud, et du pourcentage massique de glace d’eau dans les dépots saisonniers, qui, d’aprés les
inversions effectuées, augmente en allant vers le Sud. L’incertitude sur ce dernier paramétre
est toutefois importante. Si on considére pour l'instant qu’il évolue peu avec la latitude,
alors I’épaisseur de la couche de glace d’eau libérée a la sublimation de la glace de COq

décroit avec la latitude.

Cette étude des condensats saisonniers déposés sur les plaines de ’hémisphére nord
montre qu'une couche de glace d’eau se forme sur la glace de CO4 en sublimation. Elle est
responsable de la forte décroissance de la signature spectrale de la glace de CO9 au cours
du printemps jusqu’a la masquer totalement peu avant que la glace de CO2 ne disparaisse
définitivement de la surface. En supposant que la proportion massique de glace d’eau
contenue dans les dépdts saisonniers varie peu avec la latitude, la quantité totale de glace
d’eau relachée a la sublimation de la glace de CO5 augmente avec la latitude. Plus on se
situe au nord et plus la crotite de glace d’eau est susceptible de masquer la signature de la
glace de CO4. L’augmentation apparente de ’extension de "anneau de glace d’eau a partir
de Lg 20° est donc provoquée par la formation de la couche de glace d’eau sur la glace de
COg4 en sublimation. Cette couche devient optiquement épaisse juste avant la disparition
totale de la glace de COa.

3.3.3 Remontées tardives de la signature de la glace de CO,

Entre L;~40° et 70°, la signature de la glace de CO5 augmente soudainement par
endroits. Ce comportement se produit principalement sur le champ de dunes circumpolaires
et au niveau des dépressions spirales et des escarpements de la calotte permanente nord.
J’ai montré précédemment que la formation d’une couche de glace d’eau sur la glace de COq
en sublimation est responsable de la disparition de sa signature spectrale. Les remontées
tardives de la signature de la glace de CO2 sont donc probablement dues & la dispersion
ou a la sublimation de la couche de glace d’eau. Une recondensation de glace de CO4 est
également possible mais semble peu probable a cette période de 'année. Les modalités
exactes de ce processus sont analysées dans le chapitre suivant.

3.4 Scénario d’évolution hivernale et printaniére des dépots
saisonniers nord

L’évolution temporelle de la distribution spatiale des dépots saisonniers en terme d’al-
bédo et de profondeur de bande a été analysée. Une étude complémentaire a été menée
sur ’évolution de la stratigraphie des condensats au printemps. A partir de ces résultats,
un scénario d’évolution hivernale et printaniére des dépdts saisonniers nord est proposé en
figure 3.65.
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FIGURE 3.65 — Possible scénario d’évolution hivernale et printaniére des dépots saison-
niers nord présenté sous la forme de coupes latitudinales a différentes longitudes solaires.
L’échelle verticale n’est pas respectée pour plus de clarté. En bleu foncé est représentée
la glace d’eau pérenne de la calotte permanente nord (& droite), en bleu la glace d’eau
saisonniére et en bleu ciel la glace de CO9 contaminée en glace d’eau et en poussiére. La
transition entre condensation et sublimation de la glace de COs est matérialisée par une
ligne verticale pointillée bleu ciel et par une ligne bleue pour la glace de HoO. Pour ne pas
alourdir le schéma, les nuages et brouillards qui surplombent le bord des dépdts saisonniers
jusqu’a Lg~70° ne sont pas représentés.



tel-00745121, version 1 - 24 Oct 2012

3.4 Scénario d’évolution hivernale et printaniére des dépots saisonniers nord 219

La figure 3.65a représente les dépots saisonniers peu de temps aprés qu’ils aient com-
mencé a reculer, & L;~320°. Ils sont composés de deux couches : une couche inférieure de
glace d’eau et une couche supérieure de glace de COs contaminée en glace d’eau et pous-
siére. Cette stratification est le résultat des différentes étapes de condensation qui ont eu
lieu en automne et en hiver. La premiére étape est une condensation de givre d’eau en sur-
face pendant la nuit, le givre se sublimant totalement pendant la journée. Les atterrisseurs
Pheenix (Smith et al. , 2009) et Viking 2 (Jones et al. , 1979) ont été les témoins privilé-
giés de la condensation de ce givre. Elle s’accompagne de la formation de brouillard dans
les 700 premiers métres au-dessus de la surface (Whiteway et al. , 2009). Une couche de
nuages surplombe ce brouillard et donne lieu a la précipitation de cristaux de glace d’eau
de quelques dizaines de microns, similaires aux cristaux composant les cirrus terrestres
(Gallagher et al. , 2005). A une latitude donnée, la date a laquelle le givre commence a
se condenser dépend de la pression partielle de vapeur d’eau dans la couche d’atmosphére
proche de la surface. Ainsi, la condensation commence d’abord sur la calotte permanente,
ol la pression partielle de vapeur d’eau est maximale, puis s’étend aux plaines alentours.
Dans un second temps, quand le Soleil est suffisamment bas sur 1'horizon, le givre d’eau
persiste toute la journée, ce qu’a pu observer l'atterrisseur Viking 2 (Jones et al. , 1979).
A ce stade, le taux d’accumulation de glace d’eau devrait augmenter en raison de la rétro-
action positive de I'albédo de surface sur le bilan énergétique : du fait de son albédo élevé,
le givre absorbe peu d’énergie solaire et compense par une condensation plus importante.
L’épaisseur de ce givre a été estimée a environ 10 um au niveau du site d’atterrissage de
Viking 2 (Hart & Jakosky, 1986). Ce givre se diffuse probablement partiellement dans les
premiéres couches de la surface par un processus de sublimation-condensation, une partie
de I'eau pouvant aussi s’adsorber sur les minéraux (Beck et al. , 2010). Il est ainsi possible
qu’une fine couche de sol gelé se forme, la glace liant les grains du sol entre eux. La diffusion
de vapeur d’eau et la condensation en profondeur vont avoir lieu si le gradient thermique
vertical devient négatif au cours de la journée. A partir des mesures d’inertie thermique
TES, Kuzmin et al. (2009) ont estimé que dans la bande de latitude 40°N-50°N, la quantité
de glace d’eau saisonniére présente dans les 10 premiers centimétres du sol est de 'ordre
de 4 & 17 % volumiques en hiver.

Puis le bilan énergétique autorise la température de la surface a descendre sous le
point de condensation du COs. La glace de CO4 se condense & la surface suivant un cycle
journalier de condensation/sublimation, piégeant de la glace d’eau et de la poussiére en trés
faibles proportions (quelques centiémes de pourcents massiques). Dans les régions plongées
dans la nuit polaire et jusqu’a 5°-10° au sud du terminateur, la condensation se produit de
fagon continue & un taux déterminé principalement par I’émission thermique de la glace de
COg et par le flux de conduction de chaleur en provenance du sous-sol (Forget et al. , 1999;
Lewis et al. , 1999). La fine couche de givre d’eau déposée en automne est alors figée a la
température de la glace de COq, stoppant la diffusion de vapeur d’eau dans le régolithe.
Notons que la condensation initiale de ce givre d’eau, qui augmente ’albédo de la surface
et favorise la décroissance de sa température, permet probablement une condensation de
glace de CO9 plus précoce que si le givre d’eau était absent. Le résultat de cette phase de
condensation est une couche de glace riche en CO2 dont I’épaisseur atteint environ 1 m au
sommet de la calotte permanente nord (Smith et al. , 2001b; Aharonson et al. , 2004) et
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qui décroit avec la latitude jusqu’a la limite de condensation vers 50°N. Cette glace de COq
repose sur une couche de givre d’eau déposée en automne et dont I’épaisseur varie avec la
latitude. Au début de 'automne, le flux de condensation du givre d’eau est maximal sur la
calotte permanente, mais cette région est la premiére a se couvrir de glace de COs. Le givre
d’eau y atteint probablement une épaisseur comprise entre une dizaine et une centaine de
microns. Dans les régions entourant les dépots saisonniers riches en CO9, comme au niveau
du site d’atterrissage de Viking 2 (48°N), la couche de givre d’eau a plus de temps pour
s’épaissir mais la pression partielle de vapeur d’eau y est plus faible. De ce fait, ’épaisseur
du givre d’eau condensé est de 'ordre de 10 um. Ce givre d’eau est lui-méme superposé a
quelques millimétres d’un sol gelé.

Les études menées jusqu’a présent ont montré que le CO9 se condense majoritairement
sous forme d’une couche dense et transparente (Kieffer, 1970a; Kieffer et al. , 2000; Titus
et al. , 2001; Langevin et al. , 2007). Des précipitations de neige carbonique participent
également a la formation de la couche de glace de CO5 & hauteur d’environ 10% Titus et al.

(2001). A partir de modeles physiques du métamorphisme de glace de COq, Eluszkiewicz
et al. (2005) suggerent que ces particules de CO9 précipitées vont rapidement fusionner
ensemble pour minimiser leur énergie de surface pourvue que leur taille soit inférieure a
10 pm, aboutissant a une couche non poreuse polycristalline. Les observations OMEGA
exposées dans cette thése suggérent que la glace de COq est transparente vers Lg 329°
confirmant qu’elle est présente sous forme d’une couche dense en hiver. Cependant, cette
glace de COg n’est plus transparente & Ly 350°, suggérant qu’un changement dans les
propriétés optiques de la glace est survenu entre Lg 329° et 350°. Au fur et & mesure que
la glace de COgy se sublime, elle se fracture en grains plus petits (Titus et al. , 2001)
pour lesquels le libre parcours moyen est de quelques centimétres. Ce phénomeéne a été
observé dans les plaines de 'hémisphére nord et sur le plateau de Gemina Lingula. La
couche devient ainsi plus diffusante et son albédo plus élevé que celui des plaines dégivrées.
On note toutefois qu’a Lg 358°, les condensats saisonniers déposés dans les plaines sont
optiquement épais et pourtant le libre parcours moyen dans la glace de COs est élevé, de
I’ordre de 35 cm. Il est donc probable que 'augmentation initiale de ’albédo des dépots
saisonniers et la perte de leur transparence soit dues a la formation précoce d’une fine
couche de givre d’eau sur la glace de COs.

La couche de glace d’eau située dans la partie gauche de la figure 3.65a correspond
au givre d’eau épais d’'une dizaine de microns photographié par l'atterrisseur Viking 2 et
qui s’étend jusqu’a 6° de latitude au sud de la limite de la glace de CO3. L’augmentation
progressive de l'insolation solaire au bord des dépots saisonniers entraine la sublimation de
la glace de COs3. Le taux de sublimation décroit avec la latitude, la condensation de CO»
étant toujours effective a haute latitude. La transition entre condensation et sublimation est
indiquée par une ligne pointillée bleue claire. Etant donné que la température d’équilibre
radiatif de la glace d’eau est supérieure a celle de la glace de CO2, la glace d’eau reste
stable & plus basse latitude que la glace de COa, si toutefois la pression partielle de vapeur
d’eau est supérieure & sa pression de saturation. Une partie de la vapeur d’eau issue de la
sublimation de la glace d’eau est transportée au-dessus de la glace de CO9 et condense en
surface (fleche bleue dirigée vers la droite). La limite entre condensation et sublimation de
la glace d’eau est représentée par une ligne pointillée bleue.
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Entre L 320° et 350°, 'augmentation de I'insolation solaire en journée et le raccourcis-
sement de la durée de la nuit entraine le recul et le rétrécissement de la zone couverte par
le givre d’eau saisonnier. Un morcellement de la répartition du givre en surface a ainsi été
observé a partir de Lg 325° par 'atterrisseur Viking 2. [’anneau de glace d’eau ne s’étend
alors plus que sur 2° de latitude (figure 3.65b). Cet anneau est composé du sol gelé et de
deux couches de glace d’eau : le givre d’eau déposé en automne et la glace d’eau relachée
a la sublimation de la glace de COs. Plus au nord, la glace de CO4 se recouvre progres-
sivement d’une couche de glace d’eau issue de deux contributions : (i) les grains de glace
d’eau libérés au fur et & mesure de la sublimation de la glace de CO2 et s’accumulant en
surface et (ii) la vapeur d’eau provenant de la sublimation de I'anneau et de la désorption
du sol, transportée vers le nord par la circulation atmosphérique et piégée a la surface
de la glace de COy. Ce deuxiéme processus correspond au scénario de « retour de 'eau a
I'état quasi-solide » proposé par Houben et al. (1997). L’occurrence importante d’instabi-
lités baroclines en bordure des dépots saisonniers favorise le transport de la vapeur d’eau
au-dessus de la glace de CO2 (Richardson & Wilson, 2002; Montmessin et al. , 2004). Ce
scénario est appuyé par les observations d’un anneau de vapeur d’eau surplombant ’anneau
de glace au printemps, 'augmentation de la quantité de vapeur d’eau au nord de ’anneau
indiquant un transport de vapeur d’eau vers le nord (Pankine et al. , 2010).

Les fortes variations de linclinaison de la surface, comme au niveau des cratéres,
conduisent & une ségrégation spatiale entre les glaces de CO2 et HoO (figure 3.65b). Les
faces exposées au nord conservent plus longtemps leur couverture de glace de CO4 tandis
que les faces exposées au sud ne sont plus couvertes que de glace d’eau poussiéreuse. Une
fois que la glace de CO2 a complétement disparu, la ségrégation se fait cette fois entre les
faces exposées au nord recouvertes de glace d’eau et les faces exposées au sud totalement
dégivrées (figure 3.65¢). Ce type de ségrégation se produit a différentes échelles spatiales, de
I’échelle régionale lorsque 'inclinaison du terrain varie sur de grandes distances, a I’échelle
locale comme c’est le cas sur la surface bosselée du plateau de Gemina Lingula ou sur les
terrains polygonaux des plaines de I’hémisphére nord.

La condensation de COq s’arréte vers Lg 30° et l'intégralité des dépdts saisonniers de
glace de COy est alors en sublimation (figure 3.65d). La crotte de glace d’eau reposant
sur la glace de COq s’épaissit de plus en plus pour deux raisons. D’une part, la quantité
de glace d’eau relachée a la sublimation de la glace de CO9 augmente avec la latitude
si on considére que la proportion massique de glace d’eau dans les dépots saisonniers est
constante avec la latitude, ce qui semble étre le cas d’aprés les inversions effectuées. D’autre
part, la densité de colonne de vapeur d’eau dans I’anneau entourant les dépdts saisonniers
augmente au cours du printemps, passant de 15 microns précipitables & Ls~30° & 50 microns
précipitables a Lg~80° (Pankine et al. , 2010). De plus en plus de vapeur d’eau peut donc
s’accumuler en surface de la glace de CO2 au cours du temps. Il en résulte un masquage
de la signature de la glace de CO2 en bordure des dépdts saisonniers et un élargissement
progressif de 'anneau de glace d’eau a partir de Lg 20°. 11 est important de signaler que je
définis I'anneau de glace d’eau comme les terrains contigus a la limite de la signature de
la glace de CO9 et dans lesquels la signature de la glace d’eau est détectée. Cependant, les
régions situées au sud de la limite de la glace de CO4 peuvent encore étre recouvertes de
glace de CO4 puisque sa signature peut étre masquée par une couche optiquement épaisse
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de glace d’eau. Aprés Ly 20°, 'anneau de glace d’eau est donc composé d’un anneau sud
formé de glace d’eau poussiéreuse et d’un anneau nord ol une couche optiquement épaisse
de glace d’eau repose sur la glace de CO4 en sublimation.

Apres Lg 50°, I’épaississement de la couche de glace d’eau entraine la disparition de la
signature de la glace de COq a l'intérieur méme des régions polaires, comme sur le plateau
de Gemina Lingula. La distribution de la signature de la glace de CO4 est alors morcelée et
la structure en anneau des régions n’affichant que la signature de la glace d’eau est rompue.
Puis la couche supérieure de glace d’eau est érodée localement (figure 3.65¢) et la signature
de la glace de COq réapparait soudainement. Cette remontée tardive de la signature de
la glace de COs9 se produit préférentiellement au niveau des dépressions spirales et des
escarpements de la calotte permanente ainsi que sur le champ de dunes circumpolaires.
Les modalités précises de ce processus, observé jusqu’a Lg 70° (figure 3.65f), sont analysées
dans le chapitre suivant. Aux endroits ol ce processus n’a pas lieu, comme sur les plateaux
de la calotte permanente nord, la glace de CO9 continue de se sublimer jusqu’a disparition
compléte tout en restant masquée sous une couche d’environ 600 ym de glace d’eau. La
glace de COq disparait définitivement des régions polaires nord vers Lg 90°.

La derniére étape de I’évolution des dépdts saisonniers nord est la sublimation de la glace
d’eau poussiéreuse restante, issue de trois sources différentes de glace d’eau : le givre d’eau
déposé en automne, la glace d’eau incluse dans la glace de COg lors de sa condensation
et la vapeur d’eau piégée sur la glace de COs9 lors du retrait des dépdts saisonniers. La
sublimation de la glace d’eau saisonniére déposée sur la calotte permanente nord, détaillée
par Langevin et al. (2005b), donne lieu a la forte augmentation de la teneur en vapeur
d’eau atmosphérique observée par Bass & Paige (2000) et Pankine et al. (2010) ; la densité
de colonne de vapeur d’eau atteint un maximum de 80410 microns précipitables a L;~90°
(Pankine et al. , 2010). Une question trés importante est de savoir si le budget annuel
de la glace d’eau est positif ou négatif sur la calotte permanente nord. Un budget positif
indiquerait que la calotte est en accumulation tandis qu'un budget négatif signalerait qu’elle
perd de la masse d’année en année. D’aprés les données OMEGA, le givre a totalement
disparu de la surface de Gemina Lingula vers L 130°, puis la condensation du givre reprend
vers Lgs 150°. Ce plateau serait donc en ablation. Dans d’autres régions de la calotte,
notamment celles ot la couche de glace d’eau est érodée au cours du printemps, le givre
saisonnier disparait probablement plus tot de la surface. Ce processus pourrait témoigner
d’une variabilité spatiale de ’ablation de la calotte. Cette question est étudiée dans le
chapitre suivant.

3.5 Conclusion

La différence principale entre les dépots saisonniers nord et sud est la quantité de glace
d’eau qu’ils contiennent. Dans les dépots saisonniers sud, la glace d’eau est présente en trop
faible proportion pour former un anneau et contaminer efficacement la surface de la glace
de COs. La glace d’eau joue par contre un role trés important dans le cycle des dépots
saisonniers nord. En particulier, I’anneau de glace d’eau constitue une source majeure de
vapeur d’eau a basse latitude dés la fin de 'hiver. Cette source locale est trés probablement
sous-estimée et spatialement diluée dans les modéles de circulation générale (GCMs). Glace
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et vapeur d’eau ont un comportement trés dynamique au printemps, de la sublimation de
I’anneau & la recondensation de vapeur d’eau sur la glace de COs. Une molécule d’eau est
probablement sujette & une série de sublimations/recondensations au cours du retrait des
dépots saisonniers jusqu’a ce qu’elle s’échappe vers le sud ou qu’elle atteigne la calotte
permanente nord. L’inversion des spectres OMEGA a permis d’évaluer la proportion de
glace d’eau contenue dans les dépots saisonniers et 1’épaisseur de la couche de glace d’eau
qui se forme sur la glace de CO9 en sublimation. Cette couche atteint 600 pm d’épaisseur
sur la calotte permanente nord au début de I’été. Il reste a quantifier la proportion exacte
de glace d’eau issue de la recondensation de vapeur d’eau afin de mieux contraindre les
échanges surface/atmosphére lors du retour de 1'eau sur la calotte permanente. Pour cela,
il faudra modéliser de nouveaux spectres synthétiques en considérant une distribution bi-
modale de taille de grains pour la couche supérieure de glace d’eau : des grains de quelques
centaines de microns libérés a la sublimation de la glace de COq et des grains d’une dizaine
de microns issus de la recondensation de vapeur d’eau sur la glace de CO». La connaissance
de la position de 'anneau de la glace d’eau au cours du printemps et des flux de volatils
entre la surface et 'atmosphére permettra certainement de mieux contraindre les GCMs
et d’améliorer notre compréhension du cycle de I'eau sur Mars.
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La cartographie de la répartition spatiale des glaces de CO2 et HoO au cours du prin-

temps nord a permis de mettre en évidence deux phénoménes particuliers : la disparition
précoce de la signature spectrale de la glace de COg et sa remontée tardive. La formation
d’une couche de glace d’eau a la surface de la glace de CO29 en sublimation permet de rendre
compte du premier phénoméne. L’évolution de I'épaisseur de cette couche a été quantifiée
sur le plateau de Gemina Lingula et dans les plaines de 'hémispheére nord. Ce chapitre est
consacré a I’étude du second phénomeéne, la remontée soudaine et tardive de la signature
de la glace de COa.
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La premiére partie de ce chapitre met en évidence que ce phénoméne se produit prin-
cipalement sur deux unités géologiques distinctes, la calotte permanente nord et le champ
de dunes circumpolaires. Deux régions caractéristiques de ces unités ont été sélectionnées
pour une étude spécifique : la région de Rupes Tenuis fait 'objet de la deuxiéme partie
du chapitre et la région de Olympia Undae est analysée dans une troisiéme partie. Enfin,
la quatriéme partie est dédiée a la caractérisation des disparitions précoces et remontées
soudaines de la signature de la glace de CO5 a I’échelle de la région polaire nord.

4.1 Localisation géographique des remontées tardives de la
signature spectrale de la glace de CO,

La figure 4.1 se compose de 5 mosaiques de la profondeur de la bande & 1,43 pm
de la glace de COg, obtenues entre Lg 39,3° et 66,7°. C’est pendant cette période que se
produisent les principaux épisodes de remontée de la signature spectrale de la glace de CO9 ;
ce phénomeéne est mentionné par la suite sous 'acronyme de LICS pour Late Increase of
the COy ice Signature. Sur ces cartes, les fleches indiquent 'emplacement des principaux
LICS. Les différentes fleches ont été regroupées sur une mosaique de la région polaire nord
obtenue par MARCI en été (figure 4.1f). On met ainsi en évidence le fait que les LICS se
produisent principalement dans deux unités géologiques distinctes :

1. La calotte permanente nord (fleches bleues),

2. Le champ de dunes sombres circumpolaires (fleches noires).

Une unité supplémentaire correspond au cratére Korolev, ott un LICS survient vers L
41° (fleche verte). La majorité des LICS se produit donc sur deux substrats de nature trés
différente. La surface de la calotte permanente nord est constituée d’une couche d’épaisseur
métrique de glace d’eau trés pauvre en poussiére (Herkenhoff et al. , 2002; Langevin et al. ,
2005b). Son albédo et son inertie thermique sont parmi les plus élevés des terrains martiens.
Les dépdts stratifiés, alternance de couches de glace et de poussiére, affleurent au niveau
des dépressions spirales qui découpent la surface de la calotte. L’albédo y est plus faible
mais 'inertie thermique reste élevée. A contrario, les dunes polaires ont ’albédo et I'inertie
thermique les plus faibles de tous les champs de dunes martiens (Thomas & Weitz, 1989;
Herkenhoff & Vasavada, 1999). D’aprés les mesures du contenu en hydrogeéne effectuées
par le spectrométre neutron de Mars Odyssey, ces dunes sont probablement constituées
de dépdts nivéo-éoliens cémentés alternant des couches de glace et de sable et surmontés
d’une couche de sable plus mobile (Feldman et al. , 2008).

Cette dichotomie compositionnelle de la nature du substrat sur lequel les LICS se
produisent suggére de procéder a une analyse séparée des LICS se produisant sur chaque
terrain. Dans un premier temps, je me suis intéressé aux LICS ayant lieu sur la calotte en
me focalisant sur une région située au pied de I'escarpement Rupes Tenuis; un LICS s’y
produit vers Ly 50°. Puis j’ai étudié une région du champ de dunes de Olympia Undae o
un LICS a lieu a Lg 45°.
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BD(CO2) a 1,43 pm

L, 41,2°-45,5° L, 48,8°-51,9°

FIGURE 4.1 — Figures a a e : mosaiques de la profondeur de la bande & 1,43 pm de la glace
de COy réalisées pour les intervalles de Ly suivants : (a) Ls 39,3°-39,7°, (b) Lg 41,2°-45,5°,
(c) Ls 48,8°-51,9°, (d) Ls 59,0°-61,5°, (e) Ls 62,5°-66,7°. Les fléches indiquent la position des
remontées tardives de la signature de la glace de CO2 (LICS). Ces fléches sont noires pour
les LICS sur le champ de dunes, bleues pour les LICS sur la calotte permanente nord et verte
pour le LICS dans le cratére Korolev. La figure f est une mosaique de la région polaire nord
obtenue par la caméra MARCI en été (image extraite de Cantor et al. (2010)) sur laquelle
ont été superposées les différentes fléches. Les rectangles rouges indiquent I'emplacement
des deux régions étudiées.

4.2 Etude de la région de Rupes Tenuis

4.2.1 Description de la zone d’étude

La région de Rupes Tenuis est située au bord de la calotte permanente nord, vers
290°E/81°N. La figure 4.2a présente la topographie de cette région et la figure 4.2b une
coupe interprétative extraite de Tanaka et al. (2008). La partie principale de la calotte
permanente est nommée Boreales Scopuli. Rupes Tenuis fait référence a I'escarpement qui
découpe a cet endroit le bord de la calotte. L’inclinaison de cet escarpement est de 'ordre
de 10°. Sur environ 1000 m de dénivelé, il expose 'unité basale constituée de couches de
glace presque pure interstratifiées & des dépots de sédiments sombres (unité ABrt) et datée
du début de ’Amazonien (Herkenhoff et al. , 2007; Tanaka et al. , 2008). L’unité basale
est recouverte par des dépots stratifiés de glace et de poussiére (unité ABbl). Ces dépots
sont caractérisés par une stratification plus fine et réguliére que celle de I'unité basale et
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une concentration trés pauvre en poussiére (généralement inférieure a 5 %) (Grima et al. ,
2009). Ils sont datés du milieu a la fin de I’Amazonien (Tanaka et al. , 2008). Une couche
de glace trés pure, d’épaisseur métrique, surplombe ces dépdts stratifiés (unité ABb3).

a
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Asb o %‘D ABb3 _
¥
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a <
—-4.0 <
3
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FIGURE 4.2 — Figure a : carte topographique de la région de Rupes Tenuis réalisée a
partir des données de 'altimeétre laser MOLA a 512 pixels par degré (Zuber et al. , 1998).
Les lignes de niveau sont tracées tous les 200 m. L’étoile rouge indique la position de la
région d’intérét étudiée dans la partie suivante. Au segment A-A’ correspond la coupe
interprétative présentée en figure b et extraite de Tanaka et al. (2008).

Au Sud de cet escarpement se trouve une butte nommée Abalos Mensa, large de 180
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km et haute de 900 m. Son profil topographique est asymétrique, le versant est étant plus
pentu que le versant ouest. La stratigraphie de cette butte de glace est vraisemblablement
la méme que celle de Rupes Tenuis (Tanaka et al. , 2008). Deux hypothéses principales ont
été proposées pour expliquer 'origine de la dépression séparant Abalos Mensa de Boreales
Scopuli. La premiére suggére qu’elle résulte de la fonte de la glace sous 'action d’une
source de chaleur géothermique (Garvin et al. , 2000; Fishbaugh & Head, 2002; Hovius
et al. , 2008). Les auteurs associent les morphologies coniques observées dans la région
a des structures volcaniques. Cependant, ces structures présentent des affleurements de
glace correspondant & la méme unité que Rupes Tenuis (ABrt) (Tanaka et al. , 2008). Or
I’épisode de volcanisme proposé est nécessairement plus récent que I'unité basale. Il est
donc étonnant que ces affleurements de glace aient persisté malgré 'activité volcanique.
La seconde hypothése fait intervenir une érosion éolienne. Au fur et & mesure du dépot
des couches de glace, le vent catabatique descendant le long de la calotte induit ’ablation
de la glace sur les pentes face a ’équateur et le dépot de cette glace sur les pentes face
au pole. Ce processus expliquerait la formation des dépressions spirales de la calotte et
des escarpements comme Rupes Tenuis (Cutts, 1973; Howard, 1978; Howard et al. , 1982;
Howard, 2000; Ng & Zuber, 2006; Smith & Holt, 2010).

4.2.2 Observations OMEGA

4.2.2.1 Evolution temporelle des paramétres spectraux et de la température
de la surface

La figure 4.3 montre I’évolution temporelle des 3 paramétres spectraux (facteur de
réflectance a 1,08 pum, profondeur de la bande a 1,43 pum de la glace de COs, profondeur
de la bande a 1,5 pum de la glace de HoO) extraits des observations OMEGA dans une
zone de 182 km? localisée & 292,1°E/80,7°N (étoile rouge sur la figure 4.2). Cette zone, trés
peu inclinée, est située a environ 20 km au sud de l'escarpement Rupes Tenuis, dans la
dépression séparant Abalos Mensa de la calotte. L’évolution temporelle de la température
de brillance & 30 um, Tsg, est également représentée. Cette température de brillance indique
la température cinétique de la surface lorsque son émissivité est proche de I'unité, ce qui
est le cas pour la taille des grains de glace de CO4 et HoO des dépots saisonniers nord.

On peut diviser I’évolution temporelle de la signature de la glace de CO2 en 6 étapes :

1. De Lg 10° a 25°, la signature de la glace de COs fluctue de 40,03 tandis qu’on
observe une augmentation de la signature de la glace de HoO (+0,08) et du facteur
de réflectance a 1,08 pm, ou albédo (+0,09). La température de la surface augmente
légérement de 148 a 153 K.

2. Entre Lg 25° et 45°, la signature de la glace de COy chute fortement (-0,33). Cette
décroissance est d’abord associée & une trés faible augmentation de la signature de la
glace de HoO (+0,02) entre Lg 25° et 37° tandis que I'albédo continue d’augmenter
au méme rythme que précédemment. Puis, de Ly 40° & 45°, la signature de la glace
de HyO augmente fortement (+0,12) tandis que l'albédo diminue légérement et se
stabilise & ~0,6. La température de la surface augmente & un rythme constant jusqu’a
atteindre 160 K & L 47°.
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FIGURE 4.3 — Evolution temporelle du facteur de réflectance a 1,08 pm (diamants noirs),
de la profondeur de la bande d’absorption a 1,43 pum de la glace de COq (carrés rouges),
de la profondeur de la bande d’absorption & 1,5 ym de la glace de HoO (triangles bleus) et
de la température de brillance & 30 um (triangles verts) dans une région de 182 km? située
a environ 20 km en aval de ’escarpement Rupes Tenuis. A une date donnée, la dispersion
des valeurs des 3 paramétres spectraux dans la région d’intérét est généralement inférieure
a l'incertitude sur la détermination de ces paramétres, indiquée par les barres d’erreur. Par
contre, la dispersion des valeurs de température de brillance au sein de la région est plus
importante que ’erreur sur ’estimation de cette température. L’évolution temporelle de
chaque grandeur est ajustée par une fonction spline ayant pour but de guider visuellement
le lecteur.

3. La signature de la glace de CO5 augmente soudainement de +0,09 entre L, 48,2° et
49,7° jusqu’a atteindre 0,19 a L;=51°. Cette augmentation est corrélée a une diminu-
tion de la signature de la glace de HoO (-0,07). L’albédo reste stable a ~0,61 jusqu’a
Ls 67°. On ne dispose pas de mesure de la température de surface entre Ly 48,2° et
49,7° mais on peut raisonnablement supposer qu’elle reste stable a environ 160 K
étant donné les mesures suivantes.

4. On observe une décroissance de la signature de la glace de CO5 entre Lg 51° et 57°
(-0,08). Elle est corrélée a une augmentation de la signature de la glace de HoO
(4+0,10). La température de surface reste stable a environ 160 K.

5. De Lg 57° 4 60°, la signature de la glace de CO2 augmente légérement (+0,01) tandis
que la signature de la glace de HoO diminue fortement (-0,13). La température de
surface reste stable & environ 160 K.

6. La signature de la glace de CO5 diminue a partir de L 61° jusqu’a disparaitre défi-
nitivement entre Lg 67° et 86°. La signature de la glace de HoO augmente jusqu’a Lg
67° a albédo constant puis diminue trés fortement en méme temps que l'albédo. La
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diminution des trois parameétres spectraux est associée a une forte augmentation de
la température de la surface, de 160 K & plus de 220 K.

Cette derniére étape est similaire & celle observée entre Lg 30° et 80° dans les plaines de
I’hémisphére nord, a 72°N (voir partie 3.3.2.1). La décroissance des trois paramétres spec-
traux associée a une forte augmentation de la température résulte trés vraisemblablement
de la diminution de la surface couverte par les dépdts saisonniers de glace de CO9 et H5O.

La caractéristique principale de la région d’intérét de Rupes Tenuis est la remontée de
la signature de la glace de COq a Ls=49,7°. Elle est corrélée a une forte diminution de la
signature de la glace de HoO et se produit & albédo constant. La température de la surface
est de 'ordre de 160 K, ce qui indique que la glace de CO4 recouvre la majeure partie de
la surface au moment du LICS.

4.2.2.2 Evolution temporelle de la répartition spatiale des paramétres spec-
traux

Une étude complémentaire consiste & analyser comment se distribuent spatialement
les signatures des glaces et de ’'albédo et comment ces distributions évoluent au cours du
printemps. Pour cela, une série d’observations OMEGA a été sélectionnée de fagon a échan-
tillonner les étapes clés de I’évolution temporelle de la région de Rupes Tenuis (figures 4.4 et
4.5). Le géopositionnement des observations OMEGA a été réalisé en se basant sur les co-
ordonnées géographiques fournies dans le cube GEO. Cependant, lorsque la précision de ce
positionnement n’est pas suffisante, des décalages spatiaux affectent les données OMEGA.
J’al ainsi constaté des décalages atteignant 15 km entre deux observations. Chaque image
a donc été recalée individuellement sous ArcGIS par rapport a la topographie MOLA. 1l se
trouve que I'escarpement de Rupes Tenuis est aisément identifiable sur les plans du facteur
de réflectance a 1,08 um, non corrigé de la pente et de son orientation, car dans ce cas
la variation de réflectance est controélée par 1’éclairement de la pente : suivant I'heure lo-
cale de I'observation, I'escarpement sera plus ou moins éclairé et apparaitra plus ou moins
brillant (comparer par exemple sur la figure 4.4 les plans d’albédo de 'observation 2949 1,
acquise a 12H30, et 2974 1, acquise & 9H30). En prenant comme référence I'escarpement
Rupes Tenuis, les plans d’albédo ont été recalés sous ArcGIS par rapport a la topographie
MOLA puis le géopositionnement a été appliqué aux plans des signatures des glaces de
COgq et HyO. Des lignes de niveau, espacées verticalement de 500 m, ont été superposées
aux observations afin de localiser I’escarpement Rupes Tenuis et Abalos Mensa. Décrivons
& présent ces observations :

1. L’observation 2905 1 permet de constater que les signatures des glaces de COg et
H50 sont spatialement homogénes a L;=39,7°. Rappelons qu’a cette date, la signature
de la glace de COg est en diminution dans la zone étudiée précédemment, en aval de
Iescarpement. Un léger écart & 'homogénéité est observé au niveau de ’escarpement,
avec une signature de glace de CO2 plus faible et une signature de glace de HoO plus
forte. Par ailleurs, la réflectance est plus forte au niveau de l’escarpement. Comme
il a été précisé auparavant, I’escarpement apparait plus brillant parce qu’il est plus
exposé au Soleil (angle d’incidence solaire plus faible). Le versant est d’Abalos Mensa



tel-00745121, version 1 - 24 Oct 2012

232

Evolution locale de la stratigraphie des dépots saisonniers nord de Mars

parait par contre plus sombre car il regoit I’éclairement solaire avec une plus forte
incidence. La zone sombre en haut de 'image correspond & un champ de dunes.

. L’observation 2949 1 montre qu’a L;=45,2°, la signature de la glace de COy est trés

faible sur la scéne a I'exception de I'escarpement Rupes Tenuis et du flanc sud-ouest
d’Abalos Mensa. La signature de la glace de HoO est anti-corrélée a celle de la glace
de CO4, avec une signature plus faible sur l’escarpement que sur le plateau et la
plaine en contrebas.

La configuration des signatures spectrales a peu changé sur l'observation 2974 1
(Ls=48,3°), bien que la signature des glaces de CO4 et HoO ait légérement augmenté
sur le versant sud d’Abalos Mensa. Cette faible variation pourrait étre due a un chan-
gement de I'opacité des aérosols entre les deux observations. Le choix d’inclure cette
observation a été motivé par le fait qu’elle est acquise a une heure locale différente
de la précédente.

L’observation 2985 1 (Ls=49,7°) correspond au LICS observé sur la figure 4.3. De
nouveau, on constate une anti-corrélation entre les signatures des glaces de COq
et HoO. Une comparaison entre les observations 2974 1 et 2985 1 montre que la
signature de la glace de CO2 augmente au niveau de 'escarpement et en aval de
celui-ci. On note que la signature de la glace de COy est absente du versant est
d’Abalos Mensa tandis que la signature de la glace de HoO y est plus forte qu’aux
alentours. Cette remontée de la signature de la glace de CO2 ne peut pas étre due a
une diminution de l'opacité des aérosols car si c¢’était le cas, la signature de la glace
d’eau augmenterait elle aussi.

. La répartition spatiale des signatures des glaces de COs et HoO a peu changé sur

I'observation 3047 1 (Ls=57,3°) par rapport a I'observation précédente. La signature
de la glace de COg reste plus importante sur I’escarpement et dans la dépression sépa-
rant Rupes Tenuis d’Abalos Mensa. La signature de la glace de COs s’est globalement
atténuée tandis que celle de la glace de HoO a augmenté.

L’observation 3069 2 (Ls=60°) se caractérise par une forte diminution de la signature
de glace de HoO sur toute la scéne. Cette signature reste plus faible au niveau de
I’escarpement. La signature de la glace de CO5 varie peu par rapport a ’observation
précédente. Elle augmente légérement sur la partie de I'escarpement située la plus a
’est.

A L;=66,8° (observation 3124 2), la signature de la glace de HoO a globalement
retrouvé la valeur qu’elle avait & L;=57,3°. Alors que la signature de la glace de
CO4 était systématiquement plus forte au niveau de l’escarpement, elle a cette fois
quasiment disparu, tandis que la signature de la glace de HoO reste faible & cet
endroit. Comme & L;=49,7° (observation 2985 1), la signature de la glace de COq
est absente du versant est d’Abalos Mensa alors que la signature de la glace de HoO
est maximale sur ce versant. On observe une forte augmentation de la signature de
la glace de CO4 dans la partie droite de 'image.

La série d’observations 3318 0, 3340 0 et 3340 1 (Ls=90,6° & 93,3°) signale la
disparition totale de la signature de la glace de COs sur la scéne, tandis que la
signature de la glace de HoO s’est fortement atténuée (notez que I’échelle des valeurs



tel-00745121, version 1 - 24 Oct 2012

4.2 Etude de la région de Rupes Tenuis 233

de la signature de la glace de HoO va cette fois de 0,0 & 0,7 et non plus de 0,3
a 0,7). Cette signature est non nulle sur le plateau en amont de Rupes Tenuis et
sur Abalos Mensa mais nulle sur ’escarpement et au fond de la dépression séparant
Abalos Mensa de la calotte.

En résumé, cette série d’observations montre que les signatures des glaces de COs et
H50O sont anti-corrélées dans la région de Rupes Tenuis au printemps. A partir de L;=45,2°
(observation 2949 1), la signature de la glace de COy est systématiquement plus forte
au niveau de l'escarpement Rupes Tenuis que sur le plateau en amont et la plaine en
contrebas. A L;=49,7° (observation 2985 1), une forte augmentation de la signature de
la glace de CO2 est observée au niveau de ’escarpement et en aval de celui-ci, corrélée a
une forte diminution de la signature de la glace de HoO. La signature de la glace de CO4
est systématiquement nulle sur le flanc est d’Abalos Mensa tandis que la signature de la
glace de HoO y reste forte. La signature des deux glaces disparait de I’escarpement Rupes
Tenuis entre Lg 66,8° et 90,6°.
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Observation 2905_1 - Ls=39,7° - Hure locale 12H50
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FIGURE 4.4 — Evolution des dépots saisonniers nord au niveau du site de Rupes Tenuis
en terme de profondeur de la bande a 1,43 pum de la glace de CO4y (colonne de gauche),
profondeur de la bande a 1,5 pm de la glace de HoO (colonne du milieu) et facteur de
réflectance & 1,08 pm (colonne de droite) pour 4 observations OMEGA acquises entre
Lg 39,7° et 49,7°. L’étoile rouge indique la position de la région d’intérét pour laquelle
les paramétres spectraux et la température de surface sont tracés sur la figure 4.3. La
topographie est indiquée par des lignes de niveau espacées de 500 m.



tel-00745121, version 1 - 24 Oct 2012

4.2 Etude de la région de Rupes Tenuis 235

Observation 3047_1 - Ls=57,3" - Heure locale 5H30
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FIGURE 4.5 — Méme légende que pour la figure 4.4 mais les observations OMEGA sont
acquises entre Lg 57,3° et 93,3°. Notez que pour les deux derniéres observations, 'intervalle
de valeurs du facteur de réflectance & 1,08 um a été élargi pour s’adapter a la dynamique
de I'image. C’est également le cas pour la profondeur de la bande a 1,5 pm de la glace de
H50O dans le cas de la derniére observation.
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4.2.3 Interprétation des observations OMEGA

4.2.3.1 Prédominance de la signature de la glace de CO5 sur ’escarpement et
LICS

Les observations OMEGA montrent que la région de Rupes Tenuis est le théatre d’une
évolution bien particuliére des signatures des glaces au printemps, soulevant en particulier
deux questions :

1. Pourquoi la signature de la glace de COs est-elle plus importante au niveau de l'es-
carpement & partir de L;=45°7

2. Quel processus est responsable de 'augmentation de la signature de la glace de CO»
au niveau de 'escarpement et en aval de celui-ci & L;=49,7°7

A L 45,2°, (observation 2949 1), on observe sur le plateau et les plaines en contrebas
une trés faible signature de glace de COg et une forte signature de glace de HoO. L’albédo
est élevé et vaut environ 0,6. La température de la surface est de 'ordre de 160 K ce qui
indique que la glace de CO9 recouvre une majeure partie de la surface. Cette situation n’est
pas sans rappeler celle observée au niveau du plateau de Gemina Lingula vers L 60° (voir
partie 3.3.1.1) : la couche de glace riche en COq est encore épaisse de plusieurs dizaines
de centimétres mais sa signature spectrale est masquée par une fine couche de glace de
H20O, formée en partie des grains de glace d’eau relachés a la sublimation de la glace de
CO4 et de vapeur d’eau condensée en surface. On peut donc raisonnablement supposer
que la stratigraphie des dépots saisonniers est similaire dans la région de Rupes Tenuis : la
signature de la glace de CO4 est partiellement masquée par une couche de glace d’eau. Pour
expliquer la prédominance de la signature de la glace de CO5 au niveau de I’escarpement,
on peut émettre plusieurs hypothéses :

1. La couche de glace d’eau recouvrant la glace de CO9 a la méme épaisseur sur toute la
scéne. La prédominance de la signature de la glace de CO9 sur 'escarpement est due
a un effet photométrique, conséquence du fait que ’angle d’incidence du rayonnement
solaire est différent entre les zones inclinées et les zones planes.

2. La couche de glace d’eau recouvrant la glace de CO4 a la méme épaisseur sur toute
la scéne. Sur l'escarpement, une recondensation de glace de COs2 explique que la
signature de la glace de CO5 y est plus intense.

3. L’épaisseur de la couche de glace d’eau est plus faible sur I'escarpement que sur le
plateau, masquant moins efficacement la signature de la glace de COs. L’activité
éolienne ou une insolation plus forte sur la pente expliquerait que la couche de glace
d’eau soit plus fine & cet endroit.

Ces différentes hypothéses ont été testées I'une aprés 'autre afin de déterminer laquelle
est la plus probable.

Effet photométrique : Supposons que la couche de glace d’eau recouvrant la glace
de COg ait une épaisseur similaire sur toute la scéne. L’angle zénithal solaire vu par une
surface inclinée est modifié par rapport a celui vu par une surface plane. Cet angle dépend
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de I'heure locale de I'observation. Plagons nous dans le cas de 'observation 2949 1, acquise
a 12H30 heure locale. L’escarpement faisant globalement face au sud, I'angle d’incidence du
rayonnement par rapport a la normale & sa surface est plus faible qu’au niveau du plateau
en amont et des plaines en contrebas. Cet angle d’incidence a été calculé sous ArcGIS en se
basant sur la topographie MOLA. Il est de 55° sur 'escarpement et de 65° sur le plateau.
Comme on I'a expliqué au chapitre 2 en partie 2.1.1.2, la profondeur de pénétration du
rayonnement dans un matériau granulaire dépend de ’angle d’incidence de ce rayonnement.
Plus il atteint la surface sous une incidence rasante et moins il pénétre profondément dans
le matériau. Dans le cas présent, le rayonnement pénétre plus profondément dans la couche
supérieure de glace d’eau au niveau de ’escarpement que du plateau. Par conséquent, la
probabilité que le rayonnement parvienne a la couche de glace de COy sous-jacente avant
de ressortir du matériau est plus importante au niveau de ’escarpement que du plateau.
Ce phénomeéne pourrait expliquer la prédominance de la signature de la glace de CO2 au
niveau de 'escarpement pour l'observation 2949 1.

Cependant, cet effet photométrique devrait s’accompagner d’une forte variation de la
signature de la glace de COg2 avec 'angle d’incidence, donc avec 1'heure locale d’acquisition
de I'observation. Or la signature de la glace de CO3 est identique au niveau de ’escarpement
entre les observations 2949 1 et 2974 1, pourtant acquises & 3H d’écart. On remarque
en particulier que la section ouest de l’escarpement, dans la partie supérieure des plans
d’albédo, est particuliérement brillante sur I'observation 2949 1 (angle d’incidence local
de 55°) mais beaucoup moins éclairée sur I'observation 2974 1 (angle d’incidence local de
70°). L’angle d’incidence a fortement varié a cet endroit et pourtant la signature de la glace
de COg4 reste inchangée. Par conséquent, la signature de la glace de CO45 ne dépend que
trés peu de l'angle d’incidence et le phénoméne proposé n’est pas & méme d’expliquer la
prédominance de la signature de la glace de CO9 au niveau de I’escarpement.

Recondensation de glace de COs :  Supposons de nouveau que la scéne soit recouverte
par une couche d’égale épaisseur de glace d’eau mais qu’au niveau de l’escarpement, de
la glace de CO4 se soit recondensée sur la glace d’eau. Pour que cette condensation soit
possible, il faut que la pression atmosphérique soit supérieure & la pression de vapeur
saturante de la glace de COq & sa température d’équilibre, prescrite par la loi de Clausius-
Clapeyron. Calculons d’abord la surpression a exercer pour que la sublimation de la glace
de CO4 g’arréte. Il faut pour cela établir le bilan énergétique local de la glace carbonique
de fagon similaire au bilan présenté en annexe B. A L;=45°, & midi heure locale et & la
latitude de Rupes Tenuis, le flux incident absorbé par la glace de CO» est de 90,3 W.m ™2 si
on considére que l'albédo bolométrique de la surface est de 0,6. La pression atmosphérique
fournie par la MCD est de 9,98 mbar, ce qui correspond & une température d’équilibre
de la glace carbonique de 151 K. Le flux d’émission thermique est alors de 29,6 W.m™?2
en supposant 1’émissivité de la glace de COy égale a 1. Le flux de chaleur latente dia a la
sublimation de la glace de CO3 est donné par la différence entre le flux incident absorbé
et le flux d’émission thermique; il est égal & 60,7 W.m™2. En le divisant par la chaleur
latente de la glace de COy & 151 K, 5,97.10° J.kg~!, on obtient un taux de sublimation

-1 2

de glace carbonique de 1,02.107* kg.m™2.s7!, soit environ 9 kg.m~2 par jour martien. En

considérant que la couche de glace de COy est compacte (densité de 1560 kg.m~3), cela
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correspond & environ 5,8 mm de glace de CO4 sublimée par jour. Grace a la formule :

dm002 M, COq
—== = (P, — Pyt (T, P
dt ( COo sat ( COo )) QWRTCOQ

issue de la théorie de la cinétique des gaz (Lide, 1990) (voir annexe B), on convertit
ce taux de sublimation en différence de pression, égale a 4,3.1072 Pa. Le gaz au-dessus de
la glace de COg est donc & une pression de 4,3.1072 Pa inférieure a la pression de vapeur
saturante de la glace de CO9 & 151 K pour permettre sa sublimation. En appliquant une
surpression qui annule cette différence de pression, on stoppe la sublimation de la glace de
COs. Appliquer une surpression plus importante entraine la condensation de glace de COs.
La température de la glace de CO5 augmente ensuite progressivement jusqu’a atteindre la
température d’équilibre pour la pression exercée et la condensation s’arréte.

La variabilité journaliére de la pression atmosphérique martienne est dominée par ’ac-
tivité des ondes baroclines dont la période est de 'ordre de 2 a 5 jours (Hourdin et al. ,
1993). Au niveau du site d’atterrissage de Viking 2, la variabilité de pression engendrée
par le passage de ces ondes est de I'ordre de 2 Pa au printemps (Hourdin et al. , 1995). Le
GCM du LMD prévoit une variabilité journaliére de I'ordre de 1 & 2 Pa a4 80°N au début
du printemps. Cette surpression est largement suffisante pour permettre la condensation
de glace de CO5. L’épaisseur de la couche formée dépend de la durée de ’épisode de sur-
pression et du temps mis par la température de la glace a atteindre un nouvel équilibre. La
glace de CO5 reprend ensuite sa sublimation. Cependant, il me semble peu probable que
cette onde barocline engendre une condensation de glace de CO9 uniquement au niveau de
I’escarpement. Ce phénoméne météorologique se produit a une échelle relativement vaste,
la glace de CO4 devrait se condenser tant sur le plateau que sur 1’escarpement.

Par ailleurs, la formation d’une couche de glace de CO4 a la surface des dépots saison-
niers devrait se signaler spectroscopiquement. La figure 4.6a compare deux spectres extraits
de 'observation 2949 1 : le spectre bleu a été acquis dans la plaine en aval de I’escarpement
et le spectre rouge au niveau de I'escarpement. Cette observation a été corrigée de effet
des gaz et des aérosols. Précisons que la réflectance du spectre rouge a été ajustée pour
prendre en compte ’angle d’incidence réel du rayonnement atteignant la pente, sans quoi
son continuum serait supérieur a celui du spectre bleu. Les 2 spectres affichent une signature
trés marquée de glace d’eau. La signature de la glace de CO4 est clairement visible & 1,429
pm, 2,287 pum et 2,341 pm sur le spectre rouge mais quasiment absente du spectre bleu;
seul un résidu est visible a 1,429 pum. Par contre, les 2 spectres sont trés similaires dans
la voie L, au-dela de 2,8 um. L’absorption trés forte dans cette gamme spectrale indique
que le rayonnement pénétre trés peu profondément dans la glace, sondant uniquement les
premiéres couches de grains. Si de la glace de COy fraichement condensée recouvrait la
glace d’eau de telle sorte & se signaler spectroscopiquement dans la voie C, elle devrait
également apparaitre dans la voie L. C’est ce que démontre la figure 4.6b. Elle présente le
résultat d’une modélisation du transfert radiatif dans un mélange stratifié ot une couche
de glace de CO4 d’épaisseur et de taille de grains variables recouvre une couche de glace de
H20O optiquement épaisse dont les grains font 150 pm. Cette derniére taille de grains a été
choisie arbitrairement ; elle est représentative de la taille moyenne des grains de glace d’eau
recouvrant les dépots saisonniers riches en COs. Le choix d’une taille de grains différente de
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plusieurs dizaines de microns ne changerait pas nos conclusions. A ’heure actuelle, la taille
des grains de glace de CO» issue d’une recondensation printaniére est trés mal contrainte.
Thomas et al. (2011) ont modélisé grace a un code de dynamique des fluides le processus
de geyser de gaz carbonique et de poussiére. Lors de 'expulsion de gaz carbonique pur a
travers une couche de glace carbonique compacte, le gaz subit une détente adiabatique et se
refroidit trés fortement. On est alors en condition de super-saturation et une condensation
est possible. Mais ces conditions ne sont vérifiées que pendant un laps de temps trés court
(0,2 s) et les grains de glace de COq formés seraient de taille sub-micronique. Lorsqu’on
ajoute de la poussiére au geyser, celle-ci entraine le gaz froid dans sa chute et la condensa-
tion est possible pendant une période plus longue, les grains pouvant atteindre une taille
plus importante, sans doute de quelques microns. Dans le cas présent, la condensation de
glace de COg sur I'escarpement ne serait pas due a une chute de température mais a une
hausse de pression. La glace de COs pourrait alors condenser sous forme d’une couche
compacte présentant de grands parcours optiques. Du fait de ces incertitudes, j’ai choisi
une taille de grains et une épaisseur variant entre 10 ym et 1 cm.

Les premiéres modélisations ont été réalisées en considérant que 1’épaisseur de la couche
de glace de COq est égale a la taille des grains la constituant. Avec une couche de grains
de glace de CO9 de 10 pm, la réflectance du continuum dans la voie L atteint un niveau
d’environ 0,4 (spectre rouge sur la figure 4.6b). Le flux dans cette voie est uniquement due
a la réflexion des photons sur la premiére interface atmosphére/glace rencontrée car une
fois que les photons ont atteint la couche de glace d’eau, ils sont absorbés. On peut calculer
le coefficient de réflexion de la glace de CO5 & partir des lois de Fresnel. En prenant un
indice de réfraction de 1,4 pour la glace de CO9 a 150 K (Seiber et al. , 1971) et de 1 pour
Patmosphére de Mars, on obtient un coefficient de réflexion de 4%. Si on considére qu'une
réflexion sur une deuxiéme interface est possible, le coefficient de réflexion total est de 8%.
Cette valeur est bien plus faible que le niveau de réflectance de 0,4 modélisé. Il semble donc
que le modéle surévalue ’épaisseur réelle de la couche. En considérant que I’épaisseur de
la couche est égale a 1/10¢ de la taille des grains la constituant, on modélise un niveau de
réflectance cohérent dans la voie L.

On remarque que 'ajout d’une couche de glace de COs sur la glace d’eau a pour
principal effet de remonter le niveau de réflectance dans la voie L tant que la taille des
grains de glace de COq est inférieure & 1 cm. Puis les bandes de la glace de COg se creusent
dans la voie L quand on augmente la taille des grains. Cependant, en maintenant 1’épaisseur
de la couche de glace de COy & 1/10° de la taille des grains, ’absorption dans la bande a
1,429 pm est négligeable alors qu’on observe clairement cette bande sur le spectre acquis
au niveau de l'escarpement (figure 4.6a). Il est nécessaire d’augmenter ’épaisseur de la
couche de glace de CO9 a taille de grains constante pour faire apparaitre cette bande.
Pour des grains de glace de COq plus petits que 10 cm, une augmentation de 1’épaisseur
de la couche entraine une forte diminution de la profondeur de la bande & 1,5 pm de la
glace d’eau. Seule une couche d’épaisseur 3 cm constituée de grains de 10 cm permet de
faire apparaitre la bande a 1,429 um de la glace de CO2 tout en maintenant une bande
a 1,5 pm de la glace d’eau suffisamment intense. Cependant, dans cette configuration, la
signature spectrale de la glace de COq est clairement visible dans la voie L, alors qu’elle
ne 'est pas sur le spectre acquis au niveau de l’escarpement. Il n’est donc pas possible
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FIGURE 4.6 — a : Spectres en réflectance extraits de l'observation 2949 1 (L,=45,2°) et
corrigés de ’absorption par les gaz. Le spectre bleu a été acquis en aval de I'escarpement
et le spectre rouge au niveau de I'escarpement. b : Modélisation de spectres en réflectance
pour un mélange stratifié ot une couche de glace de CO9 d’épaisseur et de taille de grains

variables recouvre une couche de glace de HoO optiquement épaisse et composée de grains
de 150 pm.

de faire coincider les spectres a la fois dans les voies C et L avec cette configuration. Par
conséquent, le scénario d’une recondensation de glace de CO9 n’est pas & méme d’expliquer
la prédominance de la signature de la glace de CO2 au niveau de I'escarpement.

On peut également vérifier que le LICS observé en bas de l'escarpement n’est pas
le résultat d’'une recondensation de glace de COs. La figure 4.7 compare deux spectres
extraits en aval de l'escarpement, le premier provenant de 'observation 2949 1 (Ls=45,2°)
précédant le LICS et le second de 'observation 2985 1 (Ls=49,7°), au moment du LICS.
La signature de la glace de CO2 a 1,429 pum, 2,287 pm et 2,341 pm est clairement visible
sur ce dernier spectre. Dans la voie L, le spectre vert est légérement différent du spectre
bleu mais ces différences restent minimes comparées a la signature spectrale d’une couche
de glace de CO9 recouvrant de la glace d’eau. Par conséquent, le LICS non plus n’est pas
le résultat d’une recondensation de glace de COa.
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FIGURE 4.7 — Comparaison de deux spectres extraits en aval de I'escarpement, avant le
LICS (spectre bleu, observation 2949 1) et au moment du LICS (spectre vert, observation
2985 1). Les deux spectres ont été corrigés de U'effet des gaz et des aérosols.

Effet de I’insolation : Faisons cette fois 'hypothése que la couche de glace d’eau est
plus fine ou plus morcelée sur 'escarpement, masquant moins efficacement la signature
de la glace de CO2. Dans un premier temps, analysons 'effet de la différence d’insolation
entre les régions planes et I'escarpement. Celui-ci est incliné de 10° et fait globalement
face au sud. J’ai calculé le flux incident absorbé a sa surface & Lg—=45° et & midi heure
locale en considérant un albédo bolométrique de 0,6. Pour cela, les équations du bilan
énergétique local données en annexe B ont été adaptées au cas d’une surface inclinée a
partir de la formulation proposée par Aharonson & Schorghofer (2006). On obtient un flux
incident absorbé de 116,2 W.m™?2 au niveau de I'escarpement contre 90,30 W.m~2 pour les
surfaces planes comme les plaines ou le plateau. Cela se traduit par un flux de sublimation
de 1,45.107* kg.m~2.s~! au niveau de I'escarpement, 42% plus élevé que sur les surfaces
planes. C’est la différence maximale de flux de sublimation au cours de la journée car elle
est calculée & midi heure locale. En moyenne journaliére, le flux de sublimation au niveau
de 'escarpement n’est supérieur que de 2% a celui au niveau des plaines car entre 18H et

6H heure locale, les plaines sont plus éclairées que 'escarpement.

La couche de glace d’eau qui masque la signature de la glace de CO5 provient en partie
des grains de glace d’eau relachés a la sublimation de la glace de COs. Un flux de sublima-
tion 2% plus élevé en moyenne journaliére correspond a 2% de plus de glace d’eau libérée
sur ’escarpement. La couche de glace d’eau est donc sensiblement plus épaisse au niveau
de lescarpement, ce qui résulte en un masquage plus efficace de la signature de la glace
de COs. Or cette signature est au contraire plus marquée au niveau de ’escarpement. Par
conséquent, 'insolation plus élevée sur les pentes n’explique & priori pas le comportement
observé.

J’ai supposé jusqu’a présent que la couche de glace d’eau recouvrant la glace de COs est
suffisamment fine pour étre maintenue par conduction a la température de la glace de COs.
Chittenden et al. (2008) ont étudié le taux de sublimation de la glace d’eau en fonction
de sa température et de la vitesse du vent. Ils proposent une relation extrapolée entre
ces parameétres qui, malgré de fortes incertitudes, peut étre utilisée pour évaluer 'ordre
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de grandeur du taux de sublimation de la glace d’eau maintenue a la température de la
glace de COy dans les conditions martiennes. A partir de cette relation, Pommerol et al.
(2011) ont estimé qu’a 145 K, il faudrait environ 100 années martiennes pour sublimer
totalement une couche de glace d’eau épaisse de 1 um! Maintenue & la température de
la glace de COo, la sublimation de la glace de HoO est donc négligeable. Cependant, le
taux de sublimation de la glace d’eau augmente de fagon exponentielle avec sa température
(Chittenden et al. , 2008), de telle sorte qu'un réchauffement de 20 & 30 K des particules
de glace d’eau accélérerait leur sublimation de plusieurs ordres de grandeur. Si elles étaient
portées en continu par le flux de CO9 gazeux issu de la sublimation, les particules de
glace de HoO pourraient étre isolées thermiquement de la glace de COs, se réchauffer
et se sublimer lentement (Pommerol et al. , 2011). En moyenne journaliére, le flux de
sublimation de la glace de COg est plus important sur I'escarpement qu’au niveau des
plaines. La glace de HyO se sublimerait donc plus rapidement sur I’escarpement (plus fort
« vent » de sublimation). Cependant, le flux de COy gazeux est & une température proche
de celle de la glace de COsq, empéchant vraisemblablement les grains de glace d’eau de
monter en température.

Il faut également tester a quel point le flux de COy gazeux est capable de soulever
les grains de glace d’eau. Pour cela, il faut connaitre la force exercée par ce flux gazeux
sur les particules de glace d’eau. Cette force est donnée par le produit pv2S, ot p est la
masse volumique de I'atmosphére martienne, v la vitesse du « vent » de COy gazeux et S
la surface des particules de glace d’eau sur laquelle s’applique cette force. A une pression
de 10 mbar et une température de 151 K (le flux de COy gazeux est & une température
proche de celle de la glace de CO2), la masse volumique de ’atmosphére martienne est de
0,035 kg.m 3. On peut estimer la vitesse du vent de CO & partir du flux de sublimation
de la glace de CO,. Celui-ci a été calculé précédemment : il est de 1,45.107* kg.m 2.5~
sur la pente, & Ls=45° et & midi heure locale. Cela correspond & un flux volumique de
CO4 gazeux de 4,14.1073 m3.s™!, soit une vitesse du vent de COq de 4,14.1072 m.s~!. La
surface des particules de glace d’eau sur laquelle s’applique le vent de CO4 est donnée par
2712 avec 1 le rayon des particules. J'ai considéré des grains de glace d’eau de 10 pm et
350 pum de diamétre, caractéristiques respectivement des grains issus de la condensation
de vapeur d’eau et de ceux libérés a la sublimation de la glace de CO5. On obtient une
force exercée par le vent de COy gazeux d’environ 10716 N pour des particules de 10 pm,
et de 107 N pour des particules de 350 pm. En comparaison, le poids de ces particules
est respectivement de l'ordre de 2.10712N et 8.1078 N, soit plus de 4 ordres de grandeur
supérieur a la force exercée par le vent de CO9 gazeux, qui n’est donc pas capable de
soulever les particules de glace d’eau. Elles vont étre maintenues & la température de la
glace de CO3 jusqu’a sa sublimation totale puis elles pourront monter en température et
se sublimer & leur tour. Par conséquent, I'insolation différentielle entre I’escarpement et les
régions planes n’est pas a méme d’expliquer la prédominance de la signature de la glace de
COg sur l'escarpement.

Role de ’activité éolienne : L’activité météorologique est particuliérement intense au
niveau des dépots saisonniers au printemps. Le contraste thermique entre la glace de COq
et les régions dégivrées au niveau de la bordure des dépoéts saisonniers engendre de puis-
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santes brises thermiques. La propagation d’ondes baroclines cause le passage de fronts qui
induisent de fortes variations de température et de vent. Sur les pentes soufflent des vents
catabatiques. Ces derniers ont particuliérement retenu notre attention. Les vents cataba-
tiques se forment quand une masse d’air est refroidie a proximité du sol puis est accélérée
le long d’un terrain en pente par gravité, s’'opposant ainsi au gradient de pression (Mahrt,
1982) (voir figure 4.8). Ce processus nécessite qu’il y ait une inversion de température a
proximité de la surface, i.e. que la température de la surface soit inférieure a celle de I'at-
mosphére. Le refroidissement radiatif des terrains minéraux la nuit permet d’obtenir cette
inversion de température. Au niveau des dépdts saisonniers, la surface de glace de CO4 est
fréquemment & une température inférieure a celle de 'atmosphére et les vents catabatiques
soufflent en permanence. L’accélération du vent augmente avec l'inclinaison de la pente et
I'intensité de I'inversion de température proche de la surface, mais pas avec la longueur de
la pente si 'on peut négliger la friction (Spiga, 2011). Les vents catabatiques engendrent
une compression adiabatique de 'air se traduisant par un réchauffement de ’atmosphére.
Le transfert de chaleur de 'atmosphére a la surface par conduction moléculaire et convec-
tion, qui s’exprime par le flux de chaleur sensible, est alors plus intense au niveau de la
pente (Spiga et al. , 2011). Il s’ensuit un réchauffement de la surface dans le cas des terrains
minéraux ou une augmentation du flux de sublimation dans le cas des terrains glacés. Les
vents catabatiques intenses soufflant & la base de Olympus Mons la nuit s’accompagnent
ainsi d’'une augmentation de 20 K de la température de la surface (Spiga & Forget, 2009;
Spiga et al. , 2011).

P2
b1

FIGURE 4.8 — Schéma de principe des vents catabatiques. Les isothermes sont paralléles
a l'inclinaison du terrain avec T1<Ts. Cette stratification verticale de la température est
le résultat du refroidissement radiatif nocturne de la surface et de la faible densité de
I’atmosphére martienne; sur Terre, la densité plus forte permet une convection de l'air
plus efficace et les isothermes sont, au premier ordre, paralléles aux isobares. Ces isobares
sont paralléles a I’horizontal avec pj>pe, résultat de I’équilibre hydrostatique. Une masse
d’air qui se déplace le long de I'isobare po vers la surface de la pente voit sa température
diminuer donc sa densité augmenter. Plus lourde, elle est accélérée le long de la pente par
gravité, glissant sous les masses d’air plus chaudes. Figure inspirée de Spiga (2011).

Sur Terre, les vents catabatiques les plus puissants se produisent en Antarctique et au
Groenland (Parish & Bromwich, 1998; Bromwich et al. , 2001). Les gradients de tempéra-
ture proches du sol peuvent atteindre des valeurs de 25 K comme sur Mars, s’accompagnant
de vents catabatiques soufflant de 10 4 15 m.s~! & quelques métres au-dessus du sol. Dans

1

les vallées seches de Mc Murdo, on a mesuré des vents de 20 m.s™ avec des rafales attei-
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gnant 35 m. ™!, si forts que la compression adiabatique de I’air entraine un réchauffement de
la surface de prés de 30 K (Nylen et al. , 2004). La présence d’un systéme dépressionnaire
en aval de la pente et d’un anticyclone en amont intensifie la puissance des vents cataba-
tiques; & contrario, la situation inverse peut empécher leur formation. Ce cas de figure s’est
par exemple produit au Groenland en 2006 lors d’une expédition de kite-skieurs dont fai-
saient partie Francois Forget et Bernard Schmitt, contraignant nos valeureux explorateurs
a écourter leur périple. Il faut également noter que les variations abruptes de pente peuvent
donner lieu & des phénoménes non-linéaires comme des ressauts hydrauliques, observés par
exemple sur le rebord du continent Antarctique (Ball, 1956).

Une collaboration a été établie avec Aymeric Spiga, maitre de conférences au Labo-
ratoire de Météorologie Dynamique de Paris, afin d’estimer les caractéristiques des vents
catabatiques soufflant au niveau de I'escarpement Rupes Tenuis au printemps. Nous avons
pour cela utilisé le modéle météorologique méso-échelle développé par Aymeric au cours de
sa thése (Spiga, 2008; Spiga & Forget, 2009). La simulation est effectuée successivement
dans trois domaines, ou nests en anglais. Le domaine « parent » a ’extension géographique
la plus large et une résolution spatiale assez faible. Les conditions aux bornes de ce domaine
sont prescrites par les résultats du GCM. Les deux autres domaines sont imbriqués dans le
domaine parent, centrés sur la région d’intérét, de résolution spatiale plus élevée et prenant
comme conditions aux limites celles fournies par le domaine parent (voir figure 4.9).

Altitude (km)
52 E 0. |

FIGURE 4.9 — Les trois domaines utilisés lors de la simulation méso-échelle. Dans le domaine
le plus large (& gauche), la simulation est effectuée a une résolution horizontale de 20 km,
puis & une résolution de 7 km dans le domaine intermédiaire et & une résolution de 2 km
dans le domaine le plus petit (a droite).

Une simulation méso-échelle des caractéristiques de I'atmosphére a été réalisée pour
Ls=50°. La figure 4.10 montre les résultats de cette simulation en terme de vitesse de
friction et de flux de chaleur sensible entre 'atmosphére et la surface. Ces quantités ont été
moyennées sur une journée. Elles sont comparées a la signature de la glace de CO9 pour
I'observation 2974 1 acquise L;=48,3° et 9H30 heure locale.

La vitesse de friction est une estimation de la vitesse du vent a la surface. Elle est
obtenue en supposant une décroissance logarithmique de la vitesse du vent dans les derniers
métres au-dessus de la surface, et en considérant que la surface a une rugosité de longueur
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FIGURE 4.10 — Résultats de la simulation méso-échelle des caractéristiques de 'atmosphére
a Ls=b50° au niveau de la région de Rupes Tenuis, effectuée a une résolution horizontale de
2 km. (a) Vitesse de friction; (b) Flux de chaleur sensible entre I’atmosphére et la surface.
Les fléeches sur la figure a donnent l'intensité et la direction du vent & 10 m au-dessus
du sol. Ces fleches sont tracées tous les 4 points de grille. Toutes ces quantités ont été
moyennées sur une journée. (c) Profondeur de la bande a 1,43 pm de la glace de CO2
pour l'observation 2974 1 acquise a Ly 48,3° et 9H30 heure locale. d : Inclinaison de la
pente d’aprés les données MOLA rééchantillonnées & I’échelle spatiale de la simulation. La
topographie est indiquée par des lignes de niveau espacées de 500 m.

d’onde 1 c¢m, valeur généralement adoptée dans la littérature (Forget et al. , 1999; Newman
et al. , 2002a). Cette vitesse de friction s’écrit u, = /CyV (z1) ot V(z1) est la vitesse
horizontale du vent a l'altitude z1. Cy est le coefficient de von Karman tel que Cy =
[0,4/1n(21/20)]% et zp—1 cm est la valeur adoptée pour la rugosité de la surface.

On constate sur la figure 4.10a que la vitesse de friction du vent est plus importante au
niveau de I'escarpement Rupes Tenuis que des régions planes : un vent catabatique souflle
sur les terrains en pente. Ce vent est dévié vers I'ouest par la force de Coriolis. Le flux
de chaleur sensible entre ’atmosphére a la surface est par ailleurs plus fort au niveau de
Iescarpement. Ce phénoméne météorologique peut modifier de 2 fagons la répartition des
particules de glace d’eau qui recouvrent la glace de COs :
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1. Le vent catabatique peut soulever et transporter les particules de glace d’eau vers
le bas de 'escarpement. Il est probable qu’a I’échelle locale, la glace d’eau s’accu-
mule dans les dépressions de la surface sous ’action du vent. Ce morcellement de la
couche de glace d’eau induit une remontée de la signature de la glace de COs. Sur le
plateau en amont de l’escarpement, ot la surface n’est pas perturbée par le vent, la
couche de glace d’eau recouvre par contre la glace de COs de fagon plutdt homogéne.
[’action mécanique du vent sur les particules de glace d’eau peut donc expliquer la
prédominance de la signature de la glace de CO4 sur les pentes.

2. Le flux de chaleur sensible plus intense au niveau de ’escarpement augmente le flux
de sublimation de la glace de CO2 & cet endroit. Le flux de COs gazeux résultant
souléve plus efficacement les particules de glace d’eau qui sont ainsi plus aptes & étre
mobilisées par le vent.

Par conséquent, 'action du vent catabatique est qualitativement un bon candidat pour
expliquer la prédominance de la signature de la glace de COq sur les pentes.

Ce scénario doit cependant étre quantifié pour vérifier sa plausibilité. Il s’agit d’abord de
savoir si la vitesse de friction du vent sur la pente est suffisante pour mobiliser les particules
de glace d’eau. Dans le cas des particules de poussiére, Bagnold (1941) définit un seuil de
soulévement fluide et un seuil de soulévement par impact; ce dernier seuil se référe au
processus de saltation. Le soulévement fluide se produit lorsque la vitesse de friction a elle
seule permet d’entrainer les grains. Newman et al. (2002a) ont calculé dans les conditions
martiennes de gravité et de pression la vitesse minimale de soulévement en fonction de la
taille des grains et de la force de cohésion entre les grains. Les courbes obtenues montrent
la présence de minima qui correspondent & un équilibre optimal entre poids des grains et
force de cohésion. Lorsque la force de cohésion est nulle, la vitesse minimale de soulévement
augmente avec la taille des grains; elle est de 0,5 m.s~! pour des particules de 10 pum et
de 1,5 m.s~! pour des particules de 100 ym. La valeur de force de cohésion couramment
adoptée pour les particules de poussiere est de 6.10~7 N.m~1/2 (Greeley & Iversen, 1985;
Lorenz et al. , 1995). Dans ce cas, le seuil de vitesse optimal est obtenu pour des grains
de 90 pm; il est d’environ 2 m.s~'. Une vitesse de friction de l'ordre de 7 m.s~! est par
contre nécessaire pour soulever des particules de 10 pym. Le soulévement des grains peut
également se faire par saltation (Pollack et al. , 1976). Ce processus se déroule de la fagon
suivante : la vitesse du vent, trop faible pour entrainer les particules de poussiére, est par
contre suffisante pour soulever les grains de sable; en retombant, ceux-ci percutent les
petits grains, leur donnant une énergie supplémentaire qui, ajoutée a I’énergie du vent,
permet leur soulévement.

La couche de glace d’eau recouvrant la glace de COq est divisée en deux populations
de grains : des grains d’une centaine a quelques centaines de microns, auparavant piégés
dans la glace de COy et libérés a sa sublimation, et des grains probablement d’une dizaine
de microns issus de la condensation de vapeur d’eau. A force de cohésion égale, il est plus
facile de soulever des particules de glace d’eau que des particules de poussiére car la glace
d’eau a une densité plus faible que la poussiére (Pollack et al. , 1976; Haberle et al. , 1979).
En considérant que la force de cohésion entre les particules de glace d’eau est la méme

que celle entre les particules de sable, une vitesse de friction de moins de 2 4 3 m.s™!

est nécessaire pour soulever les grosses particules de glace d’eau, et de moins de 7 m.s™*
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pour les petites particules. Ces derniéres peuvent également étre soulevées par saltation.
En moyenne journaliére, la vitesse de friction sur I’escarpement Rupes Tenuis est de 'ordre
de 0,45 m.s~! a Ly=50°. Elle atteint localement 0,9 m.s~!. Dans la partie de I’escarpement
située en haut a droite des images de la figure 4.10, la vitesse de friction atteint 1 m.s~! &
18H30 heure locale. On constate que ces vitesses sont & priori insuffisantes pour soulever les
particules de glace d’eau. Mais il faut prendre en compte que la cohésion entre particules
de glace d’eau est probablement plus faible que pour la poussiére, pour laquelle des forces
d’attraction électrostatique et de la cémentation entrent en jeu. De plus, il y a probablement
peu de frittage entre les grains de glace d’eau maintenus a la température de la glace de
COs3. Une étude plus approfondie, éventuellement expérimentale, devra donc étre menée
pour préciser la vitesse de friction minimale pour mobiliser les grains de glace d’eau dans
les conditions de pression et de température martiennes.

L’autre aspect a quantifier est l'effet du flux de chaleur sensible sur les glaces de COq

2 sur I'escarpement Rupes Tenuis,

et HoO. En moyenne journaliére, il vaut environ 5 W.m™
avec localement un maximum de 9 W.m™2. Au cours de la journée, le maximum atteint est
de 10,5 W.m~2. Sachant que le flux d’émission thermique de la glace de CO9 a 150 K est
de I'ordre de 30 W.m?, le flux de chaleur sensible a un impact relativement important sur
la sublimation de la glace de CO5. En moyenne journaliére, le flux de chaleur sensible peut
ainsi entrainer une hausse de prés de 30% du flux de sublimation de la glace de COs. Mais
la force exercée par le flux de COy gazeux reste trés insuffisante pour soulever les particules
de glace d’eau. La conséquence est plutot une libération plus importante de grains de glace
d’eau donc un épaississement de la couche de glace d’eau recouvrant la glace de COa. 11
est intéressant de noter qu’aux endroits ou la simulation prévoit les flux de chaleur sensible
les plus forts, la signature de la glace de COq est relativement modérée. C’est également
la que les vents catabatiques les plus intenses sont simulés. L’épaississement de la couche
de glace d’eau pourrait ainsi compenser localement le transport de particules par le vent.

Les vents catabatiques peuvent expliquer la prédominance de la signature de la glace
de COgq sur 'escarpement. Cependant, on remarque sur la figure 4.10 que cette signature
est également assez importante sur les versants ouest et sud d’Abalos Mensa. La vitesse
de friction prédite par la simulation méso-échelle y est tres inférieure a celle simulée sur
I’escarpement. Il est possible qu'un phénoméne météorologique transitoire, comme une
tempéte liée au passage d'un systéme dépressionnaire, ait provoqué la dispersion de la
couche de glace d’eau sur Abalos Mensa. Ce genre d’événement météorologique n’est pas
nécessairement pris en compte correctement dans le modéle méso-échelle.

Il reste maintenant & expliquer la période de remontée tardive de la signature de la
glace de CO9 (LICS) a Lg=49,7° sur I'escarpement et en aval de celui-ci. Ce phénoméne
se produit en moins de 3 jours martiens, il serait donc lié¢ & une augmentation importante
et soudaine de l'intensité du vent catabatique. Nous avons cherché a savoir si le modéle
méso-échelle prévoit un renforcement des vents catabatiques au cours du printemps. En
complément de la simulation & Lg=50°, deux simulations ont ainsi été réalisées a L;=10°
et 30°. Les résultats sont présentés en figure 4.11. On remarque que c’est & Lg=10° que
la vitesse de friction la plus importante est simulée sur I'escarpement. Elle est de 'ordre
de 0,55 m.s~! et relativement homogéne le long de l'escarpement. A L,—30°, la vitesse de
friction diminue & environ 0,40 m.s~! dans la partie centrale de I'escarpement (au centre de
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FIGURE 4.11 — Reésultats de la simulation méso-échelle en terme de vitesse de friction
(colonne de gauche) et de flux de chaleur sensible entre ’atmosphére et la surface (colonne
de droite) pour la région de Rupes Tenuis & Lg 10°, 30° et 50°. Ces quantités ont été
moyennées sur une journée. La simulation est effectuée & une résolution horizontale de 2
km. Les fléeches donnent l'intensité et la direction du vent & 10 m au-dessus du sol. Elles
sont tracées tous les 4 points de grille. La topographie est indiquée par des lignes de niveau

espacées de 500 m.
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I'image) mais augmente sur sa partie ouest. A L;=50°, une faible augmentation est observée
sur la partie centrale avec une vitesse de friction de I'ordre de 0,45 m.s~!. Localement, elle
atteint 0,9 m.s~!. Dans le cas du flux de chaleur sensible, la valeur la plus élevée est simulée
a Lg=50°. La tendance générale est une faible augmentation de ce flux de Ls=10" a 50°,
de 3,5 4 5 W.m?. Le modéle méso-échelle ne prévoit donc pas de hausse particuliérement
forte de I'intensité des vents catabatiques & Ls=50°.

Il faut toutefois noter que ces travaux sont relativement récents et restent a approfon-
dir. Le passage ponctuel d'un systéme dépressionnaire couplé a 'activité plus réguliére des
vents catabatiques pourrait donner lieu a une vitesse de friction relativement importante sur
I’escarpement pendant une courte durée. La fréquence temporelle de ces événements météo-
rologiques particuliers contraindrait ainsi la période d’apparition des LICS. Par ailleurs, la
bordure des dépots saisonniers se rapproche progressivement de la région étudiée au cours
du printemps. Des vents relativement forts soufflent dans les régions en aval et en amont de
cette bordure (Haberle et al. , 1979) et pourraient s’ajouter aux vents catabatiques. Pour
prendre correctement en compte cet effet, il faudra contraindre la répartition des dépots
saisonniers avec la ligne crocus TES dans les simulations.

lerre - Barrage de Burkedin, Queensland, Australie Mars - Calotte permanente nord

Ecoulement supercritique

Ecoulement supercritique

s Ressaut hydraulique
Ressaut, hydlja‘,qlique

- e
Ecoulement subcritique Feoulement SubR e
Ik

FIGURE 4.12 — Gauche : ressaut hydraulique observé au niveau du barrage de Burdekin
situé dans le Queensland, en Australie. L’ouvrage est structuré de telle sorte qu’un ressaut
hydraulique se produise pour dissiper ’énergie de I’écoulement et limiter 1’érosion de la
construction. Droite : ressaut hydraulique photographié par I'instrument THEMIS (image
V12432001) a Ls=95,6° au niveau d’une dépression spirale de la calotte permanente nord
de Mars. Figure extraite de Smith & Holt (2010).

Il faut également noter que les vents catabatiques simulés sont confinés aux régions en
pente. Or le LICS se produit a la fois sur 'escarpement et la région plate en aval. Nous
avons mentionné précédemment qu’au niveau des ruptures de pente, des phénoménes non-
linéaires peuvent se produire comme un ressaut hydraulique (Ball, 1956), caractéristique
de la transition entre un écoulement de type torrentiel, ou supercritique, et un écoulement
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de type fluvial, ou subcritique. Le ressaut hydraulique est un phénoméne qu’on observe
couramment dans la nature (voir figure 4.12). Au niveau de ce ressaut, la turbulence est
particuliérement forte. Lorsque les vents catabatiques soufflent sur les dépressions spirales
de la calotte permanente nord, des ressauts hydrauliques sont également observés (Smith
& Holt, 2010) (voir figure 4.12). Ce type de phénomeéne pourrait étre éventuellement résolu
par le modéle méso-échelle & condition de raffiner la résolution spatiale. Admettons qu’a
Ls=49.7°, date a laquelle le LICS se produit, un épisode de vent catabatique particulie-
rement intense se produise au niveau de l’escarpement. La forte turbulence associée au
ressaut hydraulique a la base de I'escarpement pourrait perturber la couche de glace d’eau
recouvrant la glace de COs et produire la remontée soudaine de la signature de la glace de
CO4 observée en aval de 'escarpement. Par conséquent, les vents catabatiques constituent
jusqu’a présent le processus le plus & méme d’expliquer la prédominance de la signature de
la glace de COq sur I'escarpement suivie de sa remontée soudaine sur la pente et en aval.

4.2.3.2 Evolution des dépdts saisonniers pendant la deuxiéme moitié du prin-
temps

L’analyse menée jusqu’a présent s’est concentrée sur la période précédant le LICS et
sur le LICS en lui-méme (Ls=49,7°). Intéressons-nous maintenant a 1’évolution des dépots
saisonniers pendant la deuxiéme moitié du printemps (figure 4.5). Deux points particulié-
rement intéressants sont la forte diminution de la signature de la glace de HoO sur toute la
région a L;—=60° (observation 3069 2) et ’absence persistante de la signature de la glace
de COgq sur le versant est d’Abalos Mensa. La forte diminution de la signature de la glace
de H20O & L;=60° peut s’expliquer par plusieurs facteurs :

1. Une hausse de l'opacité des aérosols au-dessus de la scéne,
2. Une condensation de vapeur d’eau a la surface,

3. Une forte dispersion de la couche de glace d’eau recouvrant la glace de COs.

La premiére hypotheése est adaptée pour reproduire la diminution forte mais transitoire
de la signature de la glace d’eau, celle-ci retrouvant sa valeur initiale a L;=66,8°. Cependant,
cette hypothése implique que la signature des deux glaces diminue entre les observations
3047 1 (Ls=57,3°) et 3069 2 (Ls=60,0°). Or seule la signature de la glace d’eau diminue,
la signature de la glace de CO9 ayant plutot tendance & augmenter. Cette hypothése n’est
donc pas & méme d’expliquer le comportement observé. La seconde hypothése implique une
augmentation du masquage de la signature de la glace de COs, ce qui n’est pas observé.
La troisiéme hypothése semblerait la plus probable : une forte dispersion de la couche
de glace d’eau recouvrant la glace de CO9 et son accumulation a petite échelle aurait
pour conséquence une diminution de la signature de la glace d’eau et une augmentation
de la signature de la glace de COs. Cependant, cette augmentation n’est observée que sur
I’escarpement et le plateau en amont. Au niveau des plaines, la signature de la glace de COq
ne varie que trés légérement. Nous n’avons jusqu’a présent pas d’explication convaincante
A ce phénoméne.

Le deuxiéme point qui a retenu notre attention est I’absence persistante de la signature
de la glace de COgq sur le versant est d’Abalos Mensa, associée & une forte signature de



tel-00745121, version 1 - 24 Oct 2012

4.3 Etude de la région de Olympia Undae 251

glace d’eau. Ce comportement s’explique & priori par un masquage de la glace de COq
par une couche optiquement épaisse de glace d’eau. Cette couche n’est pas perturbée par
les processus qui affectent I'escarpement et la région en contrebas. Il est possible que
les grains de glace d’eau emportés par les vents catabatiques au niveau de l’escarpement
se déposent sur le versant est d’Abalos Mensa. Les vents catabatiques peuvent en effet
mobiliser les particules sur de grandes distances. Massé et al. (2010, 2012) rapportent
que les vents catabatiques transportent les sédiments minéraux riche en gypse de la calotte
permanente aux dépots dunaires en contrebas. De plus, les clichés de la calotte permanente
nord effectués par Viking 2 montrent la présence de trainées de givre a la surface (Cutts
et al. , 1976), qui peuvent étre longues de plus de 50 km (Howard, 2000). Des observations
CRISM & plus haute résolution spatiale quOMEGA pourraient permettre de voir si de
telles trainées de givre d’eau sont observées au printemps. Dans tous les cas, la persistance
d’une couche de glace d’eau optiquement épaisse sur le versant est d’Abalos Mensa indique
que la quantité de glace d’eau saisonniére qui s’y accumule est trés probablement plus
importante que dans les régions alentours. On remarque ainsi qu’a Lg~90°; la signature de
la glace d’eau a totalement disparu de I'escarpement et de la dépression séparant Abalos
Mensa de la calotte, tandis qu’elle se signale toujours sur le versant est d’Abalos Mensa. Par
conséquent, la sublimation estivale de la glace d’eau pérenne sera retardée sur ce versant
par rapport a 'escarpement. Par ailleurs, comme lont observé Smith & Holt (2010), les
vents catabatiques continuent de souffler en été, ce qui favorise la sublimation et 1’érosion
de la glace d’eau pérenne sur I'escarpement. L’ablation de I’escarpement est donc plus forte
que celle du versant est d’Abalos Mensa. Si le givre d’eau persiste tout 1’été, ce versant
pourrait méme étre en accumulation. Ce processus témoignerait ainsi de I’évolution présente
d’Abalos Mensa.

4.3 Etude de la région de Olympia Undae

4.3.1 Description de la zone d’étude

Le champ de dunes Olympia Undae se situe au sud de la calotte permanente nord
et repose sur I'unité nommée Olympia Planum. Cette unité ainsi que Olympia Cavi sont
constituées de glace d’eau pérenne recouverte d’une fine couche de poussiére (Tanaka et al.
, 2008). Plus au sud se trouve un ilot détaché de glace d’eau pérenne nommé Olympia
Mensae. La plupart des études s’accordent & montrer que le matériau constitutif des dunes
provient de l'unité basale (Thomas & Weitz, 1989; Byrne & Murray, 2002; Fishbaugh
& Head, 2005; Massé et al. , 2012). Dans la partie la plus dense du champ de dunes,
située a 'est de la région étudiée, la signature d’un sulfate de calcium identifiée comme du
gypse (CaS04.2H30) a été détectée (Langevin et al. , 2005a). Une étude récente a montré
que cette signature est présente sur I’ensemble du champ de dunes (Massé et al. , 2012).
Les auteurs suggérent que le gypse fait initialement partie des sédiments piégés dans la
calotte puis relachés a la surface par ablation de la glace. Les vents catabatiques, en partie
responsables de cette ablation, transportent le gypse en aval de la calotte. Le gypse est un
minéral clair; étant donné le faible albédo des dunes, d’autres minéraux sont mélangés au
gypse comme des minéraux mafiques et d’autres minéraux hydratés (Poulet et al. , 2008;
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Horgan et al. , 2009; Calvin et al. , 2009; Massé et al. , 2010, 2012). Ces minéraux forment
une couche de sable relativement mobile couvrant la surface des dunes; celles-ci s’élévent
a une hauteur moyenne de 75 m (Feldman et al. , 2008).

Surface couverte par les dunes

Bl - so%
B 0% - 60%
B ~1% - 10%

FIGURE 4.13 — Carte de la région de Olympia Undae. Le fond de la carte est une mosaique
d’images MOC acquises en été (Caplinger & Malin, 2001). Les surfaces oranges, rouges
et marrons indiquent la densité du champ de dunes (d’aprés Tanaka & Hayward (2008),
modifié par Massé et al. (2012)). L’étoile rouge donne la position de la région d’intérét
étudiée dans la partie suivante.

Au printemps, le champ de dunes est recouvert par les dépots saisonniers de glace de
COg4 contaminés en glace de HyO et en poussiére. Son albédo est alors systématiquement
plus faible que celui des régions alentours, presque aussi faible que celui du sol sous-jacent
(James & Cantor, 2001; Kieffer & Titus, 2001). Pourtant, la température de la surface est
proche de celle de la glace de CO2 dans les conditions martiennes de pression. Ce compor-
tement, dit « cryptique », s’explique soit par la quasi-transparence des dépots saisonniers
de glace, soit par une forte contamination en poussiére de leur surface (Kieffer & Titus,
2001; Piqueux & Christensen, 2008). Il se trouve que le champ de dunes circumpolaires
nord est couvert de taches et trainées sombres au printemps (Malin & Edgett, 2001; Han-
sen et al. , 2010a, 2011) (voir par exemple la figure 4.14), résultat probable du processus
de sublimation basale et éjection de poussiére proposé par Kieffer (2000). Le faible albédo
du champ de dunes au printemps est le résultat de cette contamination en poussiére de la
surface.

4.3.2 Observations OMEGA

4.3.2.1 Evolution temporelle des paramétres spectraux et de la température
de la surface

La figure 4.15 montre I’évolution temporelle des 3 paramétres spectraux extraits des
observations OMEGA dans une zone de 182 km? localisée & 121,9°E/79,9°N, dans le champ
de dunes de Olympia Undae (étoile rouge sur la figure 4.13). L’inclinaison moyenne du
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FIGURE 4.14 — Observation HiRISE PSP 007369 2600 acquise a Ls=35,1° pendant I’an-
née martienne 29, dans la région d’intérét étudiée dans la partie suivante. La surface est
constellée de taches de poussiére. Ces taches sont plus sombres au niveau des dunes que
du substrat les séparant. Le Soleil éclaire la scéne depuis la gauche de I'image.

terrain est trés faible. L’évolution temporelle de la température de surface mesurée par
TES est également représentée.

On peut diviser ’évolution temporelle de la signature de la glace de CO4 en 5 étapes :

1. De L, 9° & 26°, la signature de la glace de CO9 diminue progressivement (-0,09) tandis
qu’on observe une légére augmentation de la signature de la glace de HoO (+0,06) et
une forte augmentation de ’albédo (+0,14). La température de la surface augmente
légérement de 146 & 150 K pendant cette étape.

2. Entre Lg 26° et 35°, la signature de la glace de COy chute a 0,04 (-0,10) puis se
stabilise & cette valeur jusqu’a Lg=42°. Cette décroissance est associée & une trés
forte augmentation de la signature de la glace de H2O, de 0,27 & 0,47. L’albédo
fluctue légérement autour de 0,43. La température de la surface augmente de 150 a

160 K entre Lg 28° et 34° puis se stabilise a 160 K.

3. Lasignature de la glace de CO2 augmente soudainement de 40,16 entre Lg 42° et 48°.
Cette augmentation est corrélée a une forte diminution de la signature de la glace
de H20O (-0,17). L’albédo diminue & 0,36 & Ly=45° (-0,08) puis augmente de +0,02.
Cette étape se fait & une température de surface stable & 160 K.

4. De Lg 48° & 62°, la signature de la glace de CO2 fluctue autour de 0,18. La signature
de la glace de HoO augmente soudainement entre Lg 48° et 51°, se stabilise a 0,37
puis diminue de nouveau. [.’albédo augmente par paliers jusqu’a une valeur de 0,41. Il
faut préciser que les 3 paramétres spectraux n’évoluent pas de fagon corrélée pendant
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FIGURE 4.15 — Champ de dunes de Olympia Undae. Evolution temporelle du facteur de
réflectance a 1,08 pum (diamants noirs), de la profondeur de la bande d’absorption a 1,43
pum de la glace de COgq (carrés rouges), de la profondeur de la bande d’absorption a 1,5 ym
de la glace de HyO (triangles bleus) et de la température de brillance a 30 pm (triangles
verts) dans une région de 182 km? dont la position est indiquée par une étoile rouge sur la
figure 4.13.

cette étape. La température de la surface est relativement stable aux alentours de
165 K.

5. La signature de la glace de CO9 diminue & partir de L;=62° jusqu’a disparaitre entre
Lg 71° et 79°. La signature de la glace de HoO augmente jusqu’a Lg 67° & albédo
constant puis diminue trés fortement et disparait entre L 79° et 88°. L’albédo diminue
a partir de Lg=71° jusqu’a atteindre la valeur de 0,18 & L;=95°. La diminution des
trois parameétres spectraux est associée a une forte augmentation de la température
de la surface, de 165 K a 232 K.

Cette derniére étape est similaire & celle observée pendant la méme période dans la
région de Rupes Tenuis (voir partie 4.2.2.1). La décroissance des trois parameétres spectraux
associée & une forte augmentation de la température résulte trés vraisemblablement de la
diminution de la surface couverte par les dépots saisonniers de glace de CO4 et H5O.

La région d’intérét située dans Olympia Undae se caractérise principalement par la
remontée trés forte et soudaine de la signature de la glace de COy & Lg~45°. Elle est
corrélée & une trés forte diminution de la signature de la glace de HoO et & une diminution
notable de I’albédo. La température de la surface de 160 K au moment du LICS indique
que la glace de CO4 recouvre alors la majeure partie de la surface.
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4.3.2.2 Evolution temporelle de la répartition spatiale des paramétres spec-
traux

De la méme maniére que lors de 1’étude de la région de Rupes Tenuis, j’ai analysé
comment se distribuent spatialement les signatures des glaces et I’albédo et comment ces
distributions évoluent au cours du printemps. Une série de 6 observations OMEGA a été
sélectionnée (figure 4.16) :

1. L’observation 2800 1 montre qu’a L;=26,3°, les signatures des glaces de COg et HoO
sont plus faibles sur le champ de dunes que dans les régions alentours, ot le substrat
est composé de glace d’eau pérenne. L’albédo est également plus faible au niveau du
champ de dunes.

2. La signature de la glace de COy a trés fortement diminué sur ’observation 2924 0
(Ls=42,1°) jusqu’a quasiment disparaitre de la région. La signature de la glace de HoO
a par contre fortement augmenté sur le champ de dunes et dans les régions alentours.
L’albédo reste globalement constant par rapport & I’observation précédente.

3. L’observation 2972 1 (Ls=48,1°) correspond au LICS observé sur la figure 4.15.
La signature de la glace de CO9 a augmenté sur toute I’étendue du champ de dunes
Olympia Undae avec une augmentation particuliérement intense dans sa partie ouest.
La signature de la glace de COq y est cette fois plus importante qu’au niveau des
surfaces de glace d’eau pérenne. La signature de la glace de HyO et I'albédo ont par
contre fortement diminué sur le champ de dunes. On observe au centre de 'image des
structures linéaires dirigées vers le sud-est ; elles présentent une signature de glace de
H20 et un albédo plus élevé qu’aux alentours et une signature de glace de COs plus
faible.

4. L’observation 3023 0 (Ls=54,4°) correspond a la phase de remontée de la signature
de la glace de HoO dans la région d’intérét (figure 4.15). On constate que la répar-
tition spatiale des signatures des glaces et de I'albédo n’a pas changé par rapport a
I’observation précédente. La signature de la glace de CO9 a diminué sur les surfaces
de glace d’eau pérenne tandis que la signature de la glace de HoO y a augmenté.

5. L’observation 3122 2 (L;=66,5°) se caractérise par la diminution de la signature de
la glace de COg sur le champ de dunes. La signature de la glace de HoO et 1'albédo
augmentent légérement. La répartition spatiale des 3 paramétres spectraux n’a pas
varié par rapport a I'observation précédente.

6. La signature de la glace de CO2 a totalement disparu de la région sur I'observation
3228 0 (Ls=79,5°). La signature de la glace de HoO n’est détectée que sur la partie
sud du champ de dunes mais reste trés forte voire augmente sur les surfaces de glace
d’eau pérenne. On observe une diminution de ’albédo de la surface.
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FIGURE 4.16 — Evolution des dépdts saisonniers nord au niveau du site de Olympia Undae
en terme de profondeur de la bande a 1,43 pum de la glace de COqy (colonne de gauche),
profondeur de la bande a 1,5 pm de la glace de HoO (colonne du milieu) et facteur de
réflectance a 1,08 pum (colonne de droite) pour 6 observations OMEGA acquises entre Lg
26,3° et 79,5°. L’étoile rouge indique la position de la région d’intérét pour laquelle les
paramétres spectraux et la température de surface sont tracés sur la figure 4.15. Notez que
pour la derniére observation, 'intervalle de valeurs de la signature de la glace de H2O et du
facteur de réflectance a 1,08 um ont été élargis pour s’adapter a la dynamique de I'image.
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En résumé, cette série d’observations montre que la signature de la glace de HoO et
I’albédo sont systématiquement plus faibles sur le champ de dunes Olympia Undae que dans
les régions alentours. C’est également vrai pour la signature de la glace de CO9 & Ls=26,3°
puis la situation s’inverse a partir de Lg=48,1°. A cette date, une forte augmentation de
la signature de la glace de COs est observée sur le champ de dunes, particuliérement dans
sa partie ouest, corrélée a une forte diminution de la signature de la glace de HoO et de
I’albédo. La répartition spatiale des signatures des deux glaces n’évolue quasiment pas

jusqu'a Lg=66,5°; ces signatures ont disparu de la majeure partie du champ de dunes a
Ls=79,5°.
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FIGURE 4.17 — Variation des 3 parameétres spectraux entre les observations 2924 0
(Ls=42,1°) et 2972 1 (L,=48,1°) : (a) profondeur de la bande d’absorption a 1,43 pum
de la glace de COq, (b) profondeur de la bande d’absorption & 1,5 um de la glace de HoO
et (c) facteur de réflectance a 1,08 pum. Les surfaces hachurées et pointillées indiquent la
densité du champ de dunes. Le fond de la carte est une mosaique d’images MOC acquises
en été (Caplinger & Malin, 2001).

J’ai ensuite cherché a savoir si la distribution spatiale du LICS sur le champ de dunes
est liée & la densité de dunes en surface. Pour cela, les plans des 3 parameétres spectraux
obtenus pour l'observation 2972 1 (L;=48,1°) ont été soustraits aux plans correspondants
a l'observation 2924 0 (Ls=42,1°). On obtient des cartes de variation des 3 paramétres
spectraux (figure 4.17). On constate sur la figure 4.17a que les LICS les plus intenses ont
lieu majoritairement dans le champ de dunes de densité intermédiaire (10 & 60 % de la
surface couverte par des dunes). Par contre, la signature de la glace de HoO varie avec la
méme intensité sur les champs de dunes de densités intermédiaire et maximale. L’albédo
diminue quant & lui plus fortement sur le champ de dunes de densité maximale que sur
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celui de densité intermédiaire. Il est intéressant de noter que la partie la plus au nord du
champ de dunes, de densité moyenne et dont la bordure est en dents de scie, n’est pas
sujette aux LICS. Son comportement est similaire & celui des régions dont le substrat est
composé de glace d’eau pérenne.

La corrélation entre les variations des 3 paramétres spectraux au moment du LICS a
ensuite été étudiée (voir figure 4.18). Le comportement de la signature de la glace de COq
et de 'albédo semblant dépendre de la densité de dunes en surface, j’ai fait la distinction
entre les pixels provenant de ces deux unités de densité. On constate sur la figure 4.18a
que les variations de I'albédo sont fortement corrélées a celles de la signature de la glace de
H50. Pour un méme A BD(H20), la décroissance de ’albédo est plus forte sur le champ de
dunes de densité maximale que sur celui de densité intermédiaire. La figure 4.18b montre
une corrélation plus faible entre les variations des signatures des glaces de COs et HoO
sur le champ de dunes de densité intermédiaire, avec des valeurs fortement dispersées.
Sur le champ de dunes de densité maximale, la corrélation entre ces deux paramétres est
trés mauvaise. Enfin, la figure 4.18c indique une faible corrélation entre la variation de
la signature de la glace de COqy et celle de I'albédo sur le champ de dunes de densité
intermédiaire. La corrélation est trés mauvaise sur le champ de dunes de densité maximale.

a\\\\‘\\\\‘\\\\

Surface couverte par les dunes
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FIGURE 4.18 — (a) Variation du facteur de réflectance a 1,08 pum entre les observations
2024 0 (Ls=42,1°) et 2972 1 (L;=48,1°) en fonction de la variation de la profondeur de
la bande a 1,5 pm de la glace de HoO entre les mémes observations. (b) Variation de la
profondeur de la bande a 1,43 pum de la glace de CO3 en fonction de la variation de la
profondeur de la bande & 1,5 pm de la glace de HyO. (c) Variation de la profondeur de la
bande a 1,43 pm de la glace de CO4 en fonction de la variation du facteur de réflectance a
1,08 um. Les points sont extraits de deux régions de densité surfacique de dunes différente.
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4.3.3 Interprétation des observations OMEGA

L’évolution printaniére des signatures des glaces et de ’albédo sur le champ de dunes

de Olympia Undae souléve plusieurs questions :

1. Pourquoi 'albédo et les signatures des glaces de CO9 et HoO sont-ils plus faibles sur
le champ de dunes que dans les régions alentours du début du printemps a L;=26,3"7

2. Pourquoi la signature de la glace de COs a-t-elle quasiment disparu de la région a
Ls=42,1° alors que la température de la surface indique la présence abondante de

glace de CO9 en surface ?

3. Quel processus est responsable de la soudaine remontée de la signature de la glace
de COs sur le champ de dunes a Ls=45°7

Analysons tout d’abord le premier point. Les photographies MOC et HiRISE indiquent
que la glace recouvrant le champ de dunes est constellée de taches sombres dés Lgz=35°
(Piqueux & Christensen, 2008; Hansen et al. , 2011), et probablement plus t6t encore. Ces
taches correspondent & de la poussiére ou du sable qui a vraisemblablement été éjecté a la
surface par du gaz carbonique sous pression. Au niveau des taches sombres, la signature
spectrale des glaces de CO9 et HoO est atténuée voire masquée si la couche de poussiére est
optiquement épaisse. A I'échelle d’un pixel de I'instrument OMEGA, on est donc en pré-
sence d’un mélange géographique subpixel entre deux types de terrain : les taches sombres,
qui présentent majoritairement la signature spectrale de la poussiére, et les terrains ou la
surface de la glace est faiblement contaminée en poussiére, présentant les signatures des
glaces de COq et HoO. La signature des glaces et I'albédo résultant de ce mélange géo-
graphique sont nécessairement plus faibles que ceux mesurés sur les terrains oll aucune
tache sombre n’apparait, c’est-a-dire en-dehors du champ de dunes. Cela explique que les
signatures des glaces de CO2 et H2O et ’albédo soient plus faibles sur le champ de dunes
au début du printemps et jusqu’a L;=26°.

La quasi-disparition de la signature de la glace de CO9 entre L;=26°" et 42° est associée
a une augmentation de la signature de la glace d’eau. De maniére similaire aux conclusions
établies lors de I'étude des régions de Gemina Lingula et Rupes Tenuis, ce comportement
est trés vraisemblablement la conséquence de la formation d’une couche de glace d’eau
a la surface de la glace de COs2 en sublimation. On remarque que l'albédo du champ de
dunes ne varie quasiment pas pendant cette évolution. La proportion de taches sombres
recouvrant la surface reste donc probablement constante, en supposant que l'albédo de la

glace ne varie pas la ot la couche de glace d’eau se forme.

La remontée soudaine de la signature de la glace de CO9 & L;—=45° est associée a une
forte diminution de la signature de la glace de HoO et de 'albédo. Passons en revue les
processus proposés dans le cas de I’étude de la région de Rupes Tenuis.

Un effet photométrique lié & une variation de ’angle d’incidence ne permet pas d’ex-
pliquer le phénomeéne observé : les observations 2924 0 et 3023 0 sont toutes les deux
acquises & 6H30 heure locale, donc sous un angle d’incidence quasiment égal, et pourtant
on observe une signature de glace de COg beaucoup plus forte sur la deuxiéme observation.

Une recondensation de glace de COg2 en surface entrainerait une augmentation de la
signature de la glace de CO4 a 1,43 um et une diminution de la signature de la glace de HoO
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a 1,5 pm. Suivant la texture de la couche de glace de CO5 formée, cette recondensation
pourrait entrainer une augmentation de I'albédo de la surface. Ce serait le cas pour une
couche constituée de grains de quelques dizaines de microns. Il semble par contre impro-
bable qu'une recondensation de glace de CO2 occasionne une décroissance de 1'albédo telle
que celle observée. Une augmentation de la surface couverte par les taches sombres serait
alors nécessaire. Il faut par ailleurs tenir compte de la forte corrélation entre la diminution
de I’albédo et celle de la signature de la glace de HoO (voir figure 4.18a). Les taches sombres
et la couche de glace d’eau recouvrant la glace de CO4 en sublimation sont organisées sous
la forme d’un mélange géographique subpixel. Par conséquent, leurs signatures spectrales
sont linéairement proportionnelles a la surface couverte par chaque type de terrain. Ainsi,
I’augmentation de la surface couverte par les taches sombres, associée a une diminution
de l'albédo, entraine naturellement une diminution de la surface couverte par la couche de
glace d’eau, donc une diminution proportionnelle de sa signature spectrale. Thomas et al.
(2011) ont montré que le processus de geyser a 'origine de la formation des taches sombres
permet, sous certaines conditions, la recondensation de glace de CO2. Une occurrence par-
ticuliérement importante de geysers a Lg=45° permettrait d’expliquer la diminution de
I’albédo et de la signature de la glace d’eau et 'augmentation de la signature de la glace de
COs. Comme la formation de taches sombres n’est pas systématiquement associée & une
recondensation de glace de COq, 'augmentation de la signature de la glace de COs n’est
que faiblement corrélée a la diminution de l'albédo (figure 4.18c).

Les spectres acquis dans la région d’intérét avant et aprés le LICS ont été comparés
afin de savoir s’ils sont compatibles avec la formation d’une couche de glace de COy (voir
figure 4.19). Ces deux spectres sont fortement dissemblables dans la voie L : le spectre
bleu présente la forte bande d’absorption & 3 um de la glace d’eau tandis que le spectre
vert posséde la double bosse caractéristique de la glace de CO2. En cela, le spectre vert se
rapproche du spectre en réflectance d’'une couche de glace de CO2 recouvrant une couche
de glace de HoO (spectre rouge). La forme du spectre vert dans la voie L est également
trés proche de celle du spectre extrait de 'observation 2904 1 au niveau du plateau de
Gemina Lingula (figure 3.39). Si analyse des spectres ne contredit pas I’hypothése d’une
recondensation de glace de CO2, de nouvelles modélisations seront nécessaires pour préciser
la texture de la couche de glace de COs.

On peut toutefois s’interroger sur la capacité des geysers a se produire alors que la sur-
face est recouverte par une couche de glace d’eau. D’une part, cette couche, optiquement
épaisse dans le proche infrarouge, absorbe la majeure partie du rayonnement dans cette
gamme spectrale. D’autre part, il est possible que la couche de glace d’eau rétrodiffuse
une partie du rayonnement solaire visible. Une contamination en poussiére de la surface
réduirait par ailleurs la transparence de la couche. Une étude plus précise de la texture de
la couche de glace d’eau (épaisseur, taille de grains) et de la quantité de poussiéres présente
en surface sera nécessaire pour déterminer quelle fraction du flux solaire visible parvient
a atteindre le fond de la couche de glace de COs. Il est probable que ’absorption et la
rétrodiffusion du rayonnement solaire en surface inhibent la sublimation basale de la glace
de COs. Or cette sublimation est & l'origine d’une surpression déclenchant le geyser. Il est
donc vraisemblablement nécessaire que la couche de glace d’eau soit localement dispersée
pour que le processus de geyser soit initié. L’activité éolienne sur le champ de dunes pour-
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Spectres acquis au niveau de la région d'intérét
—— Observation 2924_0 (L,=42,1°) précédant le LICS

—— Observation 2972_1 (L;=48,1°) au moment du LICS
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FIGURE 4.19 — Comparaison de deux spectres extraits au niveau de la région d’intérét,
1a ou le LICS est le plus intense, avant le LICS (spectre bleu, observation 2924 0) et au
moment du LICS (spectre vert, observation 2972 1). Les deux spectres ont été corrigés
uniquement de l'effet des gaz car la forte contamination en poussiére de la surface empéche
I'utilisation de la méthode de correction de 'effet des aérosols. Le spectre rouge est issu de
la modélisation du transfert radiatif dans un mélange stratifié ot une couche de glace de
CO4 de 3 cm d’épaisseur constituée de grains de 10 cm surmonte une couche de glace de
H20 composée de grains de 150 pm.

rait étre a l'origine de la dispersion de la couche de glace d’eau. Les caractéristiques de
I’atmosphére ont été simulées a 1’aide du modeéle méso-échelle de Spiga & Forget (2009) a
une résolution horizontale de 10 km, & L;=61,5° et 11HOO heure locale (voir figure 4.20).
On constate que les vents catabatiques descendent de la calotte pour atteindre le champ de
dunes oti leur intensité décroit fortement. La vitesse de friction est de 'ordre de 0,2 m.s™!
sur le champ de dunes, plus de deux fois moins que ce qui a été simulé sur I’escarpement de
Rupes Tenuis. Le flux de chaleur sensible entre I’atmosphére et la surface ne dépasse pas 1
W.m~2. La variabilité journaliére de ces deux quantités est assez faible. La force du vent
ne semble & priori pas suffisante pour disperser les grains de glace d’eau recouvrant la glace
de COs. Cependant, la faible résolution spatiale du modéle ne permet pas de résoudre la
topographie des dunes. Or un phénomeéne de turbulence se produit sur le versant sous le
vent des dunes (Nelson & Smith, 1989). Ce processus a notamment été reproduit a l’aide
de simulations numeériques de la dynamique des fluides par Herrmann et al. (2005). La
turbulence de cet écoulement pourrait disperser localement la couche de glace d’eau. Il
faut également savoir qu’en-dehors de la calotte, les perturbations atmosphériques tran-
sitoires méso-échelle et les forgages a grande échelle jouent un role crucial (Tyler et al. ,
2008; Kauhanen et al. , 2008). Le passage ponctuel d'un systéme dépressionnaire pourrait
augmenter temporairement la force du vent. Une étude plus détaillée est nécessaire pour
rendre compte de la complexité du vent dans cette région.
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Supposons que 'activité éolienne soit capable de mettre localement a nu la glace de
COs; cela a pour conséquence une augmentation de la signature de la glace de CO5 et une
diminution de la signature de la glace d’eau. La sublimation basale de la glace de CO4 est
rendue possible et 'activité de geysers reprend, éjectant de la poussiére en surface, ce qui
entraine une décroissance de 'albédo a 1’échelle spatiale ’OMEGA. Une recondensation
de glace de CO4 pourrait contribuer a 'augmentation de sa signature, mais le LICS serait
majoritairement di a la dispersion de la couche de glace d’eau par le vent.

Suite a la mise en évidence de ce LICS grace aux données OMEGA, une série d’obser-
vations CRISM et HiRISE ont été acquises dans la région d’intérét les printemps suivants
pour étudier ce phénoméne a une résolution spatiale plus élevée. Ces observations vont
nous permettre de tester la plausibilité du scénario d’évolution proposé.
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FIGURE 4.20 — Résultats de la simulation méso-échelle des caractéristiques de ’atmosphére
au niveau de la région de Olympia Undae & Ly=61,5° et 11H heure locale, effectuée a une
résolution horizontale de 10 km. (a) Vitesse de friction; (b) Flux de chaleur sensible entre
I’atmospheére et la surface. Les fléches sur la figure a donnent l'intensité et la direction du
vent & 50 m au-dessus du sol. Ces fleches sont tracées tous les 4 points de grille. Les surfaces
hachurées et pointillées donnent la densité spatiale du champ de dunes (voir figure 4.17).

4.3.4 Apport des observations CRISM et HiRISE

Les résultats présentés dans cette partie sont extraits de l'article : « Observations of
the Northern seasonal polar cap of Mars III : CRISM / HiRISE observations of spring
sublimation » (A. Pommerol et al.), dont je suis second auteur. Cet article fait partie
d’un triptyque soumis au journal Icarus a I'occasion de I’édition spéciale Fifth Mars Polar
Science, qui fait suite a la Fifth International Conference on Mars Polar Science and
Ezploration organisée a Fairbanks (Alaska) en septembre 2011.

4.3.4.1 Données et méthodes d’analyse

Environ 150 observations CRISM, acquises pendant les années martiennes (MY) 29
et 30 ont été analysées dans ’article soumis au journal Icarus. Ces observations couvrent
plusieurs sites particuliers de la région polaire nord. Dans cette partie, nous nous focalisons
sur 10 observations CRISM obtenues au niveau de la région d’intérét de Olympia Undae.
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Ces données CRISM sont toutes disponibles publiquement sur le site web du Planetary
Data System (PDS).

Nous avons utilisé les observations en facteur de radiance I/F obtenues par les détecteurs
visible et proche-infrarouge issues des données réduites TRDR (Targeted Reduced Data
Records) dans leur version de calibration n°3. La plupart des observations sélectionnées
sont du type FRT (Full Resolution Targeted) avec quelques observations additionnelles du
type HRL (Half Resolution Long) et HRS (Half Resolution Short). Toutes ces observations
ont été acquises a la résolution spectrale maximale (106 canaux entre 0,36 et 1,05 gum pour
le détecteur visible et 438 canaux entre 1,00 et 3,92 pm pour le détecteur infrarouge).
La résolution spatiale des observations FRT est de 18 m/pixel contre 36 m/pixel pour les
observations HRL et HRS.

Les valeurs de facteur de radiance I/F ont été converties en facteur de réflectance
I/F.cos(i) en divisant les valeurs de I/F par le cosinus de I'angle d’incidence fourni dans
les données annexes DDR (Derived Data Records). Cet angle d’incidence ne prend pas en
compte la topographie locale, ce qui peut induire des effets photométriques importants
lorsque la scéne présente de fortes variations de I'inclinaison du terrain.

Les paramétres spectraux choisis pour ’étude des dépots saisonniers sont les mémes que
ceux utilisés jusqu’a présent pour ’analyse des données OMEGA : facteur de réflectance a
1,08 pm, profondeur de la bande d’absorption & 1,43 um de la glace de CO4 et profondeur
de la bande & 1,5 pm de la glace de HoO. Les critéres spectraux présentés en partie 3.1 ont
été adaptés aux données CRISM en choisissant les spectels CRISM les plus proches des
spectels OMEGA. Les cartes de ces parameétres spectraux ont été projetées en projection
stéréographique polaire nord martienne grace aux algorithmes fournis dans la boite & outils
CRISM CAT (Morgan et al. , 2009).

Des composites colorés RVB ont été réalisés en utilisant le facteur de réflectance a 1,08
pm pour le canal rouge (R), la signature de la glace de COy pour le canal vert (V) et la
signature de la glace de HyO pour le canal bleu (B). Par la suite, nous nous y référons sous
le terme de composites colorés proche-infrarouge. Sur ces composites, les régions couvertes
de glace d’eau prennent une couleur qui va du bleu au violet suivant ’albédo de la glace, et
la couleur des régions couvertes de glace de CO2 va du vert au jaune. L’intervalle de valeurs
affichées pour chaque canal a été manuellement adapté pour faire ressortir les contrastes. Un
effet appelé le « spectral smile » est responsable de fortes variations artificielles des critéres
spectraux sur les bords des images. Seules les colonnes centrales des images peuvent faire
I'objet d'une analyse rigoureuse en attendant que cet effet soit corrigé'. Des composites
colorés ont également été réalisés a partir des données du détecteur visible pour générer des
images en fausses couleurs (R : 0,71 ym, G : 0,60 um, B : 0,54 gum) directement comparables
aux images HiRISE.

L’utilisation des images couleur HiRISE permet de préciser la relation entre les signa-
tures spectrales observées avec CRISM et les structures géomorphologiques identifiées a
plus haute résolution spatiale avec HIRISE. Les données HiRISE utilisées dans cette étude
sont des JPEG2000 téléchargés sur le PDS. L’intervalle de valeurs affichées pour chaque
canal RVB a été manuellement adapté pour faire ressortir les contrastes.

1. Il est prévu d’utiliser les algorithmes développés par Xavier Ceamanos pendant sa thése (Ceamanos
& Douté, 2010).
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4.3.4.2 Evolution temporelle de la répartition spatiale des paramétres spec-
traux

La figure 4.21 montre une série de 3 observations CRISM acquises pendant le printemps
de année martienne 29 au niveau du champ de dunes Olympia Undae (122,6°E/80,0°N).
On constate qu’entre la premiére et la deuxiéme observation, séparées par ~25° de Ly, la
signature de la glace de CO2 a fortement diminué sur toute la scéne tandis que celle de
la glace de HoO a fortement augmenté. Puis sur la troisiéme observation, la signature de
la glace de COq reste trés faible et celle de la glace de HoO a diminué. La profondeur de
la bande & 1,43 pum n’atteint pas 0 & Ls=67,9° car le critére spectral utilisé est affecté par
'absorption par le COy gazeux . La troisiéme observation témoigne ainsi de la disparition
totale de la signature de la glace de CO5 sur la scéne.

Ftudions maintenant comment se répartissent les signatures des glaces sur ces 3 obser-
vations. A Lg=35,1°, la signature de la glace de COq est environ la méme sur les dunes
et sur le substrat séparant les dunes. Au contraire, la signature de la glace de HoO est
plus intense sur le substrat que sur les dunes. Le composite coloré montre que des taches
sombres constellent la surface des dunes. Au niveau de ces taches sombres, la signature
des deux glaces est généralement plus faible. Néanmoins, une comparaison attentive de la
signature de la glace de CO2 et du composite coloré montre que certaines zones sombres
présentent une signature de glace de CO2 plus intense qu’aux alentours. La figure 4.22
illustre cette corrélation en comparant le composite coloré proche-infrarouge CRISM avec
une observation HiRISE acquise simultanément. Les zones vertes sur le composite CRISM
indiquent une signature de glace de COs plus intense. Elles sont corrélées spatialement
aux zones ou une sublimation active est détectée par HiRISE, signalée par la présence de
trainées sombres et claires.

A Ls=60,2°, la glace de CO2 ne se signale que sur le versant sous le vent des dunes
(versant dont l'inclinaison est la plus forte, exposé au nord-est). Ce versant, qui apparait
sombre sur le composite coloré réalisé a partir du détecteur visible, est le théatre d’une
sublimation active avec des coulées de poussiére observées sur 'image HiRISE acquise
simultanément. La signature de la glace de HoO reste plus intense sur le substrat que sur
les dunes, et plus faible au niveau des taches sombres. A L;=67,9°, la signature de la glace
de CO9 a disparu. La signature de la glace de H2O reste légérement plus intense sur le
substrat que sur les dunes sur cette derniére observation.

1. Le niveau zéro du critére spectral est la valeur prise par ce critére lorsqu’il n’y a plus de glace de CO2
en surface. Cette valeur a été déterminée précisément dans le cas des données OMEGA (partie 3.1.4.4)
mais nous ne I'avons pas déterminé dans le cas des données CRISM.
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Observation FRT0000a0db - Ly=35,1°

BD(H20) & 1,50 Hm Composite coloré

BD(CO 1,43
(CO2) & ,um 0.00 =0 (détecteur visible)

0,00 0,59

Observation FRT0000a84b - L;=60,2°

BD(H,0) a 1,50 Hm Composite coloré

D(CO;) & 1,43
(CO2) a 1,43 pimy 0,00 Im— (78 (détecteur visible)

0,00 0,59

Observation HRS0000ab86 - L,=67,9°

Composite coloré
(détecteur visible)

BD(CO,) & 1,43 um
0,00 EE— (59

BD(H,0) & 1,50 pm
0,00 e 0,78

FIGURE 4.21 — Evolution des dépdts saisonniers nord observés par CRISM au niveau du
site de Olympia Undae pendant 'année martienne 29, entre Ly 35,1° et 67,9°. Colonne
de gauche : profondeur de la bande a 1,43 pum de la glace de COy. Colonne du milieu :
profondeur de la bande & 1,5 ym de la glace de HyO. Colonne de droite : composite coloré
réalisé a partir des données du détecteur visible.
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CRISM FRT0000a0db
MY 29 - L,=35,1°

FIGURE 4.22 — Comparaison entre le composite coloré proche-infrarouge réalisé pour I’'ob-
servation CRISM FRT0000a0db (MY 29, Ls=35,1°) et l'observation HiRISE acquise au
méme moment (PSP 007369 2600). L’'image HiRISE est superposée sur la partie agran-
die du composite coloré CRISM avec une transparence de 50%. Les dépots sombres et clairs
observés au sommet de la dune sur I'image HiRISE correspondent aux zones en vert ol
CRISM détecte les plus fortes signatures de glace de COs.

Les figures 4.25 et 4.26 montrent une série de 6 observations CRISM acquises pendant
le printemps de 'année martienne suivante, MY 30. Les signatures des glaces de CO2 et
H20 ont tendance & augmenter sur le substrat entre les dunes de la premiére a la qua-
triéme observation, puis ces 2 signatures diminuent fortement. A Ls=73,9°, la signature de
la glace de CO9 a disparu de la scéne. La signature de la glace de HoO apparait encore trés
faiblement sur la derniére observation, & L;=78,8°. Sur cette série d’observations, la signa-
ture des deux glaces est systématiquement plus intense sur le substrat que sur les dunes.
Comme lors de I'année martienne 29, on observe au niveau de certaines taches sombres une
signature de la glace de COq plus intense. Un point particuliérement intéressant est la trés
forte anti-corrélation entre les signatures des glaces de CO9 et HoO : les fortes signatures
de glace de CO4 sont systématiquement associées a de faibles signatures de glace de HoO
et inversement. Dés la premiére observation, a Ls~47° la signature de la glace de COs9
se répartit sous forme de trainées sur le substrat, alignées selon un axe Ouest-Est. La fi-
gure 4.23 illustre cette configuration particuliére avec le composite coloré proche-infrarouge
réalisé pour I'observation CRISM FRT00016b45 (Ls=54,5°). Ces trainées témoignent vrai-
semblablement d’une interaction entre le vent et les condensats saisonniers. Notons qu’on
ne peut par contre quasiment pas distinguer ces traces sur le composite coloré visible. La
figure 4.24 compare un spectre extrait d’une de ces traces (spectre vert) a un spectre extrait
d’une zone du substrat laissée intacte (spectre bleu). Le continuum vers 1 um de ces deux
spectres est environ au méme niveau de réflectance. Par contre, les bandes de la glace de
COqg a 1,43 pum, 2,29 um et 2,34 um sont beaucoup plus intenses sur le spectre dans la
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trace que sur le spectre hors de la trace. Inversement, les bandes de la glace de HoO & 1,5
pm, 2 pm et 2,5 pm sont plus intenses sur le spectre hors de la trace que sur le spectre
dans la trace.

CRISM
FRT00016b45

Ls = 54.5°

FIGURE 4.23 — Composites colorés CRISM réalisés a partir des données visible (gauche) et
proche-infrarouge (droite) de I'observation CRISM FRT00016b45 (Ls=54,5°). On observe
des trainées créées vraisemblablement par le vent sur le composite proche-infrarouge (voir
agrandissement) ; elles sont & peine discernables sur le composite visible.

Observation CRISM FRTO0016b45 (L,=54,5°)

—— Trainée sur le substrat
—— Substrat intact

Facteur de réflectance

1.2 1.4 1.6 1.8 2.0 2.2 2.4 2.6
Longueur d'onde (um)

FIGURE 4.24 — Comparaison entre deux spectres extraits de l'observation CRISM
FRT00016b45 (Ls=54,5°). Le spectre vert provient d’une trainée sur le substrat ou la
signature de la glace de CO4 est proéminente (trainées vertes sur la figure 4.23). Le spectre
bleu est extrait d’une zone du substrat laissée intacte (zones violettes sur la figure 4.23).
Ces 2 spectres n’ont pas été corrigés de l'effet des gaz et des aérosols.
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Observation FRT0001646f - L,=46,8°

N)é D(CO3) & 1,43 pum|

0,00 0,59

Observation FRT000166ff - L;=50,0°

Composite coloré

D(H,0) a 1,50
(H20) a pm (détecteur visible)

0,00 0,78

BD(CO,) & 1,43
0,00

D(H20) & 1,50 pm Composite coloré

/Jlm P
0,59 0,00 0,78 (détecteur visible)

Observation FRT00016b45 - L =54,5°

BD(CO,) & 1,43 yum BD(H,0) & 1,50 pm Composite coloré
0,00 0,59 0,00 EE— 0,78 (détecteur visible)

FIGURE 4.25 — Méme légende que la figure 4.21 mais pour 'année martienne 30, entre Ly
46,8° et 54,5°.
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Observation FRT000171a7 - L,=61,8°

BD(H,0) & 1,50 pm Composite coloré
0,00 EE——— 0,78 (détecteur visible)

BD(CO,) & 1,43 ym 5 km
0,00 0,59 N

Observation FRT00017be0 - L;=73,9°

BD(CO,) & 1,43 pum BD(H,0) & 1,50 pm Composite coloré
0.00 0,59 0,00 EE——— (0,78 (détecteur visible)

Observation FRT0001809e - L =78,8°

BD(CO,) & 1,43 pm BD(H,0) & 1,50 pm Composite coloré
0,00 0,59 0,00 B (,78 (détecteur visible)

FIGURE 4.26 — Méme légende que la figure 4.21 mais pour I’année martienne 30, entre Lg
61,8° et 78,8°.

4.3.4.3 Interprétation des observations CRISM

Au cours du printemps de 'année martienne 29, on observe une augmentation de la
signature de la glace de HoO associée & une diminution de la signature de la glace de COs.
A Lg=60°, la signature de la glace de CO2 a quasiment disparu de la scéne. Pourtant, la
température de la surface mesurée par TES dans cette région est de l'ordre de 160 K a
la méme date et pendant ’année martienne 25 (voir figure 4.15). En faisant I'hypothése
d’une faible variabilité interannuelle de I’évolution de la température de surface, hypo-
thése justifiée par plusieurs études, on peut considérer que la température de la surface a
I’échelle spatiale de TES, 3 km par pixel, est du méme ordre de grandeur pendant 'année
martienne 29. La surface serait donc recouverte abondamment par de la glace de CO2 &
Ls=60° et pourtant sa signature spectrale est absente. Ce paradoxe, constaté & plusieurs
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reprises sur les observations OMEGA, s’explique par la présence d’une fine couche de glace
d’eau optiquement épaisse sur la glace de COo. Par conséquent, les observations CRISM,
a beaucoup plus haute résolution spatiale, sont compatibles avec 1’évolution générale des
dépots saisonniers nord obtenue par Panalyse des observations OMEGA (Appéré et al. ,
2011).

Pendant le printemps de 'année martienne 30, vers L 60°, la signature de la glace de
COg est toujours clairement apparente. Cette année-la, la couche de glace d’eau n’atteint
donc pas une épaisseur suffisante pour masquer la signature de la glace de COs. Il est
probable que cette couche soit localement dispersée par I'activité éolienne, entrainant ainsi
la réapparition de la glace de COy sous forme de trainées sur le substrat (figure 4.23). Les
signatures des deux glaces disparaissent entre L;=74° et 79°.

Ces séries d’observations CRISM, toutes acquises aprés L 35°, montrent que les taches
et coulées de poussiére se déclenchent au niveau des dunes, 1a ot on observe une signature de
glace de COg localement plus forte et une signature de glace de HoO plus faible. Récemment,
des observations ont été réalisées par les instruments CRISM et HiRISE au tout début
du printemps de l'année martienne 31, a Ls<10°. Elles témoignent de la présence d’une
multitude de taches sombres sur le substrat alors que les dunes sont vierges de toute tache
(figure 4.27a). La signature de la glace de COg2 est par ailleurs beaucoup plus forte sur le
substrat que sur les dunes. Les taches sombres disparaissent ensuite du substrat au fur et
a mesure du printemps puis font leur apparition sur les dunes.

Pommerol et al. (2011) ont proposé que l'activité des geysers commence trés tot dans
I’hémisphére sud, vers I’équinoxe de printemps, & une période ot la glace de COg est com-
pacte et suffisamment propre pour qu’une grande quantité d’énergie solaire atteigne la base
de la glace et réchauffe le substrat sous-jacent. Puis la surface se contamine en poussiére et
le parcours optique des photons dans la glace diminue suite au métamorphisme/a la frac-
turation de la glace. La glace est de moins en moins transparente, ce qui inhibe rapidement
I’activité des geysers.

Le méme phénoméne se produirait dans ’hémisphére nord. Les geysers se déclenche-
raient d’abord sur le substrat entre les dunes, une activité associée a une forte signature
de glace de CO9 révélatrice de grands parcours optiques dans la glace. Puis cette acti-
vité serait stoppée par la contamination de la surface par la poussiére, la formation d’une
couche de glace d’eau d’épaisseur suffisante ou la fracturation et/ou le métamorphisme de
la glace de COs. Il reste & déterminer pourquoi les premiers geysers apparaissent sur le
substrat et non sur les dunes. Pommerol et al. (2011) ont montré que dans ’hémisphére
sud, les premiers geysers sont déclenchés par la présence de topographies locales comme
des structures aranéiformes, les fameux spiders, qui collectent efficacement I’énergie solaire
aux grands angles d’incidence et & des azimuths variables. Dans 'hémispheére nord, aucun
spider n’a encore été observé. Cependant, le substrat o se produisent les premiers gey-
sers est une surface trés rugueuse, caractérisée par une structure polygonale trés marquée
(voir figure 4.27b). Cette surface partage des caractéristiques communes avec les terrains
de I’hémispheére sud ou la densité de geysers est importante (Hansen et al. , 2010b). Elle
peut fournir les pentes locales nécessaires pour accumuler suffisamment d’énergie solaire
a grand angle d’incidence. De plus, cette texture rugueuse offre probablement des points
de faiblesse mécanique pour la couche de glace de COy déposée, aidant & sa rupture. A
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AV

HIRISE |
ESP014247_2600 ]

FIGURE 4.27 — a : Image HiRISE ESP 024247 2600 montrant une multitude de taches
sombres sur le substrat entre les dunes a Ls=7° lors de I’année martienne 31. b et ¢ : sous-
ensembles de I'image HiRISE PSP 009122 2600 (L;=95,3°) illustrant la forte différence
de texture entre le substrat rugueux (b) et la surface lisse des dunes (c); la surface est
dépourvue de glace au moment de cette observation.

contrario, la surface des dunes semble beaucoup plus lisse a I’échelle métrique (voir figure
4.27¢). L’activité des geysers étant observée beaucoup plus tard sur les dunes, il semble que
la rugosité a I’échelle métrique soit un facteur plus important que l'inclinaison des pentes
sur plusieurs centaines de métres dans le déclenchement des geysers. Des conclusions simi-
laires ont été obtenues par Pommerol et al. (2011) et Portyankina et al. (2012) pour les
régions polaires sud.

Une différence majeure entre les régions cryptiques nord et sud réside dans le temps
nécessaire pour que les taches sombres disparaissent de la surface. Ce nettoyage se produit
beaucoup plus rapidement au Nord qu’au Sud. L’enfoncement des grains de poussiére dans
la glace de COq participe a ce nettoyage (Pommerol et al. , 2011). Cependant, I'insolation
solaire est sensiblement plus importante pendant le printemps sud que pendant le printemps
nord en raison de la configuration de ’orbite martienne. Il est donc probable que ’enfonce-
ment des grains de poussiére se produit légérement plus rapidement dans ’hémispheére sud.
C’est vraisemblablement la formation de la couche de glace d’eau dans I’hémisphére nord
qui explique I’éclaircissement plus rapide des zones contaminées, la couche de glace d’eau
recouvrant progressivement la poussiére. Ce scénario est attesté par la forte corrélation
entre la signature de la glace d’eau et I'albédo de la surface.
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Au fur et a mesure que les traces de I'activité des geysers disparaissent du substrat, cette
activité démarre sur les dunes. On note alors une forte corrélation spatiale entre les zones
ol une sublimation active est détectée par HiRISE, avec I'apparition de taches et trainées
sombres, et les zones ol une signature intense de glace de CO4 est observée par CRISM (voir
figure 4.22). Le contraste spectral entre le substrat et les dunes est toutefois relativement
faible. Pourtant, les images HiRISE montrent une forte hétérogénéité du terrain & une
échelle spatiale inférieure a celle de CRISM (figure 4.22). La signature spectrale de la
glace de COs est certainement plus intense et spatialement plus résolue que ce que montre
CRISM. Cette forte signature de glace de CO2 témoigne de longs parcours optiques dans
la glace, prérequis pour que l’énergie solaire soit absorbée par la surface et permette la
sublimation basale de la glace.

Lors de la sublimation de la glace de COs, une couche de glace d’eau recouvre pro-
gressivement la surface. Une fois optiquement épaisse, elle empéche la transmission du
rayonnement dans la glace de COgz et sa sublimation basale. Au moment des premiéres
observations CRISM de I'année martienne 30, a Ly=47°, ’épaisseur de la couche de glace
d’eau devrait étre suffisante pour inhiber le processus de geysers sur les dunes. Pourtant,
de nombreuses taches sombres s’y sont déja formées. La couche de glace d’eau a donc pro-
bablement été dispersée par le vent préalablement a cette observation, exposant la glace
de CO3 sous-jacente et permettant a 'activité des geysers de démarrer. Une fois cette ac-
tivité initiée, le relachement de poussiére en surface empéche probablement que la couche
de glace d’eau ne se reforme. Ce processus de rétroaction positive permet la poursuite de
Iactivité des geysers.

La figure 4.23 montre que la signature de la glace de CO9 réapparait également sur le
substrat. Cependant, aucune tache sombre ne s’y forme, soit parce que la contamination
de la surface en glace d’eau et poussiére reste trop importante, soit parce que les propriétés
physiques de la glace de COq (épaisseur, taille de grains, ...) ne le permettent pas.

La figure 4.28 résume le scénario d’évolution élaboré a partir des observations CRISM
et HiRISE. A I'équinoxe de printemps, le champ de dunes est recouvert par une couche de
glace de CO2 compacte contaminée en glace d’eau et poussiére qui épouse les variations
topographiques de la surface (figure 4.28a). Le Soleil éclaire la scéne sous un grand angle
d’incidence (~80°) et & un azimuth trés variable. Cette géométrie d’éclairement favorise
I’accumulation d’énergie solaire sur le substrat rugueux séparant les dunes, particuliérement
au niveau des tranchées séparant les polygones. A cet endroit, la poussiére s’enfonce dans
la glace de CO9 qui devient transparente; la sublimation basale de la glace de COq est
alors possible. La pression de gaz carbonique augmente a 'interface entre la glace et le
substrat jusqu’a la rupture de la couche de glace, qui se traduit par des geysers de gaz et de
poussiére (figure 4.28b). La poussiére expulsée se distribue en deux populations (Pommerol
et al. , 2011) : des gros grains sombres, probablement du sable basaltique, qui se déposent
a proximité de la source du geyser et donnent lieu aux taches et trainées sombres, et des
grains plus petits et plus clairs, sans doute de la poussiére riche en oxyde de fer, qui se
déposent sur une étendue plus grande et contribuent & la décroissance globale de I'albédo
sur la scéne.
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Ls=0° (a)

L,=5° (b)

Ls=30° (c)

L,=40° (d)

FIGURE 4.28 — Possible scénario d’évolution des dépots saisonniers dans la région de Olym-
pia Undae présenté sous la forme de coupes a différentes longitudes solaires. L’échelle ver-
ticale n’est pas respectée pour plus de clarté. L’échelle horizontale est de 'ordre de 500 m.
Le substrat minéral, en marron, est composé du sol organisé en polygones (gauche) et des
dunes (droite). En bleu ciel est représentée la glace de COy contaminée en glace d’eau. Les
points marron correspondent aux particules de poussiére piégées dans la glace de COg4 lors
de sa condensation. Les grains de poussiére expulsés par les geysers sont de deux types :
des gros grains de sable (noir) et des particules de poussiére plus fines (marron). La couche
de glace d’eau qui se forme progressivement sur la glace de COq est représentée en bleu. A
I’étape d, la fleche représente le vent soufflant sur les dunes et les spirales indiquent 1’acti-
vité turbulente sur le versant sous le vent des dunes. Voir le texte pour les explications sur
I’enchainement des étapes.
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En se sublimant, la glace de CO4 libére des grains de glace de HoO qui forment une
couche en surface (figure 4.28¢). La vapeur d’eau issue de la sublimation de l’anneau de
glace d’eau a plus basse latitude, transportée par les ondes baroclines et piégée sur la glace
de COq, contribue également a 1’épaississement de cette couche (Appéré et al. , 2011). Elle
devient progressivement optiquement épaisse, empéchant la transmission du rayonnement
dans la glace de COq et sa sublimation basale. Par ailleurs, cette couche de glace d’eau
contribue a ’augmentation de I’albédo de la surface en recouvrant les particules de poussiére
déposées par les geysers. Les plus grosses de ces particules s’enfoncent dans la glace. Nous
avons indiqué que cette étape a lieu a L;=30° mais cette date est assez approximative et
dépend de I'épaisseur de glace de HoO nécessaire pour stopper 'activité des geysers.

Quelques temps plus tard, la couche de glace d’eau est dispersée par le vent qui souflle
sur le champ de dunes (figure 4.28d). Elle s’accumule probablement dans les dépressions
de la surface comme dans les tranchées séparant les polygones. L’énergie solaire s’accumule
maintenant préférentiellement sur le versant des dunes exposé au Soleil. A cet endroit, la
couche de glace de COq se nettoie de sa poussiére et devient transparente, permettant a
lactivité des geysers de démarrer (figure 4.28¢). Du sable sombre dévale le versant des
dunes, créant les coulées sombres observées par HiRISE.

4.3.4.4 Comparaison avec les observations OMEGA

Contrairement aux données OMEGA, les observations CRISM ne signalent pas ’en-
chainement d’une forte diminution de la signature de la glace de COq suivie de sa remontée
trés rapide (LICS). Lors de 'année martienne 29, la premiére observation CRISM acquise
a Ls 35° montre une forte signature de glace de CO2 alors qu’a la méme date, 'année
précédente, cette signature est quasiment absente des observations OMEGA. La différence
de résolution spatiale entre les deux instruments pourrait expliquer en partie cette di-
vergence : & l'échelle ’OMEGA, la signature de la glace de COq est diluée par mélange
géographique subpixel. Cependant, cette signature est relativement homogéne sur la scéne
observée par CRISM. Une observation simultanée par OMEGA donnerait une signature
de glace de COq assez forte. A Ls=60°, on constate une situation inverse : I’observation
CRISM indique que la signature de la glace de CO9 a quasiment disparu de la scéne alors
que 'année précédente, a la méme date, OMEGA observe une forte signature de glace de
COa. Ces différences témoignent d’une variabilité inter-annuelle dans I’évolution des dépots
saisonniers nord.

Les observations effectuées par CRISM pendant 'année martienne 30 sont plus en
accord avec les observations OMEGA de I'année martienne 28. La premiére observation
CRISM, a Lg 47°, montre une signature de glace de CO» assez forte, en accord avec les
observations OMEGA. L’intensité de la signature de la glace de HoO est également com-
parable entre les deux années. CRISM et OMEGA observent ensuite que les signatures
des deux glaces restent assez fortes jusqu’a Ly 60° puis disparaissent progressivement, vers
Ls=74° pour la glace de COq et Ls=79° pour la glace de HoO. Le scénario d’évolution
des dépots saisonniers élaboré & partir des observations CRISM est en accord avec ce-
lui proposé pour expliquer les observations OMEGA. Au début du printemps, les geysers
se déclenchent sur le substrat entre les dunes, ce qui explique qu’a la résolution spatiale
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d’OMEGA, l'albédo de Olympia Undae est plus faible que dans les régions alentours ou
le substrat est constitué de glace d’eau pérenne. Puis une couche de glace d’eau se forme
progressivement sur la glace de COs9 en sublimation, avec pour conséquence la disparition
quasi totale de la signature de la glace de COs a la résolution spatiale ’OMEGA. Vers L,
40-45°, une forte activité éolienne entraine le morcellement de la couche de glace d’eau a la
surface et la réapparition de la signature de la glace de CO4. L’activité des geysers démarre
sur les dunes, recouvrant leur surface de poussiére, ce qu’on constate sur la premiére obser-
vation CRISM & L;=47°. L’expulsion de poussiére par les geysers empéche probablement
que la couche de glace d’eau ne se reforme sur les dunes et permet aux geysers de perdurer
par rétroaction positive. Ainsi, de Lg 50° & 65°, la signature de la glace de HyO observée
par OMEGA reste plus faible que le niveau maximum atteint a Ls=40°. La signature de
la glace de CO4 se maintient pendant cette période & un niveau assez élevé. Les glaces sai-
sonniéres de COq et HoO disparaissent ensuite définitivement de la surface respectivement
vers Ly 74° et 80°.

Cette étude montre la parfaite complémentarité des données OMEGA, CRISM et Hi-
RISE dans I'analyse des processus saisonniers se déroulant & la surface de Mars. L’étape
suivante sera d’inverser les spectres obtenus par CRISM afin de préciser les caractéristiques
physiques des condensats et leur évolution saisonniére.

4.4 Etude statistique des disparitions précoces et remontées
tardives de la signature spectrale de la glace de CO,

Dans la partie 3.3.1 du chapitre 3, j’ai caractérisé le phénomeéne de disparition précoce
de la signature de la glace de CO3 sur le plateau de Gemina Lingula. Ce phénomeéne est
mentionné par la suite sous I'acronyme de EDCS pour Farly Disappearance of the COs ice
Signature. Puis en parties 4.2 et 4.3 du présent chapitre, j'ai étudié la remontée tardive
et soudaine de la signature de la glace de COy (LICS pour Late Increase of the CO,
ice Signature) dans deux régions distinctes : I'escarpement Rupes Tenuis et le champ de
dunes Olympia Undae. Analysons maintenant les LICS et EDCS & I’échelle de la région
polaire nord. L’objectif est de déterminer quelles sont les conditions nécessaires pour que
ces phénoménes se produisent : propriétés physiques des dépots saisonniers, nature du
substrat, topographie de la région, conditions météorologiques. Pour cela, une cartographie
de I'extension exacte des LICS et EDCS a été réalisée. Puis les caractéristiques des LICS
ont été analysées par un traitement statistique.

4.4.1 Meéthode de détection automatique des LICS et EDCS

Ce travail est basé sur les séries temporelles des profondeurs de bande et de I'albédo ob-
tenues par ré-échantillonnage des données OMEGA sur une grille géographique commune.
La grille HEALPix utilisée est particuliérement adaptée pour un traitement statistique car
elle découpe la sphére en cellules de surface égale (surface unitaire de ~182 km?). Comme
il a été expliqué en partie 3.1.7, on limite les effets des aérosols et de la photométrie des
glaces sur les variations des 3 paramétres spectraux de deux fagons : (i) en ne conservant
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que les données acquises pour une masse d’air traversée (airmass) inférieure a 6, et (ii)
en supprimant les données pour lesquelles la géométrie d’acquisition varie fortement entre
deux observations successives (ALgs<2°). Une analyse visuelle des cartes de répartition de
la signature de la glace de COs révéle que les phénomeénes de LICS et EDCS se produisent
entre L;~20° et 80°. Seules les données acquises pendant cette période ont donc été analy-
sées. Par ailleurs, on ne prend en compte que les données enregistrées dans les 64 premiéres
colonnes de l'image, les 64 colonnes suivantes étant corrompues une ligne sur deux (voir
partie 3.1.6).

Une méthode de détection automatique des LICS et EDCS a été développée. J’ai consi-
déré un LICS valide uniquement lorsque 'augmentation de la profondeur de la bande &
1,43 pum de la glace de CO4 est supérieure a 0,04. Ce seuil permet de prendre en compte
I'incertitude sur la détermination de la profondeur de bande (+0,01) et les effets inhérents
a la variation temporelle de l'opacité des aérosols. La méthode de détection des LICS se
décline de la fagon suivante :

1. Suppression des faux LICS : la taille des cellules de la grille HEALPix a été opti-
misée de telle sorte qu’elle soit suffisamment grande pour que 'impact des erreurs sur
le géoréférencement des données OMEGA soit négligeable tout en étant suffisamment
petite pour que les signatures des glaces restent homogénes au sein de la cellule. Il
arrive cependant qu’un géoréférencement incorrect entraine une montée transitoire
de la signature de la glace de COs. C’est particuliérement le cas & proximité des
escarpements ou la signature de la glace de COs est systématiquement plus élevée
que sur les surfaces planes. Ces « faux LICS » se manifestent par une montée sou-
daine de la signature de la glace de COg, suivie immédiatement de sa décroissance. A
contrario, dans le cas des « vrais LICS », la signature de la glace de CO4 reste élevée
pendant un certain temps apreés le LICS. Lorsqu’entre deux observations successives,
la profondeur de bande de la glace de CO4 augmente de plus de 0,04, on vérifie qu’elle
n’a pas diminué de plus de la moitié de cette augmentation sur I'observation suivante.
Si c’est le cas, on considére qu’on est en présence d’une fausse détection et le point
correspondant est éliminé.

2. Recherche du ou des LICS : pour chaque observation ¢ de la série temporelle, on
calcule la différence de profondeur de bande BD(CO3); — BD(COz3); pour toutes les
observations j tel que j > 4. Si BD(CO2); > BD(CO3); + 0,04, on est en présence
d’un LICS. On ne considére par la suite que le LICS le plus intense, c¢’est-a-dire celui
pour lequel la différence BD(CO3); — BD(CO2); est maximale. Il se produit entre
les observations A et D sur la figure 4.29a et entre les observations A et C sur la
figure 4.29b. On est en présence de plusieurs LICS si la profondeur de bande de la
glace de CO9 augmente de plus de 0,04 puis diminue de plus de 0,04 puis augmente
de nouveau de plus de 0,04. Ce n’est pas le cas dans les exemples de la figure 4.29.

3. Détermination des caractéristiques du LICS : comme le montre la figure 4.29,
les observations i et j correspondant au LICS le plus intense ne se succédent pas
nécessairement directement, i.e. j # ¢ + 1. Or 'information la plus intéressante est
contenue dans les deux observations successives entre lesquelles 'augmentation de la
signature de la glace de COgy est maximale. Ce sont les observations B et C sur la
figure 4.29a, A et B sur la figure 4.29b. On conserve en mémoire les variations des
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signatures spectrales de la glace de CO4q et HyO et du facteur de réflectance a 1,08
pm entre ces deux observations. Le Lg du LICS est défini comme la moyenne du L
de ces deux observations.
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FIGURE 4.29 — Détermination des caractéristiques des LICS. (a) Evolution temporelle de
la profondeur de la bande a 1,43 um de la glace de CO2 en aval de I'escarpement Rupes
Tenuis. (b) Evolution temporelle de cette signature spectrale au niveau du champ de dunes
Olympia Undae. Le LICS le plus intense se produit entre les points A et D sur la figure a,
A et C sur la figure b. C’est entre les observations successives B et C sur la figure a, A et B
sur la figure b que I'augmentation de la signature de la glace de CO3 est la plus forte. On
conserve en mémoire les variations des signatures spectrales et de ’albédo entre ces deux
observations successives.

Dans le cas de 'EDCS, on estime que la signature spectrale de la glace de CO9 a
définitivement disparu lorsque la profondeur de la bande a 1,43 pum devient inférieure a
0,01 et reste sous ce seuil jusqu’a L;=80°. La longitude solaire & laquelle la signature de la
glace de COs9 a disparu est comparée a la date crocus TES pour la cellule correspondante.
J’ai considéré qu’on est en présence d’'un EDCS lorsque le L, de la disparition est inférieur a
la date crocus TES, c¢’est-a-dire que la signature de la glace de CO4 disparait définitivement
alors que la température de la surface est encore inférieure a 165 K.
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FIGURE 4.30 — Caractéristiques des remontées soudaines et tardives (LICS) et des dispa-
ritions précoces (EDCS) de la signature de la glace de CO4 dans la région polaire nord au
printemps. (a) Localisation des LICS (en orange) et EDCS (en bleu). (b) L’inclinaison de
la pente, calculée & partir des données MOLA, est superposée avec une transparence de
40% a la mosaique MOC acquise en été. La distribution du champ de dunes circumpolaires
est également représentée. Les surfaces oranges, rouges et marrons indiquent la densité du
champ de dunes : entre 1 et 10% de la surface couverte par les dunes pour les surfaces
oranges, entre 10 et 60% pour les surfaces rouges et plus de 80% pour les surfaces marrons
(d’apres Tanaka & Hayward (2008), modifié par Massé et al. (2012)). (¢) Minimum atteint
par la profondeur de la bande a 1,43 um de la glace de CO9 avant le LICS. (d) Variation
de la profondeur de la bande a 1,43 um de la glace de CO4 lors du LICS. (e) Variation
de la profondeur de la bande & 1,5 ym de la glace de HyO lors du LICS. (f) Variation du
facteur de réflectance a 1,08 pm lors du LICS. (g) L du LICS. (h) Nombre de LICS par
cellule. (i) Nombre d’observations OMEGA par cellule.
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4.4.2 Reésultats

La figure 4.30 montre les résultats de cette détection automatique des LICS et EDCS.
La comparaison des figures 4.30a et b indique que les EDCS (en bleu) se répartissent sur
les plateaux de la calotte permanente nord : Gemina Lingula, le centre de la calotte et
Olympia Planum, entre 120°E et 240°E. On en observe également au sud du champ de
dunes circumpolaires, particuliérement entre 60°E et 140°E. Sur la calotte, les LICS (en
orange) se produisent sur quasiment toutes les régions non affectées par un EDCS. On
observe en particulier une trés forte corrélation spatiale entre le phénoméne de LICS et les
zones de forte pente de la calotte que sont les dépressions spirales et les escarpements. On
note deux exceptions : (i) au nord et au sud de 'escarpement Rupes Tenuis, entre 240°E
et 300°E, les LICS se produisent a la fois sur les pentes et les surfaces planes, (ii) au bout
de la langue de glace de Gemina Lingula, entre 310°E et 330°E, les LICS sont observés sur
une surface peu inclinée. En-dehors de la calotte, les LICS se répartissent sur la majeure
partie du champ de dunes circumpolaires ; ils sont ainsi observés sur 'intégralité du champ
de dunes Olympia Undae. On note toutefois que la partie du champ de dunes comprise
entre 280°E et 320°E, au sud de 75°N, n’est pas le théatre de LICS. C’est également le
cas sur le champ de dunes de densité intermédiaire compris entre 80°E et 110°E, ot se
produisent des EDCS. On observe des LICS sur les plaines comprises entre la calotte et le
champ de dunes circumpolaires, notamment entre 300°E et 40°E. Notons que ces plaines
ont un albédo aussi faible que le champ de dunes situé au sud d’apres les images MOC et
MARCI. Des LICS se produisent également sur les ilots de glace détachés entre 120°E et
210°E. Dans ce secteur de longitude, les LICS sont par ailleurs observés plus au sud, sur
les plaines de Vastitas Borealis et le cratére Korolev.

La comparaison entre les figures 4.30a et i montre qu’il n’y a pas de corrélation spatiale
entre la densité d’observations et les régions ot les LICS et EDCS sont détectés, ce qui
exclue I'éventualité d’un biais observationnel significatif.

La figure 4.30c illustre la valeur minimale prise par la profondeur de la bande a 1,43
pm de la glace de COq avant le LICS (point A sur les figures 4.29a et b). Il n’y a pas de
corrélation spatiale évidente entre les valeurs de ce paramétre et la nature du substrat :
des valeurs similaires sont obtenues sur la calotte et le champ de dunes circumpolaires. La
comparaison avec la figure 4.30g signale par contre une forte corrélation avec le Ly du LICS.
Elle est illustrée sur la figure 4.31. En raison du grand nombre de cellules ot le phénoméne
de LICS est observé, les valeurs tracées en ordonnée ont été regroupées en intervalles de 1°
de L;. La valeur médiane de Min(BD(COz)) dans chaque intervalle est représentée par un
triangle et les barres d’erreur indiquent la plage nécessaire pour inclure 70% des valeurs.
On constate que plus le LICS se produit tard, plus le minimum atteint par la signature de
la glace de CO4 avant le LICS est faible. La décroissance de Min(BD(CO3)) entre Ly 22° et
60° peut étre ajustée par une droite. Aprés Ly~60°, le LICS survient une fois la disparition
compléte de la signature de la glace de COas.

La figure 4.30d donne la variation de la profondeur de la bande & 1,43 um de la glace
de CO3 au moment du LICS. De maniére générale, on observe des LICS aussi intenses
sur la calotte que sur le champ de dunes et les plaines sombres comprises entre ces deux
unités. Les LICS sont plus faibles sur les ilots de glace détachés et les plaines situées dans
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FIGURE 4.31 — Minimum atteint par la signature de la glace de CO4y avant le LICS en
fonction de la date du LICS. En raison de leur grand nombre, les valeurs ont été regroupées
en intervalles de 1° de Ls. La valeur médiane de Min(BD(CO2)) dans chaque intervalle est
représentée par un triangle et les barres d’erreur indiquent la plage nécessaire pour inclure
70% des valeurs.

le secteur de longitude 120°E-210°E. Le LICS le plus intense dans son extension et son
amplitude a lieu vers 350°E/76°N, sur les plaines sombres comprises entre la calotte et le
champ de dunes.

La figure 4.30e montre la variation de la profondeur de la bande a 1,5 um de la glace
de HoO au moment du LICS. Cette variation est plus négative sur le champ de dunes et
les plaines sombres que sur la calotte. La variation du facteur de réflectance a 1,08 pum
(albédo) est illustrée sur la figure 4.30f. On remarque ici aussi que la variation la plus
négative est observée sur le champ de dunes et les plaines sombres. Sur la calotte, 'albédo

ne varie quasiment pas au moment du LICS.

Une analyse visuelle des figures 4.30e et f semble indiquer une corrélation spatiale entre
les variations de la signature de la glace de HoO et de ’albédo sur le champ de dunes.
Sur la calotte, il semble y avoir une corrélation spatiale entre les variations de la signature
des glaces de COg et HoO. Afin de vérifier ces corrélations, j'ai tracé les variations de
ces paramétres les uns en fonction des autres (voir figure 4.32). On constate que sur la
calotte, la variation de ’albédo est majoritairement positive et globalement indépendante
de la variation de la signature de la glace de HoO (figure 4.32a). Une variation négative
est toutefois observée pour ABD(H20) < —0,18 mais elle ne concerne qu’une minorité
de points. Sur le champ de dunes circumpolaires, on observe par contre une trés forte
corrélation entre les variations de I'albédo et de la signature de la glace de HoO jusqu’a
ABD(H20) ~ —0,16. Elle a été ajustée par une droite. Pour ABD(H20) < —0,16, I’albédo
a tendance & diminuer moins fortement au moment du LICS.

Sur la calotte et le champ de dunes, 'augmentation de la signature de la glace de
COq reste globalement constante a +0,045 pour ABD(H20) > 0 (figure 4.32b). Lorsque
ABD(H20) < 0, la variation de la signature de la glace de COgq est corrélée a celle de la
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signature de la glace de HoO. A partir de ABD(H20) ~ —0,07, la signature de la glace de
CO4 augmente plus fortement sur la calotte que sur le champ de dunes. La corrélation entre
ces deux paramétres n’est cependant pas aussi forte que celle observée entre les variations
de la signature de la glace de HoO et de I'albédo sur le champ de dunes (figure 4.32a).
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FIGURE 4.32 — (a) Variation du facteur de réflectance a 1,08 pm au moment du LICS en
fonction de la variation de la profondeur de la bande a 1,5 um de la glace de H2O. (b)
Variation de la profondeur de la bande a 1,43 pym de la glace de COg au moment du LICS
en fonction de la variation de la profondeur de la bande & 1,5 pm de la glace de HoO. En
raison de leur grand nombre, les valeurs ont été regroupées en intervalle de 0,01 unité de
profondeur de bande de la glace de HyO. La valeur médiane des 2 paramétres dans chaque
intervalle est représentée par un triangle bleu pour les points extraits de la calotte et par un
diamant rouge pour les points issus du champ de dunes circumpolaires. Les barres d’erreur
indiquent la plage nécessaire pour inclure 70% des valeurs.

La figure 4.30g indique que les premiers LICS se produisent dans le secteur de longitude
60°E-240°E. Cela concerne le champ de dunes Olympia Undae, les ilots de glace détachés et
les plaines situées plus au sud. Ces LICS ont majoritairement lieu avant Lg 45°. Les LICS
sur la calotte et dans le secteur de longitude complémentaire sont observés aprés Lg 45°.
La plupart des LICS les plus tardifs surviennent sur la calotte, au nord de 85°N.

La figure 4.30h donne le nombre de LICS par cellule. On constate qu'un deuxiéme LICS
assez vaste se produit sur le champ de dunes Olympia Undae, vers 165°E/82°N. Une région
située vers 220°E/80°N sur le méme champ de dunes est le théatre de 3 LICS successifs.
Des LICS multiples sont également observés sur la calotte, particuliérement dans le secteur
de longitude 240°E-300°E. Il est cependant possible que certains de ces LICS multiples
correspondent & de « faux LICS » ayant échappé au processus de suppression automatique.

4.4.3 Discussion

La détection automatique des LICS et EDCS sur la région polaire nord a permis de
cartographier leur extension et de déterminer leurs caractéristiques. On observe en parti-
culier que plus un LICS se produit tard, plus le minimum atteint par la signature de la
glace de CO9 avant ce LICS est faible. Ce phénomeéne s’explique de la fagon suivante : la
diminution progressive de la signature de la glace de CO4 au cours du temps est due a la
formation d’une couche de glace d’eau & la surface de la glace de CO4 en sublimation. Plus
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un LICS se produit tard et plus I’épaisseur de la couche de glace d’eau avant ce LICS est
importante, ainsi que le masquage de la signature de la glace de COs par cette couche. A
partir de Lg 60°, la couche de glace d’eau est globalement optiquement épaisse, ce qui est
en accord avec la disparition de la signature de la glace de CO5 sur le plateau de Gemina
Lingula a L;=60° (partie 3.3.1.1).

L’étude des régions de Rupes Tenuis et Olympia Undae a montré qu’elles différent
I'une de l'autre par les caractéristiques des LICS qui s’y produisent. En particulier, dans la
région de Rupes Tenuis, la variation d’albédo en aval de I'escarpement est quasiment nulle
au moment du LICS (figure 4.3) tandis que la réflectance de la surface de I'escarpement
est majoritairement controlé par I’ensoleillement moyen. A contrario, on observe une forte
corrélation spatiale entre la variation de I'albédo et celle de la signature de la glace de HoO
au niveau du champ de dunes Olympia Undae. Cette corrélation est interprétée de la fagon
suivante : 'augmentation de la surface couverte par les dépots de poussiére expulsée par les
geysers au moment du LICS entraine une diminution de ’albédo et de la surface couverte
par la couche de glace d’eau, donc une diminution de la signature de la glace de H5O.
La figure 4.32a montre que cette corrélation est vérifiée sur I’ensemble du champ de dunes
circumpolaires. Par conséquent, le phénoméne de LICS sur I’erg polaire nord s’accompagne
trés probablement d’une activité systématique de geysers de poussiére sur les dunes.

Vitesse de friction (m.s™!) Flux de chaleur sensible (W.m™?)
Localisation des LICS et EDCS 0.0 [ . = 10

FIGURE 4.33 — (a) Localisation des disparitions précoces (EDCS, en bleu) et des remontées
tardives (LICS, en orange) de la signature de la glace de CO3. b et ¢ : Simulation méso-
échelle des caractéristiques de 'atmosphére au niveau de la région polaire nord a L;=61,5°
et 11H heure locale, effectuée a une résolution horizontale de 10 km. (b) Vitesse de friction ;
(c¢) Flux de chaleur sensible entre 'atmosphére et la surface. Les fleches sur la figure b
donnent l'intensité et la direction du vent a 50 m au-dessus du sol. Ces fleches sont tracées

tous les 8 points de grille. La topographie est indiquée par des lignes de niveau tracées tous
les 500 m.

Dans les régions de Rupes Tenuis et Olympia Undae, le phénoméne de LICS est vrai-
semblablement une conséquence de I'activité éolienne. Afin de tester si cette interprétation
se vérifie a I’échelle de la région polaire nord, j’ai comparé la répartition des LICS et EDCS
a la vitesse du vent et au flux de chaleur sensible simulés & I’aide du modéle méso-échelle
de Spiga & Forget (2009). La simulation a été réalisée a une résolution horizontale de 10
km et a L;=61,5°, date vers laquelle se produisent une majorité des LICS. La glace de
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COs recouvre alors la surface jusqu’a ~70°N. La température de la surface a donc été
fixée & celle de la glace de COq pour ces régions. La figure 4.33 montre les résultats de la
simulation & 11HOO heure locale. Les caractéristiques de 'atmosphére sont similaires a cet
exemple pour les autres heures de la journée.

On constate que les vents les plus puissants sont simulés en bordure des dépots saison-
niers. Ces vents ont pour origine le fort contraste thermique a la transition des zones glacées
et déglacées. La vitesse de friction y atteint 0,95 m.s~!. La température de la surface étant
supérieure & celle de I’'atmosphére sur les terrains déglacés, le flux de chaleur sensible entre
I’atmosphére et la surface y est négatif. Des vents faibles sont prédits sur les surfaces planes
de la calotte permanente, comme sur le plateau de Gemina Lingula, de Olympia Planum et
au centre de la calotte. La vitesse de friction y est de I'ordre de 0,1 m.s~!. C’est également
sur ces plateaux qu’on observe la disparition précoce de la signature de la glace de COq
(surfaces bleues sur la figure 4.33a). Par contre, de forts vents catabatiques sont simulés
sur les terrains inclinés de la calotte. La vitesse du vent & 50 m au-dessus du sol augmente
du centre de la calotte vers sa périphérie au fur et & mesure que les vents catabatiques
s’accélérent. Au cours de cette descente, les vents catabatiques sont déviés vers I'ouest par
la force de Coriolis. Cette configuration des vents polaires martiens est similaire & celle qui
est observée sur Terre en Antarctique (Parish & Bromwich, 1998). La résolution horizontale
de 10 km de la simulation permet de résoudre les dépressions spirales de la calotte, dont la
largeur est typiquement de 5 & 30 km (Tanaka et al. , 2008). On remarque une excellente
corrélation entre les vents catabatiques intenses soufflant dans ces dépressions spirales et
le déclenchement des LICS. Par conséquent, le scénario d'une dispersion par le vent de la
couche de glace d’eau recouvrant la glace de CO9 permet d’expliquer la majorité des LICS
se produisant sur la calotte.

Le scénario proposé pour expliquer le LICS au niveau de I’escarpement de Rupes Tenuis
s’applique a I’échelle de la calotte permanente. Sur les surfaces inclinées, les vents cataba-
tiques soufflant en permanence empéchent la couche de glace d’eau de recouvrir de fagon
homogeéne la glace de COs. Les grains de glace d’eau souftliés par le vent vont probablement
s’accumuler dans les dépressions de la surface sous forme de congéres. La signature de la
glace de CO4 prédomine ainsi systématiquement dans les dépressions spirales et les escar-
pements de la calotte, comme on a pu le constater sur la figure 4.1 au début de ce chapitre.
Puis le passage ponctuel d’un systéme dépressionnaire couplé a 'activité plus réguliére
des vents catabatiques donne lieu & une vitesse de friction relativement importante. Elle
permet une forte dispersion de la couche de glace d’eau recouvrant la glace de CO3, dont
la signature spectrale augmente brutalement. Un phénoméne de ressaut hydraulique a la
base des pentes, processus associé a une forte turbulence de I’écoulement du vent, pourrait
perturber la couche de glace d’eau en aval des escarpements et des dépressions spirales.
Cela permettrait d’expliquer que dans le secteur de longitude 240°E-300°E, les LICS se
produisent a la fois sur les surfaces planes et inclinées.

Au niveau des plateaux de la calotte permanente, la vitesse de friction du vent est
insuffisante pour modifier significativement la couverture de glace d’eau. L’homogénéité
de la signature de la glace d’eau laisse penser que cette couche est mécanique stable et
sans transport et ségrégation latérales méme a petite échelle. Dans ces régions, la signature
spectrale de la glace de CO4 reste masquée jusqu’a sa sublimation définitive. A la fin du
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printemps, la couche de glace d’eau peut atteindre une épaisseur d’environ 600 pm (valeur
mesurée sur le plateau de Gemina Lingula au chapitre 3). Par conséquent, la quantité
de glace d’eau saisonniére accumulée a la fin du printemps sur les plateaux de la calotte
permanente est trés probablement supérieure a celle accumulée au niveau des dépressions
spirales et des escarpements. La sublimation de la glace d’eau pérenne commence plus tot
a la surface des dépressions spirales et des escarpements que sur les plateaux puisqu’il faut
d’abord que la glace d’eau saisonniére s’y soit sublimée. De ce fait, les phénoménes de
LICS et EDCS induisent une variabilité spatiale de 1’ablation de la calotte permanente :
I’ablation de la glace d’eau pérenne est plus importante dans les régions ou les LICS se
produisent que dans celles ot on observe des EDCS. Ce processus est accentué par la
persistance des vents catabatiques en été sur les surfaces inclinées, qui érodent le versant
orienté au sud des dépressions spirales et déposent de la glace d’eau sur le versant exposé
au nord (Howard, 1978; Howard et al. , 1982; Howard, 2000). Cette migration vers le nord
des dépressions spirales a été attestée par une étude stratigraphique réalisée a partir des
radargrammes SHARAD par Smith & Holt (2010). Les vents catabatiques descendant de
la calotte permanente sont déviés vers I'ouest par la force de Coriolis, ce qui expliquerait
'origine de la forme en spirale des dépressions (Ng & Zuber, 2006). Les vents catabatiques
jouent ainsi un role crucial, au printemps comme en été, dans 1’évolution de la morphologie
de la calotte permanente nord.

Si la glace d’eau saisonniére accumulée a la fin du printemps sur les plateaux parvient
a subsister tout 1’été, alors ces plateaux seraient en accumulation. Ce ne fut apparemment
pas le cas lors de I'été de l'année martienne 27 (Langevin et al. , 2005b). Cependant, le
différentiel de glace d’eau saisonniére pour basculer d’un régime & ’autre est probablement
trés faible. On peut ainsi supposer que les plateaux de la calotte soient certaines années en
trés légére accumulation. C’est vraisemblablement le cas sur certaines régions de la calotte
qui restent brillantes tout I'été (Kieffer & Titus, 2001; Calvin & Titus, 2008; Byrne et al.
, 2008b; Cantor et al. , 2010). Par ailleurs, I'ablation de la surface des escarpements et
des dépressions spirales ne se fait pas nécessairement de fagon homogéne : la glace d’eau
transportée par les vents catabatiques a pu s’accumuler dans les dépressions de la surface
et & la base des pentes. Il est possible que ces zones d’accumulation atteignent localement
une épaisseur de plusieurs millimétres, constituant de petites congéres. Ces accumulations
de givre pourraient étre la source des trainées de givre observées en été a la surface de la
calotte. La surface des terrains inclinés serait ainsi une alternance de zones d’accumulation
et d’ablation.

Sur le champ de dunes circumpolaires, la vitesse de friction du vent est relativement
faible, & I'exception du secteur de longitude 330°E-30°E o1 des vents assez forts sont simulés.
Ils pourraient étre responsables de la dispersion de la couche de glace d’eau masquant la
glace de CO9 déposée sur les plaines et les dunes. On note qu’une zone triangulaire & la base
de la calotte est épargnée par les LICS, vers 350°E/78°N, alors que la simulation prévoit
des vents intenses & cet endroit. Sur le reste du champ de dunes, le vent ne semble pas a
méme d’expliquer les LICS. Cependant, il faut rappeler que la résolution horizontale de la
simulation n’est pas suffisante pour résoudre la topographie des dunes. Or un phénoméne
de turbulence se produit sur le versant sous le vent des dunes (Nelson & Smith, 1989). Le
passage ponctuel d’un systéme dépressionnaire pourrait de plus augmenter temporairement
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la force du vent.

Il est particuliérement intéressant de noter que jusqu’a Lg~45°, les LICS se produisent
trés majoritairement dans le secteur de longitude 60°E-240°E, puis ils ont lieu dans le
secteur de longitude complémentaire. La fréquence des LICS est vraisemblablement liée
a celle des événements météorologiques particuliérement intenses, comme le passage d’'un
systéme dépressionnaire associé a des vents forts. Ce comportement pourrait apporter des
informations sur la variabilité spatiale et temporelle des vents dans la région polaire nord.

4.5 Conclusion

Lors du recul printanier des dépots saisonniers nord, la signature de la glace de CO,
remonte soudainement et tardivement par endroits. Ce comportement a d’abord été analysé
dans deux régions : I'escarpement Rupes Tenuis et le champ de dunes Olympia Undae.
Plusieurs processus pouvant conduire & la remontée de la signature de la glace de CO4 ont
été analysés, comme une recondensation de glace de CO9 ou une dispersion de la couche de
glace d’eau qui se forme progressivement a la surface de la glace de CO5 en sublimation. Le
processus le plus probable est une dispersion de cette couche de glace d’eau par le vent. Il
permet d’expliquer la prédominance de la signature de la glace de CO4 sur I’escarpement, ot
des vents catabatiques soufflent en permanence. Il rend également compte de la distribution
sous forme de trainées de la signature de la glace de COq sur les observations CRISM du
champ de dunes. Dans cette derniére région, la dispersion de la couche de glace d’eau est
suivie du déclenchement de geysers de gaz et de poussiére sur les dunes, et éventuellement
d’une recondensation de glace de COs.

Le phénoméne de remontée soudaine de la signature de la glace de COs a ensuite été
analysé & I’échelle de la région polaire nord. Cette étude révele qu’il se produit majoritai-
rement au niveau des dépressions spirales et des escarpements de la calotte permanente, et
sur le champ de dunes circumpolaires. Une simulation méso-échelle des vents catabatiques
soufflant sur la calotte au printemps montre que des vents de forte intensité sont prédits
aux endroits ou la signature de la glace de COs remonte soudainement. Par contre, des
vents faibles sont simulés sur les plateaux, ot on observe la disparition précoce de la si-
gnature de la glace de COs9. L’activité éolienne est ainsi responsable de la dispersion de la
couche de glace d’eau dans les dépressions spirales et les escarpements de la calotte, tandis
que les vents ne permettent pas de modifier significativement la couverture de glace d’eau
sur les plateaux. Ce processus est responsable d'une variabilité spatiale de la quantité de
glace d’eau saisonniére accumulée sur la calotte & la fin du printemps, qui se traduit en été
par une ablation plus importante de la glace d’eau pérenne dans les dépressions spirales
et sur les escarpements. Ce travail sera complété par 'inversion des propriétés physiques
de la couche de glace d’eau saisonniére dans plusieurs régions de la calotte permanente,
notamment au niveau des dépressions spirales, afin d’obtenir I’évolution de 1’épaisseur et
de la surface couverte par la couche de glace d’eau au cours du temps. De plus, il sera
intéressant d’étudier en laboratoire la microphysique de la sublimation de la glace de COs.
La cellule environnementale CARBO-NIR, actuellement développée au laboratoire, permet
de condenser in-situ de la glace de CO4 pure ou contaminée en eau et/ou en poussiére en
quantités imposées dans les conditions martiennes de pression et de température. Ce projet
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a pour but d’étudier la condensation, le métamorphisme et la sublimation de la glace de
COg4 par des mesures spectrales dans le visible et 'infrarouge proche, des observations vi-
sibles et des mesures de pression et de température en continu. Cette cellule expérimentale
permettra notamment d’étudier le processus de ségrégation des grains de glace d’eau en
surface de la glace de CO5 en sublimation et d’évaluer la cohésion de ces grains.

La simulation méso-échelle des vents dans la région polaire indique que leur intensité
est globalement faible sur le champ de dunes circumpolaires. La propagation d’ondes ba-
roclines peut cependant modifier fortement la vitesse du vent. Par ailleurs, la résolution de
la simulation ne permet pas de prendre en compte la topographie des dunes, qui contraint
fortement 1’écoulement de 'air proche de la surface. De futures simulations seront néces-
saires pour rendre compte de l'activité éolienne a I’échelle du champ de dunes et pour
préciser la variabilité de la force du vent au cours du temps. Il sera également trés in-
téressant d’inverser les propriétés physiques des dépots saisonniers a partir des données
CRISM acquises sur Olympia Undae. La forte variabilité spatiale des signatures spectrales
témoignent des processus actifs qui se déroulent au printemps. L’inversion des spectres
permettra de quantifier comment varie la contamination de la surface en glace d’eau au
moment de la dispersion par le vent de cette couche, et d’étudier la contamination de la
surface en poussiére suite & l'activité des geysers.

Cette étude démontre la complémentarité des données OMEGA, CRISM et HiRISE
qui permet une analyse locale et régionale des processus saisonniers martiens. Elle illustre
aussi comment la comparaison entre observations et modéles météorologiques permet de
déterminer les processus a ’ocuvre et d’apporter en retour des contraintes aux modéles. Ce
travail témoigne d’ores et déja d’une forte interaction surface/atmosphére au cours de la
sublimation des dépots saisonniers nord.
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Le cycle annuel de l'eau sur Mars est majoritairement dominé par la condensation/
sublimation de glace d’eau aux moyennes et hautes latitudes. Cet échange saisonnier entre
I’atmospheére et la surface affecte considérablement le contenu en vapeur d’eau de 'atmo-
sphére, qui varie entre moins de 5 et plus de 60 um précipitables entre hiver et été. Les
modeles de circulation générale sont utilisés pour simuler ce cycle de 1’eau. Ils sont princi-
palement ajustés a partir des mesures de la variation saisonniére de la quantité de vapeur
d’eau atmosphérique et de la distribution spatiale des nuages de glace d’eau. Le role des
condensats de HoO, pourtant au centre de ce cycle, est resté jusqu’a présent peu contraint
faute de données observationnelles. En effet, avant I'arrivée de la sonde Mars Express, les
dépots saisonniers de COs et HoO ont principalement été étudiés dans la gamme visible
du spectre électromagnétique, ot il n’est pas possible de distinguer les deux types de glace.
L’imageur hyperspectral OMEGA, a bord de Mars Express, est capable de différencier les
glaces de COq et HoO grace a leurs signatures spectrales proche infrarouge. Cette thése
a consisté a exploiter les données OMEGA pour cartographier 1'étendue des dépots sai-
sonniers nord de glace de CO4 et HoO en hiver et au printemps, estimer la quantité d’eau
contenue dans la glace de CO» et analyser ’évolution de la stratigraphie des condensats. Les
résultats obtenus permettent d’une part de préciser le role des dépdts saisonniers nord de
glace de HoO dans le cycle de I'eau. Ils montrent d’autre part 'influence de la météorologie
des régions polaires nord sur les dépots saisonniers.

Examinons tout d’abord les résultats relatifs au cycle de l'eau. Grace aux données
OMEGA, nous avons déterminé la position et 'extension de 'anneau de glace d’eau entou-
rant les dépots saisonniers riches en glace de COg lors de leur recul hivernal et printanier.
De Lg 280° a 330°, cet anneau s’étend sur environ 6° de latitude. Il englobe le site d’atter-
rissage de Viking 2 & 48°N o la condensation d’un givre d’eau d’environ 10 pym d’épaisseur
a été observée in-situ. Puis l'augmentation de l'insolation solaire en journée et le raccour-
cissement de la durée de la nuit entraine le recul et le rétrécissement de I’anneau de glace
d’eau. A Lg 350°, il ne s’étend plus que sur 2° de latitude et conserve cette extension la-
titudinale au cours du printemps. L’anneau se compose alors probablement d’un sol gelé
sur quelques millimétres surmonté du givre d’eau déposé en automne et de la glace d’eau
relachée a la sublimation de la glace de COs. L’épaisseur de la couche d’eau augmente au
cours du printemps avec la quantité de glace d’eau libérée par la sublimation de la glace de
CO3. A 70°N, nous avons estimé que la glace d’eau ainsi libérée forme une couche épaisse
d’environ 470 pm.

[’anneau de glace d’eau constitue une source majeure de vapeur d’eau a basse latitude
et dés la fin de I’hiver. La quantité de vapeur d’eau libérée par sa sublimation augmente au
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cours du printemps, comme en témoignent les mesures de la densité de colonne de vapeur
d’eau autour des dépots saisonniers par l'instrument TES (Pankine et al. , 2010). Cette
source locale est trés probablement sous-estimée et spatialement diluée dans les modéles de
circulation générale. La cartographie de I’anneau de glace d’eau réalisée au cours de cette
thése fournira des contraintes utiles aux modéles.

Une comparaison de la répartition des glaces de COs et HoO observée par OMEGA
et prévue par le GCM du LMD a été initiée au cours de la thése. Les résultats de cette
comparaison encore préliminaire n’ont pas été inclus dans le manuscrit. Ils montrent que
le modéle prévoit que la glace d’eau saisonniére persiste 10 a 20° de longitude solaire de
plus que ce qu’on observe avec OMEGA. Cette étude illustre d’ores et déja les différences
entre observations et modéle.

La variabilité interannuelle de la position et de I'extension de ’anneau de glace d’eau
a été analysée & partir des données THEMIS obtenues pendant ’année martienne 27, soit
I’année précédant celle étudiée pendant cette thése. Les détections THEMIS de ’anneau
sont en accord avec les observations OMEGA de L 20° a 38°. Puis elles sont systéma-
tiquement décalées au nord des détections OMEGA. Cette divergence est probablement
due a la couverture observationnelle restreinte de THEMIS pendant cette période. Il sera
plus intéressant de comparer I’évolution temporelle de ’anneau de glace d’eau au cours des
différentes campagnes d’observations OMEGA, sachant que les dépots saisonniers nord ont
été observés pendant quatre années martiennes de suite, mais néanmoins de fagon moins
compléte sur les autres années que celle, MY 28, étudiée pendant cette thése.

Une partie de la vapeur d’eau issue de la sublimation de 'anneau de glace d’eau et de
la désorption du sol est transportée vers le nord par les ondes baroclines et se recondense
sur la glace de COs. Ce processus participe a la formation d’une couche de glace d’eau
a la surface de la glace de COs en sublimation. Cette couche devient progressivement
optiquement épaisse, entrainant un morcellement de la signature spectrale de la glace de
COq vers Lg 50° et 'augmentation apparente de 'extension de I'anneau de glace d’eau.
Les propriétés physiques de cette couche de glace d’eau ont été estimées sur la calotte
permanente nord et dans les plaines alentours. Cette étude révéle que la couche de glace
d’eau est composée majoritairement des grains libérés & la sublimation de la glace de COs.
La quantité de vapeur d’eau piégée sur la glace de CO5, minoritaire, semble augmenter au
cours du temps et particuliérement a 'approche de 'anneau de glace d’eau. Ces résultats
confirment le scénario d’un « retour de I’eau a I’état quasi-solide » proposé par Houben et al.

(1997) et simulé dans les modélisations de Richardson & Wilson (2002) et Montmessin
et al. (2004).

Les résultats obtenus ne sont toutefois pas suffisants pour estimer le flux de vapeur
d’eau qui se recondense sur la glace de COs. Je propose pour cela de modéliser de nou-
veaux spectres synthétiques en considérant une distribution bi-modale de tailles de grains
pour la couche supérieure de glace d’eau : des grains de quelques centaines de microns
libérés a la sublimation de la glace de COs et des grains d’une dizaine de microns issus
de la recondensation de vapeur d’eau sur la glace de COq. L’évolution de la quantité de
vapeur d’eau cryopiégée a la surface de la glace de CO2 au cours du printemps pourra
ainsi étre estimée pour les deux régions d’intérét considérées. Cette étude devra ensuite
étre étendue & d’autres régions, de préférence a des latitudes différentes, afin de connaitre
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I’évolution temporelle du flux de vapeur d’eau condensée. La détermination de ce flux sera
une contrainte forte pour les GCMs.

Glace et vapeur d’eau ont un comportement trés dynamique au printemps, de la subli-
mation de 'anneau & la recondensation de vapeur d’eau sur la glace de CO2. Une molécule
d’eau est probablement sujette a une série de sublimations/recondensations au cours du
retrait des dépots saisonniers jusqu’a ce qu’elle s’échappe vers le sud ou qu’elle atteigne la
calotte permanente nord. Il pourra étre intéressant de suivre dans les modéles climatiques
le devenir d’une molécule d’eau au cours du printemps a ’aide d’'une méthode de tragage
des « polluants ».

La proportion massique de glace d’eau contenue dans la glace de CO9 a été estimée a
environ 0,05 wt% au niveau de la calotte permanente nord et des plaines alentours. Cette
valeur permet d’évaluer la quantité totale de glace d’eau condensée dans I’hémisphére nord
a la fin de I’hiver. Considérons que dans leur extension maximale, les dépots saisonniers
riches en COqo descendent jusqu’a 50°N, latitude mesurée par OMEGA & Ls~285°. Sup-
posons également que 1’épaisseur des condensats décroit linéairement avec la latitude, ce
qu’indiquent les mesures neutrons de densité de colonne de glace de COq (Prettyman et al.
, 2009). L’épaisseur maximale est prise égale & 1 m au pole nord, valeur mesurée par 'alti-
métre laser MOLA (Smith et al. , 2001a; Aharonson et al. , 2004). Cela correspond a une
masse totale de 2,8.10'% kg de glace de CO5 en considérant une porosité de 50%. Cette
valeur est en accord avec les mesures neutrons de Litvak et al. (2005) (voir figure 1.19). La
masse totale de glace d’eau, présente a hauteur de 0,05 wt% dans la glace de COq, est alors
de 1,4.10'2 kg. A partir des mesures de I'instrument TES, Smith (2002) ont calculé que la
masse de vapeur d’eau intégrée dans I’hémisphére nord atteint un maximum de 2,1.10'2 kg
a Lg~120°. Montmessin et al. (2004) simulent une valeur équivalente avec le LMD /GCM.
Cependant, les estimations TES ont ensuite été revues a la baisse de 30% (Fouchet et al.
, 2007). La masse maximale de vapeur d’eau intégrée dans I’hémisphére nord est alors de
1,5.10'2 kg, en accord avec celle que nous avons calculée. Il sera possible d’améliorer cette
estimation en prenant en compte la variation latitudinale de la proportion massique de
glace d’eau contenue dans la glace de CO,. Cette proportion massique doit en effet dé-
pendre de la pression partielle de vapeur d’eau dans la couche d’atmosphére au-dessus de
la glace de CO4 en condensation, quantité qui varie probablement avec la latitude et bien
str avec L. Pour cela, il faudra inverser plusieurs spectres OMEGA acquis & des latitudes
différentes au début du printemps avant le début de la sublimation de la glace de CO et
la formation de la couche de glace d’eau.

Abordons a présent les résultats relatifs & 'influence de la météorologie des régions
polaires nord sur les dépdts saisonniers. Nous avons montré que la formation d’une couche
de glace d’eau sur la glace de COs2 en sublimation est responsable de la disparition précoce
de sa signature spectrale sur les plateaux de la calotte permanente nord. La topographie
de la calotte est favorable & la formation de vents catabatiques au niveau des dépressions
spirales et des escarpements. Ces vents, qui soufflent en permanence tant que la glace de
COg est présente en surface, sont responsables de la dispersion de la couche de glace d’eau
recouvrant la glace de COs. Les vents catabatiques permettent ainsi a la signature spectrale
de la glace de CO4 de rester apparente tout au long du printemps au niveau des dépressions
spirales et des escarpements de la calotte permanente nord.
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Un renforcement ponctuel des vents catabatiques, probablement dii au passage de sys-
témes dépressionnaires, entraine une dispersion plus forte de la couche de glace d’eau et
une remontée soudaine de la signature spectrale de la glace de CO9 (LICS). Ce phénomeéne
se produit majoritairement sur les pentes mais peut se prolonger sur les surfaces planes
en aval, probablement par un phénoméne de ressaut hydraulique. Le vent soufflant sur les
plateaux de la calotte permanente reste par contre trop faible pour modifier la couverture
de glace d’eau, qui atteint une épaisseur de 600 pum sur le plateau de Gemina Lingula.
L’activité météorologique printaniére des régions polaires nord est donc responsable d’une
variabilité spatiale de la quantité de glace d’eau saisonniére accumulée sur la calotte a la
fin du printemps, qui se traduit en été par une ablation plus importante de la glace d’eau
pérenne dans les dépressions spirales et les escarpements. Ces observations témoignent ainsi
de I’évolution présente de la calotte permanente nord.

La prochaine étape sera de quantifier le différentiel de glace d’eau saisonniére accumulée
entre les pentes et les surfaces planes de la calotte permanente. Il faudra pour cela inverser
les spectres OMEGA obtenus au niveau des escarpements et des dépressions spirales. Les
observations CRISM acquises dans ces régions permettront de préciser la représentation
de surface, en particulier en terme de morcellement de la couche de glace d’eau par le
vent. Ces observations seront également utiles pour connaitre la distance sur laquelle les
vents catabatiques transportent la glace d’eau grace a 'observation éventuelle de trainées
de givre. Les plateaux de la calotte permanente nord ont aussi été observés par CRISM au
printemps. Ces observations permettront d’étudier la distribution spatiale de la couche de
glace d’eau recouvrant la glace de COq afin de faire le lien, par exemple, avec la morphologie
en creux et en bosses de la surface de la calotte.

Le renforcement ponctuel de la force du vent affecte également les régions entourant la
calotte permanente, particuliérement le champ de dunes circumpolaires. Cette région est
le théatre d’une activité de geysers au début du printemps, qui s’interrompt une fois que la
couche de glace d’eau formée sur la glace de COs est suffisamment épaisse ou contaminée
en poussiére pour absorber et/ou rétrodiffuser la majeure partie du rayonnement solaire.
Une augmentation soudaine de la force du vent entraine la dispersion de la couche de glace
d’eau et la reprise de 'activité des geysers. L’inversion des spectres CRISM obtenus au
niveau du champ de dunes permettront de préciser I’évolution spatiale et temporelle des
propriétés physiques des condensats.

Il est particuliérement intéressant d’observer que pendant la premiére moitié du prin-
temps, les LICS ont lieu dans le secteur de longitude 60°E/240°E, puis ils se produisent
majoritairement dans le secteur de longitude opposé. Ce phénomeéne pourrait témoigner
d’un changement saisonnier de la répartition spatiale des systémes dépressionnaires.

Ce travail ouvre des perspectives en terme de modélisation météorologique méso-échelle.
Des simulations & ’échelle de la région polaire nord sur des périodes de plusieurs jours
permettront de quantifier la variabilité temporelle de la force du vent. En particulier,
il sera intéressant d’analyser comment les vents catabatiques se renforcent au passage
d’une perturbation météorologique. On pourra également essayer de reproduire I’évolution
temporelle de la répartition spatiale des LICS, un travail certainement trés complexe car
cette évolution est vraisemblablement treés dépendante de la variabilité météorologique.
Des modélisations méso-échelle a plus petite échelle spatiale permettront d’analyser les
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processus plus locaux tels que les ressauts hydrauliques en aval des pentes et les phénoménes
de turbulence sur le versant sous le vent des dunes.

Ce travail sera complété par des études expérimentales au moyen de la cellule expéri-
mentale CARBO-NIR actuellement en développement au laboratoire. Cette cellule permet
de condenser in-situ de la glace de CO2 pure ou contaminée en eau et/ou en poussiére
dans les conditions martiennes de pression et de température. Elle permettra d’étudier
le processus de ségrégation des grains de glace d’eau a la surface de la glace de COs2 en
sublimation et d’évaluer la cohésion de ces grains. Ces informations sont nécessaires pour
connaitre la vitesse de friction du vent nécessaire pour mobiliser les grains de glace d’eau.

Enfin, il sera particuliérement intéressant d’analyser la variabilité interannuelle des phé-
nomeénes de masquage de la signature de la glace de CO2 et de sa remontée soudaine. Une
telle étude a déja été menée par Langevin et al. (2008) sur les données OMEGA. Elle
révéle que pendant le printemps de 'année martienne 29, la signature de la glace de COq
est proéminente au niveau des dépressions spirales et absente sur les plateaux de la calotte
permanente. Des LICS sont par ailleurs observés au niveau de certaines dépressions spirales.
Les mémes phénomeénes que ceux rapportés dans cette thése pour 'année martienne 28 se
produisent donc pendant I’année martienne 29. La premiére campagne d’observations des
dépots saisonniers nord (printemps de I'année martienne 27) montre également la dispari-
tion précoce de la signature de la glace de CO5 sur les plateaux de la calotte permanente
nord, mais elle a lieu plus tard que lors de 'année martienne 28 (voir figure 1.25 extraite de
Schmitt et al. (2005)). Une remontée de la signature de la glace de COz3 se produit ensuite
au niveau des dépressions spirales et du champ de dunes, mais la répartition spatiale de
ces phénomeénes est différente de celle observée 'année suivante & la méme date.

La variabilité interannuelle de I’évolution des dépots saisonniers a également été étudiée
au niveau du champ de dunes de Olympia Undae & 'aide des données CRISM et OMEGA
(voir partie 4.3.4.4). L’évolution observée par OMEGA pendant l’année martienne 28 est
ainsi plus en accord avec celle observée par CRISM pendant I’année martienne 30 que 29.
Les données recueillies par les instruments HiRISE et CRISM pendant ’année martienne
31 seront utiles pour poursuivre cette comparaison interannuelle.

Ces premieéres études comparatives révélent d’ores et déja que la formation d’une couche
de glace d’eau sur la glace de COs se produit chaque année. La dispersion de cette couche au
niveau des dépressions spirales et du champ de dunes circumpolaires a par contre lieu & des
périodes différentes d’une année a 'autre, ce qui témoigne d’une variabilité interannuelle
des conditions météorologiques.

Mars est une planéte fascinante, qui garde dans ses calottes polaires 'enregistrement
de millions d’années de climats passés. Au fur et a mesure que notre connaissance de son
climat actuel s’affine, on comprend mieux les mécanismes qui contrdlent son cycle de 'eau
et la morphologie de ses calottes. L’histoire de ses climats passés attend maintenant d’étre
révélée.
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Annexe A

Méthode de correction des effets
atmosphériques pour 'observation
des surfaces minérales et glacées

A.1 Paramétrisation du couplage entre gaz et aérosols

Cette méthode de correction atmosphérique a été développée par Sylvain Douté au
laboratoire (Douté, 2011). Son doctorant, Xavier Ceamanos, et moi-méme avons activement
contribué a ce travail. La méthode est basée sur la dépendance de l'intensité des bandes
d’absorption du CO4 gazeux avec le contenu en aérosols et la géométrie d’acquisition par
couplage radiatif entre gaz et aérosols. Elle prend également en compte la variation de la
profondeur des bandes d’absorption avec I'altimétrie locale et la situation météorologique.

La méthode se base sur plusieurs hypothéses :

1. Seuls les aérosols de poussiére sont pris en compte et leurs propriétés spectrales

radiatives - albédo de diffusion simple, fonction de phase et forme spectrale de leur
opacité - sont basées sur les travaux de Vincendon et al. (2008) et de Wolff et al.
(2009). On considére donc que les aérosols de glace d’eau, s'ils sont présents au-dessus
de la scéne, ne contribuent que de fagon négligeable au signal.

. Le profil vertical de densité des aérosols décroit de facon exponentielle avec ’altitude.

L’échelle de hauteur des aérosols H est supposée connue; une valeur entre 8 et 11
km est adoptée d’aprés ce que suggérent des études comme celle de Vincendon et al.

(2008).

. La masse d’air traversée (airmass, AM) est suffisamment grande pour que le couplage

entre les gaz et les aérosols domine par rapport aux autres effets.

. La surface se comporte de fagcon lambertienne. Elle est donc caractérisée par une

seule quantité, son albédo Agy,r qui dépend uniquement de la longueur d’onde. Le
couplage radiatif entre aérosols et gaz dépend de cette valeur d’albédo via les dif-
fusions multiples entre la surface et I’'atmosphére. Ces diffusions multiples ont pour
effet de minimiser ’hypothése lambertienne sur le calcul de 'opacité des aérosols.
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5. Les gaz atmosphériques agissent sur le signal spectral comme un simple filtre multi-
plicateur.

D’aprés cette derniére hypothése, la luminance observée au sommet de 'atmosphére
s’écrit (la dépendance en longueur d’onde de ces quatre paramétres a volontairement été
omise par souci de simplification de I’écriture) :

Lobs (03,0, 0) = Tyaz (h, lat, long) 0 maer- B [, (030, ) (A1)

ou l'effet des gaz est caractérisé par la transmission spectrale de I’atmosphére le long
de la dimension verticale Tg,.. Ce terme est calculé par un modéle de transfert radiatif
ligne par ligne (LBLRTM) décrit par Clough & Tacono (1995). Le modéle est nourri avec
des profils de composition, de température et de pression extraits de la « Mars Climate
Database » (MCD) proposée par le Laboratoire de Météorologie Dynamique (voir http://
www-mars.1lmd. jussieu.fr, (Forget et al. , 1999, 2006¢)). La quantité Lgy, f1aer(0s, Oc, )
est la luminance au sommet de ’atmospheére calculée sans considérer l’absorption des gaz
atmosphériques dans le transfert radiatif. La transmission verticale des gaz atmosphériques
est mise a I’échelle par un facteur € pour prendre en compte leffet de la géométrie d’ac-
quisition, définie par le triplet (6;, 0, ), de 'opacité des aérosols 74¢,, de leur distribution
verticale caractérisée par H et de I'albédo de surface lambertien Ay, ;. Le facteur e se
décompose en deux termes de telle sorte que :

5(‘91'7 Oe, @, Taer, H, Asurf) = w(AM)ﬁ(eu Oe, @, Taer, H, Asurf) (A2)

Le facteur ¥ ne dépend que de la géométrie d’acquisition et peut donc étre facilement
calculé a partir des données annexes a chaque observation. Le facteur 8 exprime l'effet des
aérosols sur I’absorption gazeuse. Ce facteur 8 permet de remonter & I'opacité des aérosols
car la relation entre 3 et 7, est inversible & partir du moment ot on connait la hauteur
d’échelle des aérosols H et qu’on peut estimer I’albédo lambertien de la surface Agy ;.

A.2 Détermination conjointe de 'opacité des aérosols et de
I’albédo lambertien de la surface

Dans un premier temps, on construit des tables numériques ou Look-Up Tables (LUT)
de données synthétiques contenant la valeur de  en fonction de combinaisons discrétes des
angles d’acquisition (0;,0c, ) et des paramétres physiques (T4er, H, Agyrf). Ces données
synthétiques sont calculées grace & un modéle de transfert radiatif DISORT.

Dans un second temps, on estime le facteur § a partir des observations OMEGA. 11
s’agit de comparer la profondeur de la bande d’absorption atmosphérique & 2 pym sur un
spectre OMEGA avec la profondeur de la méme bande sur le spectre en transmission en
atmosphére libre Ty, (h, lat, long) mis & I’échelle par 1)(AM). La stratégie d’évaluation du
facteur 8 dépend du type de surface considéré.
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Surfaces minérales : La formule utilisée pour évaluer le facteur 8 est similaire a celle
de la technique du « volcano scan » (McGuire et al. , 2009) (voir partie 2.2.2.2). 11 suffit
de remplacer le spectre de transmission « Olympus Mons » par T;ﬂ(zAM) dans la formule 4

de McGuire et al. (2009) :

«

$(AM)In (720

Tgaz(k2)
RFobs(kl)) (Robs(k0)>
aveca =In| ———% | +0.09091n [ ———=
( RFps(k2) Rops(k3)

ol kg désigne le canal spectral a 1,08 um, k; le canal spectral & 2,01 pgm au niveau du
fond de la bande d’absorption du CO4 gazeux et ko un canal spectral & I'extrémité de l'aile
gauche de la bande & 2 pm.

Surfaces de glace d’eau : La large bande d’absorption de la glace d’eau centrée vers
2 pm se superpose au triplet de bandes atmosphériques du CO9 gazeux. La méthode du
« volcano scan » n’est alors plus & méme d’évaluer la profondeur de la bande d’absorption
atmosphérique a 2 um. La stratégie adoptée est basée sur une fonction coiit dépendant
de B et qui exprime la qualité de la correction de I’absorption des gaz sur les spectres.
Le critére de qualité choisi est la forme de la bande de la glace d’eau & 2 um qui ne doit
présenter qu’un seul minimum local et une convexité simple. Nous traduisons ce dernier
critére par une dérivée seconde proche de 0 sur un intervalle [k, k]| de canaux spectraux
englobant un peu plus que la bande. La fonction cott s’écrit donc :

"
kl

B @ RFEups(k)  \’
w=2 (e o) -

ot RFyps(k) est le facteur de réflectance dans le canal k mesuré par I'instrument au som-
met de 'atmosphére. Le minimum de cette fonction cofit, absolu le plus souvent, conduit
a l'estimation de l'exposant 3. Notons que la présence de poussiére en mélange intime
granulaire ou géographique subpixel avec la glace d’eau n’empéche en rien 1'utilisation de
cette méthode.

Surfaces de glace de CO5 :  Aucune méthode simple ne permet pour I'instant d’estimer
le facteur 5 a partir de spectres présentant la signature du COq solide car celle-ci ne se
différencie pas significativement de celle du gaz carbonique a 2 um. Cependant, si la glace
de COg est suffisamment pure et qu’elle est constituée de grains dépassant la centaine de
microns de diamétre (condition respectée sur Mars), la méthode proposée par Vincendon
et al. (2008) permet d’évaluer l'opacité des aérosols (voir partie 2.2.2.2). Si la glace de
COg est contaminée significativement en poussiére et en eau, la seule piste envisageable est
une procédure statistique (Bin Luo et al. , 2010).

Dans le cas des surfaces minérales ou recouvertes de glace d’eau éventuellement pous-
siéreuse, la derniére étape consiste & calculer 'opacité des aérosols et ’albédo lambertien de
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la surface par une inversion itérative de la LUT. Cette inversion prend comme paramétres
d’entrée l'estimation du facteur § et l'albédo lambertien de la surface a 2 pm (canal k)
calculé grace a 'estimation du facteur 5. Cet albédo estimé s’écrit :

RFE (k1)

Asurf(kl) = (Tgaz(kl))w(AM),B

ot RF,ps(k1) est le facteur de réflectance a 2 pm mesuré par U'instrument au sommet
de 'atmosphére.

Dans le cas des surfaces recouvertes de glace de COs, le facteur 5 est calculé par
inversion itérative de la LUT en prenant comme paramétre d’entrée la valeur d’opacité des
aérosols obtenue par la méthode de Vincendon et al. (2008). L’albédo lambertien de la

surface est calculé simultanément lors du processus itératif a partir de la valeur du facteur

B.

A.3 Validation de la méthode

La méthode a été validée par 'inversion de données synthétiques, des spectres en ré-
flectance au sommet de I’atmosphére calculés avec DISORT et bruités selon la matrice de
covariance du bruit OMEGA. Trois jeux de simulations ont été effectués :

1. Dans la simulation de base, les spectres en réflectance ont été calculés pour une
surface minérale avec Ay, ¢(ko) = 0,3 surplombée par une atmosphére avec 7(ko) =
0,6, H=11 km et une pression de surface initiale pg,, . La géométrie d’acquisition
échantillonne I'angle d’incidence zénithal entre 0 et 83°, 'angle d’émergence zénithal
entre 0 et 70° et 'azimut entre 0 et 180°.

2. Dans un deuxieme jeu de simulations, une déviation de la pression de surface Apg,,f =
+15 Pa est appliquée, typique de la variabilité météorologique martienne (passage
d’ondes baroclines au-dessus de la scéne observée par exemple) pour le calcul du
spectre en réflectance au sommet de 'atmosphére. Par contre, le facteur S est estimé
a partir du spectre en transmission T4, (k) calculé selon la pression initiale pgy,r. On
fait varier la géométrie d’acquisition dans les mémes intervalles que pour la simulation
de base.

3. Dans un troisiéme jeu de simulations, on perturbe le profil de distribution verticale
des aérosols en ajoutant un surplus d’opacité A7ye, (ko) = +0,1 dans une couche d’at-
mosphére donnée d’altitude croissante d’une simulation a 'autre. L’épaisseur optique
totale est de 0,7 avec ce nouveau profil. On fait varier la géométrie d’acquisition dans
les mémes intervalles que pour la simulation de base.

Pour ces trois jeux de simulations, on calcule 'opacité des aérosols avec la méthode
exposée précédemment. Les résultats obtenus sont présentés en figure A.1. L’opacité est
estimée avec une bonne précision pour la simulation de base dés lors que l'airmass est
supérieure & 3. Pour une airmass inférieure a cette valeur, I'opacité estimée chute fortement.
Une incertitude de £15 Pa sur la pression de la surface engendre des erreurs importantes sur
lopacité estimée lorsque I’airmass est inférieure a 4 mais inférieures a 10 % lorsque 'airmass
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est supérieure a 4. La figure A.1b montre que 'erreur sur l'opacité estimée varie suivant
I’altitude de la perturbation d’opacité. Cette erreur est d’autant plus grande que laltitude
de la couche détachée d’aérosols est éloignée de ’échelle de hauteur des aérosols. Une telle
couche détachée biaise donc l'estimation de 'opacité effectuée avec le profil standard de
distribution verticale des aérosols. La méthode d’estimation de ’opacité et de correction des
effets atmosphériques est par conséquent fiable si les conditions d’observation offrent une
airmass suffisamment grande et si les aérosols sont suffisamment mélangés verticalement
par les mouvements de convection atmosphérique.

a s [ . ' 4p=15Pa | b f
4P=0Pa i T
dP=+15Pa - -
S
z Z
. =
® e
Q. o
o 5]
a 2
2 : a
< < |8
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2 3 4 5 ] ¥ a 9 10 ¥ = # . ! . : S

2 4 10 12

Airmass " Airmass
FIGURE A.1 — a : Influence de la variabilité météorologique en pression sur l’estimation
de l'opacité en fonction de l'airmass. b : Influence d’une perturbation d’opacité superposée
localement au profil de distribution verticale standard des aérosols sur ’estimation de
I'opacité en fonction de I’airmass. Figure extraite de Douté (2011).

Illustration de la méthode sur ’observation OMEGA 1880 1 : La figure A.2
illustre ’ensemble des produits obtenus grace a la méthode de correction atmosphérique
sur 'observation OMEGA 1880 1, représentative de beaucoup d’autres. Cette observation
couvre les régions polaires sud au printemps. La partie brillante de I'image sur les plans de
Rops(ko) et Agyrf(ko) correspond aux dépots saisonniers de glace de CO2 qui recouvrent
alors la calotte permanente sud. Les zones en noir sur les plans de 7qer (ko) et Agyr (ko)
indiquent les surfaces pour lesquelles aucune méthode d’estimation de 7,¢, (ko) n’est dis-
ponible & ce jour ou les pixels pour lesquels les processus itératifs d’inversion n’ont pas
fonctionné, comme vers le limbe.
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FIGURE A.2 — Produits générés par la méthode d’estimation de 'opacité des aérosols et de
correction atmosphérique pour I'observation OMEGA 1880 1. De haut en bas : Ryps(ko),
B, Taer(ko) et Agurf(ko). ko désigne le canal spectral & 1,08 pum. Figure adaptée de Douté
(2011).

La méthode employée pour estimer 'opacité des aérosols n’est pas la méme suivant que
la surface observée est minérale ou couverte de glace de COg2 faiblement poussiéreuse (voir
partie A.2). Dans le premier cas, on utilise la méthode du facteur 8 et dans le deuxiéme
cas, la méthode de Vincendon et al. (2008). L’observation 1880 1 couvre justement ces
deux types de surface. Si on trace des profils latitudinaux de l'opacité des aérosols (voir
figure A.3), on remarque que les segments obtenus sur les surfaces minérales (en rouge)
et glacées (en bleu) se raccordent. Cela valide 'utilisation conjointe des deux méthodes
d’estimation de 'opacité des aérosols.

De plus, tracer I'opacité estimée en fonction de 'altitude de la surface (figure A.4)
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FIGURE A.3 — Profil latitudinal de I'opacité estimée des aérosols le long d’une colonne de
I'observation 1880 1 . Le segment en rouge a été obtenu par la méthode du facteur g,
le segment en bleu par la méthode de Vincendon et al. (2008). Figure extraite de Douté
(2011).

permet d’obtenir la hauteur d’échelle des aérosols et de la comparer a celle qu’on met en
entrée du processus d’inversion. La régression exponentielle de la distribution de 'opacité
avec 'altitude donne une hauteur d’échelle de 8 km, la méme que celle utilisée en entrée
du processus d’inversion.

La figure A.5 illustre I'application de la correction atmosphérique a deux spectres
OMEGA de T'observation 1880 1 : le premier acquis au niveau d’une surface minérale
et le second au niveau d’une surface de glace de COg saisonniére. La correction atmo-
sphérique se traduit par la suppression des bandes d’absorption atmosphérique (correction
clairement visible autour de 2 pum sur le spectre de sol minéral) et par une augmentation
du contraste spectral jusque la atténué par les aérosols.
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T T T |
Observation 1880_1 +
Courbe théorique pour H=8km

Altitude (km)

Opacité estimée des aérosols

FIGURE A.4 — Distribution des valeurs de 'opacité estimée des aérosols 7,4, (ko) en fonction
de T'altitude pour I'observation 1880 1 (croix bleues). La ligne rouge est le résultat d’une
régression exponentielle correspondant & H=8 km. Figure extraite de Douté (2011).
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Spectre d'une surface minérale :
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F1GURE A.5 — Illustration de la méthode de correction atmosphérique dans le cas de 1’ob-
servation d’une surface minérale (spectre orange : avant correction ; spectre rouge : aprés
correction) et d’'une surface de glace de CO2 quasiment pure (spectre bleu clair : avant
correction ; spectre bleu foncé : aprés correction). Ces spectres sont issus de I'observation
1880 1.
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Détermination de la température
d’équilibre de la glace de HoO par un
bilan énergétique local

Cette annexe décrit un modeéle de bilan énergétique local destiné a obtenir la tempé-
rature de la glace d’eau pour un endroit donné de la surface martienne, & une date et une
heure locale données et pour une pression partielle de vapeur d’eau donnée.

B.1 Expression du bilan énergétique local de la glace de H,O

Le bilan énergétique local de la glace de HoO exprime I'égalité entre le flux d’énergie
absorbée par la glace et le flux d’énergie perdue par la glace. De maniére analogue au bilan
énergétique effectué pour la glace de COs en partie 1.3.1, cette égalité s’écrit :

(1— AF*

inciden

t+Fjdv+FCOHd+FH2O :F;R (Bl)

Parmi les gains, on distingue :

- (1- A)inmdent le flux incident absorbé par la glace avec A l'albédo de la glace.
Le flux incident an cident S€ décline en plusieurs termes : I'insolation solaire directe,

I'insolation solaire indirecte diffusée par les aérosols atmosphériques et I’émission
thermique de I'atmospheére suite a son chauffage par le Soleil.

- Fj 4 16 flux de chaleur advectée par I’atmosphere.

— Foong le flux échangé avec le sous-sol par conduction.

La perte d’énergie se traduit par le flux d’émission thermique FITR = €1,0.0.T] H204
avec £,0 1'émissivité de la glace d’eau, o = 5,67.107° W.m~2.K~* la constante de Stefan-
Boltzmann et 1,0 la température de la glace d’eau.

Fr,0 est le flux de chaleur latente due a la condensation/sublimation de la glace d’cau.
On le compte parmi les gains lorsque la glace se condense et parmi les pertes lorsqu’elle se
sublime. Ce flux s’écrit :
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dmm,o
dt

Fr,0 = Lm0 (B.2)

avec Lp,o la chaleur latente de sublimation de la glace d’eau et mpg,o la masse surfa-

. d . .
cique de glace d’eau. mcﬁ?O , le taux de condensation, est positif lorsque la glace se condense

et négatif lorsque la glace se sublime. Il est donné par ’équation suivante, issue de la théorie
de la cinétique des gaz (Lide, 1990) :

dmm,o Mm,0
& = (Pmo Psat(THzO))@ (B.3)

— « le coeflicient de collage proche de 1 pour les températures inférieures a 220 K,

avec !

— Pp,0 la pression partielle de vapeur d’eau dans la couche d’atmosphére située juste
au-dessus de la surface,

— Psot(TH,0) la pression de vapeur saturante de la glace d’eau a la température Ty, 0,

~ Mypy,0 = 1,8015268.102 kg.mol~! la masse molaire de la molécule de H0,

R = 8,31446 J.mol~ 1. K~! la constante universelle des gaz parfaits.

La glace d’eau est a I’équilibre lorsque Pg,0 = Psat(TH,0). Elle se condense quand
Pr,0 > Psat(Th,0) et se sublime quand Pg,0 < Psat(TH,0)-

B.2 Mise en évidence des grandeurs dépendant de la tempé-
rature de la glace de H,O

On remarque que deux flux dépendent de la température de la glace de HoO dans son
bilan énergétique local : le flux d’émission thermique, a la puissance 4 de la température,
et le flux de chaleur latente. A une pression partielle Py,o donnée de vapeur d’eau et pour
un flux absorbé donné (autre que le flux de chaleur latente), la température de la glace va
s’ajuster de telle sorte que les flux d’émission thermique et de chaleur latente compensent
le flux absorbé, i.e. de telle sorte que I'égalité B.1 soit vérifiée. Examinons la dépendance
du flux de chaleur latente vis a vis de la température de la glace d’eau :

d .
- % dépend de la température de la glace d’eau via le facteur Ty,0

sion de saturation Py.(Tm,0). En particulier, P, varie en exponentielle de la tem-

~1/2 ¢t 1a pres-

pérature de la glace d’eau. J’ai obtenu une expression semi-empirique de Psut(TH,0)

dans l'article de synthése sur la sublimation des glaces de Fray & Schmitt (2009).
Cette expression a initialement été calculée par Feistel & Wagner (2007) :

3 TH,0 T; TH,0
Pt (T) = P, -1 2 1-— 2 P
ailTio) = Presp (31 (F20) o (1= ) (T0))

6 1
T T
wee o (10) =3 ei (120
t . t

(B.4)
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P, = 6,11657.10% Pa et T; = 273,16 K sont respectivement la pression et la tem-
pérature du point triple de I'eau. Les coefficients e; du polynoéme 7 (T}}—fo> sont les

suivants :

e;
20.9969665107897
3.72437478271362

-13.9205483215524
29.6988765013566

-40.1972392635944
29.7880481050215

-9.13050963547721

O UY | W N | O -

— La chaleur latente de sublimation de la glace d’eau Lp,o dépend également de la
température de la glace d’eau. D’aprés Murphy & Koop (2005) on a, pour T,0 < 30
K:

123,75
(B.5)
Cette expression donne la chaleur latente en [J.molfl]. Pour 'obtenir en [J.kgfl],

T 2
Li,0(Ti,0) = 46782, 5435,8925. Tp,0—0, 07414.Tr,02+541, 5. exp <—< H,0 )

il suffit de la diviser par la masse molaire de la molécule d’eau. Cependant, dans les
conditions martiennes de température de la glace d’eau, comprise approximativement
entre 180 et 220 K, la chaleur latente de sublimation de la glace d’eau est quasiment
constante et égale a 2,83x10% J.kg™!. Le flux de chaleur latente de la glace d’eau
dépend finalement surtout de la pression de vapeur saturante de la glace d’eau.

Précisons enfin que le calcul du flux d’émission thermique a été effectué avec une émis-
sivité eg,0 dans l'infrarouge thermique égale & 1. Pour une température de glace d’eau
comprise entre 180 et 220 K telle que celle qu’on mesure sur Mars, le pic d’émission ther-
mique se situe entre 13 et 16 pm. Les modélisations de Warren et al. (1990) indiquent que
dans cette gamme de longueurs d’onde, I’émissivité de la glace d’eau est supérieure a 0,98
lorsque les grains font une & plusieurs centaines de microns, granulométrie du givre d’eau
rencontrée sur Mars.

B.3 Calcul du flux incident absorbé par la glace de H,O

Le flux incident absorbé par la glace de HoO se décompose en trois termes : l'insola-
tion solaire directe, I'insolation solaire indirecte diffusée par les aérosols atmosphériques et
I’émission thermique de I'atmosphére suite & son chauffage par le Soleil.

Insolation solaire directe :  Aharonson & Schorghofer (2006) proposent la formulation
suivante :

Foun = % (1= A) (1 — f)l/ max(cos 5:0.04) o5 g [(Wom™2] (B.6)
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avec

— So = 588,842 W.m™? la constante solaire a la distance du demi grand axe de 'orbite
martienne,
— D la distance Soleil-Mars a un L; donné normalisé au demi grand axe de 'orbite

martienne :
1—e2

" 1+ ecos (Ls + Lgp)
ot e = 0,0934006477 est I'excentricité de 'orbite martienne et L,,—250,99° est la
longitude solaire du périhélie de l'orbite martienne (Allison & McEwen, 2000),

D (B.7)

— A l'albédo bolométrique de la glace d’eau,

— B I'angle d’incidence solaire zénithal. Il dépend de la latitude du point considéré, de
la déclinaison solaire et de ’angle horaire,

— flafraction de la lumiére solaire directe qui est diffusée ou absorbée par ’atmosphére
de telle sorte que f = fscar + frr. Kieffer et al. (1977) proposent que frr=0,02.
Cette fraction a été discutée par Haberle & Jakosky (1991) qui suggérent plutdt
la valeur de 0,04. Aharonson & Schorghofer (2006) utilisent cette valeur de 0,04
dans leurs modélisations. Par ailleurs, ils considérent que fseqr=0,02. J’utilise les
mémes valeurs que Aharonson & Schorghofer (2006) donc f=0,06. Il faut noter que la
fraction de la lumiére subissant une extinction par I’atmosphére dépend du parcours
du rayonnement dans l’atmospheére. Celui-ci est proportionnel a 1/cos(f); il est
par ailleurs limité par le rayon de courbure R de la planéte de telle sorte que si
on note 4, le parcours maximum dans 'atmosphére et H la hauteur d’échelle de

Patmosphére, on a H/lpa: ~ /H/2R =~ 0,04.

Précisons 'expression de ’angle d’incidence solaire zénithal :

cos 3 = cos Acos 6 cos h + sin Asin § (B.8)

avec A la latitude du point considéré, § la déclinaison solaire et h ’angle horaire. La
déclinaison solaire est donnée par :

0 = arcsin(sin ¢ sin Ly) (B.9)

avec 1p = 25,189417° 'obliquité de la planéte Mars tandis que I'angle horaire est donné
par :

h= (LT —12).7/12 (B.10)

avec LT T'heure locale au point considéré.

A ce stade, il reste & déterminer I'albédo bolométrique de la glace. C’est 'intégrale
spectrale de la réflectance directionnelle-hémisphérique pondérée par I’éclairement solaire
spectral (Hapke, 1993) :
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f Tan(A) Eg dA

A =22 B.11
[ EodA (B.11)
AN

ol Eg est I’éclairement solaire spectral en [Wm*2.m*1] atteignant la surface et A\ =
[0, 2pm; 5um) le domaine spectral ou se situe la quasi-totalité du rayonnement solaire.

La réflectance directionnelle-hémisphérique rgp, est intégrée sur toutes les directions
d’émergence de ’hémisphére supérieur. En télédétection planétaire, on peut évaluer cette
grandeur en observant une méme surface sous plusieurs angles. L’imageur hyperspectral
CRISM fournit des données de ce type. Une fois corrigées des effets atmosphériques, les
données CRISM permettront d’estimer la réflectance directionnelle-hémisphérique des sur-
faces glacées. Dans le cadre de cette thése, I’évaluation de I’albédo bolométrique a été
réalisée a partir des données OMEGA acquises & un angle d’émergence donné. La surface
a donc été considérée lambertienne et la réflectance directionnelle-hémisphérique rgp, égale
au facteur de réflectance RF' (réflectance directionnelle-directionnelle).

Pour une observation OMEGA donnée couvrant une région d’intérét, j’ai calculé 1’al-
bédo bolométrique de la surface en intégrant le facteur de réflectance mesuré par OMEGA
dans les gammes visible et proche-infrarouge du spectre (de 0,38 & 5,1 pum) pondéré par
I’éclairement solaire spectral. On obtient ainsi une bonne estimation de 1’albédo bolomé-
trique réel de la surface, en considérant que celle-ci est lambertienne, car la loi du corps
noir appliquée au Soleil montre que ~90% du flux solaire sont compris entre 0,38 et 5,1 pm.
Le facteur de réflectance mesuré dans la voie C I’'OMEGA a été corrigé des effets atmo-
sphériques grace a la procédure décrite en partie 2.2.2.2 et en annexe A. Aucune correction
atmosphérique n’a été appliquée dans la voie L (entre 2,55 et 5,1 pm) mais Veffet des aé-
rosols est faible & ces longueurs d’onde et n’impacte pas de fagon significative le calcul de
I’albédo bolométrique. La principale source d’erreur réside dans I'absence de correction des
effets atmosphériques dans la voie visible ’OMEGA. Le facteur de réflectance de la glace
est sous-estimé dans cette gamme spectrale et 1'albédo bolométrique également. J'estime
cependant que lerreur induite est inférieure a 2% sur la valeur de ’albédo bolométrique.

Lorsqu'un grand jeu de données est analysé, il n’est pas possible de calculer 1’albédo
bolométrique pour chaque observation car cela nécessiterait de corriger I’ensemble du jeu
de données des effets atmosphériques. Dans le cadre d’une analyse du retrait des dépots
saisonniers sud, Schmidt et al. (2009) ont montré que 'albédo bolométrique de la surface
obtenu dans les gammes visible et proche-infrarouge ’OMEGA est relié de fagon linéaire
au facteur de réflectance a 1,08 um corrigé de l'effet des aérosols, d’aprés la relation :

A =0,812 x RF(1,08um) + 0,009 (B.12)

Cette relation, valable pour les dépots saisonniers sud, ne ’est pas forcément au nord.
Les larges bandes d’absorption de la glace d’eau observées au niveau des condensats nord se
traduisent par un albédo bolométrique plus faible que celui évalué par cette équation. J’ai
donc cherché une nouvelle relation valable au nord. La figure B.1 montre la distribution de
I’albédo bolométrique de la surface en fonction du facteur de réflectance & 1,08 um dans le
cas de lobservation OMEGA 2937 1, corrigée au préalable des effets atmosphériques. Le
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calcul de I’'albédo bolométrique n’a été effectué que sur les pixels pour lesquels la profondeur
de la bande & 1,5 um de glace d’eau est supérieure a 0,15. La régression linéaire permettant
d’ajuster le nuage de points est donnée par :

A =0,519 x RF(1,08um) + 0,112 (B.13)
_||||||||||]|||||||||]||||I|||||||||I|||||||||I|||||L|||
1| + Données OMEGA (observation 2937_1)
0.55 -|—— Ajustement linéaire (observation 2937_1) -
1|— Ajustement linéaire obtenu au Sud
g 0.50—_ L
g |
@ ]
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Facteur de réflectance a 1,08 um

F1GURE B.1 — Estimation de I’albédo bolométrique de la surface en fonction du facteur de
réflectance a 1,08 pm. Les croix noires indiquent I'albédo bolométrique calculé sur les voies
visible et proche-infrarouge d’OMEGA en fonction du facteur de réflectance a 1,08 pm pour
I'observation 2937 1. La régression linéaire ajustant ce nuage de points avec un y2=1,975
est représentée par la droite rouge (voir I'équation B.13). La droite bleue correspond a la
relation obtenue dans le cas des dépots saisonniers sud (voir I'équation B.12).

On remarque que pour un méme facteur de réflectance a 1,08 pm, ’albédo bolométrique
est effectivement plus faible au niveau des dépots saisonniers nord que des dépots sud, ce
qui justifie I'utilisation d’une relation différente au nord et au sud. L’objectif est d’appliquer
la relation B.13 & un grand jeu de données OMEGA non corrigées de l'effet des aérosols.
Pour ces observations, le facteur de réflectance apparent & 1,08 um des zones glacées est
généralement inférieur & sa valeur réelle car les aérosols entrainent une diminution de la
réflectance des surfaces brillantes. J’ai calculé la relation entre ’albédo bolométrique et le
facteur de réflectance a 1,08 pm non corrigé des effets atmosphériques pour 1'observation
2937 1. La différence par rapport a la relation B.13 est inférieure a 10 %. Ce travail a
été effectué sur 9 autres observations OMEGA de fagon & couvrir le printemps nord. On
obtient dans tous les cas une relation quasiment similaire, la différence entre chaque relation
obtenue étant inférieure a 10 %. La relation B.13 est donc utilisée lorsqu’un grand nombre
d’observations OMEGA est étudié.

Insolation solaire diffusée par les aérosols :  Kieffer et al. (1977) et Aharonson &
Schorghofer (2006) proposent la formulation suivante :
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So 1 _

Fcat = =5 fscat= (1 = A), [(Wom™2] (B.14)
D 2

On suppose que ce flux est une fraction ficat du flux solaire direct pris au sommet

de l'atmosphére. Le facteur 1/2 exprime le fait que la moiti¢ de la lumiére diffusée est

perdue dans I'espace. L’albédo bolométrique est le méme que celui utilisé dans le calcul de

I'insolation solaire directe.

Emission thermique de atmosphére :  Kieffer et al. (1977) et Aharonson & Schor-
ghofer (2006) proposent la formulation suivante :

S _
Frr= F%f[R (1 — Arr) 08 Buoons [Wom™?] (B.15)

On suppose qu’une fraction frr du flux solaire direct au sommet de ’atmosphére est
absorbée a midi heure locale et réémise de facon constante durant la journée, de jour comme
de nuit. L’albédo Ajgr correspond & I'albédo de la surface dans I'infrarouge thermique. Dans
ce domaine de longueurs d’onde, la glace d’eau est trés fortement absorbante (Warren et al.
, 1990). J’ai donc considéré Arp=0.
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Annexe C

Répartition spatiale des dépots
salsonniers pendant 1’hiver et le
printemps nord : mosaiques RVB
visible et proche-infrarouge

Cette annexe regroupe deux types de cartes :

1. Des mosaiques RVB (Rouge, Vert, Bleu) réalisées a partir des données de la voie
visible ’'OMEGA (cartes C.1 et C.2). Le spectel a 699,7 nm a été sélectionné en
guise de canal rouge, & 535,9 nm pour le canal vert et a 476,0 nm pour le canal bleu.
Précisons que ces cartes sont en « fausses couleurs » : elles ne correspondent pas tout
a fait aux couleurs que percevrait ’ceil humain. La dynamique des images présentées
ici a toutefois été optimisée de fagon & obtenir des couleurs aussi « martiennes » que
possible. Le lecteur pourra consulter la thése de Spiga (2008), qui propose une métho-
dologie d’obtention d’images OMEGA en couleurs fidéles & la perception humaine.

2. Des mosaiques RVB réalisées a partir des données de la voie proche-infrarouge
d’'OMEGA (cartes C.3 et C.4). Au canal rouge a été attribué une valeur constante de
0 tandis qu’aux canaux vert et bleu ont été respectivement attribués la profondeur
de la bande d’absorption a 1,429 pm de la glace de CO4 et la profondeur de la bande
d’absorption & 1,5 pm de la glace de HoO. Ainsi, la surface est représentée en noire
lorsqu’aucune des deux glaces n’est détectée; les zones oil seule la signature de la
glace d’eau est présente apparaissent bleues tandis que celles qui possédent a la fois
la signature de la glace d’eau et de la glace de CO2 apparaissent en cyan. On ne
trouve aucune région ot la signature de la glace de COq est présente seule.
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Ficure C.1 — Evolution hivernale et printaniére des dépots saisonniers nord
dans la gamme visible ’OMEGA. Mosaiques RVB créées a partir des spectels a 699,7
nm (rouge), 535,9 nm (vert) et 476,0 nm (bleu) de la voie visible ’OMEGA pour douze
séries d’observations : (a) Ls 280,0°-289,9°, (b) Ls 290,2°-299,5°, (c) 300,7°-308,4°, (d) Ls
309,8°-319,8°, (e) Lg 320,1°-329,3°, (f) 330,1°-339,2°, (g) L, 349,9°-358,8°, (h) L, 0,4°-2,4°,
(i) 9,3°-13,3°, (j) Ls 18,4°-20,0°, (k) Ls 21,8°-25,9° et (1) 26,3°-31,3°. L’arriére-plan de ces
cartes correspond aux données d’albédo MOC acquises en été (Caplinger & Malin, 2001).
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FIGURE C.2 — Méme légende que pour la figure C.1 mais pour (a) Ly 35,3°-36,4°, (b)

)
L, 39,3°-39,7°, (c) 41,2°-45,5°, (d) L, 46,0°-48,7°, (e) Ly 48,8°-51,9°, (f) 52,0°-58,6°, (g) L
59,0-61,5°, (h) L, 62,5°-66,7°, (i) 66,8-71,2°, (j) Ly 73,6°-80,6°, (k) L, 81,5°-89,8° et (1)
90,3°-95,0°.
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Ficure C.3 — Evolution hivernale et printaniére des dépots saisonniers nord
dans la gamme proche-infrarouge d’OMEGA. Mosaiques RVB indiquant en cyan les
régions ou on détecte a la fois la signature a 1,429 pm de la glace de COg et la signature
a 1,5 pm de la glace de HoO, en bleu les régions ou seule la signature de la glace d’eau
est détectée et en noir les régions ot on ne détecte aucune des deux glaces. Ces mosaiques
ont été réalisées pour douze séries d’observations : (a) Ly 280,0°-289,9°, (b) Ls 290,2°-
299,5°, (c) 300,7°-308,4°, (d) Ls 309,8°-319,8°, (e) Ls 320,1°-329,3°, (f) 330,1°-339,2°, (g)
Ls 349,9°-358,8°, (h) Ls 0,4°-2,4°, (i) 9,3°-13,3°, (j) Ls 18,4°-20,0°, (k) Ls 21,8°-25,9° et (1)
26,3°-31,3°. L’arriére-plan de ces cartes correspond aux données d’albédo MOC acquises en
été (Caplinger & Malin, 2001).
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FIGURE C.4 — Méme légende que pour la figure C.3 mais pour (a) Ly 35,3°-36,4°, (b)
Ly 39,3°-39,7°, (c) 41,2°-45,5°, (d) Ly 46,0°-48,7°, (e) Ly 48,8°-51,9°, (f) 52,0°-58,6°, (g) Ls
59,0°-61,5°, (h) Ly 62,5°-66,7°, (i) 66,8°-71,2°, (j) Ls 73,6°-80,6°, (k) Ls 81,5°-89,8° et (1)
90,3°-95,0°.
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Ces cartes complétent celles présentées dans le chapitre 3, en partie 3.2. Détaillons
succinctement 1’évolution temporelle des dépots saisonniers nord telle qu’on la voit sur ces
deux séries temporelles de cartes.

C’est a partir de Lg 350° que les dépdts saisonniers nord sont clairement identifiables
sur les mosaiques générées a partir des données de la voie visible ’OMEGA. Il est probable
qu’on les distingue également entre Ls 310° et 330°, au-dela de 50° de latitude nord (figures
C.1d et e). Cependant, les transitions d’albédo entre régions claires et régions sombres
visibles en été sur les cartes MOC s’observent également en hiver alors que la surface est
recouverte de glace. Cela indique que la couche de glace est trés probablement transparente
(voir partie 3.2.1.1). On note également que la partie septentrionale des mosaiques présente
une forte composante bleutée en hiver. Elle est probablement due & la diffusion préférentielle
des courtes longueurs d’onde de la lumiére par les particules microniques de glace d’eau qui
forment le polar hood (voir partie 3.2.1.3). Au cours de I'hiver, des nuages recouvrent donc
les dépots saisonniers puis au printemps, la couverture nuageuse se répartit majoritairement
en bordure des condensats nord.

On note ensuite que dans leur globalité, les dépdts saisonniers nord deviennent de plus
en plus brillants au cours du printemps. Leur teinte marron clair au début du printemps
tend vers le blanc & mesure que la saison progresse. Ce phénoméne est lié a une plus forte
augmentation du facteur de réflectance dans les canaux vert et bleu que dans le canal
rouge. Etant donné que la poussiére atmosphérique piégée dans les glaces saisonniéres est
responsable de leur teinte rougeatre, I’évolution observée témoigne probablement d’une
diminution du contenu en poussiére de la surface des condensats saisonniers. Le processus
d’enfoncement des particules de poussiére dans la glace par « effet de serre a I’état solide »
est envisageable pour expliquer cette évolution, comme expliqué dans le chapitre 3, en
partie 3.2.1.1.

Dans certaines régions, on remarque que la teinte de la surface passe brutalement du
marron clair au blanc, pour revenir ensuite a la teinte initiale. Ce phénomeéne s’observe par
exemple entre L 30° et 40° au niveau du plateau de Gemina Lingula et du champ de dunes
situé en aval (figures C.11 & C.2¢). Ce comportement a été analysé en partie 3.3.1.4 : il
pourrait étre du a la condensation de fins cristaux de glace de HyO ou de CO4 en surface,
ou a la présence de nuages au-dessus de la scéne, bien que cette derniére hypotheése soit
peu probable étant donné la forte corrélation du phénoméne avec la topographie.

Une analyse plus poussée de la richesse des variations colorimétriques aussi bien spa-
tiales que temporelles observées sur ces cartes permettra de préciser 1’évolution saisonniére
des condensats nord, en paralléle de I’étude des signatures proche-infrarouge des glaces.

Les cartes C.3 et C.4 mettent clairement en évidence ’anneau de glace d’eau entourant
les dépots saisonniers riches en glace de COq : c’est 'anneau bleu qui entoure les régions
cyans. Plus au sud, on repére des structures diffuses bleues sombres, témoins d’une faible
absorption a 1,5 pm par la glace d’eau. Ces structures correspondent aux nuages du polar
hood, composés de particules de glace d’eau microniques entourant les dépots saisonniers
(voir partie 3.2.1.3).

L’évolution temporelle de 'extension de 'anneau de glace d’eau a été analysée dans
le chapitre 3, en partie 3.2.5. L’anneau de glace d’eau s’étend sur plus de 5° de latitude
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en hiver puis cette extension diminue a 2° de latitude au début du printemps. L’anneau
s’élargit de nouveau au cours du printemps jusqu’a s’étendre sur environ 5° de latitude a
L, 50° (figure C.4e). A partir de cette date, la distribution de la signature de la glace de
COg est de plus en plus morcelée ; elle disparait dans plusieurs régions ou ne subsiste que
la signature de la glace de HyO. Ce phénoméne, attribué a la formation d’une couche de
glace d’eau a la surface de la glace de CO,, est détaillé dans le chapitre 3, en partie 3.3.

On observe enfin distinctement le phénoméne de réapparition soudaine de la signature
de la glace de COgq sur les figures C.4d a h. Il est attribué a l'activité éolienne : un renfor-
cement ponctuel de la force du vent soufflant sur la calotte permanente nord et le champ
de dunes circumpolaires permettrait la dispersion de la couche de glace d’eau recouvrant la
glace de CO4 et la remontée de sa signature spectrale. Ce processus fait I’objet du chapitre
4.
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Résumé

Les dépots saisonniers de glace de CO9 et de HyO jouent un réle majeur dans le climat actuel de
Mars. Leur cycle de condensation/sublimation contrdle en grande partie les variations de la pression
atmosphérique et de 'humidité. Le but de cette thése est d’apporter de nouvelles contraintes observa-
tionnelles aux interactions surface/atmosphére pendant la phase de retrait des dépots saisonniers nord.
A partir des données proche infrarouge de I'imageur hyperspectral OMEGA (Mars Express), l'exten-
sion des glaces saisonniéres de CO5 et HoO a été cartographiée du solstice d’hiver au solstice d’été. Un
anneau de glace d’eau entoure systématiquement les dépots saisonniers riches en COq et constitue une
source importante de vapeur d’eau lors de sa sublimation. Une couche de glace d’eau recouvre progres-
sivement la glace de COq, résultat de deux processus : 'accumulation de la glace d’eau contenue dans
la glace de CO2 et restant en surface lorsque le CO2 se sublime, et la condensation de vapeur d’eau
issue de la sublimation de I’anneau de glace d’eau. Des remontées soudaines de la signature de la glace
de CO2 sont observées dans les dépressions spirales et escarpements de la calotte permanente nord, et
dans le champ de dunes circumpolaires, conséquence probable d’un renforcement ponctuel des vents
catabatiques par le passage de systémes dépressionnaires. Le résultat de ces processus dynamiques est
une accumulation inhomogéne de givre d’eau sur la calotte permanente nord au début de I’été qui par-
ticipe a I’évolution actuelle de la calotte. La connaissance de la localisation des sources de vapeur d’eau
et des interactions surface/atmosphére pendant I’hiver et le printemps nord permettra d’améliorer les
modéles climatiques et notre compréhension du cycle actuel de ’eau sur Mars.

Mots clés : Mars, cycle de I'eau, dépdts saisonniers, glace de HO, glace de COs, calotte perma-
nente nord, imagerie hyperspectrale, transfert radiatif.

Abstract

Seasonal CO9 and HsO ices play a major role in the current climate of Mars. Their condensa-
tion/sublimation cycle largely control the variations of atmospheric pressure and humidity. The aim of
this thesis is to provide new observational constraints to the surface/atmosphere interactions during the
retreat of the northern seasonal deposits. Using near infrared hyperspectral images from the OMEGA
instrument (Mars Express), the extent of the seasonal CO2 and H2O ices was mapped from winter sol-
stice to summer solstice. A water ice annulus systematically surrounds the COs-rich seasonal deposits.
It is an important source of water vapor during its sublimation. A water ice layer progressively covers
the COgq ice. It results from two processes : accumulation of water ice grains previously embedded into
COg ice and laying onto the surface while COq ice sublimes, and condensation of water vapor coming
from the sublimating water ice annulus. Sudden increases of the COsy ice signatures are observed in
the spiral troughs and scarps of the North permanent cap and in the circumpolar dark dunes field. It
probably results from an enhancement of the katabatic winds due to transient low pressure systems.
These dynamical processes result in an inhomogeneous accumulation of water frost onto the North
permanent cap at the beginning of summer which could play a role in the present evolution of the
cap. Knowledge of the water vapor sources location and of the surface/atmosphere interactions during
northern winter and spring will improve climate models and our understanding of the current water
cycle on Mars.

Keywords : Mars, water cycle, seasonal deposits, HoO ice, COs ice, North permanent cap, hyper-
spectral imaging, radiative transfer.



