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Résumé

L’hydrothermalisme océanique est un processus itapbdans I'environnement global car les
transferts de matiere et d'énergie impliqués petuwemditionner la chimie des océans, l'activité
biologique, ainsi que les propriétés chimiques leismues de la crolte océanique. Les flancs de
dorsale sont le siége de circulations de basseé&enype impliquant des flux trés importants de
fluides qui participent au refroidissement de lalte et aux échanges de matiére entre le plancher
océanique et l'océan. lls constituent donc dess sfigvilégiés pour étudier les processus de
mobilisation, de transport et de rétention ou ségiaton des métaux comme le fer, le manganese, et
les éléments chimiques qui leur sont associés.

Cette étude concerne l'analyse d'échantillons edguconstitués de sédiments métalliféres,
prélevés en environnement hydrothermal de flancddesale. Le but est d’étudier les échanges
chimiques (majeurs, Terres Rares, et éléments ligéed) entre les fluides et les sédiments, ainsi g
les réactions minéralogiques associées, afin denstituer le mode de formation de ces dépdts
métalliferes.

Les échantillons étudiés proviennent de carottaféectués lors de la campagne en mer
Ticoflux 2 au large de la cbéte ouest du Costa Reca2002. lls ont été prélevés sur les pentes nord-
ouest du « Mont Dorado » : une zone ou des déchaliffeses de fluides de faible température ont
été localisées. Nos données ont été focaliséda sarotte GC50, composée de boues hémipélagiques
altérées présentant des argiles, des zéolitedetneat des oxydes Fe/Mn, ainsi que des phosphates.

La distribution des nouvelles phases minérales déegnin situ dans le sédiment GC50,
déterminées a partir d’approches minéralogiquesX,DIRREB, MET-EDX) et chimiques (éléments
majeurs, traces, et terres rares), a permis deev@itévidence deux phases d’altération. La premiér
phase consiste en la précipitation de phillipsitehigéne, au dépend des verres volcaniques et
microfossiles siliceux présents dans le sédimatialinll s’agit d’'un processus de diagenese précoc
La deuxiéme phase d’altération engendre la prétipit d’apatites et d'oxydes Mn et/ou Fe
essentiellement localisés a la base de la coloadengntaire, prés de l'interface sédiment-basalte.
Cette évolution minéralogique est positivement &ée avec les facteurs d’enrichissement (Ei) en
Fe0s;, MnO et BOs, calculés a partir de la composition chimique éldirments de référence.

Les données de la géochimie isotopique du stronéiidu néodyme, ainsi que la distribution
des spectres des Terres Rares, ont permis degirbcisature du fluide a 'origine de la secondaggh
d’altération. Ces marqueurs géochimiques metterdvisience l'interaction du sédiment GC50 avec
un fluide présentant une composition tres procheetle de I'eau de mer profonde, et dont I'influenc
s'atténue progressivement en remontant dans langelsédimentaire. Ces données suggeérent la
décharge d'un fluide hydrothermal de basse tempkratyant trés peu interagit avec le basalte lers d
sa circulation dans la crodte.

Les échantillons riches en oxydes Fe/Mn, préserdastteneurs anormalement élevées en
Nickel, ont également fait I'objet d’'une étude ppmussée par spectrométrie d’absorption des rayons
X (EXAFS) et METHR. Cette étude a permis de propasemodele de formation et d’évolution des
oxydes Mn, dans ce contexte hydrothermal hors &e. modéle suggére la transformation
topotactique de la vernadite (phyllomanganate)aiteiment formée en todorokite (tectomanganates).
L'utilisation de la METHR a permis I'observation dalifférents stades de la transformation, a
I'échelle nanoscopique. Cette étude démontre quertaation de todorokite, minéral ubiquiste en
milieu marin, nécessite la présence d'un précurseula vernadite. L'organisation structurale de |
todorokite ainsi formée semble conditionnée patiacture plus ou moins ordonnée du précurseur.

A partir de I'ensemble de ces données, un modéleiaelation hors axe est proposé,
suggérant la circulation d'un fluide hydrothermedid (environ 10°C) et jeune (zone de recharge
proche de la zone étudiée). La précipitation ditgmtet d’'oxydes Mn/Fe, lors de la remontée du
fluide a travers une fine couche sédimentaire,iagan du flanc ouest du mont Dorado, nécessite des
rapports eau/roche trés élevés (xll(kg) et des conditions d’oxydoréduction rapidemerodifiées a
la base de la colonne sédimentaire.
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Introduction Générale

Les flancs de dorsale sont le siége de circulatienbasse température qui impliquent
d’'importants flux de fluides, participant au reflisisement de la lithosphére et aux échanges
chimiques avec I'océan (Davis et al., 1992 , 19%derfield et Shultz,1996). Ces transferts
d’éléments chimiques entre I'eau de mer, la craitéanique et les sédiments peuvent
engendrer la précipitation de nouvelles phases nale® sous forme de dépbts métalliféres.
Dans les contextes hors axe, a basse tempérapgrdepots métalliferes sont essentiellement
constitués d'argiles et d’oxy-hydroxydes riches lem et Mn (Usui et al.,, 1986 ; Usui,
1992 ; Usui et Nishimura, 1992 ; Marchig et al.999 Buatier et al., 2001 ; Gaudin et al.,
2005). Ces minéralisations sont cependant tresndé@s dans les sédiments marins et
peuvent provenir de réactions variées, fonctiontadeature des fluides impliqués. On peut
ainsi distinguer les dépots métalliferes diagémétig hydrogénes et hydrothermaux qui,
respectivement, précipitent suite a l'interactiore@les eaux interstitielles des sédiments,
'eau de mer ou les fluides hydrothermaux. Ces édiffits processus engendrent la
précipitation de phases minéralogiquement et chientent semblables. La détermination de
leur origine nécessite donc la combinaison de elusi marqueurs géochimiques et
minéralogiques (Takematsu et al., 1989 ; Usui eisB®}., 1998 ; Usui et al., 1997 ; Marchig
et al., 1999 ; Mills et al., 2001 ; Dekov et aD03, 2004 ; Severmann et al., 2004 ).

Le premier objectif de cette étude est de détenmimenature et le mécanisme de
formation de dép6ts métalliféres situés dans umesta hors axe actuellement affecté par des
circulations de fluides hydrothermaux de basse é&atpre. On essaiera, plus
particulierement, de déterminer si les minéraligeti constituent de bons marqueurs des

circulations passées et/ou actuelles.

Au cours de ce travail, on étudiera plus particahéent la carotte GC50, collectée
lors de la campagne Ticoflux Il, sur le flanc oudistmont Dorado (Marge du Costa Rica). Ce
travail tente de répondre a un certain nombre dsstipns: quels sont les mécanismes de
formation des dépbts métalliferes formés dans ceegte hydrothermal hors axe de basse
température ? Quelle est la nature et le cheminerden fluide a l'origine de leur
précipitation ? Comment s’effectue le piégeage éléments traces dans la structure des

différentes phases constituant ces dépéts ?
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Ce mémoire s’articule autour de cinq parties :

- La premiére partie dresse un bilan des connaigsasur I'hydrothermalisme des
flancs de dorsale : leur mise en évidence, le fonoement des circulations et la composition
chimique des fluides impliqués sont présentés. detexte du site d’étude Ticoflux y est

également décrit.

- La deuxieme partie présente une caractérisatioréralogique et chimique des
sédiments métalliferes constituant la carotte G@b@s leur comparaison avec les sédiments
voisins de référence, dans le but de caractémsenduvelles phases minérales formées dans
le sédiment GC50. La démarche analytique consistecombiner des approches
minéralogiques variées : MEB, MET, DRX afin de détmer la composition minéralogique
des sédiments et I'origine des composants. Cestigations minéralogiques sont couplées a
une étude chimique (éléments majeurs, traces ee¢d &ares) afin d’évaluer et de quantifier

les variations chimiques engendrées par I'alténadio sédiment.

- La troisieme partie a pour but de déterminenddéure du fluide a l'origine de la
précipitation des nouvelles phases minérales ffileesi dans le sédiment GC50. Suite a une
procédure de lixiviation, permettant de séparephesses authigénes du reste du sédiment, les
isotopes du strontium et du néodyme, ainsi quddéeses Rares, sont utilisés comme traceurs
géochimiques naturels de I'origine des difféeremsstituants du sédiment GC50. A partir de
ces analyses, des rapports eau/roche peuvent éatoellés, permettant de tracer le

cheminement des fluides a l'origine des phasesonégfes.

- Dans la quatrieme partie, les mécanismes deafitomdes concrétions d’oxydes Mn
formées dans ce contexte sédimentaire océaniquestaiiés, ainsi que la répartition et la
localisation du Ni dans leurs structures. Cettal@tg’effectue grace a la combinaison de
techniques d’imagerie, d’'analyses et de spectrisqgm@sentant une haute résolution spatiale
et structurale, couramment utilisés dans I'étude aeydes terrestres mais appliquées pour la

premiere fois aux dépodts marins.

- Enfin, la cinquieme et derniére partie fait imthese des résultats et propose une
reconstitution des différentes étapes d’altérati@angorigine des précipitations authigenes

observées dans le sédiment GC50. Un modele deatimudes fluides hydrothermaux au
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niveau de la zone d'étude est propose, en compammtésultats avec ceux obtenus dans

d’autres contextes de circulations hydrothermates hxe.
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Chapitre | L’hydrothermalisme de flanc de dorsale

.1 Mise en évidence

I. 1a) Apport des mesures de flux de chaleur

La lithosphere océanique est formée au niveau dexalgs par fusion partielle de
matériel mantelligue a une température d’enviroB013C. Les plaques s’écartent de part et
d’autre de la ride a une vitesse relativement @msté 3.5 cm/an pour une dorsale « lente »
comme la ride médio-Atlantique, et jusqu’a 15 cmdams certaines zones de la dorsale Est
Pacifique), et ce faisant se refroidissent au aintke I'eau de mer. Ceci entraine un
épaississement de la lithosphere et par compenstistatique un approfondissement du
plancher océanique. Plus la lithosphere est vigills elle est froide, de telle sorte que la
profondeur du plancher océanique croit proportibermeent a la racine carrée de I'age de la
crolte (Loi de Parsons et Sclater, 1971). Au cadesce processus de « subsidence
thermique » la chaleur de la crolte est transmidecé@an selon deux processus majeurs : la
conduction de chaleur et I'advection de fluides.flux de chaleur résultant reflete donc le
refroidissement du plancher océanique par I'inteliaiée de ces deux processus. Cependant,
au vu des difficultés de mesure et d’interprétagéophysique de I'advection, I'estimation du
flux géothermique est uniquement basée sur sa cgamp® conductive dans les roches de la
crodte.

Ainsi, en supposant que seule la conduction peastérer de la chaleur au plancher

océanique, Stein et Stein (1992) ont établi I'éigmadiu flux de chaleur suivante :

_ [T} _(k(Ta-Ty)
o= {Z) (G e

Ou kest la conductivité thermique de la roche consilémd’.K™) ; Ta la température de

I'asthénosphere ; Ts la température a la surfack diehospherex la diffusivité thermique
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(m?.s?) et t I'age de la crodte. Le flux de chaleur vatiec en fonction de 4f. Ceci pose un
probleme pour t = 0, qu’on résout en ne considéraatdes ages supérieurs a 2 Ma.

Le calcul de la profondeur du plancher océanigdie Se fait dans le cadre de
I'hypothése d’isostasie (toute colonne de matienisepau-dessus d'un méme niveau de

compensation possede la méme masse) et donne :

d:dr+2’oaaT"\/E (1.2)
p—pu \ 1t

Ou a est le coefficient d’expansion thermique de |adéiphére, de valeur 3:3X™, pa=

3300 kg.nT est la densité de I'asthénosphéme= 1000 kg.nt la densité de I'eaus = 10°

m?.s?, Ta = 1300°C, et dla profondeur de la ride, généralement proche5® 2n. Cette loi
donne une augmentation de la profondeur en fonckola racine carrée de I'age. Elle est en
bonne concordance avec les observations jusqu’agiessd’environ 20 Ma, apres quoi il faut
tenir compte du caractere fini de I'épaisseur dithasphére. C’est ce qu’ont fait Parsons et
Slater (1977), en considérant une épaisseur astigyrade 125 km pour les croltes > 20Ma,
et en résolvant I'équation par la méthode de Feurri

Les modeles précédents sont une bonne approximdaola réalité. Toutefois, la
relation entre age, profondeur et flux de chalearcorrespond pas toujours aux valeurs
mesurées dans les zones ou seul le refroidissgraecbnduction est impliqué. Stein et Stein
(1992) ont effectué une régression sur toutes deséks disponibles pour faire correspondre
au mieux les lois mathématiques précédentes ehdssires (ajustement par moindres carrés
entre profondeur et flux mesurés et ceux préditdgzaéquations 1.1 et 1.2).
lls obtiennent la profondeur d (m) et le flux dealehur g (en mW.f) en fonction de I'age t

(en millions d’années Ma) :

d(t) = 2600+365t t <20 Ma
d(t) = 5651 — 2473 exp (-0.0278t) t> 20 Ma, d'apmeodele de Parsons et Sclater (1977)

q(t) = 510t t <55 Ma
q(t) = 48 + 96 exp (-0.0278t) t > 55 Ma
Nous pouvons, a partir de ces formules, estiméu¥ede chaleur en considérant uniguement

le refroidissement lithosphérique par conductiagiFe I-1).

10
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De plus, a partir des flux de chaleur obtenus, elsnations de la température a
l'interface sédiment-socle en fonction de I'dge ldecrolte peuvent étre calculées, en
supposant une conductivité thermique uniforme gelkW.m'.K™?, et une température d’eau
de mer profonde To de 1.83 °C (Villinger et al.02p

Tsed-socle = To + (g/k)d  (1.3)

g étant le flux de chaleur calculé en W/m2 et gdiéseur de la couverture sédimentaire en
métre. On voit a partir de cette équation qu’'un@sseur importante de sédiments va induire

une T° a linterface sediment-socle plus élevée oar une crolte du méme age ne

présentant pas de couverture sédimentaire.
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Figure I-1 : Les flux de chaleur mesurés et calcdss le plancher océanique. A. Compilation desiées de
flux de chaleur mesurées, comparée aux courbesidnés de Stein et Stein (1992) et Parsons et eSclat
(1977). B. Graphique des flux de chaleur mesuréssés par les valeurs prédites par le modéle de
refroidissement par conduction, illustrant que déservations sont bien en dessous de la moyenmedesu
ages de la croltes < 65 Ma. C. Représentationsnatlyties de la magnitude de I'anomalie de flux lueur

et des rapports de flux de chaleur montrés en’Bpi@s Fisher , 2005).

Les courbes théoriques de refroidissement lithaspie par conduction obtenues a
partir des modeles de Parsons et Sclater (1973)eet et Stein (1992), peuvent ensuite étre
comparées aux données mesureées in situ (FigureSelgn le modéle de refroidissement par
conduction, le flux de chaleur calculé est éleVéxe de la ride puis diminue en s’éloignant,
avec l'augmentation de I'age de la crolte. Cependare contradiction existe entre les flux

de chaleur mesurés dans le fond des océans etalesry prédites par les modeles de
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refroidissement lithosphérique par conduction (Feglil), les flux de chaleur mesurés étant
beaucoup plus bas. Ce déficit d’énergie s’expligael’extraction d’'une grande quantité de
chaleur de la cro(te océanique par des échanghsdis entre la crolte et I'eau de mer sus-
jacente. Cette circulation hydrothermale, mise@deihce aussi bien a I'axe que sur les flancs
de dorsales, correspond a la composante adveativefobidissement lithosphérique, et est

conduite par la chaleur libérée lors du refroidisset de la plague lithosphérigque.

Une manifestation spectaculaire de cette circuldtipdrothermale a I'axe des dorsales
est la présence d’évents chauds actifs (Figure L2)écharge de fluides peut atteindre des
températures de 200-300 °C, induisant le dép6t deraux sulfurés et I'émergence de
communautés biologiques le long de I'axe de la.ri®ler les flancs de dorsales, la perte de
chaleur continue de la lithosphére conduit a lautation de fluides a travers la couche
supérieure de la crodte (Figure 1-2). Ici, a desplaibles températures, la vigueur de la
circulation hydrothermale est diminuée. Cependantause du volume considérable du
plancher océanique soumis a cette circulatiorstibejourd’hui établi que 70% de la perte de
chaleur hydrothermale globale a lieu en conditidntss-axe (Figure I-1). Puisque ce
processus est plus diffus, la mise en évidenceardelations de fluides par mesures directes
est plus difficile qu'a I'axe. Cependant les mesuie situ de flux de chaleur vont nous
permettre de déterminer si une zone du plancheanigpée d’'un age donné présente des
valeurs supérieures ou inférieures aux valeursitegegar le modele de refroidissement par
conduction. Ainsi, des valeurs mesurées inférielmas valeurs prédites traduisent un
refroidissement anormal de la cro(te, interprét@roe provenant d’une infiltration d’eau de
mer froide (zone de recharge). Au contraire, des fle chaleur anormalement élevés sont
interprétés comme résultant d'une sortie de fluitlgdrothermaux (zone de décharge)
présentant une température plus élevée que celleadede mer, suite a leur circulation dans
la crodte. Cette circulation hydrothermale d’eaunder au niveau des flancs de dorsales
affecte la crolte océanique, induisant des modiifina de sa chimie, sa minéralogie, et de ses
propriétés physiques (Jacobson, 1992) qui, au cdurstemps, peuvent devenir aussi
importantes que celles observées a I'axe de laabor®lottl et Wheat, 1994 ; Wheat et
McDuff, 1994).
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BASEMENT

Figure I-2 : Modéle conceptuel de la circulation'dau de mer profonde a travers la crolite océani§ur les
flancs de ride, I'eau de mer peut étre infiltréeediement dans la crolte (A), ou a travers une dmeverture
sédimentaire (B). (d’aprés Wheat et al., 1996).

[. 1b) Apport de la chimie des eaux interstitielles

Couplées aux mesures de flux de chaleur, beauctitpdds de l'advection des
fluides a travers les sédiments des flancs de lggrsappuient sur les données chimiques des
eaux interstitielles. Cette approche permet d’'estites flux advectifs et d’identifier les
réactions ayant lieu dans la crolte. Le principesiste a utiliser des traceurs naturels
conservatifs pour mettre en évidence la circuladierfluides.

La composition chimique des eaux interstitielles esntrolée par les processus
d’advection, de diffusion, et de réaction avec $&sliments, tous dépendants du temps.
Certaines especes dissoutes (Mg, Ca et Cl) appamisependant conservatives dans les
zones ou les flux de fluides sont générés par atiore Les analyses des eaux interstitielles
au niveau des zones de décharge de fluides mordesnprofils caractéristiques pour ces
éléments conservatifs. La Figure |-3 présente semples de profils en Mg et Ca, a Juan de
Fuca, pour des eaux interstitielles collectées dasszones sans advection de fluides (N2), et
dans des zones présentant différentes vitessesrdmtée de fluides (N6, N4, N3 ; 0.02, 0.16
et 0.34 cm/an respectivement). Pour des vitesséliides >0.02 cm/an, les teneurs en Mg
sont faibles a la base de la carotte puis augmeptegressivement pour atteindre des valeurs
similaires a celle de I'eau de mer (Mg = 52 mma)/&d’interface sédiment/eau de mer. Les
teneurs en calcium présentent des profils inveeses; de fortes concentrations a la base qui
diminuent pour atteindre, en surface, les valebseo/ées dans I'eau de mer (10.3 mmol/Kg).

Ces graphiques montrent que la courbure des priits eaux interstitielles le long de la
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colonne sédimentaire, pour ces éléments, est dapende la vitesse de remontée des fluides,
en accord avec d'autres études meneées sur lesedluiderstitiels collectés en contexte
hydrothermal de flanc de dorsale (Wheat et MofiB4l; Wheat et McDuff, 1995 ; Wheat et
Mottl, 2000).
A I'opposé, il existe des especes chimiques foetgnnéactives, telle que l'alcalinité.

Les eaux interstitielles des sédiments libres degetademontée de fluide présentent une
augmentation de l'alcalinité, dans les premiersresetde la carotte, engendrée par la
libération des ions bicarbonates (H£Qors de I'oxydation de la matiére organique. €ett
évolution diagénétique peut étre masquée lorsgw@iremontée de fluides a faible alcalinité a
travers les sédiments, de telle sorte que le dégrggmentation de I'alcalinité dans les eaux
interstitielles est inversement dépendant de lassé de remontée du fluide (Figure I-3).
L’évolution des profils pour les espéces réactidésend donc partiellement de la vitesse de
remontée du fluide, et est essentiellement infléenpar les réactions diagénétiques a

I'intérieur de la colonne sédimentaire.

Magnesium (mmol/kg) Calcium (mmol/kg) Alkalinity (meq/kg)
0 10 20 30 40 50 60 O 4 8 12 16

Depth (m)

L N 4 4

N 2

Figure 1-3 : Profils des concentrations en Mg, €alealinité, dans les eaux interstitielles de is&hts carottés
sur le flanc Est de la ride de Juan de Fuca, daeszone ou des circulations hydrothermales ont é&égren
évidence. Les profils N2, N6, N4 et N3, correspondamifférentes vitesses de remontée du fluide dans
sédiment (0, 0.02, 0.16 et 0.34 cm/an respectivBmeermettent de corréler la vitesse d’advectien fluides
avec l'allure des profils des eaux interstitield®aprés Wheat et Mottl, 2000).

Wheat et Mottl (1994) ont montré que I'évolutionsdprofils analysés, pour les
éléments conservatifs (Mg, Cl et Ca), peut étreadyite a partir de modeles simples, en
tenant compte des propriétés physiques du sédiment.
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Les vitesses verticales du fluide peuvent étrerdgtees a partir de I'équation qui

gouverne les concentrations en éléments conserdiifieat et Mottl, 1994):

d(¢C)/ ot = a(¢Ds(0C 1 02))/ 0z - d(@C) /02 (1.4)

Ou & est la porosité, C la concentration de I'élémemtservatif, t le temps, De coefficient
de diffusion du sédiment, z la profondeur,vela vitesse (négative quand il s’agit d’'une
remontée de fluide). Le coefficient de diffusionsitdiment ([ est dépendant du coefficient
de diffusion molaire dans I'eau (D) (Li et Gregof@74) et du coefficient de tortuosité),(

lui-méme fonction de la porosité J et du facteur de formation (F) (Berner, 1980)gtee:
Ds=D/62=D/¢gF (1.5)

A partir d'une premiere approximation, le factewr fbrmation (F), la porositéd), et la
température (T) varient linéairement avec la proéamd alors que le coefficient de diffusion

(Dy) varie linéairement avec la température (T):
F=h+Rz (1.6

¢=¢ot ¢z (L7)
D=Do+AT=Dp(1+ATo+ABiz) (1.8)

Ces parametres linéairement dépendants sont ddéinis le sédiment par mesures des
propriétés physiques. L'équation (1.4) peut enséite résolue numériguement (McDuff,
1985 ; Wheat, 1990), a partir des conditions amitdis suivantes :

C=Gaz=0 (1.9
C=Got & z=%x (1.10)
Ou G est la concentration de I'élément dans I'eau de pmefonde (& z = 0), 4 est la

concentration de I'élément mesurée a la base deldane sédimentaire, ef.zl'épaisseur de

la couverture sédimentaire définie par les dondéagflexion sismique.
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, En adaptant les données mesurées
Magnesium (mmol/kQg)

a des modeles simples, la vitesse verticale

' moyenne des flux de fluides dans les
zones de décharge peut étre déterminée,
avec une sensibilité beaucoup plus grande

gue celle obtenue a partir d’estimations

sur les flux de chaleur. La composition du

m)

bot (Mmol/kg) fluide a linterface sédiment/basalte et

2.5 'étendue de l'altération dans la crodte

Depth (

peuvent également étre déduites de ces
modeles.
Prenons un exemple a partir des

concentrations en Mg. Le principe

consiste tout d’abord a déterminer une

Figure 1-4 : Profil en fonction de la profondeursdeConcentration du Mg ap& (Mgbo), €N

concentrations en magnésium dissous mesurées dans .
carotte prélevée sur le flanc Est de la ride de dieaFuca, dccord avec les analyses des fluides

comparé aux profils calculés a partir de I'équat{@rd) interstitiels A artir de cette
pour différentes valeurs de Cbot (Mgbot). (d'apréseat ' b

etal., 1994). concentration, des profils sont calculés
pour différentes vitesses de fluides (équation l1e4)sont comparés au profil des
concentrations en Mg mesurées dans la carotte éetudin réduisant au minimum la
différence des moindres carré, la vitesse vertidakefluides peut étre déterminés. La Figure
[-4 montre un exemple de profils en Mg calculésaéipde I'équation (1.4) pour différentes
valeurs de Mgy, dans une carotte dont les propriétés physiquestart d’abord été

déterminées. Cette méthode peut étre utilisée lpswutres €léments conservatifs.

En utilisant la méthode décrite ci-dessus, Whedlettl (1994) ont déterminé les
vitesses d’advection des fluides et les conceotratien Mg et chlorinité a l'interface
sédiment-socle, dans trois zones situées sur ke fisst de la ride de Juan de Fuca, a
différentes distances de I'axe de la ride. Leursltéts ont permis de mettre en évidence les
points suivants :

- Sur les flancs de dorsales proches de l'axe dedm (jusqu’a une distance

d’environ 20 km), la couverture sédimentaire esbléa(< 30 m d'aprés les
données sismiques) et la concentration en Mg désdans le socle est similaire a

celle de I'eau de mer (Mg = Mgo,). On ne peut donc pas, ici, déterminer la vitesse
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des fluides a partir de la concentration en Mg. keflux sont cependant assez
importants pour produire des rapports eau-rochesle

- En s’éloignant de I'axe de la ride (a des distare23 km), 'augmentation de
I'épaisseur des sédiments se traduit par 'absdaaemontées de fluides a travers
la colonne sédimentaire. Le temps de résidenceluided dans la crodte est alors
plus long et les températures sont plus élevéepaliséeur a partir de laquelle la
remontée de fluides a travers les sédiments cesgefre déterminée (160 m dans
le cas de Juan de Fuca). Dans les zones ou lartaeeédimentaire est faible ou
absente, des décharges diffuses se mettent en (flagee 1-5). Les profils des
eaux interstitielles montrent alors un mélangeesdigux poéles: une eau de mer
profonde et une eau de mer plus ou moins alténée ldasocle. Dans ces zones, les
profils en Mg suggeérent des vitesses d’advectiorfladdes élevées (jusqu'a 7
cm/an ; Wheat et Mottl, 2000).

Les profils des eaux

ai B interstitielles permettent donc d’estimer

la vitesse des flux verticaux de fluides a

IRERRRE

400 travers la colonne sédimentaire, dans
les zones de décharge de fluides, ainsi

300

T T T

que la composition du fluide dans le

Heat flux (MW m2)

socle, ces deux parameétres permettant

200 de mieux contraindre les modeles de

circulation hors axe (Wheat et Mottl,

T

100,...l..n.l.‘..l.‘..l.1..]...."

50 100 150 200 250 300 350 1994 ; Wheat et Mottl, 2000). Sur la

Sediment thickness (m)

plupart des flancs de ride étudiés a ce

Figure 1-5 : Exemple de graphique montrant lesatimis JOUT, 1a vitesse d'advection des fluides a

des flux de chaleur mesurés en fonction de I'épaissiu T .
sédiment. Les courbes des températures a I’interfat{ vers le sediment est positivement

sediment-basalte sont également représentées, @esir ~qrrélée avec les flux de chaleurs
températures de 50, 60 et 70°C. (d’apres Davik,e2G04).

mesurés et la hauteur du socle, mais
inversement corrélée avec I'épaisseur du sédintegti(e 1-5). Il semble donc que les hauts
fonds sous-marins (seamounts) jouent un réle impogour la circulation hydrothermale de

flancs de dorsales.
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I. 2 Fonctionnement de la circulation : rble des seamous

Dans le chapitre précédent, nous avons vu querdalaiion hydrothermale sur les
flancs de dorsales est contrdlée par les propript§siques de la crolte océanique et
I'épaisseur de sa couverture sédimentaire. En défetartes bathymétriques et les profils de
réflexion sismique, associés aux données de fluwhdéeur, ont permis d’établir des relations
entre le transport de chaleur, le relief et la dtme du plancher océanique, ainsi que
I'épaisseur des sediments sus-jacents (Davis @89 ; Davis et al.,, 1992 ; Davis et al.,
1997 ; Johnson et al., 1993 ; Kimura et al., 190&@ngseth et al., 1992).

La cro(te océanique mature présente généralemenépaisseur de 6-8 km et est
composeée de couches irrégulieres. En partant derfate entre I'eau de mer et le plancher
océanique, la crolte est composée de basalte iéx(basaltes en coussins et coulées

associées a du matériel volcanogene) puis de basalt

basaltes en coussin intrusif (dykes) recouvrant des gabbros. Le Mohcasgp

et sédiments

ces roches des péridotites du manteau (Figure L&3.

épaisseur (km)

profils d’altération de roches, provenant de foeadans le

plancher océanique et d’ophiolites, indiquent ges |

gabbros isotropes

interactions eau-roche peuvent étre importantesis ma

I'altération qui en résulte est tres hétérogendiginue

# gabbros lités
il etintrusions de wehrlites

avec la profondeur dans la crolte (Alt et al. 19€8llis

et Robinson, 1988). Ces changements d’altératiec &v

profondeur ne sont pas observés dans les zones

magmatiques actives, telles que les centres d’ exparet

\ harzburgites
(tectonites : déformation

oiastiqus de haute empérawre. AU Niveau des failles transformantes, ou des cauaux

dans les conditions

PRI forte perméabilité pénetrent a plusieurs kilomégass le
plancher océanique.

Sur les flancs de dorsales, Fisher et al. (20088) o
Figure I-6 : Log ophiolitique d"Oman. montré que pour qu’une circulation hydrothermatdieai,
méme sur de faibles distances, la cro(ite doit awmérperméabilité supérieure &'¥0n2. Les
mesures de perméabilité (Fisher, 1998 ; BeckerigteF, 2000) montrent que les quelques
centaines de metres supérieurs de la crolte pentrpermettre cette circulation de fluides,
alors que les couches inférieures présentent de faibles valeurs (I8-10%° m2). II

semblerait donc que la section supérieure destbasai coussins soit la plus perméable de la
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crolte, a travers laquelle circulerait le plus d'el® mer. Cette circulation advective de I'eau
de mer sur des dizaines de kilomeétres dans laemipérieure a été mise en évidence dans
plusieurs systémes hydrothermaux de flancs de ldsrg®aker et al., 1991 ; Wheat et
McDuff, 1995 ; Davis et al., 1999 ; Elderfield ¢t 4999 ; Giambalvo et al., 2000).

Le réle joué par les sédiments sus-jacents va dépeatel leur épaisseur et de leur
continuité. La perméabilité des sédiments est gé@aréemt si faible que méme une couverture
de quelques dizaines de métres réduit l'infiltnati@mpéchant la libération de quantités
significatives de chaleur lithosphérique (Mottl \Wtheat, 1994 ; Giambalvo et al., 2000).
Ainsi, il est simple pour le fluide d’entrer et Sode la crolte sur les planchers océaniques
jeunes, finement sédimentés et ou les roches pbtesau socle affleurent largement,
engendrant un refroidissement efficace de la crogtanique (Williams et Herzen, 1974 ;
Davis et al., 1980 ; Johnson et al., 1993 ; Vikingt al., 2002)Loin de I'axe de la ride,
I'épaisseur des sédiments commence a limiter Iadiect de I'eau de mer profonde dans le
socle, engendrant un systeme hydrothermal avecaggmrts eau-roche moins élevés qu’'a
I'axe, un temps de résidence plus long, et donctempérature plus élevée de la crolte. On
parle alors de systéme hydrothermal « fermé ». Leverd sédimentaire peut devenir assez
épais pour que les échanges advectifs de 'eavedentre la crolte océanique et I'océan sus-
jacent cessent, alors que les processus de camvemtiuvent continuer au-dessous de la

couverture sédimentaire imperméable.

Les hauts fonds marins (aussi appelés seamouniggipadement constitués de
basaltes tholéiitiques et alcalins, possedent dypossédé les propriétés requises pour une
circulation hydrothermale « ouverte » intense (gehgl roches poreuses avec de forts
gradients de température, contact direct avec ltEamer profonde), facilitant I'écoulement
latéral sur de longues distances et refroidissamsi efficacement la cro(te océanique
(Thompson, 1983 ; Davis et al., 1992 ; Villingerakt 2002 ; Fisher et al., 2003a,b ; Hutnak
et al., 2006). En effet, le glissement des sédiménits de leur accumulation sur les pentes
abruptes de ces hauts fonds topographiques, peamnetroches perméables du socle

d’affleurer, créant ainsi des voies ouvertes paugiiculation de fluides.
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Crustal age (Ma)

6.0 6.1 6.2
1 L L " L I L L L L 1

500 -

400 L

300 -

200---—----- 4 = Eaga_puWEag* = --------- =

Heat flux (MW m)

100 -

Travel time (s)

Approximate depth (km)

Distance from ridge (km)

Figure I-7 : Flux de chaleur et profil sismique glancher océanique au niveau du flanc Sud du uifCdsta
Rica. On observe des flux de chaleurs élevés aanide hauts-fonds topographiques, suggérantsagit de
zones de décharge de fluides. (d’aprés Davis,2G04b).

Fisher et al. (2003a) ont montré que des seaméloigmés de plus de 50 km peuvent
constituer des points de recharge et de déchangelgpairculation hydrothermale des flancs
de dorsales, d’'apres les données de flux de chalmsurées autour de ces hauts-fonds
topographigues montrant des conditions thermaéssanntrastées dans le plancher superficiel
(Figure I-7). Les seamounts qui rechargent I'eamde profonde dans la crolte engendrent le
refroidissement des roches du plancher océanicquerfitiel (mesures de flux de chaleur bas)
sur une distance de plusieurs kilometres de I'dhdio le basalte affleure. Au contraire, les
seamounts associés a une décharge hydrothermalergonrés d’'une cro(te réchauffée par
I'écoulement, vers I'affleurement du plancher, bedies hydrothermaux chauds (mesures de
flux de chaleur élevés). Une fois que le systemetfonne il peut étre maintenu par les forces

de circulation qui, en absence de volcanisme résent limitées a la différence de pression
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Figure 1-8 : Modéle conceptuel d'un plancher ocgaeiprésentant de nombreux hauts-fonds topograghiqu
La sédimentation, I'extraction de chaleur par adwecet la convection localisée dans le socle pebheéa
diminuent le flux de chaleur superficiel a I'écleelégionale. Les flux de chaleur localisés sontédeu niveau
des monts de décharge, et faibles dans les zomreshirge. (d’aprés Hutnak et Fisher, 2007).

entre les colonnes d’eau de recharge (froides)eedétharge (chaudes), tel queP = ¢
Ap(z) dz, ou g est I'accélération due a la graviié(z) est la difféerence de densité des fluides
et z est la hauteur des colonnes d’eau de reclerde décharge des fluides (Fisher et al.,
2003a).

Le réchauffement de I'eau de mer lors de sa circuiat I'intérieur de la crodte est lié
a I'épaisseur de la couverture sédimentaire swejac En effet, comme le montre I'équation
1.3, le flux de chaleur lithosphérique et par cougét la température a l'interface sédiment-
socle, sont positivement corrélés a I'épaisseda deuverture sédimentaire.

Ainsi, le flux d’eau de mer circulant a travers deo(te océanique des flancs de
dorsales est contr6lé par la distribution de largabilité dans le plancher océanique, ainsi
que par les forces de circulation (différences desgion). La mise en place de cette
circulation hydrothermale de basse températureegalement influencée par les variations
d’épaisseur du couvert sédimentaire et le relief sigle (localisation des hauts-fonds
topographiques et des failles) (Lister, 1972 ; RiskteBecker, 1995 ; Wang et al., 1997 ;
Fisher, 1998 ; Fisher et al., 2003a,b).

I. 3 Composition chimique des fluides hydrothermaux deflancs de dorsales

La composition chimique des fluides hydrothermamiséde maniére diffuse au
niveau des zones de décharge résulte de lintera@ntre 'eau de mer et les basaltes,
réalisée a basse température (< 60°C) dans la paperieure de la crolte océanique. Lors du

trajet du fluide, sa composition initiale d'eau deer est modifiée par des réactions a
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I'intérieur du socle basaltique et par la diffusidieléments chimiques vers et depuis le
sédiment sus-jacent (Wheat et al., 2000, 2002).siAites différences de composition
chimique observées entre le fluide final décharigéeau de mer profonde résultent de la
combinaison (1) de la nette libération d’élémentsadt I'altération du basalte (Wheat et
Mottl, 2000), (2) des réactions a I'intérieur deskction de sédiment, couplées a la diffusion
d’éléments et probablement a I'advection de fluides et depuis le sédiment sus-jacent, et
(3) de la formation de minéraux secondaires darim$alte et a l'interface sédiment-basalte
(smectite, autres minéraux argileux, oxydes, catmn et sulfates). Ainsi,
I'hydrothermalisme hors axe joue un rble importdans les transferts de chaleur et de
matiere entre la lithosphere et 'océan, mais indgalement une modification des propriétés
physiques et chimiques de la crolte océanique (btean1981).

Le taux de réaction et le temps de résidence da Beamer dans le basalte sont des
facteurs importants. Le taux de réaction dépend gedssion (profondeur de circulation), de
la température (age de la crodte, épaisseur densath), et de la minéralogie (réactivité et
aire de surface des minéraux rencontrés) de laemdeanique. Le temps de résidence du
fluide dans la cro(te dépend du chemin et de lguear d’écoulement (irrégularités du socle,
épaisseur des sédiments, perméabilité du socle).

Seyfried et Bischoff (1979) ont montré que I'eaunger a perdu du Mg, Na, et K, s’est
enrichie en Ca et Si, et a un pH plus faible, ajprésr réagi avec un basalte a 70°C ; alors
que les concentrations de ces éléments sont inébkarigrsque I'eau de mer est chauffée a
70°C en absence de basalte (Bischoff et Seyfri@d8)l Depuis, de nombreuses études ont
montré que la circulation hydrothermale d’eau de& enbasse température ajoute du K, Rb,
Li, B, C, et P mais lessive du Si, Mg, Ca et Na dadite. Les éléments qui sont extraits du
basalte lors de son altération peuvent servir farlmation de minéraux secondaires dans la
crolte. La précipitation secondaire de smectite egample, piége le Mg provenant de I'eau
de mer et de l'altération des basaltes, en acceed Habsence de Mg observée dans les
fluides hydrothermaux de basse température (Wheadotl, 2000).

La composition des fluides hydrothermaux échantil&sur les flancs de dorsales
differe moins de celle 'eau de mer que les fluideshaute température déchargés a l'axe
(Tableau 1.1). Toutefois, le volume de fluides quicgle a travers les flancs de rides est
considérable et peut engendrer autant, voire pgléshanges chimiques avec le basalte (Mottl
et wheat, 1994 ; Kadko et al., 1995 ; Tréguer et1895 ; Wheat et al., 1996). A partir,

notamment, des mesures de flux de chaleur et dggtatures a l'interface sédiment-basalte,
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Johnson et Pruis (2003) ont estimé les flux d’eaunter circulant a travers le plancher
océanique. lls ont ainsi obtenu des flux de fluidgdrothermaux atteignant 7.1%£0n%an,
pour I'ensemble des océans, dont 2.3%hi/an circuleraient & I'axe des dorsales et 4.8%10
m>/an dans la cro(ite océanique vieille de 5 & 65 Ma.

fluide hydrothermal  fluide hydrothermal Eau de mer
a l'axe* hors axe** profonde

mmol/kg:
Alcalinité -0,1--1 0,43 2,3
Si 14,3-22 360 0,05
K 17-32,9 6,9 9,8
Mg 0 0,98 53
Ca 10,5-55 55,2 10,2
Sulfate 0-0,6 17.8 28
umol/kg:
Li 411-1322 9 26 000
Rb 10-33 1,12 1300
Sr 87 110 87
Mn 360-1140 7,8 0
Fe 750-6470 <0,1 0
P 0,5 0,3 2
B 451-565 570 416

Tableau 1.1 : Chimie des fluides hydrothermaux &d'at sur les flancs de dorsales, comparée a lapasition
de I'eau de mer profonde. * d’apres Alt (2003).d"apres Wheat et Mottl (2000).

Lorsque les fluides hydrothermaux altérés remoraelinterface avec I'eau de mer,
parfois a travers une fine section de sédimergspealuvent précipiter des phases minérales
secondaires, dans la colonne sédimentaire ou &erfate eau de mer/sédiment,

essentiellement sous forme d’oxydes riches entfera@ganese.
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Chapitre I Exemple des circulations hydrothermales sur lddnc Est de la

ride de Juan de Fuca

.1 Cadre général

De nombreuses investigations géophysiques et hgdtogiques ont été effectuées sur
le flanc Est de la ride de Juan de Fuca (au N-Wadedn Pacifique, Figure 1-9), une région
hors axe présentant une activité hydrothermalsgst€Davis et al., 1992 ; Wheat et Mottl,
1994 ; Thomson et al., 1995 ; Mottl et al., 1996 heat et al., 1997). Dans cette zone, le
plancher océanique est enfoui sous des turbiditedes sédiments hémipélagiques du
Pléistocéne pouvant atteindre 700 m (Mottl etZ98) qui forment une plaine connue sous
le nom de Bassin des Cascades (Davis et al., 19923. sédiments sont composés de
minéraux deétritiques tels que du quartz, des feltihgpet des minéraux argileux (kaolinite,
illite, chlorite et saponite) mais contiennent mlEucomposés organiques (<1%) (Underwood
et Hoke, 2000 ; Buatier et al., 2001). Le planchegamique présente localement un relief

accidenté, marqué par la présence de rides horsetage larges monts sous-marins qui
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Figure I-9 : Carte régionale du Bassin des Cascetdds la ride de Juan de Fuca. Le schéma assooigenta
localisation des nombreux seamounts présents audd-Ea ride (points noirs), ainsi que la directida
circulation des fluides hydrothermaux (fleche). dllede mer entre au niveau de Grizzly Bare, puis est

réchauffée et altérée au contact du socle, duantransport vers la zone de décharge Baby Barap(és
Wheat et al., 2004).
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constituent des barrieres pour les turbidites pramede la marge continentale proche.

II.2 Lazone de décharge Baby Bare

En 1989, une décharge active de fluides de basggtatre a été localisée au niveau
d'un haut fond topographique appelé Baby Bare,ésgur une crolte de 3.5 millions
d’années, a environ 101 km a I'Est de la ride d& dleaFuca, vers 48°N (Figure 1-9, Davis et
al., 1989). Cet édifice volcanique se trouve s tide enfouie qui s’étend sur des dizaines
de kilometres dans une direction N-NE, pratiquenpanélléle a I'axe de la ride d’expansion
située a I'Ouest. Sur la base des profils de rigffegismique et d’apres I'age des assemblages
fossiles des sédiments déposés dans la régiong[Bawal., 1997 ; Becker et al., 2000), la
crolte océanique de Baby Bare serait vieille d'ains11.7 millions d’années, suggérant que
les flux de chaleur associés a la mise en pladeadt:fond devrait étre actuellement dissipés.
Les anomalies de flux de chaleur mesurées au nideage haut-fond seraient donc la
conséquence d'une circulation de fluides hydrotlaenxn dans la crolte constituant le
plancher océanique dans cette zone (Figure 1-10).
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Figure I-10 : Mesures des flux de chaleur, isottesrmt profils sismiques au niveau des seamountg Baie
(zone de décharge) (a) et Grizzly Bare (zone dearge) (b). (d'apres Fisher et al., 2003a).

Les sources hydrothermales localisées au niveauatldy Bare sont associées a une
faille dirigée a peu prés parallelement a la ridessjacente et au centre d’expansion actif a
I'Ouest, avec une direction N25°E (Becker et alQ®0 La décharge de fluides s’effectue
avec des débits relativement élevés de 4 a 13 Ladtl(st al., 1998). Les mesures de flux de

chaleur effectuées lors de la campagne RetroFIQ®,20ans la méme zone, ont montré que la
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recharge principale de ces fluides s’effectue aeau de Grizzly Bare (Figure 1-10). 1l s’agit
d’un large mont sous-marin s’élevant a environ B08u-dessus des sédiments du Bassin des
Cascades, et situé a 52 km au sud de Baby Barer@-iglO : Mesures des flux de chaleur,
isothermes et profils sismiques au niveau des searm®@aby Bare (zone de décharge) (a) et
Grizzly Bare (zone de recharge) (b). (d’aprés FKisbieal., 2003a).). Ces données sont
confortées par les propriétés physiques des séthmgumi excluent la possibilité que
I'alimentation des fluides sortant de Baby Bared sffiectuée par une recharge a travers les
sédiments (Wheat et al., 2000, 2002 ; Fisher e2@03b). Ainsi, le modéle général de
circulation de I'eau de mer a I'échelle régionadé le suivant : I'eau de mer froide oxygénée
pénetre dans le socle basaltigue a Grizzly Bate, edt transportée par advection vers le
Nord-Est dans le socle basaltique parallelementérédation de la ride, puis ressort au niveau
de Baby Bare.

Afin de déterminer la composition des fluides hydesmaux formés lors de cette
circulation, Wheat et Mottl (2000) ont comparé fesfils des eaux interstitielles dans les
zones ou la remontée des fluides est > 2-10 cnvites$es calculées a partir de I'équation
(1.3)) aux concentrations mesurées directement tEn®aux des sources collectées par
submersibles. A partir de la composition chimiques ccaux de sources présentant une
température de 25°C, Wheat et Mottl (2000) ont ogoe I'eau de mer profonde, lors de sa
circulation dans la crolte, perd du Na, K, Li Rb, ,Mg Cu, U, des terres rares, des
phosphates et des ions hydroxyles, mais s’enriehitCa, Sr, Mn, Mo et B. La crolte
océanique consomme également du sulfate et dasesitimais libére de 'ammonium dans le
fluide déchargé. Cette composition du fluide hyldeoinal au niveau des sources a ensuite été
comparée aux variations systématiques des pro@ks ehux interstitielles. Ces profils,
traduisant des remontées de fluides a des vitelgsphisieurs dizaines de centimetres par an,
montrent que les concentrations en Mg diminuentsadpie celles en chlorinité augmentent,
en se rapprochant de l'interface sédiment/badadte.concentrations du fluide a la base de la
colonne sédimentaire, déterminées a partir des @darstitielles, sont similaires a celles
observées directement dans les eaux de sourcesdpswitesses de remontée de fluide >
lcm/an. Le flux advectif des fluides semble donc id@mles apports par réactions dans la
colonne sédimentaire, lors de la remontée deseffuiydrothermaux au niveau de Baby Bare.

D’un point de vue minéralogique, le sommet et l&nds de Baby Bare sont
recouverts par des sédiments hémipélagiques d’passeur trés faible (<0.7 m), avec de
rares affleurements du basalte (environ 1% du sdinbes encroltements d’oxydes de

manganese jusqu’a 0.5 m d’épaisseur sont présanssla zone de décharge (Wheat et Mottl,
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2000). Fitzgerald et Gillis (2006) ont caractérls8 assemblages minéralogiques de ces
croltes d’oxydes composées de todorokite + pyrausi saponite + nontronite. Leurs
propriétés chimiques, minéralogiques et texturad@ssi que le cadre tectonique de Baby
Bare, indiquent que ces dépots ont été formés ngaigitation hydrothermale. lls présentent
des rapports Mn/Fe élevés, de faibles teneurs dauméraces et Terres Rares, une forte
anomalie en Ce et de fortes teneurs en Ba. Mn sbReprobablement fractionnés durant la
circulation hydrothermale, suite au mélange praifebun fluide ascendant réduit avec des
eaux interstitielles oxygénées prés de l'interfagédiment-basalte, engendrant tout d’abord le
dépdt du Fe sous forme de sulfures, dans la coméenique, suivi de celui du Mn sous forme
d’oxydes Mn, a l'interface avec I'eau de mer (Heiral., 1994). L’enrichissement des oxydes
en métaux traces, malgré leurs faibles concentstitans I'eau de mer, démontre un apport
en Ni, Co et Zn soit dans le fluide hydrothermastIde l'interaction eau/socle, soit lors de la

diagenése tardive dans la colonne sédimentaire.
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Chapitre Il La zone d’étude Ticoflux

La zone d’étude Ticoflux est située au large de fanstile de Nicoya, sur le flanc Est
de la Dorsale Est Pacifique (EPR) (Figure 1-11):dbg& donc d’un exemple d’environnement
hors axe. Cependant, le plancher océanique, gstitamla plaque Cocos dans cette zone, est
différent de celui étudié a Juan de Fuca. La croGéanique est plus vieille, datée entre 18 et
24 Ma (3.5 Ma a Juan de Fuca). De plus, la coureeédimentaire présente une épaisseur
moyenne de 350 m et est datée, pour les sédimensus anciens, du Miocene, traduisant
des taux de sédimentation beaucoup plus faiblesuquiveau du bassin des Cascades.

[ll. 1 Objectifs du projet Ticoflux

Le but de la mission en mer
« Ticoflux» a été danalyser les
propriétés du plancher océanique sur la
marge Pacifigue du Costa Rica, au large
de la Middle American Trench (MAT)
(Figure [1-11), afin d'évaluer ['état

thermique de la plaque lithosphérique

—""

avant sa subduction, ainsi que la nature et

. Ticoflux

3 'impact de la circulation hydrothermale

e - o sur I'évolution de la cro(te océanigue.
Figure I-11 : Localisation schématique de lair di¢ L'état thermique des plaques subductées
Ticoflux. Les lignes pointillées représentent la zafe o ] ]
suture des plaques générées au niveau de deweser®St etudieé car il peut influencer le
d’expansion distincts (EPR et CNS). . . N
comportement sismogéne de la crodte

lors de son passage en subduction (Hyndman et WG ; Peacock et Wang, 1999 ;
Shipley et al., 1990).

Afin de répondre a cet objectif, deux campagnesenont eu lieu en 2001 et 2002
(Ticoflux | et Il). L’expédition Ticoflux | a été efftguée a bord du R/V Maurice Ewing. Cette
premiere campagne a été focalisée sur la réalsdéqrofils sismiques dans la zone d’étude.

Quelgues mesures de flux de chaleur, et carottpgepiston et gravité ont également été
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réalisés. Durant I'expédition Ticoflux I, des cdegjes et des mesures de flux de chaleur
supplémentaires ont été collectés a bord du R/Wilkeldans des zones privilégiées, afin de

localiser les zones de recharge et de déchargardatations hydrothermales.

[ll. 2 Structure et état thermique du plancher océanique

La plague Cocos a une histoire tectonique complexs cette région (Barckhousen et
al., 2001; Meschede et al., 1998). Elle comprengléamcher océanique généré au centre
d’expansion rapide de la ride Est pacifique (EPR)eftti généré au centre d’expansion plus
lent de la plaque Cocos (CNS). La marque d’une jonctriple et une zone de fracture
définissent une suture entre ces deux cro(tes paovale centres d’expansion distincts. Les
modeles de refroidissement lithosphérique par cotmmu prédisent un flux de chaleur de 95-
120 mW/mz pour ce plancher océanique daté de Ig£fdParsons et Sclater, 1977 ; Stein et
Stein, 1994). Lors des campagnes océaniques, desanate flux de chaleur effectuées a de
nombreux endroits dans cette zone ont suggéré guange région du plancher océanique
généré a 'EPR est anormalement froide (20-40 m\Waéedlement 30% de la valeur prédite
par les modeles de refroidissement lithosphériguecpnduction), alors que les valeurs sur le
plancher océanique généré au CNS sont dispersésoniaune valeur moyenne proche des
prédictions (105-115 mW/m?) (Vacquier et al.,, 196Von Herzen et Uyeda, 1963). La
rapidité de la transition thermique indique qu’'elsulte de processus peu profonds dans la
crolte. Pour estimer la profondeur de la sourceladdransition thermale, un modele
numérique bidimensionnel du transport de chalearcpaduction a été utilisé par Zyvoloski
et al. (1996). La comparaison entre les observatbrss résultats de modélisation indique
que la profondeur de I'extraction de chaleur pareation, dans le plancher océanique généré
a 'EPR, n’est pas a plus de 100 a 600 m de profondiens le socle.

Pourquoi la circulation hydrothermale extrait atitd@ chaleur du plancher océanique
généré a 'EPR, d'un c6té de la suture de plaqusij peu dans le plancher adjacent d’age
similaire mais généré au CNS?

L’explication la plus plausible est la suivantes leauts-fonds topographiques (seamounts)
communs sur le plancher océanique généré a I'ERIS absents immédiatement au Sud de
la suture de plaque sur le plancher généré au Coigtituent des voies de recharge et de
décharge pour les fluides hydrothermaux. Comme wicdguemment, les vecteurs de

circulation de fluides sur les flancs de dorsalet dmnités aux difféerences de pression a la
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base des colonnes de recharge et de déchargeiidies flFisher et Becker, 2000 ; Giambalvo
et al., 2000). Ces forces sont insuffisantes pogerdrer la circulation de fluides a travers
des sédiments calcaires et hémipélagiques de 3D0vOLes seamounts présents sur la
plague générée a 'EPR permettent cependant awefiiydrothermaux de dévier la colonne
sédimentaire et d’extraire significativement lalela lithosphérique (Villinger et al., 2002 ;

Fisher et al., 2003b). Cependant, le plancher agéaneste inhabituellement froid comparé a
la moyenne pour les croltes de cet age, méme esidéoant la présence de nombreux
seamounts. Il a donc été admis par Fisher et @032 que la perméabilité du socle, dans

cette zone, doit étre exceptionnellement élevée.
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Figure I-12 : Carte de la zone d'étude Ticoflux préant la localisation des nombreux seamounts, et
représentation des flux de chaleur mesurés auunies monts Dorado et Tengosed.

Lors de la campagne Ticoflux Il (2002), les mesuresfldx de chaleur ont été
focalisées autour des seamounts, dans le but dbskercles zones de remontée (décharge) et
de pénétration (recharge) de I'eau de mer a trdggrlancher océanique généré a 'EPR. Les

données ont permis de montrer que le seamount «$edg, situé au centre de la zone
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étudiée et culminant a 1 100 m au dessus du plandéanique, joue un réle important dans
le refroidissement de la crolte car il constitue aone de recharge d’eau de mer (Figure |-
13). Au contraire, les flux de chaleur plus élewdsenus a proximité des deux haut-fonds
appelés « Fuente » et « Dorado », au S-E de « Tahgoseiggérent que ces deux structures
servent de conduits d’échappement aux fluides ligdrmaux de basse température (Figure
[-12, Figure [-13, Hutnak et al., 2003).

[ll. 3 Reésultats préliminaires

[ll. 3a)Sédimentologie

A une échelle régionale, les sédiments collectéss da zone d'étude Ticoflux
présentent une lithologie variée. Les boues hénumgias sont les plus abondantes,
essentiellement constituées de grains terrigengg(aux argileux, plagioclases et quartz) et
de composés biogenes (nombreuses diatomées, maatiplgpicules d’éponges). Ces boues
présentent peu de constituants carbonatés (lirditgselques coccolithes), excepté quelques
niveaux tres enrichis en nanofossiles calcairesreQues boues hémipélagiques, on trouve des
niveaux riches en minéraux argileux contenant dartquet des plagioclases en quantités
traces, de nombreux verres volcaniques (non al@ré&ontenant des cristaux de plagioclase,
pyroxene et/ou amphibole), et plus ou moins deitedolDes fragments de basaltes et des
oxydes de manganese y sont couramment associéssédanents riches en minéraux
argileux sont souvent décrits a proximité du cansgdiment-basalte. De plus, de nombreux
oxydes Mn sont présents au sommet des carottas &tfinterface sédiment-basalte, ou le
taux de sédimentation est faible (<mntanlls se présentent sous la forme de nodules,
d’encrodtements, ou encore de couches riches etieexXyln plus ou moins indurées (Fisher
et al., 2002).

Ces différents types de sédiments varient spai@hé en fonction de leur distance par

rapport a la marge continentale et du relief dmgi&r océanique qu’ils recouvrent.
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Figure 1-13 : Profils sismiques, flux de chaleurssarés et calculs des températures, au nivealedesants
Tengosed et Fuente. a) en s'approchant du mont Tedgtes flux de chaleur et les températures dinmue
simultanément d’un facteur 10. La chute des isotkerest en accord avec la recharge d’eau de mdefdains

la crolte supérieure. b) Loin du mont Fuente, leg fle chaleur sont < 30 mW/mz2, puis ils augmentent
rapidement d’'un facteur 10, simultanément aux mottes, sur les flancs du seamount. La déchargefidide
hydrothermal chaud est ainsi mise en évidence (@&dutnak et al., 2003).
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[ll. 3b) Géochimie

Des mesures de flux de chaleur élevées ont pemnigodliser des zones de décharge
de fluides, réparties sur 'ensemble de 'aire Tiiwof{au niveau du mont Fuente, au sud de la
jonction triple ou encore a de faibles distancetadesse de subduction (MAT)). Au niveau
de ces décharges de fluides, les eaux inters#ighrésentent des profils caractéristiques
d’une remontée de fluides. On observe une augnmemntdés concentrations en Ca (Figure I-
14) avec la profondeur, traduisant la décharge diuide enrichi en calcium lors de sa
circulation dans la crolte. Cependant, aucun defigpne suggere des vitesses d’advection
supérieures a quelque mm/an (Figure 1-14). Les tsnem phosphate et alcalinité présentent
des profils inverses. Lors de sa circulation dartsdate basaltique, le fluide hydrothermal est
appauvri en phosphate (précipitation d’apatitesueffhosphates associés a la précipitation

d’oxydes Fe), menant a de faibles concentratior®@gpdans les fluides interstitiels présents

Calcium (mmol/kg)
5 10 15 20 25 30 35

—e—GC 15
—a—GC 16
——GC 19
—— GC 20
—»—GC 46
—x—GC 47
—e—PC 48
—a— GC 23 (2001)

Depth (mbsf)

— —-0.5cm/yr
----- 0.1 cm/yr

T

Figure 1-14 : Profils des concentrations en Ca das®aux interstitielles de quelques carottesectdes durant
la campagne Ticoflux I, présentant des flux de elmaklevés (zones de décharges de fluides). Ddspr
modélisés, pour différentes vitesses de remontéfudies a travers le sédiment (0.1, 0.5 et 1 cip/aant
également inclus (d’apres Fisher et al., 2002).
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a l'interface sédiments basalte. Parallélementfoldée alcalinité des eaux interstitielles
initiales, induite par les réactions diagénétiqaes sein de la colonne sédimentaire, est
masquée par la faible alcalinité du fluide ascehd@es variations des profils en eaux
interstitielles sont identiques a celles obsenatesiveau des sites 1030 et 1031 de Juan de
Fuca, pour lesquels des vitesses de remontéeidedld’environ 2 mm.ahont été calculées
(Leg 168, Initial Report, 1996).

A [I'échelle régionale, les mesures de flux de dmalet I'analyse des eaux
interstitielles ont donc permis de mettre en évigdie refroidissement du plancher océanique
dans la zone d’étude Ticoflux, engendré par la @Etmn de fluides hydrothermaux de basse
température présentant des vitesses de déchargeédant pas quelqgues mm par an.
Cependant, d’'un site de décharge a l'autre, lessséis d’advection des fluides et leur
composition sont trés variables, engendrant unérbgénéité des processus d’écoulement des
fluides hydrothermaux.

I1l.4 Choix des échantillons étudiés

Les échantillons étudiés au cours de ce travailedbarche ont été prélevés lors de
I'expédition Ticoflux Il. lls proviennent tous dercdtages effectués autour du mont Dorado,
un haut-fond topographique situé a 3 150 m de pagar d’'eau et culminant a 100 m au-

dessus du plancher océanique. Il a été ciblé enmrale sa petite taille et des flux de chaleur

907" élevés qui ont pu y étre mesurés (389
\ ’ mW/m?2), suggérant qu’il s'agit d’une
zone de décharge de fluides. D’un point
. de vu général, la lithologie est tres
908 |/ variable sur le mont Dorado, avec
essentiellement des boues
3 hémipélagiques sur le flanc Sud-Ouest,
905' alors que le flanc Nord-Ouest présente
des argiles jaunes-brunes fortement
altérées, avec localement des zéolites et
des oxydes de manganése.
&7 0204' 7 o7 ‘ 57 08 = 7 05 Dans un premier temps, onze

Figure 1-15 : Carte bathymétrique du Mont Dorado e(famttes (GC33 a GC43) ont et

localisation des différentes carottes prélevéessearflancs
(d'apres Fisher et al., 2002).
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prélevées dans cette zone (Figure [-15). Une gandlgentait I'évidence d’'une remontée de
fluides (GC40) et a donc été complétée par troiseaucarottes (GC49 a 51). Toutes
présentent une chimie des fluides interstitielsipaiére (Figure 1-16).
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Figure 1-16 : Profils des eaux interstitielles @asottes GC50 (carrés pleins) et GC40 (carrés kidles deux
carottes voisines (GC49 et GC51) ne sont pas repi€ss car peu d’'analyses y ont été effectuéesjsm de
leur faible longueur. Fleches = composition ded’da mer profonde.

Seuls les profils en phosphate et alcalinité swgggela remontée d'un fluide : les
teneurs en phosphate présentent la méme diminat@c la profondeur qu’'a I'échelle
régionale, et la forte alcalinité des sédimentfiank est masquée par le fluide ascendant,
aboutissant a une alcalinité identique a celléatlde mer dans toute la carotte. Cependant,
les concentrations en Mg et Ca ne présentent pasmtions le long des profils, et sont
identiques aux teneurs de I'eau de mer sur toutlrigueur des colonnes sédimentaire,
suggérant que le fluide n’a pas réagit avec lelteakas de sa circulation dans la crolte. Ces
faibles interactions fluide-basalte peuvent étrpliguées par les faibles températures des
fluides hydrothermaux au niveau de Dorado (envitOAC, comparé aux 25°C mesurés a
Juan de Fuca), et par un faible temps de réactive & fluide et les roches du socle.
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Les premiéres observations ont montré une minérlsgimblable dans les trois
carottes (GC49, 50 et 51), constituée essentieliente boues hémipélagiques jaunes-brunes
présentant des niveaux riches en oxydes. Cepenuastpbservations ont été ciblées sur la
carotte GC50 présentant la séquence la plus lofii®cm) et donc la plus compléte, ainsi
que des flux de chaleur mesurés de 1 W/m2, traduggdil s’agit d’'une zone de décharge de
fluides. Les analyses et observations effectuéssdercette étude ont été entreprises sur onze
échantillons prélevés a différentes profondeursda carotte (a 2, 12, 26, 30, 38, 54, 58 70,
100, 110 et 124 cm bsf (below sea floor)). Des stilhens provenant de carottes voisines
(GC38, GC39, GC40 et GC42, Figure 1-15) ont égatdnfait I'objet d’investigations
minéralogiques et chimiques, dans le but de powainparer la composition des sédiments
GC50 avec des sédiments ne présentant pas d’éeslede décharges de fluides

hydrothermaux.
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39



Caractérisation minéralogique et chimique des sédistmétalliferes constituant la carotte GC50

40



Caractérisation minéralogique et chimique des sédistmétalliferes constituant la carotte GC50

Chapitre | Présentation de I'étude

Les sédiments enrichis en métaux, appelés sédinmeétslliferes, contiennent des
minéralisations riches en fer et manganése, quides éléments dont le comportement est
fortement lié aux conditions rédox et au pH du eniliCes minéralisations (minéraux argileux
(Fe) et oxy-hydroxides (Fe, Mn)) jouent donc urerihportant dans le cycle du Fe et du Mn
en milieu naturel. De plus, leur capacité de réantes éléments traces (Ni, Co, Cu...) et
terres rares (TR), par co-précipitation ou adsomten font des matériaux intéressants dans
les études ayant trait a I'environnement. Les caitjpms €lémentaires (majeurs, traces et
TR) et isotopiques (Nd, Sr) de ces minéralisatisnat cependant contrastées, selon les
processus chimiques et/ou biogéochimiques a lweigile leur précipitation. L'étude des
sédiments métalliferes formés en contexte océanggti€lonc particulierement intéressante,

car leur composition chimique renseigne sur lewirennement de dépo6t et donc leur origine.

.1 Les phases authigénes

Dans les fonds marins, trois types de sources éabBments fins peuvent étre
distinguées: les produits biogéenes, les produitsgénes fins (flux continentaux et flux
« externes ») transportés loin par les courardamiques et éoliens, et les produits authigenes
formés in situ dans des conditions particuliereslois leurs proportions et les conditions
océanologiques, on peut distinguer les sédimentsnmaélagiques, hémipélagiques et
authigénes.

Les dépbts authigéenes, précipités in situ a paltirl’eau de mer ou des eaux
interstitielles, sont les constituants majeurs dépbts métalliféeres. Une description plus

complete de ces dépots est présentée ci-dessous.

[. 1a) Mode de formation
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Les apports fluviatiles, le volcanisme sous-marih les activitées annexes
(I'hydrothermalisme principalement) fournissentaéan une quantité importante d’éléments
en solution. Ceux-ci peuvent alors étre recyclésdes océans de trois maniéres différentes:

- ils peuvent étre concentrés et accumulés dans tganismes marins par

bioprécipitation, formant des sédiments biochimgue

- les éléments solubles présentant un temps de nésidtans I'eau de mer élevé

(Taylor et McLennan, 1985), peuvent rester en smludans les océans.
- ils peuvent participer a la transformation et adaformation de minéraux que I'on

nomme authigénes.

Le terme authigéne est plus largement utilisé mpalifier les réactions chimiques
engendrant la formation in situ de nouvelles phasiegrales sur le fond des océans, soit par
précipitation directe d’un fluide, soit par altéoat de matériel préexistant. Ces réactions ont
lieu essentiellement a l'interface entre I'eau d&r Bt le plancher océanique.

La fraction authigéene de la sédimentation océanagieessentiellement constituée de
zéolites (tectosilicates hydratés) et d’argilesyi@es par altération d’'un solide préexistant. En
effet, la plupart des montmorillonites dans leslasgpélagiques sont authigenes, car formées
par hydratation et décomposition rapide des veradsaniques présents dans les sédiments
marins. Un autre produit authigene formé par didmades verres volcaniques est la
phillipsite, un porteur de potassium du grouperdagraux aluminosilicates hydratés appelés
zéolites. Par comparaison, les oxydes de fer etategganese, minéraux authigenes également
tres répandus dans les fonds marins, sont formsisuinpar précipitation directe des éléments

dissous présents dans le fluide de formation.

[. 1b) Origine des fluides de formation

La nature du fluide a l'origine de la précipitatiditecte ou indirecte (par altération
d’'une phase préexistante) des nouvelles phasesratdaéformées permet de classer ces

minéraux authigenes en trois catégories : diaggunesi hydrogenes et hydrothermaux.
- La diagenese est le terme employé pour qualggichangements chimiques qui ont

lieu a lintérieur des sédiments, suite a lintdi@me de ces derniers avec les fluides

interstitiels. Les réactions diagénétiques sontdmméralement définies comme ayant lieu en
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dessous de l'interface eau de mer- plancher océanidans la plupart des sédiments marins,
les fluides interstitiels proviennent de la colordieau sus-jacente. lls sont a l'origine de

réactions chimiques et physiques intenses darédienent, qui peuvent mener a la formation
de nouvelles phases minérales (authigenes) paat#ité des minéraux préexistants, ainsi
gu'a des changements de la compositions des fluees mémes. Ces transformations

diagénétiques sont essentiellement dépendantesomeltions d’oxydoréduction et du pH

dans le systeme sédiment- eaux interstitielles- dmaumer, ces deux parametres étant eux
mémes contrdlés par la circulation des fluidesjdaomposition de la matiére organique et
I'activité biologique. Les €léments libérés dansstdution, lors de la diagenése, migrent a
travers les eaux interstitielles, puis, soit samorporés dans les minéraux nouvellement

formés, soit sont libérés dans I'eau de mer sumafac

- Dans la classification initiale de Goldberg (1p%&s composés hydrogénes étaient
définis comme résultant de la formation de matéadide a partir des constituants dissous de
'eau de mer, par des réactions inorganiques. &auite, la distinction entre deux types de
composés hydrogenes a été effectuée. Chester eBl($y967) ont différencié (1) le matériel
hydrogéne primaire, qui est formé directement &mpdu matériel dissous dans I'eau de mer,
et (2) le matériel hydrogéne secondaire, qui résudt I'altération sous-marine de minéraux

préexistants.

- Les composés hydrothermaux sont, quant a eumé®ra partir d'une eau de mer
dont la composition chimique a été modifiée par ddsractions eau-roche, lors de sa

circulation dans la crodte.

I.2 Les dépots ferromanganésiféres

Les dépbts authigenes essentiellement composéghydroxydes Fe-Mn sont répartis
sous trois formes : nodules, croltes, et sédimmstslliferes, en quantités abondantes dans
les fonds marins. lls ont, pour la plupart, étérfés in situ dans les sédiments ou a l'interface
entre I'eau de mer et le plancher océanique. Leumposition chimique, isotopique et
minéralogique permet de contraindre la nature adiddl a I'origine de leur précipitation (eaux
interstitielles, eau de mer ou fluide hydrothermélakematsu et al.,, 1989 ; Usui et

Nishimura, 1992 ; Hein et al., 1997 ; Usui et Somey097). Les dépbts ferromanganésiferes
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peuvent donc constituer de bons marqueurs dedatioms hydrothermales (Usui et al., 1986,
1989, 1993; Usui, 1992 ; Usui et Nishimura, 1992ada et al., 1995 ; Usui et Glasby, 1998 ;
Mills et al., 2000 ; Fitzgerald et Gillis, 2006).

L’étude des métaux traces (Ni, Co, Cu) incorporéasdces dépdts est également
intéressante. En effet, leur concentration peeiratte 3% dans certains nodules constituant
des minerais potentiels. Les recherches sur cesillgsdnt donc souvent un intérét

commercial, dans le but d’exploiter cette ressodefonds marins.

I. 2a) Structure et nomenclature des oxydes Mn dans |edtslénarins

L'unité de base des oxydes Mn est I'octaedre MG est généralement disposé a
I'intérieur de structures en feuillet (famille debyllomanganates) ou en tunnel (famille des
tectomanganates). Ces manganates présentent desursts cristallines ouvertes et de
grandes surfaces spécifiques avec de fortes chaégedives. Ces propriétés leur conferent la
capacité d'adsorber une grande variété d'ions,dgets N3, K*, Mg**, C&*, CU*, Ni**, et
Mn?*, contrélant ainsi la distribution et la biodispoitité de nombreux éléments essentiels et
toxiques dans I'environnement (Tebo et al., 2004).

La plupart des connaissances sur la minéralogiglaeses manganésiferes constituant
les nodules, provient des études pionnieres derBais8rutter (1956). Par la suite, d’autres
études ont été effectuées, permettant d’établirlgsi®xydes Mn rencontrés dans les dépbts
marins sont essentiellement constitués de toderdéi la famille des tectomanganates) et de
phyllomanganates & empilement turbostratique rgg®ous le nom de vernadite (Burns et
Burns, 1978a,b ; Corliss et al., 1978 ; Arrheniu3sai, 1981 ; Siegel et Turner, 1983 ; Usui
et al., 1986, 1997 ; Buatier et al., 2004 ; Takhhas al., 2007 ; Manceau et al., 2007). La
théorie généralement acceptée, concernant la gdeéses différents minéraux, considére les
conditions d’oxydoréduction de I'environnement dgpdt comme le facteur déterminant de

leur minéralogie (Glasby, 1972).
» Les tectomanganates
Les oxydes de manganese appelés tectomanganatestpré une structure en

tunnel (Figures II-1 et 11-2). Ces oxydes se d#férient par les dimensions [n,m] de leurs

tunnels, ou n et m représentent le nombre d’ocesétbrmant la cavité ; et par la nature
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chimique des cations qui occupent ces cavités (Eiftl). Deux sous-groupes peuvent ainsi
étre distingués : les oxydes binaires, dont lesdlsmde petites dimensions ne sont occupés
gue par des groupements hydroxyles OH-, compottaplrolusite [1,1] et la ramsdellite
[1,2] ; et les oxydes dits ternaires présentant c&tés tunnel [n,m] de plus grandes
dimensions, occupés par des cations compensatgdratés alcalins ou alcalino-terreux.
Parmi ces derniers, la hollandite [2,2] (Ba), lgptomélane [2,2] (K), le psilomélane aussi

appelé romanéchite [2,3] (Ba), et la todorokit8]8K, Mg) sont les plus fréquents.
-

Figure Il-1: Représentation idéalisée des strusttmenel : les Figure [I-2: Structure de la Todorokite
tectomanganates [n, m]. montrant des tunnels de section (3x3) remplis
par des cations de type Ca, K ou Na.

La todorokite, tectomanganate majoritairement ratréodans les dépots marins,
présente une structure formée d’octaédres ypheles par les arétes pour former des chaines
triples paralléles a I'axe b. Ces chaines sons-@tiémes reliées par les sommets pour former
des tunnels de trois octaedres de c6té, aboutiasdes structures de dimension [3x3] (Figure
[I-2). Les cavités peuvent étre occupées par désnsacomme Ca, K ou Na et des molécules
d’eau (Post et Bish, 1988). De plus, possédantfane capacité d’échange cationique, ainsi
que des sites vacants octaédriques capables der piég ions Ni, Cu, Co et Zn, la todorokite
est considérée comme une source importante de xggaes dans les dépots marins (Burns
et Burns, 1977, 1978a).

» Les phyllomanganates

Les phyllomanganates sont des oxydes mixtestitwés d’'une alternance de
couches d’octaedres [MppP bien structurés, et de couches de nature varigibedt
désordonnées (Figure 1I-3). Les différences de @ilenchimique proviennent de la nature des
cations et du nombre de molécules d’eau dans iifaliaire, ainsi que du taux de lacunes en

Mn au sein des feuillets octaédriques. La distameefoliaire est comprise entre 7 A et 10 A.
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Composés non stoechiométriques, ils sont de cotnposiés variable et le manganese peut

se trouver sous divers états de valence (1V,I)ll et souvent en mélange.

couche désordonnée
contenant des cations et —)
des molécules d'eau

- couche structurée
y < d'octaedres [MnOg]

Figure II-3: Structure en couches des phyllomangenade la famille des birnessites, orientées
approximativement selon I'axe c. (d'aprés BurnBuwins, 1979).

La nomenclature pour les phyllomanganates estdo@$use, et cette situation est
renforcée par le peu de données structurales didpensur ces oxydes Mn naturels mal
cristallisés. La diffraction des rayons X (DRX) angitemps été l'outil principal de
caractérisation des différents phyllomanganatea,tetit d’abord permis leur classification en
trois sous-groupes: la birnessite, la vernadite lat buserite. Ces trois types de
phyllomanganates sont souvent regroupés dans ldidaiies birnessites, car ils présentent
tous une structure en feuillets, ainsi qu'une chadg feuillet négative compensée par la
sorption de cations dans l'interfeuillet. En reMagcla distance entre les feuillets octaédriques

et leur type d’empilement, permettent de les défférer.

- La birnessite est un phyllomanganate naturelcté@raé par la présence de réflexions
basales a 7.0-7.2 A (001) et 3.5-3.6 A (002), erit€éomme contenant une seule couche
d’eau entre ces feuillets octaédriques. Les DRX martmis de mettre en évidence des
structures cristallographiques variées de la bgitesselon la symétrie de son feuillet qui peut
étre hexagonale ou triclinique (Drits et al., 19%ilvester et al., 1997). Les birnessites a
symétrie hexagonale (Figure 11-4) sont les plusangjues dans la nature (Glover, 1977 ;
Chukhrov et al., 1985b ; Bilinski et al., 2002 ; Maau et al., 2004 et 2005 ; Buatier et al.,
2004 ; Marcus et al., 2004) et ont une charge sfrale provenant essentiellement de la
présence de nombreux sites vacants dans leurwsgu@hukhrov et al., 1985a ; Silvester et
al., 1997 ; Lanson et al., 2000).
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Figure 1l-4: Représentation de la structure deitadssite a
symeétrie hexagonale. (d'aprés Silvester et al.7199

- La vernadite (aussi appeléeMnO2) est une phase naturelle d’'oxyde de manganese
faiblement cristallisée, presque amorphe, ne ptéserpas les deux réflexions basales
observées dans le cas de la birnessite, en DRX. des premiers travaux, il avait donc été
établi que la vernadite ne présentait pas unetate@n feuillets (Chukhrov et al., 1979,
1980, 1987). En fait, ces réflexions ne sont pasatiées a cause de la présence de fer en plus
ou moins grande quantité, dans la structure deetaadite (Manceau et Combes, 1988 ;
Varentsov et al.,, 1991 ; Vodyannitskii et al., 2D08e fer est présent sous la forme de
ferrinydrite ou feroxyhite ne présentant pas deaucstire en feuillet. L’association de
nanoparticules Fe avec des feuillets Mn dans laadite rompt donc probablement le
parallélisme des feuillets, affaiblissant ou ménteighant ainsi les réflexions basales des
DRX. La vernadite naturelle est donc un minéral pl@xe malgré I'apparente simplicité de
sa composition (Mn est le seul cation majeur euagiuement tétravalent) et de sa structure
(empilement de feuillets octaédriques). Il a ét@ppsé, et aujourd’hui admis, que la vernadite
est une variété de phyllomanganate a feuillet ®ndglla famille des birnessites, désordonnée
dans la direction de I'empilement des feuilletsdi@inoli et Arrhenius, 1988), expliquant

ainsi I'absence d’intenses réflexions basalesesispectres DRX.

- Le terme buserite désigne un phyllomanganate0 3A1possédant des cations
échangeables, et un espace interfoliaire présentartaractére gonflant (Giovanoli et al.,
1975 ; Giovanoli et Burki, 1975 ; Golden et al. 869 1l s’agit d’'une forme de birnessite a
deux feuillets hydratés (deux couches de molécdleau entre les feuillets octaédriques),

présentant deux réflexions basales & 10 A (005) &t(002). Cette structure est instable et
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peut rapidement se transformer en birnessite, pahydiratation partielle avec perte d’'une
couche d’eau dans lI'espace interfoliaire. Cettasiteon, totalement irréversible, a lieu des
que le taux d’humidité relative devient inférieur%% (Hunsoo, 1994), et permet ainsi de la
différencier de la todorokite qui possede les méréfisxions basales (Lei, 1996). Cependant,
la stabilité de la buserite peut varier en fonctaa la nature ces cations interfoliaires
(Arrhenius et Tsai, 1981 ; Kuma et al., 1994). tasions tels que ¢§ Mg®*, Ni** et C#*
stabilisent la structure du phyllomanganate a 108vée le collapse, contrairement aux ions
H*, K*, PE*, Ce*, et TH* (Arrhenius et Tsai, 1981). La stabilité des bussripeu ainsi
augmenter avec le temps, suite au piégeage poét-dépcations stabilisateurs dans leur
structure. Mis a part un compte rendu de ArrherguslTsai (1981) il n'y a jamais eu
d’évidence convaincante de la présence de busesiterelle dans I'environnement. Les
études portant sur sa structure et ses propriétésdenc principalement effectuées sur des
buserites synthétiques. De plus, il est aujourdddinis qu’il n’y a pas de différence de
structure fondamentale entre la buserite et leptatt sa déshydratation. Par conséquent, le

nom birnessite (Jones et Milne, 1956) est souvidigaupour désigner la buserite.

Sur la base de l'intensité et de la position @fiexions basales observées en DRX, les
phyllomanganates constituant les oxydes ferromaggj@mes trouvés dans les fonds marins
ont donc été identifiées comme correspondant a darfessite, vernadite (oa+tMnO2) et
buserite. Toutefois, I'empilement de feuillets déemné (ou turbostratique), caractéristique
de la vernadite et engendré par des translatidns ebtations aléatoires entre les feuillets
octaédriques successifs, est également observéladnmessite et la buserite des dépots
marins. De plus, comme vu précédemment, il appamajourd’hui qu’il n'y a pas de
différence de structure fondamentale entre ces Haiiétés de phyllomanganates. Manceau et
al. (2007) proposent donc d’employer le terme générde vernadite pour décrire I'ensemble
des phyllomanganates turbostratiques naturelss maniétés de vernadites peuvent ainsi étre
distinguées: la vernadite & 7 A (analogue a lagssite), la vernadite & 10 A (analogue a la
buserite) et la Fe-vernadite (Ostwald, 1984 ; Va@net al., 1991 ; Manceau et al., 2007).

I. 2b) Origine des dépots ferromanganésiferes
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La minéralogie, la composition chimique et I'emvinement de dép6t des nodules et
croltes marins dépendent en grande partie de larenatu fluide a l'origine de leur

précipitation (Hein et al., 1997, Tableau 11.1).

o O P e e hyrdrothermales (has se rmales

lyrdrogéres* oxde-diagérétiques* | sub-orde dlagérétiques® T oy mﬁ“*
bin 222 m0 316 500 450 100 410000 550000
Fa 1590 000 44 500 4 900 2000 2000
Co 1 300 280 35 L] 39
i 5 500 10100 4 400 310 180
Cu 1 420 4 400 2000 120 50
Zn 750 2500 2200 400 2020
Mn:Fe 1.2 71 95 5l X5
Minéralogie des M M2, Birmessite,
phases Fe-Mn Todomldte Todomldte Bitnessite Todomldte
Tanx de
R 1-2 1050 100-200 500 1 000-2 000
approcamatf
(e 10%m-1)

Tableau II-1: caractéristiques générales des dép@sniques Fe-Mn (concentrationspgyg).*d’apres Dymond

et al. (1984). **d’aprés Moorby et al. (1984), dépaydrothermaux hors axe, iles insulaires du RaefSud-
Ouest. ***d'aprés Moore et Vogt (1976), dépbts hptlermaux a lI'axe du centre d’expansion, région des
Galapagos.

- Les crodtes et nodules hydrogénes précipiterieteent (1-15 mm/Ma) a partir de
I'eau de mer, sur un substrat dur libre de sédimenu a l'interface eau de mer- sédiment
(Halbach et al., 1983 ; Manheim et Lane-BostwicB88; Ingram et al., 1990). Ills sont
chimiquement caractérisés par un rapport molaire/Felinproche de 1, et présentent
généralement de fortes concentrations en Ni, CAQ@@®pm) et en Terres Rares (Figure |I-5,
Toth, 1980 ; Bolton et al., 1988 ; Ingram et abB9Q ; Hein et al., 1996 ; Usui et Someya,
1997). Minéralogiquement ces dépbts hydrogénesesmantiellement composés d’oxydes de
manganese mal cristallisé-fnO2 ou vernadite) et d’oxyhydroxydes de fer anheg
dMnO2 est la phase porteuse principale des éléntramtss, contenant Ni, Cu, Co et Zn, avec
un peu de Ba associé aux phases d'oxyde de feén ApCronan (1985) en ont déduit que ces
croltes et nodules ont été formés par 'accumuidgote d’oxydes riches en métaux traces
qui ont été déposés directement a partir de lanoglod’eau sus-jacente, et que les
associations minéraux-métaux résulte de la diffsgades propriétés de piégeage des oxydes

Mn et Fe dans I'eau.

- Les dépbts diagénétiques forment typiguemeninddsiles qui précipitent lentement
(<200 mm/Ma) a partir des eaux interstitielles gédiments altérés par diagenese (Calvert et
Price, 1970 ; Bonatti et al., 1972 ; Klinkhammeraét 1982 ; Manheim et Lane-Bostwick,
1988). lls sont généralement caractérisés par ppora Mn/Fe élevé, et sont relativement
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enrichis en Cu, Ni et Zn (Figure II-5). Minéraloggment, les oxyhydroxydes Fe/Mn
diagénétiques sont composés de vernaditdr(O2) et de todorokite avec parfois un peu de
birnessite. En fonction des conditions d’oxydatidans la colonne sédimentaire, on
différencie les dépodts oxic-diagénétiques des depdboxic-diagénétiques (Dymond et al.,
1984).

En environnement oxic-diagénétique, a de faibledomdeurs en dessous de l'interface eau
de mer-plancher océanique, les oxyhydroxydes Fdfiyimés présentent des rapports Mn/Fe
intermédiaires (5-10), des taux de croissance eé&gas dizaines de millimeétres par million
d’années, et contiennent essentiellement des tkidlesaiches en Cu, Ni et Zn.

En milieu suboxic diagénétique, moins oxydant,réggorts Mn/Fe sont plus élevés (souvent
> 20), et les dépbdts sont généralement exclusivergenstitués de todorokite. Leur
enrichissement en métaux traces est plus faibledgne les dépbts oxic-diagénétiques, mais
semblable a celui des crodtes et nodules hydrogenes

- Les oxyhydroxydes Fe/Mn peuvent également étarigihe hydrothermale. Ces

(Ni+Cu+Co)*10 % Bonin, Usui et al., 1986

¢ Marshall Is., Hein et al., 1990
% Hydrogenous crust, Hein, 1997
¥¢ Bonin, Usui et al., 1986

¥¢ Nontronite, Corliss et al., 1978

% Hydrothermal fossil of Mn oxide,
Usui et al., 1997

* Basalt crust, Corliss et al., 1978

hydrogenous

Fe-Mn crusts

Noduﬁs

G - Hydrothermal

Fe Mn

Figure 1I-5: Rapports Fe/Mn/(Cu+Ni+Co) dans les @épferromanganésiferes. (d'aprés Bonatti et ar2)19
Sur ce diagramme ternaire des exemples de compusifie croltes et nodules, provenant de différentekes,
ont été reportés.
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dépb6ts hydrothermaux peuvent étre subdivisés erx dgoupes distincts, selon leur
environnement de dépbt :

A l'axe des dorsales, ils présentent de forts @encroissance (1 000- 2 000 mm/Ma) et un
fractionnement élevé du Mn par rapport au Fe (epport Mn/Fe), car ils sont formés dans la
colonne d'eau, directement a l'aplomb d'une déchadg solution riche en Mn. Les
constituants majeurs sont la todorokite et/ou fadssite, appauvris en Co, Ni et Cu (Figure
[I-5).

Sur les flancs de rides, les dépots hydrotherm&xydes Mn précipitent directement & partir
de fluides hydrothermaux de basse températureesbau sein de la couverture sédimentaire
du socle. Les flux plus diffus qu’'a 'axe engendrdes taux de croissance plus lents (500
mm/Ma). Les oxydes, essentiellement composés degdsite sont cependant, comme a I'axe,

appauvris en métaux traces par rapport aux degdtegpenes et diagénétiques.

Nous pouvons noter que I'enrichissement en métaages des dépdts d’oxydes
Mn/Fe est inversement proportionnel a leur tauxcibéssance. Toutefois, les métaux traces
analysés dans ces dépbts peuvent également pralenienrichissement postérieur a leur
précipitation, a partir des eaux interstitiellesstédiment ou a partir de I'eau de mer.

[.3 Utilisations des spectres des terres rares

La répartition des Terres Rares (TR) dans les tdépérromanganésiferes est
largement utilisée, en complément de leur commosithinéralogique et de leur teneur en
éléments traces, afin d'identifier la source pdssibes éléments qu’ils contiennent. Les
observations sont faites a partir des spectre3 elges Rares, obtenus suite a la normalisation
par rapport a un spectre de référence. Les dendatds principalement utilisés dans I'étude
des dépb6ts meétalliferes sont la moyenne des mtggochondritiques (normalisation au
chondrites), et la crolte continentale supériewerésentée par la moyenne des shales
(normalisation au PAAS = Post-Archean Australiaral8nh A partir des spectres obtenus,
I'origine des Terres Rares piégés dans les dégdtemanganésiferes peut étre déterminée
grace a l'observation de leur enrichissement glabadle leur fractionnement les unes par

rapport aux autres au sein de I'échantillon (Figl&.
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——— P218 (This study)
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Figure [I-6: Spectres des Terres Rares (TR) nornsajfisé rapport a la chondrite. Les spectres caratitgres
des dépdts hydrogénes, diagénétiques et hydroth&ratant représentés. Les échantillons P218 correspon
a des dépots d’oxydes de manganése d'origine hahmogle de basse température. (d’apres Usui €19417).

- Les spectres des Terres Rares caractéristiquedédts hydrogenes présentent de
fortes teneurs en TR, un enrichissement des T&eess Légeres par rapport aux Terres
Rares Lourdes, et une forte anomalie positive emu@e(Ce) (Figure 11-6). Ils forment ainsi
une image miroir du spectre de I'eau de mer (faitdmeurs globales en TR, enrichissement
en HREE, et forte anomalie négative en Ce). Pip@r4) a suggéré que le fractionnement des
Terres Rares durant leur incorporation dans lesulesdet croltes hydrogénes serait
principalement a l'origine du spectre de I'eau der.ni’enrichissement global des Terres
Rares dans les dépodts hydrogénes expliguerait ldoins faibles teneurs dans I'eau de mer,
plus particulierement en Ce. Godberg (1961) a guplile fractionnement important de cet
élément suite & son oxydation en iorf G#ans I'eau de mer, contrairement aux autres Terres
Rares qui sont toutes trivalentes. De ce fait, éed€vient moins soluble dans I'eau de mer
que les autres Terres rares et précipite aussiids tes dépbts hydrogénes. De la méme

maniéere, I'appauvrissement en HREE dans les ptésipcompensé par un enrichissement
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dans I'eau de mer, peut étre expliqué par une siddumoins importante des Terres Rares
Légéres (LREE).

- Le fractionnement des Terres Rares dans les slédp@trothermaux varie selon
I'environnement de dépot haute température a Il dorsales ou basse température sur les
flancs de rides. Toutefois, dans les deux typeséjts, les teneurs en Terres Rares sont
beaucoup plus faibles que celles analysées dadgpéds hydrogenes. En condition hors axe,
la faible altération du fluide hydrothermal lorssiecirculation dans la crodte, va engendrer la
précipitation, a l'interface sédiment-basalte, denposés présentant un spectre similaire a
celui de 'eau de mer. A l'axe, a des températiplkess €levees, le fluide hydrothermal
présente une composition différente de celle daul’de mer, suite a son interaction plus
importante avec la crolte. Les spectres des dépdtes par interaction avec ces fluides de
haute température présentent généralement un eseahent des LREE et une forte anomalie
positive en Europium (Eu). En conditions réducsi¢eéh < -350 mV, Broohins, 1989), telles
que celles rencontrées dans les systemes magnstitjEeropium est sous sa forme
divalente (EG@"). Il en résulte une augmentation de son rayongismiqui lui permet d’étre
facilement substitué a la place du Sr dans lespeliths (McLennan, 1989). Klinkhammer et
al. (1994) ont montré que, lors de sa circulatibeau hydrothermale chaude altére
préférentiellement les feldspaths a I'intérieura@erolte basaltique. Ainsi, la forte anomalie
positive en Eu observée dans les dépbts ayantppigéi partir de fluides hydrothermaux de
haute-température, serait du a I'enrichissemerftuilde en Eu, lors de sa circulation dans la
crolte (Michard et Albarede, 1986 ; Michard, 1989).

- Les dépbts d'origine diagénétique présentent tmweurs en Terres Rares
intermédiaires entre celles observées pour lestsldpy@lirogenes et hydrothermaux, ainsi que
de faibles anomalies en Ce et Eu. Cependant, Migi&®e pas de spectre des Terres Rares
caractéristique de dép6t diagénétique comme posr deux autres types de dépbts
(hydrogeéenes et hydrothermaux). En effet, celuiaidépendre de la distribution des Terres
Rares dans les fluides interstitiels de formatielle-méme liée a la composition des

sédiments qui peut varier d’'une zone a l'autre ldagher océanique.

Ce résumé sur les spectres des TR dans les dépdih d’origines variées montre
que les spectres reflétent tout d'abord des prasegdochimiques qui, dans certains cas, sont

caractéristiques pour un dépot Fe-Mn spécifiquer Bette raison, I'application des TR pour
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identifier un dépdt spécifique (« fingerprinting dpit étre effectuée avec beaucoup de
précautions, et nécessite confirmation par dauteproches telles que les analyses

isotopiques.
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Chapitre Il Article n°1

L'article n°1, accepté dans la revue « Marine Ggpl», a été écrit pour répondre aux
3 questions suivantes : (1) Parmi les minérauxttoast les sédiments de la carotte GC50,
quelles sont les phases authigenes ? (2) Quélrepatt de la précipitation de ces nouvelles
phases minérales sur les variations de compositlimique dans la carotte ? (3) les
évolutions chimiques et minéralogiques observéasgg-elles traduire I'interaction avec un
fluide hydrothermal de basse température ou bigla demple diagenése, dans ces conditions

hors axe ?

Les sédiments de la carotte GC50 sont comparéspades autres carottes prélevées
autour du Mont Dorado mais ne présentant pas détslépétalliferes. Ces sédiments, qui
seront nommes par la suite « sédiments de réfésersmnt considérés comme représentant la
composition initiale du sédiment GC50.

La démarche analytigue consiste a combiner desnaigms macroscopiques et
microscopiques (MEB, MET) avec des analyses DRKX, @ déterminer la minéralogie des
sédiments de référence et des sédiments GC50. &miteche minéralogique est couplée a
une étude chimique (éléments majeurs, traces e¢9d &ares) des sédiments. Dans le but de
quantifier les variations chimiques, un facteumdiehissement (Ei) est calculé, a partir de la
composition des sédiments de référence, pour chelgoent et dans chaque échantillon de la
carotte étudiée. Ces données nous permettent demiléer a quelles profondeurs les
interactions eau/roche ont été les plus importariedin, I'observation des spectres des

Terres Rares permet de discuter I'origine des dépétalliferes GC50.
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Abstract

Metalliferous deposits are described from theerasflank of the East Pacific Rise
(EPR) offshore Costa Rica, close to a basaltic seatcalled “Dorado high”. Based on heat-
flow data and porewater profiles, the site is agnawf active low temperature hydrothermal
discharge. We focus on the mineralogical and ch&nainalyses from a 124 cm long gravity
core (GC50), located on the north-western slopt@fL00 m high Dorado high. In this core,
the sediments consist of detrital clay mineralsval as authigenic minerals such as zeolites,
apatites, and Fe/Mn-rich oxy-hydroxides. In cortirtise reference sediments from adjacent
areas without hydrothermal activity are olive gremipelagic muds composed of volcanic
glass particles, clay minerals, siliceous microfesand some detrital quartz and feldspar.

Bulk sediment chemistry and chemical enrichmentofaccalculated with respect to
the reference sediment indicate that the most itapbchemical changes occurred at the base
of the core from 100 to 124 cm bsf, with strongi@ments in MnO, CaO, Bs, and FgOs.
These enrichments are correlated with the occuereott authigenic Fe-oxyhydroxide
(goethite) and Mn oxide (todorokite and vernadaie100 cm bsf), and hydrothermal apatite
(110-124 cm bsf). In the upper section of the cboen 12 to 70 cm, the sediment is
composed of abundant smectite and authigenic jpsiti, and only minor chemical changes
can be observed with respect to the reference sedan

The ubiquitous presence of phillipsite suggests ttha entire sedimentary column of
core GC50 was first affected by diagenesis. Howedwelow 70 cm bsf, these phillipsites are
partially dissolved and Fe oxides occur from 11024 cm, followed upward by Mn oxides
at 100 cm. This transition from Fe to Mn rich se€lirts can be interpreted in terms of an
upward increasing redox potential. PAAS-normaliZREE patterns of GC50 sediments
present clearly negative Ce and positive Y anomsafiberited from seawater at the base of
core GC50. These anomalies decrease upward, whadhterpret together with the transition
from Fe to Mn-rich sediments by an upward migratiogy temperature hydrothermal fluid.
Thus, after a first stage of diagenesis, the digghaf a low temperature hydrothermal fluid
occurred through the sedimentary column, leadingh® precipitation of hydrothermal

compounds that are lacking towards the surface.

KEYWORDS: East Pacific Rise; ridge flank; hydrotimadism; alteration; metalliferous

deposits; Rare Earth Elements.
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1. Introduction

Oceanic metalliferous deposits consisting of atéages of Fe-Mn oxyhydroxides,
zeolites, and clay minerals are efficient scavesf@rtrace elements such as Ni, Co, Cu, and
rare earth elements and Yttrium (REY; Hein et B897; Kuhn et al., 1998). Such deposits
result from the precipitation of dissolved metaisni seawater, porewater, or hydrothermal
fluids and have been classified into three geneastgories based on their mechanisms of
formation (Boles, 1977; Kastner, 1981). The firategory of metalliferous deposits is called
hydrogenetic and results from basalt alterationsbgwater occurring directly after crust
accretion followed by oxide precipitation from sed@r (Cann, 1979; Humphris et al., 1980;
Honnorez, 1981). The second category forms durimdy ediagenetic processes, typically
within volcanoclastic deposits as well as in deep1d clays (Karpoff, 1989; Karpoff et al.,
1992; Aoki and Kohyama, 1998). These deposits lst@mim at redox boundaries within the
sediment or at the sediment-water interface. Tird tategory of deposits precipitates from
discharging hydrothermal fluids close to the ridggs, or on ridge flanks with a thin
sedimentary cover (Honnorez et al., 1983; Buatieale 1995; Buatier et al., 2000). These
hydrothermal deposits generally occur in volcamycattive areas mainly at plate boundaries
(spreading centers, fracture zones), while hydretierand diagenetic deposits are formed in
tectonically stable areas on old oceanic crust (gsal., 1997). The nature and the chemical
composition of newly formed minerals related tadksediment interactions reflect the nature
of the fluids from which they precipitated (hydretmal fluids, seawater or mixtures) and
local physicochemical parameters such as redoxitonsl

We studied metalliferous hemipelagic sediments tere sampled near a off axis
basaltic outcrop, on the eastern flank of the Pasific Rise (EPR, Fig. 1a). The purpose of
this paper is to determine the mineralogical andntbal characteristics of the secondary
mineral phases in order to elucidate their meclnart formation. Special attention will be
payed to Fe/Mn ratios, trace metal content, and RBEYerns, commonly used to trace the

origin of metalliferous deposits (Usui et al., 1997
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Fig. 1: a) General map of the Ticoflux field aredahalibcation of the Dorado outcrop and the ODP Hdl89
(modified from Fisher et al., 2003). b) Locationtloé studied cores on the southwest side of theraut

2. Regional setting

Metalliferous and hemipelagic sediments were ctdlé by gravity coring during the
Ticoflux Il expedition in 2002, west of the Nicofeninsula, Costa Rica (Fig. 1a). The aim of
this expedition was to study the impact of low tengpure ridge-flank hydrothermal activity
on the cooling rate of the Cocos plate consistiing ©8-24 Ma-old crust (Fisher et al., 2003).
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The Cocos plate has a complex tectonic historpenTicoflux Il area, comprising basalt crust
generated at the EPR (East pacific Rise) at fasiasing rates and at the CNS (Cocos-Nasca
Spreading Center) at intermediate spreading rates heat-flow measured on EPR generated
crust is typically 90% below theoretical heat-flgpgedicted by the conductive lithosphere
model, suggesting that cooling has been stronglgelatated by the circulation of
hydrothermal fluids (Vacquier and Sclater, 1967n\lterzen and Uyeda, 1963; Fisher et al.,
2003). In contrast, the heat flow of CNS generatedt is in good agreement with calculated
conductive heat-flow values. The Ticoflux cruisesused on the hydrologic processes that
determine heat-flow distribution using heat-flowasarements, coring, and seismic surveys.
Plate boundaries, seamounts, and basaltic outaveps the primary targets for sampling,
because they are fundamental structures for fiuailation (Harris et al., 2004).

The results from ODP Hole 1039, drilled in closeinity (Fig. 1a), document that the
sedimentary cover of the Cocos plate is ~450 nkthidie upper 150 m are composed of
Pleistocene to Pliocene hemipelagic muds, followetbw by Miocene pelagic nanofossil
oozes. The sedimentation rate is ~46 m/m.y. folPfleéstocene and 6 m/m.y. for the Pliocene
and late Miocene (Silver et al., 1997). However,the Ticoflux area the nature and the
thickness of the sediments vary laterally with keaf topography, bottom currents, and
distance from the continent. In general, the te@iment thickness does not exceed 200 m
and the overlying hemipelagic sediment sectiorhia br absent on the top of seamounts
(Spinelli and Underwood, 2004).

The gravity cores studied are from the Dorado aytcra 100 m high basaltic
seamount from 3150 m water depth (Fig. 1a). Heat tAlong the SW slope reached values
up to 389 mW+ni, which is much higher than the theoretical ran§§®5 to 120 mW*nif
calculated for a 18-24 Ma old seafloor (FisherlgtZz®02). Fourteen gravity cores were taken
on and around the Dorado outcrop (GC 33 to 43 addi&to 51). The sediments of the area
consist of hemipelagic mud in core collected at Hese of the seamount and on its
southwestern slope, whereas highly altered yellowoiown mud (locally zeolitic) and Mn-
oxide occur on its northwestern side (Fisher et 2002). Phosphate concentrations and
alkalinity values of pore water decrease with deipttsome of the cores, consistent with
upward flowing fluids with low phosphate concentvas and alkalinity values issued from
basalt-seawater interaction (Wheat et al., 1996)s Buggests, together with the heat-flow
data, that the Dorado Outcrop is a site of actigelarge of low temperature hydrothermal
fluid (< 65°C).

The location for gravity core GC50 on the northises slope of the Dorado outcrop,
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at 3142 m water depth, was chosen because of giwedti heat flow in this area (Fig. 1b, at
9°05.044 °N - 87°05.929 °W). This 138 cm long coomsists of a mottled mixture of dark
yellowish brown zeolitic clay and yellowish brownuth from 12 to 70 cm below seafloor
(bsf), some up to 6 cm thick layers and patchesxmfes with phosphates and altered zeolites
from 70 to 124 cm bsf. Scattered fragments of glassalt at the base of the core indicate the
proximity to the basalt-sediment interface (Fig.Qr study is focused on core GC50 and for
comparison we present data from the adjacent €838, GC42, and GC43 (Fig. 1b). These
latter cores are composed of hemipelagic mud with nmetalliferous deposits. In the
following, we consider that these samples, calledfefence sediments”, represent the

unmineralized sediment of core GC50.

3. Materials and methods

Five samples of bulk sediments from core GC5®(e80, 52, 100 and 110 cm bsf)
representative of each lithologic level, and twdklneference sediments from neighboring
cores (GC42 114 cm bsf and GC38 90 cm bsf) werlyzsdh by X-ray diffraction (XRD) and
observed by scanning and transmission electrorostopy (SEM and TEM).

XRD analyses of bulk sediment samples were conduatt¢he Geological Institute of
the University of Neuchéatel with a Sintag 2000 ditometer using Cu dradiation with 2
slit varying between 0 and 60° at a scan speed.®wiin, 45 kVA8 mA 0.1°-1° slits.
Samples were prepared following the procedure difl&(1987). About 800 mg of sediment
was ground to powder, pressed at 20 MPa in a potaleer, covered with a blotting paper,
and analyzed. The relative abundances of mineral® wstimated qualitatively, based on
peak heights without interferences. A semi-quatntgaevaluation of the X-ray diffraction
data was not possible because of the abundanamarphous siliceous fossils and volcanic
glass. The clay minerals were identified on oridraamples of <&m and 2-16 um fractions
collected on glass slides, after air-drying, anéimgafter ethylene-glycol treatment. To
identify more precisely the diffraction peak pasis, XRD patterns were decomposed into
elementary Gaussian curves using the McDiff program

Detailed petrographic observations of freshly brokeand carbon-coated sample
surfaces were performed using a scanning electiorostope (SEM Jeol 5600 operating at
20 kV) equipped with a X-ray EDX Fondis detectore(@e Commun de Microscopie,
Université de Franche Comté, Besancon). EDX armlysbvided qualitative chemical

compositions. For TEM analyses, sediments weredtat 5 °C immediately after sampling.
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Selected samples were then impregnated in a Sgsim according to the method of Tessier
(1984) and Elsass et al. (1998), cut with a diamanite on an ultramicrotome, and collected
on carbon coated Cu grids. We used a Jeol 126QGkVL(CCME, Université de Franche
Comté, Besancon) and a Philips CM30 at 300kV eaqdppith a EDAX detector (CCM,
Université de Lille 1).

Chemical analyses were performed on 11 bulk sanjpem core GC50 and four
reference sediments (38GC90, 38GC225, 42GC114 2B€488-90 cm bsf), at the Centre de
Géochimie de la Surface at CNRS Strasbourg (Fraite) samples were ground in an agate
mill, dried at 110 °C, calcinated at 1000 °C, meNath a mixture of lithium tetraborate, and
dissolved in a glycolated solvent for analysis (8ahet al., 1985). Major element contents
(in wt.% oxides), and trace and rare-earth elementents (in ppm) were determined with a
precision of + 5% by ICP-AES (Jobin Yvon) and ICFSNVG Plasmaquad PG2+).

4. Results
4.1.Sedimentology and mineralogy

The reference sediments are olive gray hemipelagits mainly composed of
siliceous microfossils (radiolarians, diatoms, gporspicules), clay minerals, and volcanic
glass patrticles, according to SEM observations. (8&). XRD patterns (Fig. 4) show that the

clay minerals are smectites, and also reveal tbsgpice of halite, quartz, and feldspar.

At the top of the core GC50 core (2 cm bsf), aub@af about 5 cm in diameter was
collected (Fig. 2). According to SEM observatioiis,consists of siliceous microfossils
encrusted by black oxides (Fig. 3b). Microfossiéem to have served as a framework for
cementation by oxides rich in Mn and Fe as confirimg the chemical data (Table EA-1).

Sediment samples from mid-core (12-70 cm bsf)camposed of yellowish brown
mud containing a mottled mixture of zeolites andychminerals (Fig. 3c). All samples
between 12 and 70 cm bsf present similar XRD padtek typical example from 52 cm bsf is
shown in Fig. 4. The XRD data allowed to identifyetzeolites as phillipsite (major
reflections at 3.19 A and 7.17 A). This is in agneat with qualitative EDX data from
individual crystals, yielding peaks for Si, Al, Nand K. SEM images of bulk sediment show

euhedral prismatic crystals with a size ofi20 to 1 mm (Fig. 3c), often concentrated in
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Fig. 2 : Sedimentary sequence of gravity core G&&dlocation of the studied samples (depth belanfle®r
(bsf) are indicated). The relative abundance ofousrisedimentary components in the core is shovimatsd
from smear slides and SEM observations. Continuses Hominant; dashed line: minor and no line: not
detected. 1 = volcanic glass particles and silisemicrofossils; 2 = clay minerals; 3 = phillipsit#;= Mn
oxides; 5 = Fe oxides; 6 = apatite.

clusters that fill cavities and voids in the sedmerhe XRD data furthermore reveal the
presence of barite (BaSO4) (Fig. 4). Phillipsited darite represent the dominant mineral
phases in this part of core GC50 and they are gganiad by minor portions of quartz, halite
and clay minerals.

The diffraction pattern of the oriented g fraction displays a large and asymmetric
peak between 5 and 96°2Fig. 5b), in the air-dried sample at 52 cm bsfsifkulated XRD
pattern reproduces a comparable asymmetric peakipgrposition of two gaussian curves at
respectively 7.3° @ (12.6 A, the most intense) and 6.4 213.6 A, Fig. 5b). After
glycolation, the observed peaks are shifted towbnder 2 angles: the most intense peak is
at5.2° ® (16.8 A) and the second peak at 5.0Y25 A). The shift of the 001 reflection from

12.6 A for air-dried sample to 16.8 A after glydaa is characteristic for smectite having
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GC50 100 cm bsf

Fig. 3 : SEM images of reference sediment and G@5tpkes (a) hemipelagic mud from the reference semtim
(b) Mn-Fe oxides encrusting siliceous fossils impke GC50 at 2 cm bsf. (¢) Void filling by authigen
phillipsite in clay-rich sediment at 52 cm bsf. {dh oxides with honeycomb structure in the non-naded Mn
crust at 100 cm bsf. (e) Mn oxides encrusting aethic phillipsite (100 cm bsf). (f) Authigenic eutnal crystals
of apatite at 120 cm bsf. Abbreviations: Cl = datrsmectite; Ap = apatite; F = siliceous microftsssOx
=oxides; Ph = phillipsite and Vg = volcanic glass.
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one water layer in the interlayer position (Deealet 1992). The second reflection at 13.6 A
shifted to 15 A after glycolation corresponds tesleexpandable clay minerals and can be
attributed to irregular mixed-layer chlorite-sméeti(Holtzapffel, 1985). The diffraction
pattern of the oriented g2m fraction of the reference sediment shows a simagymmetric
peak between 5 and 9¢°2Fig. 5a). As for the GC50 sediment, this asymiogieak can be
reproduced by superposition of two gaussian cuwigish are shifted to 16.9 A and 15 A
when glycolated. The < gm fraction of the reference sediment is thus simtidathe upper

part of core GC50, mainly composed of smectiteranakd-layer chlorite-smectite.

Reference samples a
142 A

Air-dried

GC50 sediment at 52 cm
13.6 A

Air-dried

16.8 A

15 A
Glycolated

L L L L L L L e e e e e e e B T T 1 | LI T

4 5 6 7 8 9
°20 CuK o

Fig. 5 : Fitting of the 4-9% XRD reflections band of the air-dried and glycethpreparations for the reference
sediment (a) and sample at 52 cm bsf (b).

At 100 cm bsf, a black layer is mainly composed-efMn oxyhydroxide, phosphate
and phillipsite (Fig. 4). XRD analyses of this san{fC50 100 cm) show large peaks at 9.68
A and 4.80 A characteristic of todorokite and/oAd@Ernadite (Fig. 4). Todorokite is a
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manganate with a tunneled-structure and an octahsdeet of about 10 A with a cross row
octahedral chain running along the b axis. 10A-adite is a phyllomanganate with a 10 A-
thick octahedral sheet layer related to the presefavater and cations within the interlayer
(Chukhrov et al., 1978, 1985). These oxyhydroxste®y micro-hemispheroidal structures or
filament textures under the SEM (Fig. 3d). The spitgs are 10 to 3@m in diameter and
have a honeycomb structure formed by the aggregatidlaky particles of about gm in
size. These aggregates seem to have grown onezsoifiaces (Fig. 3e). Under the TEM, the
diameter of the spheroids varies from 5 tou2® with a systematic mineralogical zonation
(Fig. 6a). The size and morphology of the individoide particles vary from the center to
the edge: the center is composed of poorly crystall nanometric particles of
phyllomanganate embedded within better crystallifietkes of 10A-vernadite, whereas
elongated laths of todorokite occur towards theseafghe microconcretions.

Figure 4 shows the XRD pattern from 110 cm bsf &gpecal example of the GC50
sediments below 100 cm bsf. The pattern displaymmraflections at 2.80 A and 2.71 A
corresponding to the major reflections of fluordeaand hydroxyapatite. Phillipsite is also
present in this section as well as quartz andehéEM observations confirm the presence of
well crystallized authigenic phosphates occurrisgaggregates of small euhedral crystals of
about 0.7um (Fig. 3f). On TEM images, these euhedral crysdaplay the typical hexagonal
morphology of apatite when observed along the Gi¥ie zaxis (Fig. 6b). In this part of the
core, Fe oxides are also present often on phiépsurfaces. Their poor cristallinity did not
allow their characterization by XRD. However, TEMdges show that aggregates of Fe-rich
nanoparticles, with common cellular texture, digpédectron diffraction diagrams with two
broad circular reflections at 4.19 A and 2.44 A ichhcould correspond to the (101) and
(111) reflections of goethite (Fig. 6b).

Associated to these major phases, XRD diffractogramdicate the presence of quartz and
halite in all core GC50 samples (Fig. 4). The oomuce of halite is certainly related to

precipitation during sample drying.
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Fig. 6 : TEM images of impregnated samples at 100(amand 124 cm (b). (a) Mn
concretions with concentric zonation, showing vditea(Ve) in the center and todorokite (T)
with lath like morphology on the edge. (b) Apat{dp) and Fe oxide (G, goethite) with
associated SAED (selected area diffraction elecipattern.

4.2. Chemical data

4.2.1. Major and trace elements

The bulk chemistry of the reference sediment (GC&%42, and GC43) is
characterized by about 55 % $jA5 % AbLOs, and low contents of CaO (~ 2%)(3 (~
0.2%), and MnO (~ 0.13%) (Table EA-1). The altesedliments from core GC50 contain

68



Caractérisation minéralogique et chimique des sédistmétalliferes constituant la carotte GC50

lower Al,O; and SiO2 concentrations, but relatively high CAO, and RPOs contents,
especially below 70 cm bsf. Compared with the mfee sediment, GC50 samples also
present high Ba, Ni, Co and Cu contents. In theindarated Mn-rich horizon from 100 cm
bsf, the Ni and Cu contents are higher than thoseydrothermal crusts from the Valu Fa
ridge and approach concentrations typical for MBagific hydrogenous crusts (Hein et al.,
1997). The metalliferous surface nodule from 2 cef presents a relatively high Mn
concentration. However, its Mn/Fe ratio (4.30)as/ér than in the non-indurated Mn horizon
at 100 cm bsf (16.73) (Table EA-1).

In a ternary Al-Fe-Mn diagram (Dymond and Corli$873; Toth, 1980), all reference
samples are almost Mn-free with an Al/lFe mass rafi@bout 1.32 (Fig. 7). In contrast,
samples from core GC50 are shifted towards the plx avith increasing depth. Four groups
can be distinguished. The first group (I) consistssamples from 12-38 cm bsf and is
characterized by weak Mn enrichment. A second gr@UQpwith a slightly greater Mn
enrichment consists of samples from 52 to 70 cm™™sé third group (lll) is defined by the
samples from 2 and 100 cm bsf, which are charaetipy a strong Mn enrichment and low
Fe concentrations. Finally, the fourth group (Ivtludes the basal sediments from 110 and

124 cm bsf. This latter group does not follow tleneral trend and has Mn concentrations

similar to the second group, but shifted towardskk apex (Fig. 7).
A
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reference samples
GC502
GC50 12
GC50 26
GC50 30
GC50 38
GC50 54
GC50 58
GC50 70
GC50 100
GC50 110
GC50 124

00> A D>D>>>PON
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Fig. 7 : Al-Fe-Mn ternary diagram for GC50 sedimsamples and reference sediments.
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To permit a more direct comparison, we have caledla@nrichment factors for all

elements in GC50 samples, with respect to theeréer sediment.

4.2.2. Enrichment Factors

The enrichment factoriEused to quantify the chemical variations withire 1GC50
core, is defined as:

E; = (G/Ca)sample / (gCa)reference sediment (Li, 1982)
whereas Cstands for the concentration of an element i anddthe concentration of Al. The
normalization with respect to Al is used becausdsAtonsidered to be the most immobile
major element. As reference sediment we use asopi®ly the average of the four samples
from cores GC38, GC42, and GCA43.

E is close to 1 for Si@) K,O, NaO, and MgO, suggesting that these elements
remained almost unchanged during alteration (Fay. Bor sediments above 100 cm bsf, the
enrichment factor for ®; is also around 1, whereas the values for Ca0Os Bnd MnO are
bigger than 1 and increase with depth (Fig. 8bac&relements (Ba, Ni, Co and Cu) are also
slightly enriched in this section above 100 cm (Big). The highest Ei value of about 1000 is
found for MnO in the non-indurated Mn layer at 160 bsf (Fig. 8b). The Ei values for Ni
and Co have similar depth evolution as MnO andlraadues of about 100 at 100 cm bsf
(Fig. 8c). The Ei values for,Bs, F&Os3;, and CaO evolve similarly with depth reaching, in
contrast to MnO, their maximum values not at 100kshbut in the two deepest samples at
110 and 124 cm bsf.

4.2.3.Rare Earth Elements and Yttrium (REY)

The PAAS-normalized REY patterns of the referesamples are almost flat except
for a distinct positive Eu anomaly and a slightiément of the heavy Rare Earth Elements
(HREE, Gd-Lu) (Fig. 9). Reference sample REY cotregions are distinctly lower than
those in GC50 sediments. This is confirmed by tlacudated enrichment factor for
neodymium, showing a slight increase with deptkhim core (Fig. 8c). Except for a positive
Eu anomaly, the patterns from core GC50 are venylai to seawater, with negative Ce and
positive Y anomalies, and a HREE enrichment (Fig,cP Negative Ce anomaly values
(CelCe*= 3Ceql[2Lay+Ndy]) are between 0 and 1, whereas positive Eu anomalyes
(Eu/Eu*= Ew/[N(Smy*Gdy]) are above 1 (Table EA-2). In core GC50, Eu/Entl &£e/Ce*

values decrease regularly from the top to bottomeating almost seawater-like values at the
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base of the core (Fig. 10, Table EA-2). In conirids surface nodule is characterized by a
REY pattern that differs from the other sampleshhying a positive Ce anomaly, a negative
Y anomaly, and lack of a HREE enrichment (Fig. 9a).
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5. Discussion
5.1. Origin of the authigenic components

Mineralogical observations demonstrate the presefcuthigenic minerals in core
GC50 suggesting that the pristine sediment has bemtlified by fluid-sediment interaction.
The authigenic phases include phillipsite and bagespecially from 12 to 70 cm bsf, then
apatite, and Mn and/or Fe oxides from 100 to 12%4sf

The surface nodule, composed of a mixture of Mndesi and fragments of
microfossils, is chemically distinct from the unigarg sediment. Its PAAS-normalized REY
pattern precludes, together with the enrichmemdiiand Cu, a hydrothermal origin (Usui et
al., 1997; Dekov et al., 2003). In contrast, inticatar the positive Ce anomaly is rather
indicative for hydrogenetic Mn nodules (Usui et 4B97). However, the Co concentration is
below values typical for Mean Pacific hydrogeneatiasts (Hein et al., 1997; Table EA-1).
Diagenetic nodules formed in oxic sediments usualye high concentrations in Mn, Cu, and
Ni, and are particularly enriched in Cu and Ni. [Sutiagenetic nodules are furthermore
characterized by Mn/Fe ratios between 2.5 and Sm@nd et al., 1984; Takematsu et al.,
1989). The Mn/Fe ratio of our surface nodule of falBs within this range. However, this
surface nodule is exposed to the water column amg therefore also include a weak
hydrogenetic component as suggested by its Co armbRcentrations that are higher than in
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typical diagenetic nodules, and by the positiveaGemaly (Verlaan et al., 2004; Usui et al.,
1997).

The sediment from 12 to 70 cm bsf is only slighdiyferent from the reference
sediment (Figs. 7). The clay fraction is in botlsesacomposed of smectite associated with
some chlorite/smectite mixed layers. Smectite isommmon detrital mineral in deep-sea
sediments, but it has also been described as enatain product of volcanic glass (Chamley,
1989). According to Spinelli and Underwood (200gectite is ubiquitous in hemipelagic
mud and olive brown clay off the Nicoya Peninsulhese authors described a sediment
mainly composed of smectite including probably soitiee in a disordered mixed-layer
structure, and concluded from this a detrital rathan a diagenetic origin from the alteration
of volcanic glass. SEM and TEM investigations diot ishow textural evidence for the
presence of authigenic smectite. Furthermore, staestpresent in both reference and GC50
sediments. For all these reasons we concluderieedtie in core GC50 is of detrital origin.

The barite content found in core GC50 is much highan in the reference samples
and also much higher than can be anticipated fregional organic matter fluxes (Dymond
and Collier, 1996). Therefore it is unlikely to bebiogenic origin. The barite from 12 to 70
cm in core GC50 may therefore be of hydrothermaimr(Bonatti et al., 1972; Dymond et
al., 1992). Immediately below this interval, thghmest Ba concentration of core GC50 occurs
in the Mn-oxides rich layer at 100 cm. However,hawite could be identified in this sample
(Fig. 4 and 8). Beneath this level occur no othetchments of Ba or barite. In conclusion,
the occurence of hydrothermal barite above theeldg enrichment of the Mn oxides layer
reflects a more complex origin of the GC50 sediment

The major mineralogical difference between themsedt from the upper part of core
GC50 and the reference sediment is the abundanglilbpsite. Phillipsite is a zeolite group
mineral that forms in marine sediments mainly biraltion of volcanic glass (Hay, 1964;
Sheppard and Fitzpatrick, 1989). On SEM imaged|igdite fills cavities and voids within
the sediment, underlining that this mineral is ofhégenic origin, and can be interpreted as
progressive dissolution and replacement of volcgfass particles (Burns and Burns, 1978).
An additional contribution of silica from siliceougsts is probable. The dissolution of
siliceous organisms, leading to a strong Si enrattmnormally promotes the formation of
clinoptilolite rather than phillipsite (Stoneciphd976; Petzing and Chester, 1979). However,
even if SEM observations show that siliceous mmssils present in the reference sediment

have disappeared in core GC50, the enrichmentri&adio) for SiQ always remain close to 1
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all along the sedimentary column (Fig. 8). Moreowdmoptilolite is often associated with
calcareous sediments and high sedimentation natesreas in this study zeolites are formed
in volcanic and siliceous sediments with a low seghtation rate. These environmental
factors are generally associated to the formatiophdlipsite (Stonecipher, 1976). We can
thus suggest that in this particular environmepgtaitext the dissolution of volcanic glass
particles and probably siliceous microfossils letmshe formation of phillipsite rather than
clinoptilolite.

In summary, in the upper part of core GC50 authgenillipsite is probably related
to early diagenetic processes whereas most of niextge, also present in the reference

samples, is probably of detrital origin.

Below 70 cm bsf, the most important modificatiohatt affected the sediment are
strong enrichments in MnO, CaO,@2, and FgOs (Fig. 8b), leading to the precipitation of Fe
oxide (goethite), Mn oxide (todorokite and 10A-vadite), and apatite. SEM observations
show that Mn and Fe oxides encrust zeolite cryssaiggesting that their precipitation
postdates that of phillipsite. Moreover, TEM obsdians of the Mn oxides at 100 cm bsf
revealed the presence of Mn microconcretions wigawicular structure suggesting that the
phyllomanganates of the vernadite family precipitiafirst on zeolites, followed by todorokite
(Fig. 6a). Such a coexistence of todorokite andnasite is common for marine low
temperature hydrothermal deposits (Usui et al.618&in at al., 1997; Koschinsky and Hein,
2003). The high concentrations of Ni, Co, and Cuthis sample can be explained by
scavenging of these elements by the Mn oxides (Maret al., 1999). Dissolution of
biogenic siliceous components is a possible soofcHi, Co, and Cu (Burns and Burns,
1978).

Apatite has only been detected in the deepestqgbdite core, where the enrichment
factors (Ei) for CaO and,Ps are highest (Fig. 8). However, the strong corretabetween
the Ei values of CaO and®; over the entire core (r2 = 0.99) suggests thatlsamzounts of
apatite, not detected by X-ray diffraction and rmogmopy, may also be present at smaller
depth. The apatite observed in the deepest parth®fcore occurs as aggregates of
idiomorphous euhedral crystals of about 0.7um (F&jsand 6b) and is thus of authigenic
origin. Phosphorous in marine sediments is maielyveéd from the decomposition of organic
matter, a process that is controlled by biologitvég and the availability of oxygen within
the sediment. The released phosphorous can dirpctlgipitate as authigenic P-bearing

minerals or be integrated into Fe oxyhydroxideoéhch et al., 1982; Berner et al., 1993).
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Therefore, the phosphorus cycle can be closelyelt the stability of Fe oxyhydroxides,
which is directly redox controlled (Krom and Bern&B80). Consequently, dissolved P can
be scavenged by Fe oxihydroxides under oxic canditi then be remobilized by the
reductive dissolution of Fe oxhydroxides duringiélrThe released P may return to the
ocean or remain within the sediment and contrilboitdhe formation of authigenic phosphate
minerals (Cha et al., 2005). Hydrothermal processsgecially low temperature systems, are
considered to be a major sink for P in the oceknseflich et al., 1982; Wheat et al., 1996).
In such systems, the relative apatite enrichment lwa of organogenic origin (fish bone
debris) or result from precipitation of hydrothetnagatite as described by Marchig et al.
(1999) for sediments from the Peru basin. Theseoasifound that #s/Y ratios were higher

in hydrothermal apatite than in adjacent biogemiatide. They explained this difference by
the absence of a complete reequilibration of hydnohal apatite with seawater. In the
samples from the deeper part of core GC5®sPeaches 12 %, and Y 130 ppm (Table EA-1
and EA-2), yielding a f5/Y ratio that is highly above the regression lifidimgenic apatite,
whereas the sample from above 100 cm bsf plotghegeavith the reference samples on the
regression line (Fig. 11). We thus conclude thaitigg observed at the base of core GC50 is
likely of hydrothermal origin. The precipitation atithigenic phosphate minerals rather than
incorporation of P in iron oxyhydroxides occursplpably because of the high hydrothermal P

flux under the reducing conditions at the basdefdore.
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Fig. 11 : Plot of Y vs. P205 for GC50 and refereramples. The ratio valid for organogenic apasitshiown
as a line (Marchig et al, 1999). Filled circles &€50 samples, and open circles are reference sampl
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5.2. Indications for an upward fluid flow

The chemical enrichment factors presented in seeti@.2 show that the highest Ei
values in core GC50 occur below 70 cm with enrichirfactor up to 1000 for MnO at 100
cm (Fig. 8). By comparison, the enrichment factersain close to 1 in the upper part of the
core, suggesting that authigenic phillipsite odogrrabove 70 cm bsf is of early diagenetic
origin and derived from volcanic glass particled aonssibly biogenic tests.

The enrichment factors for MnO, CaO andOP are >1 above 70 cm bsf, and
continually increase up to their maximum value®nef0 cm. The slight enrichment from 12
to 70 cm suggests that small amounts of phosphatevn oxides are also present in the
upper part of the core. The Nd content followsghee trend in this section (Fig. 8c), and is
better correlated with s (> = 0.724) than with MnO fr= 0.502), suggesting that the
phosphate is the main REY carrier phase above t0Bst.

Apatite, Fe oxides and Mn oxides are the majorigattic phases in the basal part of
the sedimentary column. The Ei values fg®fand FgOs are highest for the samples at 110
and 124 cm bsf, whereas MnO reaches its maximunreval 100 cm bsf. This succession
between Fg€); and MnO can be explained by an upward increagdgx potential where the
oxidation of Fé" to F€* occurs at an Eh of about 0 mV and #oxidizes to MA" above 400
mV. Such an upward increasing redox potential mcyl for hydrothermal systems and can
be explained by the progressive mixing of a redumsmknding fluid with a more oxygenated
porewater towards the sediment-seawater intertdem (et al., 1994).

To confirm the probable occurrence of an ascentydyothermal fluid, we focus on
REY distribution patterns commonly used to deteeniine origin of metalliferous deposits
(Elderfield and Greaves, 1982). All GC50 samples;lueling the surface nodule, show
PAAS-normalized REY patterns characteristic forvestar, except for a strong positive Eu
anomaly (Fig. 9b and c). The strong negative Cemaiyp in seawater is due to its
guadrivalent oxidation state leading to a prefeatnemoval of Ce from seawater with
respect to the other REY which are all trivalentheToronounced enrichment of the heavy
REEs relative to the light REEs is due to the gnestability of HREE complexes in seawater
(Elderfield and Greaves, 1982). The REY patternsowi-temperature hydrothermal fluids
strongly resemble seawater patterns (Alt, 1988}abse they result from the infiltration and
the migration of seawater through fractured ocebaggalts with only limited seawater-basalt
interaction due to the low temperatures and shesidence times (Wheat et al., 1996). The

positive Eu anomaly observed in GC50 samples is pissent in the reference sediment.
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Europium commonly substitutes for Sr in feldsparstably Ca-plagioclases (McLennan,
1989). The positive Eu anomaly of the referencensent can thus be explained by the
presence of plagioclase identified by XRD (Figadyl commonly associated to volcanic glass
(Marchig et al., 1999). However, feldspar is rareabsent in GC50 sediment. Alternatively,
zeolites, which are the dominant mineral phasdénupper part of core GC50, could be the
Eu carrier since they probably derive from theralien of volcanic glass particles and the
breakdown of plagioclase (Laverne et al., 1996)ngeguently, the downward decreasing
Eu/Eu* anomaly in GC50 core could be explained iy progressive alteration of zeolites
and/or plagioclase with depth.

The seawater-like REY distribution patterns of 8€50 sediments confirm an
exchange with a low-temperature hydrothermal flide upward decreasing negative Ce and
positive Eu anomalies demonstrate furthermoretthisthydrothermal influence was strongest

at the base and decreased upward.
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6. Summary and conclusions

Mineralogical and chemical data define depth-relatends of sediment alteration in

gravity core GC50 recovered from the western edga seamount east of the East Pacific

Rise, at about 9°N. The sedimentary sequence afdrecan be subdivided into three units :

The surface nodule (GC50 2 cm) is mineralogicaltyl chemically distinct
from the sediment of the core. This Mn-Fe oxideulecdhows a REY pattern
with a positive Ce anomaly precluding a hydrothdrarain. Its high Ni and
Cu contents and a Mn/Fe ratio between 2.5 and §esiga diagenetic origin.
However, a weak hydrogenetic contribution from dlverlying seawater leads
to a low enrichment in Co and Fe.

In the middle part of the sedimentary column (frbEnto 70 cm bsf), chemical
exchanges were limited to the formation of diagenghillipsite and barite.
However, these sediments show a negative Ce andjwealgker than in the
basal sediments) and a REY pattern similar to sewlisnof low temperature
hydrothermal origin, suggesting a hydrothermal priet with a low
enrichment in phosphate and Mn oxides.

In the basal sediments (below 70 cm bsf), the Fefidationation and the
REYs with a seawater pattern are typical of alienaproduced by a reduced
ascending fluid of low temperature. The resultinglfothermal precipitates
correspond to authigenic apatite, Fe oxide (gasthiand a mixture of
todorokite and 10A-vernadite enriched in Ni and @umbably due to the
dissolution of the biogenic siliceous components.

This mineralogical and chemical study of the GCbBfecsuggests the occurence of an

ascending hydrothermal fluid of low-temperature“®orado high”. This discharge started

after a early stage of diagenesis that affectecetiiee sedimentary column, and lead to the

precipitation of hydrothermal minerals that decesagcore.
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Chapitre 11l Conclusions majeures

(1) Les études préliminaires effectuées lors de la egme en mer Ticoflux I
(mesures de flux de chaleur et profils des eatetstitielles) ont permis de mettre
en évidence l'existence de zones de décharge wedlinydrothermaux de basse
température et peu altérés (Mg et Ca identiquesaa de mer), au niveau du Mont
Dorado. La carotte GC50 a été prélevée au niveamedde ces zones. Les
premiéres investigations montrent des différencesralogiques et chimiques du
sédiment GC50, comparé aux sédiments pris comnéeeréfe. Globalement, les
sédiments GC50 présentent de nouvelles phases at@séfessentiellement
phillipsite, oxydes Mn et/ou Fe et apatites), algue les microfossiles siliceux et
verres volcaniques abondants dans le sédimentff@emée, ont plus ou moins été
dissous, en fonction de la profondeur dans la tmr@es modifications suggerent
I'altération du sédiment de la carotte GC50 parfhledes.

(2) Les modifications minéralogiques et chimiques déslilments ne sont pas
homogénes au sein de la carotte GC50, et montrenéwolution en fonction de la
profondeur dans la colonne sédimentaire. En elést facteurs d’enrichissement
calculés présentent des valeurs proches de 1 @sn30 cm supérieurs de la
carotte, mettant en évidence de faibles changemsitsques dans cette zone qui
est minéralogiquement tres proche des sédimentetfdeence, mise a part la
présence de phillipsites en plus grandes quantis.facteurs d’enrichissement
calculés pour les sédiments plus profonds (de 424 cm) sont > 1 pour de
nombreux éléments, les valeurs d’Ei les plus ékéant obtenues pour MnO,
P,Os et CaO. Ces enrichissements se traduisent migggalement par la
précipitation, a ces profondeurs, de nombreux oxyeeet/ou Mn, et apatites. Les
interactions eau-roche semblent donc avoir été iptesses en dessous de 70 cm
bsf.

(3) Au sommet de la carotte, a linterface avec l'ea@ mher, les nombreux
microfossiles siliceux encore présents ont servisdpport a la précipitation
d’'oxydes Fe/Mn formant, par agrégation, un noduenwvron 5 centimetres de

diamétre. Ce nodule présente une origine mixtedgahie/diagénétique, d’aprés sa
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composition chimique et son enrichissement en métaces. Mise a part cette
concrétion de surface, les sédiments de la ca@@®0 au dessus de 100 cm bsf
présentent peu de différences minéralogiqgues carmmpaiux sédiments de
référence. lls sont essentiellement constituésyiker (smectites et interstratifiés
illites/smectites), de barytine, et de phillipsit@insi que de restes de microfossiles
siliceux et de verres volcaniques partiellemeréirékt car en moins grande quantité
gue dans les sédiments de référence. La préoipitde phillipsite dans les vides
et creux résulte de la dissolution des microfosssiéiceux et verres volcaniques.
Ces observations mettent en évidence une premiaesepd’altération, dans les
sédiments GC50, induite par des réactions diaggredientre le sédiment initial et
les fluides interstitiels.

(4) Une deuxieme phase d’altération du sédiment ese rais évidence dans les
sédiments plus profonds (de 100 a 124 cm bsf). lderscette interaction, les
nouvelles phases minérales formées sont constitdé@xydes Mn/Fe souvent
présents a la surface des phillipsites altérées gire de nombreuses apatites. Les
fortes variations chimiques associées a ces ptatgis, suggerent lI'apport
d’éléments par un fluide extérieur au systéme,diagénétique.

(5) Quelles sont les évidences d'une éventuelle rereodt fluide hydrothermal,
actuelle ou passée, au niveau de la carotte GCBQ®P point de vue
minéralogique, le fractionnement du fer le long ldecarotte (fer a la base,
manganese au-dessus) peut-étre expliqué par lengeéldun fluide ascendant
réducteur avec des eaux interstitielles plus oxggenlLes apatites authigenes
présentent des rapportg®/Y élevés, dans la gamme des valeurs observées dans
le cas d’apatites hydrothermales. Cette compodaydeothermale est confirmée
par I'observation des spectres des Terres rarestramt des spectres identiques a
celui de I'eau de mer pour tous les échantillonsadearotte GC50, a I'exception
du nodule de surface. Ces spectres sont caraicfgéestde ceux observés pour des
composés ayant précipité a partir d'un fluide hytoeomal de basse température.
D’autre part, les variations chimiques au sein a@edrotte GC50 (Ei calculés)
montrent que les enrichissements en certains éténagigmentent régulierement
avec la profondeur, suggérant une diminution dedtaction fluide-sédiment, en
remontant dans la colonne sédimentaire. Il en @shéme pour les anomalies en
Eu et Ce des spectres des Terres Rares. La dionnattec la profondeur de

I'anomalie positive en Eu peut-étre expliquée pag augmentation de I'altération
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des phases porteuses de cet élément avec la peofoize méme, 'augmentation
continue de 'anomalie négative en Ce, et doncskwbation de spectres de plus en
plus semblables a celui de I'eau de mer, en seasapant de l'interface sédiment-
basalte suggére une interaction croissante du sétliavec un fluide hydrothermal
de basse température vers le bas de la carotte.

(6) Cette premiere partie de | ‘étude a donc permimdtre en évidence deux phases
majeures dans I'évolution des sédiments de la teaf®C50. Une premiere phase
de diagenése précoce au cours de laquelle letemtolnt précipité, suite a la
dissolution d’'une partie des microfossiles silicezixdes verres volcaniques. Au
cours d'une deuxieme phase, la précipitation d’'esydn/Fe et d’apatites
s’effectue a partir d'un fluide ascendant de bassgérature.

Le chapitre suivant est consacré a lutilisatiorautfes traceurs géochimiques

(isotopes Sr et Nd), dans le but de mieux contrain@rigine des fluides d’altération, et

d’estimer les rapports eau/roche ayant affectéddsments GC50.
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Chapitre |  Présentation de I'étude

Les isotopes radiogéniques du strontium et du nméedpermettent de déterminer
directement, grace leurs rapports isotopiques,igiime des différents constituants des
seédiments marins. lls sont ainsi couramment usilesé tant que traceurs naturels (Ling et al.,
1997 ; Butterfield et al., 2001 ; Mills et al., 200 Bayon et al.,, 2002 ; Chavagnac et al.,
2005 ; Gillis et al., 2005 ; Sanchez et al., 20@&ns le cas des sédiments présents dans la
carotte GC50, les compositions isotopiques du Sxcetont été analysées dans le but de
déterminer l'origine des fluides, a l'origine de paécipitation des oxydes Mn/Fe et des

apatites observés a la base de la colonne sédineenta

I.1 Les isotopes radiogéniques du strontium et du néotye

Les isotopes radioactifs (aussi appelés isotopessp@eénerent, par désintégration
radioactive, des isotopes radiogéniques (isotopks3, fformant ainsi des couples de
désintégration radioactive (élément pére - élérfisht tels que les systemes Rb-Sr et Sm-Nd.
Les signatures isotopiques du strontium et du néedydans les roches et minéraux, sont
représentées par les rappdf8rF®sr et***Nd/A*Nd, les isotopes radiogéniqu¥&sr et***Nd
étant les produits de désintégration des élémeadiactifs®’Rb (émissionp) et **’Sm
(émissionu), respectivement.

L’abondance des isotopes radiogéniques est tréablarElle dépend directement des
quantités initiales de I'isotope parent dans laheoet de sa constante de désintégration, car
contrairement aux isotopes stables légers (O, HJeS)isotopes radiogéniques ne subissent
pas de processus de fractionnement. Chaque isesd@mimé d’'un mouvement de vibration,
donc d’'une aptitude au déplacement dont la fréquest fonction inverse de la masse ; par
conséquent les molécules lourdes réagissent mamsgue les Iégéres au cours des réactions
chimiques. Ainsi, par exemple, I'évaporation, landensation et la solidification de I'eau
peuvent mener au fractionnement des isotopes dggéme (O%0') et de I'hydrogéne
(H¥HY. De méme, les processus biologiques influencefopdément le fractionnement du
carbone (¢¥C'? dans I'environnement naturel. Pour les isotopesds avec une masse

supérieure a environ 80, telles que le Sr et lelaldijfféerence de masse relative entre deux
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isotopes est plus faible, en raison de leur magsaigue significativement plus élevée. Par
conséquent, les différents isotopes d'un élémenirdlone sont pas significativement
fractionnés pendant une réaction chimique ou ungdmment d’'état.

Ainsi, si nous prenons I'exemple du Sr, le rapfEntopique®’Srf°Sr d’'un minéral est
essentiellement dépendant de son rapport Rb/Sifagle de sa formation et de son rapport
initial ’SrP°Sr, mais n’est pas modifié par les réactions chisgqu’il a pu subir. Le rapport
87SrfSsr d'une phase minérale authigéne refléte doncteineent la composition isotopique
du fluide a partir duquel elle a précipité. La camsition du fluide, de son coté, reflete son
origine (ex. eau de mer) ainsi que les différemptiesses minérales avec lesquels il a été en

contact.

L’évolution des rapports isotopiques des élémeatiogéniques fournit donc une
signature caractéristique des réservoirs dontitd ssus. C’'est sur ce principe qu’est fondé

le concept d'utilisation des isotopes du strontetrdu néodyme comme traceur naturel.

I.2  Composition isotopique du Sr et du Nd dans la cro@ océanique et dans la
crodte continentale

A partir d’'une valeur moyenne, qui est celle deséméites chondritiques considérées
comme semblables a la Terre primitive, les rapp@asopiques de la crolte continentale
(granite et roches sédimentaires) et de la croééaruque (basaltes provenant du manteau)
sont divergents.

Ceci s’explique par le fait que, au cours de lafédintiation entre la croQte
continentale et le manteau, la fusion des rochesmdmteau engendre une répartition
différentielle des éléments pérééd’sm, ®'Rb) et fils {*Nd, 2’Sr) entre les deux phases, en
fonction de leur degré de compatibilité/incompditibi Les éléments radiogéniques passeés
dans les magmas sont donc I'objet d’'une différdimial’élément qui a le plus grand rayon
ionique est enrichi dans le liquide de fusion enaldans la crodte continentale (Rb pour le
systéme Rb-Sr, et Nd pour le systeme Sm-Nd). iésalte des rapports élevés en Rb-Sr mais
bas en Sm-Nd, dans la crolte continentale. Parégoest, depuis la différentiation de la
cro(te continentale, le rapport™Nd/**Nd dans la crodte continentale n'a pas été capable
d’augmenter autant que son homologtmid/**/Nd dans le manteau. Pour le systéme Rb-Sr,
c’est I'opposé qui se passe : comme plus de rubidist contenu dans la cro(te, plus@®r

radiogénique est produit que dans le manteau. @ phugmentation du rappdfsrf°sr en
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fonction du temps, dans la crodte continentalebeaticoup plus rapide que dans le manteau.
Suite a cette différenciation, les basaltes océmsigprésentent les valeurs les plus élevées en
143NdMNd et les plus faibles édSrf°Sr, tandis que les granites et les sédiments delde
continentale ont des valeurs beaucoup plus vasadti¢goutes plus faibles pour le néodyme
(Nd) et plus fortes pour le strontium (Sr) (Figuitel).

Bosaltes tholéitiques des dorsoles
Basaltes alcaling des iles associés
0,51304 oux points chauds monteau(plus profond)
"“Terre moyenne"
el
z
<
i
~
°
z
"m
- N OO
0,517

T T o T T T
0,702 0,704 0,706 0,708 0,710
875,/86g,

Figure 1l1-1 : Diagramme 143Nd/144Nd en fonction&#Sr/86Sr, représentant les compositions isotesigie
la crolte continentale et du manteau, suite afférdinciation crustale (d’aprés Hamelin et al., 898

Ainsi, si 'on compare les valeurs d¥Nd/ *Nd des croiites continentales et
océaniques par rapport a celles des chondriteseprésentent la composition moyenne de la
Terre, on constate que celles-ci sont situées deepal’autre de cette valeur de la Terre
moyenne (Figure llI-1). Le manteau et donc la codtéanique sont en fait le résidu de
I'extraction continentale, appauvri par le dépases c€léments qui se concentrent dans les

liquides.

I.3 Composition isotopique du Sr et du Nd dans les océs

La composition isotopique de l'eau de mer refléés lpports de deux poles
géochimiques principaux: la crolte continentalelaetcrolte océanique, présentant des
rapports isotopiques en Sr et Nd trés contras&s océans présentent donc des compositions
tres variées en fonction des proportions d’appprésvenant de chacune de ces sources. De
plus, la difféerence des concentrations en Sr etdNd,ensemble des océans, est largement

influencée par leur solubilité dans I'eau de merdgiiermine aussi leur temps de résidence.
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I. 3a) Composition isotopique du strontium

Le rapport isotopique du Sr de I'eau de mer a Bmaiivement fluctué au cours des
temps géologiques, dépendant de la source priecghalSr qui peut varier d’'une période a
I'autre. Les sources les plus importantes du Sodis dans les océans sont 1) les produits de
I'érosion continentale apportés par les fleuvetestvents, 2) la dissolution des carbonates
marins sur le plancher océanique, et 3) les éclsangec les sources hydrothermales des
fonds marins.

Peterman et al. (1970) ont montré, lors d’'une étisdéopique sur des fragments
fossiles carbonatés, que le rapport isotopiquéede lIde mer a subi de fortes variations durant
le Phanérozoique. Les auteurs ont expliqué cetufitions par des apports variables en Sr
provenant essentiellement de la crolte continenkiles tard, Clauer (1976) a suggeéeré que
I'accrétion du plancher océanique au niveau dessrid différentes périodes géologiques, a
également influencé le rappdfsrFP°Sr de I'eau de mer. La composition isotopique éau’
de mer évolue donc dans le temps et reflete lepoptions relatives des apports de Sr
provenant de I'érosion des continents, du magmatistnde I'hydrothermalisme océanique.
Pendant tout le Phanérozoique, la compositionablde mer reste toujours plus proche de
celle de la crolte continentale, montrant que aidtaiére est la source principale de Sr dans
I'eau de mer.

Burke et al. (1982) ont reconstitué les variatidngapport isotopique du Sr, au cours
du Phanérozoique, suite aux analyses isotopiguestuwdes sur 786 carbonates marins
(Figure 111-2). L'évolution du rappoft’SrP°Sr montrée par cette étude a ensuite été confirmée
par de nombreuses études. Les grandes variatieesva@es ont été expliquées comme suit :

- l'augmentation brutale du rappd¥Srf®Sr a la limite Archéen-Protérozoique est
attribuée au changement global de la compositiola deo(te continentale a cette
époque.

- Ces rapports décroissent ensuite au cours du Rég@zcar 1) la croissance de la
Pangée fait diminuer la quantité de Sr continequalpeut rejoindre les océans, et
(2) l'activité des dorsales, et donc la circulatibpdrothermale favorisant les
échanges avec la crote océanique, augmente.

- Depuis 150 Ma, en revanche, l'inversion des phémamérupture de la Pangée, et
donc augmentation de [linterface entre continents ogéans) provoque
l'augmentation des rapport&Srf°Sr. Cette augmentation connait une accélération
brutale depuis 45 Ma en raison de la collision lay@nne (Richter et al., 1992).
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Figure ll-2 : Variations temporelles du rapporbtepique en Sr de I'eau de mer, basées sur leysasal
isotopiques de 786 carbonates marins. Les lignediléés représentent I'étendue des valeurs pobt 86s
analyses (d’aprés Burke et al., 1982).

L’étendue des valeurs du rapport obtenues pourughpgint (Figure IlI-2) est a priori
due a des échanges diagénétiques et a des indestitde corrélation stratigraphique.
Cependant, pour les périodes plus récentes, oédkantillons sont tres peu altérés, la
dispersion des données est faible. Ainsi, des rpP&rfoSr trés précis ont été publiés par

DePaolo et Ingram (1985) et Hodell et
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Figure 1lI-3 : Analyses isotopiques du Sr sur 260btenue permet d'utiliser le rapport
foraminiferes marins (Hodell et al., 1991) afin deeux . . .
contraindre I'évolution isotopique du Sr dans legan au ISOtopique en Sr comme outil
Néogéne. La tendance réguliére obtenue permetedtetr . .

de la microstratigraphie isotopique a partir déecedurbe. stratigraphique.
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I. 3b) Composition isotopique du néodyme

La composition isotopique du Nd dans les océansestme pour le Sr, contrdlée par
les apports des continents mais également, plokefaent, par les interactions eau-roche avec
les roches volcaniques. Les premiéres études meaéddiepgras et al. (1979) et Piepgras et
Wasserburg (1980), révélent que les rappdtsld**Nd de I'eau de mer de I'Océan
Atlantique sont plus faibles que ceux de I'Océanififpe. Cette différence est en accord
avec la composition et I'age des roches constitleanterres qui bordent ces deux océans. La
valeur relativement faible de ce rapport dans BocAtlantique résulte des blocs continentaux
agés (marge passive) qui bordent cet océan (Bf@ailada, Afrique de I'Ouest, etc.). Par
comparaison, la forte valeur du rapptiiNd/*Nd dans I'océan Pacifique peut-étre attribuée
a I'érosion de la crolte océanique dans les prist@scrétions qui bordent le Pacifique
(marge active), et aux forts taux de productionratghes volcaniques a l'intérieur méme de
cet océan. Les compositions isotopiques en Nd reontue 90% du Nd dans I'Atlantique est
d’origine continentale, alors que cette source ésgmte seulement 60% du Nd dans le

pacifique.

On constate donc que la composition isotopique dudd I'eau de mer est, a un
moment donné, et contrairement a celle du Sr, monolgene a I'échelle globale des océans.
Le parametre essentiel a prendre en compte polige&p cette difference de comportement
des isotopes du Sr et du Nd est le temps de résdende ces éléments dans I'eau de mer.
Le temps de résidence est défini, dans un régiat®shaire (pas toujours atteint en réalité),
comme le rapport entre la quantité d'un élémensdanréservoir et son flux d’addition ou de
soustraction, tel que :

T = taille du réservoir / flux
avec, flux = apport ou perte d’'une certaine quértiemps.

On observe (Figure l1ll-4) une étroite corrélatientre le temps de résidence des
éléments dans lI'eau de mer et leurs coefficientspadage entre I'océan et la crolte
continentale (calculés a partir du rapport de Bhondance dans ces deux réservoirs). Ainsi,
les éléments qui ont les plus faibles temps deleése et coefficients de partage (notamment
les TR, dont le Nd) sont globalement, et rapidemémainsférés dans les sédiments. lIs
enregistrent donc la composition de la crolte g&tiéasoumise a I'érosion. Par comparaison,
le Sr présente un temps de résidence et donc Uficerd de partage beaucoup plus élevés
(Figure I11-4).
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Figure 1ll-4 : Temps de résidence en fonction deffecients de partage entre eau de mer et craiiténentale
supérieure (d'aprés Taylor et McLennan, 1985).

Le Sr est présent dans I'eau de mer avec une etvatien d’environ 8 mg/L. A cause
de son long temps de résidence (> 3Ma), par rapoitemps de mélange des océans, sa
concentration dans I'eau de mer est homogene.pptieé, les TR sont tres peu solubles, d’ou
une concentration du Nd dans I'eau de mer de 3m@/L en moyenne, et un temps de
résidence faible (de 100 a 1000 ans), inférieurteaps d’homogénéisation des océans.
L’'océan mondial n’est donc pas homogéene pour cesfuiles isotopes du Nd. Ainsi observe-
t-on des variations aussi bien verticales qu’haerates des concentrations isotopiques en Nd
qui sont I'expression des circulations océaniq@espeut donc tirer avantage des isotopes du
Nd pour étudier les paléocirculations océaniques. dlus, a cause du faible temps de

rrrrr

différents bassins océaniques sont conservées.

Différents matériaux, tels que les sédiments mtgedl, les fossiles carbonatés, les
phosphates marins, les argilites authigenes, é&gtidins argileuses et les glauconites ont été
utilisés pour estimer les variations de l'isotopeNt entre les différents océans (Piepgras et
al., 1979 ; Hooker et al., 1981 ; Shaw et Wasserhl885 ; Still et Clauer, 1986 ; Stille et al.,
1989, 1994 ; Stille et Fisher, 1990). Chacun de ca®posants intégre la composition
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isotopique en Nd et Sr de leau de mer, mais puisqproviennent de dépots
d’environnement variés, leur composition isotopigea Nd est variable et reflete
I'environnement dans lequel ils ont été formés.

Ainsi, grace a la compilation des concentrationsNehanalysées sur ces différents
composants, Stille et al. (1996) ont pu recongtite variations de la composition isotopique
en Nd de I'eau de mer dans le Pacifique, I'Atlaméiget la Téthys, durant les derniers 250 Ma,
période au cours de laquelle ont été formés learmcactuels (Figure 111-5). Nous pouvons y
observer que, durant le Mésozoique et le Cénozpldukantique et la Téthys ont conservés
des signatures isotopiques différentes de cellé¢'®dEan Pacifique.
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Figure 111-5 : Variations des composition isotopéguen Nd des eaux du pacifique, de I'Atlantiqueecia
Téthys, au cours des derniers 250Ma (D’apres $fild., 1996).

I.4 Les isotopes du Sr et du Nd de I'eau de mer commeateurs naturels dans
le milieu marin

Les compositions isotopiques et les concentratiemsstrontium et néodyme des
sédiments accumulés dans les océans sont contrpéela présence de deux types de
composants : (1) les composés authigénes (cartrsilteates, oxydes, sulfates, phosphates,
etc.) qui contiennent des rappottSrP®Sr et**Nd/*Nd identiques & ceux du fluide & partir

duquel ils ont précipité ; et (2) les minéraux gdoes qui ont été transportés dans les océans
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sous la forme de particules détritiques puis dépaagsocies a des proportions variables de
minéraux authigenes.

La composition isotopique en Sr et Nd des padgulétritiques, reflete leur origine
(Grousset et al.,, 1988, 1998 ; Nakai et al., 1998nes et al., 1994 ; Revel et al., 1996 ;
Innocent et al., 1997 ; Parra et al., 1997 ; Hengngh al., 1998 ; Asahara et al., 1999). Il
existe deux sources principales présentant deoragfsrfsr et’**Nd/ *Nd ainsi que des
concentrations en Sr et Nd variés : (1) les preddidltération de roches volcaniques; et (2)
les produits d’altération des roches continentalacgpalement granitiques provenant des
zones continentales. Les compositions isotopiquesSd et du Nd dans les composés
deétritiques des sédiments marins dépendent donprdesrtions relatives de chacune de ces

sources.
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Figure 111-6 : Comparaison des rapports isotopigaasNd dans des nodules de manganése, des sédiments
métalliferes et des argiles rouges collectés défé&rehts océans (Atlantique, Pacifique et IndigDip observe

gue la composition isotopique de ces composantsgauies est identique a celle de I'eau de mer amdn

dans lequel ils ont précipité (d'apres Stille amiefls, 1997).

La composante authigéne présente une composititwpigue en Sr et Nd identique a
celle du fluide a partir duquel elle a précipité, @ous avons vu dans la section précédente

que le rapporf’SrFSr est trés homogéne dans I'ensemble des océamsaicement au
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rapport***Nd/A*Nd. Par conséquent on trouve, pour des phasegjands de méme age mais
déposées dans différents océans, la méme compossidopique du Sr, tandis que la

composition isotopique du Nd est spécifique powoeke bassin océanique (Figure I11-6).

.5 L'interaction eau-roche dans les océans

L’effet de I'échange isotopique complet entre I'ed& mer et la roche dépend du
rapport eau/roche et de la concentration de I'élérgai nous intéresse, dans I'eau de mer et
dans la roche. Siest un parameétre exprimant le rapport isotopicquiaement X, et W et R
sont les poids de I'eau de mer et de la roche gyaricipé a I'échange isotopique, on peut

alors établir I'équation suivante (Faure, 1986) :
£M(XR+ XaW) = £ XR+ £ XaW  (3.1)

ou X- et Xw sont les concentrations de I'élémeXt dans la rocher() et dans I'eau \{)

respectivement, et les indiceset f identifient les valeurs initialei§ et finale (f ) du

parametre. En résolvant cette équation, on obtient pouagpgort eau/roche :

W:(_‘frf _Ei j(ﬁj (3.2)
R |& -¢ Xw

w r
Afin de donner un exemple concret, I'équation (220 écrite ci-dessous a partir des analyses
de la composition isotopique en Nd effectuées sas $édiments GC50. Avec ref =

échantillons de référence et SW = eau de mer.
W ( LN A/ N g s, —Nd/ANd ]( X o ]

R ™Nd/MNdg,~*Nd/™Ndgee, | X

Sinon, on peut résoudre I'équation (3.2) pour abtknvaleur du parameétre de la roche

apres que les échanges aient eu lieu :

. EX+e, XWQ/\%Q)
T eV

£ (3.3)
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Ces équations peuvent étre
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Figure 11I-7 : Evidence de l'altération du basalte peau de compositions isotopiques du Sr et Nd,

mer. Le rapporf’SrP°Sr est plus fortement modifié que le Aani ,
rapport**Nd/*Nd jusqu’a ce que le rapport eau/roche (not(ej:u basalte oceanique et de 'eau de mer,

R) soit supérieur a fO_Les roches basaltiques altéréegraduisant les variations isotopiques lors
présentent des rapports isotopiques en Sr et Ndidgges a
ceux de I'eau de mer pour des rapports eau/roct® >1 de l'interaction basalte/eau de mer.

Ce diagramme permet d'observer que linteraction’ei@u de mer avec les roches
volcaniques, sur le plancher océanique, altére effisacement leurs rappot&Sr°Sr que
leurs rapport$**Nd/A*Nd. Ceci est dii & la concentration relativementéseen Sr (environ 8
mg/L) comparé au Nd (seulement 2.6 x°1@ig/L), dans I'eau de mer. Il en résulte qu'un
large volume d’eau de mer, correspondant & un rappo/roche d’environ £pest nécessaire
avant que le rappoff®Nd/**Nd des roches volcaniques soit significativemefecaé. Dans
ces conditions, les rappoftSrP°Sr des roches sont complétement ramenés a celigale

de mer.

I.6 Intérét des processus de lixiviation dans I'étudeépchimique de sédiments
marins

l. 6a) Généralités

Depuis les premiers travaux de Dasch (1969) etd-41886), la géochimie des
isotopes du Strontium et du Néodyme est un outiramment utilisé dans le domaine des
sédiments marins. Cette approche est basée swottgse décrite précédemment, selon
laguelle les phases détritigues retiennent la sigeaisotopique des roches dont elles
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proviennent, alors que les phases authigenes io@rpdu Nd et du Sr avec une composition
isotopique identique a celle du fluide a partir aleicelles ont précipité.

Dans la plupart des études, seule la compositionighe totale des sédiments marins
est présentée. Or, la majorité des sédiments madnscomposés d’'un mélange de phases
deétritiques et authigénes, et la chimie de la rach&le donne donc la composition de ce
mélange. Ainsi, dans des sédiments avec une forgasante détritique, la composition
chimique de la roche totale est dominée par lagkasitique et celle de la phase authigéne
reste entierement masquée. Cependant, dans lartptigsmcas, on a constaté que la phase
détritique est moins lixiviable par des acides guphase authigéne (Sholkovitz et al., 1994),
méme si une certaine continuité existe entre cas ttactions (Clauer et al., 1993 ; Stille et
Clauer, 1994 ; Steinmann et Stille, 1997). Le q@pe consiste donc a effectuer des
lixiviations expérimentales par attaque du sédinsm@c un ou plusieurs acides, afin d’en
extraire les phases les plus solubles (Bayon,2@02 ; Koschinsky et Halbach, 1995).

Les analyses chimiques sur les fractions extragegésiduelles ainsi obtenues
permettent de déterminer: (1) quelles phases énessivées (majeurs et traces), puis (2) leur

origine (composition isotopique et TR).

I. 6b) Méthode d’extraction

Dans le cadre de ce travail, des expériences wlion ont été effectuées dans le but
de séparer les phases authigénes nouvellement derché reste du sédiment GC50. Afin
d’accéder a la composition isotopique des minérauthigénes les plus « purs » possible,
nous avons choisi une procédure connue pour extrles phases authigenes que
partiellement, de telle sorte que quelgues minéemutkigénes sont encore présents, dans la
fraction détritique restante (Innocent et al., 1998nsi, on est relativement sar que le lixiviat
représente la phase authigene pure, et nous assuquerie résidu correspond a un mélange
entre phase détritique et des restes de phasegenéh.

La méthode de lixiviation adoptée suit la procédigerite par Innocent et al. (1999)
pour les argiles de fonds marins, elle méme baseéées travaux de Clauer et al. (1993) et
Stille et Clauer (1994). Les différentes étapepiicessus sont présentées dans la Figure IlI-
8.
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sédiment total
400 mg
dans tubes polypropyléene
(50mL)

Leaching
40 mL 1M HCI
15 min a T°C ambiante

trifuaati récupération par
Leachate centriflugaton décantation de la

N
>
Résidu 5 min & 3000 trs/min Wdissoute

Lavage
remise en suspension du
résidu dans eau ultrapure
(18 I\I/Iohm)

évaporation

centrifugation
5 min a 3000 trs/min

récupération de la
fraction résiduelle Reprise

30 mL 1M HNO3

séchage a 40°C

100 mg 100 mg 15 mL 15 mL

Attaque
HF + 14M HNO3
dans bombe Savilex
3 joursa 120 °C

évaporation

Fusion alcaline

Reprise
8mL 7M HNO3
Analyses chimiques Analyses Analyses chimiques Analyses
(majeurs, traces) isotopiques (majeurs, traces) isotopiques
(Nd, Sr) (Nd, Sr)

Figure 111-8 : Procédure de lixiviation employée $es sédiments de référence et les échantillons0G&fin

d’en extraire une partie des phases authigénes.
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Chapitre Il Article n°2

L’article n°2, en préparation pour étre soumis dansevue « Chemical Geology », a
été construit pour répondre aux questions suivan{gs Quelle est la nature (composition
isotopique) du fluide a I'origine de la précipitatides nouvelles phases minérales identifiées
dans la carotte GC50, (2) Peut-on tracer le chamén¢ des fluides a partir des données

isotopiques?

Le principe a consisté a utiliser les isotopestiontium et du Néodyme, ainsi que les
Terres Rares, comme traceurs géochimiques de ifieriges différents constituants du
sédiment GC50. Les analyses ont également ététudfes sur les sédiments de référence
collectés dans la méme zone d’étude, et considérame représentant le sédiment initial de
la carotte GC50 (voir Partie I). Les differencesadenposition chimique (isotopes et TR)
entre le sédiment GC50 et les sédiments de réferéraciuisent les modifications engendrées
dans le sédiment, suite a I'interaction sédimandé.

Pour chaque échantillon, la procédure de lixiviatpermet d’obtenir la composition
chimique (isotopes et TR) : (1) de la fraction ii§me comme traceur de la provenance des
différents constituants du sédiment initial de daotte, et (2) des constituants authigénes du
sédiment comme un enregistrement direct de la @atlwr fluide a l'origine de leur
précipitation. Une fois la nature du fluide d’aditon déterminée, les variations de la
composition isotopique et du comportement des TRolw de la carotte sédimentaire,
permettent de mettre en évidence un gradient daaiod.

L’intensité de l'altération, en fonction de la pwofleur du sédiment dans la carotte, a
pu étre estimée grace aux calculs de rapportséhment pour chaque échantillon, a partir
des compositions en Sr et/ou Nd du sédiment GCGEOséddiments de référence et de I'eau de
mer. Les valeurs du rapport eau/sédiment calcytées les différentes profondeurs de la
carotte GC50 et corrélées aux gradients chimiquersnettent ainsi de tracer le cheminement

des fluides a I'origine des phases néoformées.
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Abstract

Our study treats metalliferous sediments fromdinect vicinity of a basaltic outcrop
called « Dorado », located on the oceanic Cocds pheest of Nicoya Peninsula (Costa Rica).
Based on measured heat flow and porewater profites, site is an area of active low
temperature hydrothermal discharge. Our samples fiavity core GC50 are characterized
by the presence of numerous authigenic mineralgzhagsch as Mn/Fe oxides and apatites. In
order to determine the origin of the fluids, whiokeracted with the sediment and lead to the
precipitation of newly formed minerals, we use,addition to major and trace elements
(including the Rare Earth Elements and Yttrium -YiRRBIso Sr and Nd isotopes, because they
are useful tracers to determine the origin of thigl$ and to quantify fluid-rock interaction.

Leaching experiments with 1M HCI have been caraetdon eight samples from core
GC50 and on three samples from adjacent areas wtitiyarothermal activity. The results
suggest that leaching removed mainly authigenics@haThe Sr-Nd isotopic compositions
and the REY patterns of the leachates from coreG®&Bow that the sediments have
interacted with a fluid of seawater composition dhdt this seawater interaction has been
strongest at the base of the core. Towards thamyrthe isotopic compositions and the REY
patterns become comparable with unaltered sediriéese data thus suggest that the GC50
sediments have been altered by an upflowing lowpeature hydrothermal fluid, carrying
the isotopic signature of modern Pacific seawater.

This geochemical study coupled with mineralogichservations show the presence of an
ascending low-temperature hydrothermal fluid ciatioh which previously has not
significantly exchanged with oceanic crust, but smmed its initial seawater composition.
This fluid led to the precipitation of newly formedineral phases, especially apatites and
Mn/Fe oxides, at the base of the core where thieehnig/ater-rock interactions are calculated
(yielding W/R ratios of 10to 10). The two precipitated authigenic phases contrel REY
behavior and the isotopic composition of the wholek GC50 sample, recording the strong
chemical changes occuring in the volcanogenicahgediment during its low temperature
hydrothermal alteration.
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1. Introduction

Hydrothermal circulation of seawater through odeamust begins at the spreading
axis, leading to the formation of hot springs withter temperatures up to 400 °C. Such high
temperature hydrothermal waters have interacteld basaltic oceanic crust and are therefore
strongly mineralized. Injection of these water®itlie deep sea leads to the precipitation of
sulfides and other mineral deposits around hongprihat serve as nutrient source for exotic
biological communities along the mid-ocean ridgégdrothermal circulation may persist for
tens of millions of years through the ridge flanksit, as distance from the ridge axis
increases, temperatures will progressively decrda®s temperature hydrothermalism is in
contrast to high temperature activity more diff@s® less spectacular, and therefore much
less known (Wheat and Mottl, 1994). However, thwdo intensity of low temperature
hydrothermal activity is largely compensated by lasger spatial extension, and there is
evidence that it accelerates cooling of oceanim$iphere and that its impact on seawater
chemistry is even greater than for high temperatydrothermalism (Jacobsen, 1992; Mottl
and Wheat, 1994; Wheat and McDuff, 1994; Schultd &fderfield, 1997; Wheat et al.,
2002).

Low temperature hydrothermal activity is facilitdtéy basaltic crust outcropping
directly on the sea floor, allowing rapid watemséer between ocean and crust (Fisher et al.,
2003). Seawater enters the basaltic seafloor thrdaglted basalt or may alternatively
infiltrate through the sediment cover. Within thashltic crust, seawater is transported
laterally through fractures, driven by lithospheranling, and chemically modified by basalt-
seawater interaction and diffusional fluxes frora thverlying sediment (Wheat et al., 2002;
Wheat and McDuff, 1995). All these processes t@msfthe original seawater into
hydrothermal water, which finally reaches zone$oafised upflow where it is expelled back
to the ocean across the overlying sediment. Therdaotion with the hydrothermal fluids
strongly modifies the chemical and mineralogicainposition of the sediment and leads to
the precipitation of authigenic hydrothermal mingraespecially ferromanganese deposits
(Honnorez et al., 1983; Buatier et al., 1995; Wdwal., 1997; Buatier et al., 2000).

The origin of the elements incorporated into méeabus deposits varies according to
their mechanism of formation (hydrogenous, diageneir hydrothermal) and the
geographical location. Even within a single depakie provenances of the different major,
minor and trace elements may not be the same (@oldand O'Nions, 1981), showing that

through time the initial sediment was in contacthwiluids of various origins. The REY
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distribution patterns of the rare earth elementd ¥tirium (REY) are commonly used to
distinguish whether the metalliferous deposits hdween precipitated from seawater
(hydrogenous), or whether they are of diagenetidhymrothermal origin (Elderfield and
Greaves, 1982; Takematsu, 1989; Mills and Eldeffi@l995; Usui et al., 1997; Usui and
Glashby, 1998; Dekov et al., 2003; Chavagnac eR@D5b; Ziegler et al., 2007). However, the
REY patterns of diagenetic, hydrogenous or hydrotilaé mineral phases do not only reflect
the REY source, but also processes that occurredgdonobilization of the REY from parent
material and subsequent integration into the segruhase. Therefore, we use in addition to
REY distribution patterns also Sr and Nd isotoges;ause Sr-Nd isotopic compositions of
authigenic deposits furnish direct information ba element source and are not influenced by
precipitation or dissolution processes (Faure, 182&on et al., 2002).

The scope of the present study is to determinetigen of low temperature (~ 10 °C)
hydrothermal fluids, which interacted with the sedntary cover leading to the precipitation
of newly formed mineral phases, using major andetr@ements including the REY, as well
as Sr and Nd isotopic compositions. This paper asgementary to an earlier paper
discussing in detail the mineralogical transforimagi in the same samples (Bodei and al., in
press).

2. Setting and methods

2.1  Geological setting and sample description

The samples were collected by gravity coring dyitime Ticoflux Il cruise (2001) on
the eastern flank of the East Pacific Rise (EPRShore Costa Rica (Fig. 1). The aim of this
expedition was to study the impact of low-tempemtudge-flank hydrothermal activity on
the cooling speed of 18-24 Ma-old EPR generatedtdikisher et al., 2002, 2003). Plate
boundaries, seamounts, and basaltic outcrops \werprimary targets for sampling because
gravity cores studied here are from the Dorado @pica 100-meter-high basaltic seamount
from 3 150 m water depth (Fig. 1). Heat flow aldatgSW slope reached values up to 389
mWm2, which is much higher than the theoretical rang@50to 120 m\Wn, for a 18-24 Ma

old seafloor (Fisher et al., 2003; Hutnak et &003). Fourteen gravity cores were retrieved on
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and around this outcrop (GC 33 to 43 and GC 49 1p Bhosphate concentrations and
alkalinity values of pore-water decrease with dejpthmost of the cores, consistent with
upward flowing fluids with low phosphate concentvas and alkalinity values issued from
basalt-seawater interaction (Wheat and McDuff, J998is suggests together with the heat
flow data that the Dorado Outcrop is a site of vactdischarge of low temperature

hydrothermal fluid (~ 10°C; G.C. Wheat, pers. conm2007)I
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Fig. 1: Location of the Dorado outcrop, on the easflank of the East Pacific Rise. Dotted linesrespnt
tectonic boundaries, with the triple jonction défon a plate “suture” between crust generated aEfRR and
that formed at the CNS.

The highest heat flow was found around core GGatated at 9°05.044 °N -
87°05.929 °W, at a water depth of 3 142 m, on thethmvestern slope of the outcrop. This
demonstrates that core GC 50 is located withinree zid the Dorado area where hydrothermal
activity is particularly high. The total length abre GC50 is 138 cm. In general, the
sediments of the study area are relatively homam&hénemipelagic muds composed of
quartz, feldspar, mica, volcanic glass grains afouss size, clays minerals, and more or less
well-preserved siliceous microfossils (radiolariagitoms, and sponge spicules). In contrast,
our earlier mineralogical study demonstrates thatnhineralogical composition of core GC50
is clearly different from the adjacent sites (Bodeal, in press). At the top of the core, at 2

cm below sea floor (bsf), a Mn/Fe rich nodule oscuBelow, from 12 to 70 cm bsf, the
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sediment is comparable with the adjacent areagpéxor the occurrence of larger quantities
of phillipsites and the partial dissolution of sdbus microfossils and volcanic glass particles.
The largest mineralogical modifications occur ie tteepest part of the core. At 100 cm bsf,
we observe a black layer composed of non-indurskeaxides, whereas from 100 to 124 cm

bsf, authigenic apatites and Fe oxides are themmdjases (Fig. 2). The observed textural
relations between primary and secondary minerajgest two stages of alteration: a first

probably diagenetic stage affects the entire sediang column and leads to the precipitation
of authigenic phillipsites. This first stage isltoted by the precipitation of Mn/Fe oxides and

apatites in the deeper part of the core (Bodel. gingpress).

We will in the present study not only present daten core 50GC but we will also
compare the data with samples from the adjacerasc@C38, GC42, and GC43 where
indications for active hydrothermal activity aresaht (Fisher et al., 2002). In the following,
we will call these samples "reference sedimentstabse we consider that they represent the

initial unaltered sediment of the GC50 core.
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Fig. 2 : Lithology of gravity core GC50 and
location of the studied samples (depth below sea
floor (bsf) are indicated).
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2.2 Analytical methods

Our geochemical data are based on whole rock ssmmpbmpleted with data from
leaching experiments. Some earlier studies havgestigd that leaching of marine sediments
may separate newly formed minerals from particledatrital origin, because newly formed
minerals are more soluble in dilute acid such asH®™ (Clauer and al., 1993; Stille and
Clauer, 1994; Innocent and al., 1999). Our eadiedy on the mineralogy of the Dorado
samples has shown that the bulk sediment is cordpafsa detrital fraction and a secondary
fraction formed during diagenesis and/or hydrottaractivity (Bodei et al, in press). The
leaching experiments presented here have beemt@dtiin order to separate these two
fractions. Of course, the distinction between leddd and unleachable pool is operationally
defined, because there is always a continuum betwesehable and residual phases (Stille
and Clauer, 1994; Steinmann and Stille, 1997).rtfeloto access to chemical and isotopic
composition of the authigenic phases and to limrtamination by detrital minerals, we have
chosen a rather “weak” leaching procedure knowexivact not completely the authigenic
phases and leaving behind the detrital pool togetiitt some authigenic minerals.

The leaching procedure adopted follows the proaedi@scribed by Innocent et
al. (1999) for deep-sea clays, which is in turneldasn the works of Clauer and al., (1993)
and Stille and Clauer (1994). Leaching was conalate50 mL polypropylene centrifuge
tubes. No decalcification step was introduced ptioleaching because the whole rock data
show that the samples are almost carbonate-fre&. #umple weight was 400 mg, the 1 M
HCI volume 40 mL, and leaching time was 15 minam temperature. After leaching, the
samples were centrifuged at 3000 rpm during 5 remuthen the supernatant was decanted
and evaporated.

The residue was washed with 18XMwvater from a Millipore Elix-Simplicity
chain in order to remove acid derived ionic radicaind dried. One half of the residue
fraction was digested during 3 days in a HF and 14NOs; mixture in closed Savillex
vessels at 120 °C, dried, and then redissolved mL3of 7M HNGO;, followed by the
chromatographic separation procedure for Sr andshibpe analysis described below. The
second half of the residue fraction was reservedgor and trace element analysis.

The leachates were evaporated and redissolved iml3®f 1M HNG;, then
separated into 2 aliquots: 15 mL were preserveddacentration analysis, and 15 mL for the

isotope analysis.
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Chemical analyses were performed on all bulk samplesidues and leachate
fractions, at the Centre de Géochimie de la Surfac€NRS Strasbourg (France). The
samples were ground in an agate mill, dried at°I1,0calcinated at 1 000 °C, melted with a
mixture of lithium tetraborate, and dissolved iglgcolated solvent for analysis (Samuel et
al., 1985). Major element contents (in wt.% oxides)d trace and REY contents (in ppm)
were determined with a precision of + 5% by ICP-AE®bin Yvon) and ICP-MS (VG
Plasmaquad PG2+), respectively.

For isotope analysis, Sr and Nd was separated irspec, TRU Spec, and Ln Spec
resins from Eichrom technologies (Pin et al., 1994yl and Sr isotope analysis were
performed on a Nu-Plasma multi-collector ICP-MSta laboratory for isotope geology at
the University of Bern (Switzerlandhe Nd in house standard yieldédNd/A*Nd = 0.5110
53+7 (£ stdev., n=9) corresponding to a value e ta Jolla standard of 0.511843+7—. The
NBS 987 Sr standard was measured’@tf°Sr = 0.710250+22 (+ stdev., n=10). Pore water
Sr isotope measurements, detailed in Table 3, vealized at the Centre de Géochimie de la
Surface at CNRS Strasbourg (France) with a VG $e¢lsesmal ionisation mass spectrometer
(TIMS) with a 5-cup multicollector. On the VG TIM8 Strasbourg the NBS 987 Sr standard
yielded 87Sr/86Sr = 0.710259+8 (z stdev., n=12).

2.3 Normalization of leachate concentrations

The element concentrations of the leachates carobealized relative to the weight
of the untreated bulk sample before leaching atined to the sample weight leached away
during the extraction step. The first normalizatisruseful to make quantitative comparisons
between leachate and whole rock, because the ‘latighate concentration/ whole rock
concentration” directly yields the relative propont of an element removed by leaching. In
contrast, leachate concentrations normalized tohkgta weight yield the effective element
concentrations in the leached sample fraction. ha@cconcentrations normalized to leachate
weight are less precise than leachate concentsatiative to bulk sample weight, because
the weight difference of the sample before and éd&ching is delicate to determine.

We present our leachate data in Tables 2 and 3ulls sample normalized
concentrations in order to give a picture of theddlte amounts extracted. However, the REY
patterns shown in the figures as well as the SMNthdoncentrations used in conjunction with

isotope ratios for mixing calculations are based leached sample weight normalized
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concentrations. To get these numbers the data teabe renormalized using the weights

given in Table 1.

Depth Bulk sample  HCI extract Residue
Samples

(cm bsf) (@) (@) (@)

50GC samples

50GC 2 2 0,27366 0,03531 0,23835
50GC 12 12 0,28045 0,03734 0,24311
50GC 30 30 0,37954 0,05972 0,31982
50GC 54 54 0,38168 0,07233 0,30935
50GC 58 58 0,37874 0,06591 0,31283
50GC 100 100 0,28572 0,03776 0,24796
50GC 110 110 0,43747 0,22159 0,21588
50GC 124 124 0,43119 0,21328 0,21791
reference samples

38GC 225 211 0,38945 0,02810 0,36135
42GC 114 90 0,38323 0,04253 0,34070
38GC 90 76 0,38211 0,04049 0,34162

Table 1 : General characterization of the referemmk GC50 samples. The weights of the extract frastare
the weight differences of the sample before anerdffaching. The residue weights are the weights dfie
extraction with HCI.

3. Results

3.1  Major and trace elements

3.1.1 whole rock data

Chemical variations within the GC50 whole rock géam are represented in the form
of enrichment factors (Ewith respect to the reference sediments, at dagith of the core

(Appendix A; Boder et al., in press), accordinghte equation:

Ei = (G/Ca)sample / (@Caj)reference sediment (Li, 1982)
where G stands for the concentration of an element i agdd2the concentration of Al.

Whereas the Ei values for SiOK,O, NaO and MgO remain almost unchanged,
enrichments can be observed for MnO, CaO, P205Chblj,and Cu that increase with depth
in the core, reaching maximum values below 70 cifdaxsmost elements. MnO is most
enriched in the non-indurated Mn layer at 100 ciiy Whereas CaO, ;®s, and to a lesser
extent FgOs, achieve maximum Ei values in the two deepest &gt 110 and 124 cm bsf.
The Ei values for Ni and Co present similar deptbl@ions as MnO.
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3.1.2 Leachates and residues

% Leachate
B % Residue

Depth (cm bsf)
Depth (cm bsf)

% of Nd % Weight
(calculated from 143Nd/144Nd) (from values of Table 1)

Fig. 3 : Graphs representing the proportion of dithted in the leachate and the residue fractigrectively (a)
and the weight fraction dissolved by leaching (b).

The leached fraction represents about 50% of thlke ®ediment weight in the two
deepest samples of the GC50 core (at 110 and 12&6s€mbut only 10 to 20 % in the
samples above 110 cm and in the reference sampigs ). In the reference samples,
leaching removed mainly Na (more than 60% of thelatrock content); whereas in the
GC50 core, in addition to Na, important quantioé® and Ca are mobilized with proportions
that increase with depth (Table 2).

The residue fraction is the most important frattd the bulk sediment, representing

on average 87 % of the bulk sediment weight, exaxefdr the two deepest samples of the
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Whole rocks Sio2 Al203 MgO CaO Fe203 MnO TiO2 Na20 K20 P205
38GC90 53,00 15,20 3,32 1,94 8,90 0,11 0,84 5,02 1,94 0,15
38GC225 63,40 10,10 2,44 1,98 7,00 0,07 0,71 3,22 1,47 0,09
42GC114 54,80 17,10 3,81 1,90 9,40 0,12 0,94 4,61 1,87 0,15
50GC 2 20,60 7,10 3,55 1,69 9,30 36,10 0,57 2,27 0,84 0,32
50GC 12 48,60 16,10 3,21 1,98 8,00 2,57 0,79 4,63 2,41 0,41
50GC 30 46,60 15,00 3,37 2,20 7,20 2,79 0,73 5,21 2,38 0,68
50GC 54 43,20 13,70 3,61 3,24 6,90 4,37 0,65 5,38 1,94 1,34
50GC 58 44,30 13,40 3,70 2,81 7,00 5,32 0,67 4,54 2,17 1,18
50GC 100 15,10 4,70 3,87 3,98 2,80 42,30 0,20 1,54 0,32 1,85
50GC 110 26,00 5,80 2,69 22,15 10,10 5,19 0,27 3,45 0,97 11,67
50GC 124 25,90 5,90 2,76 21,88 10,50 3,80 0,29 3,73 1,60 12,31
HCI residue Si02 Al203 MgO CaO Fe203 MnO TiO2 Na20 K20 P205
38gc90 50,19 13,66 2,72 1,08 8,35 0,06 0,81 1,13 1,04 0,04
38gc225 60,57 7,66 1,62 1,19 577 0,05 0,58 0,94 0,73 0,03
42gc114 43,35 12,62 2,48 1,05 7,03 0,07 0,77 0,81 0,93 0,02
50gc 2 16,55 5,50 2,20 0,72 6,32 47,20 0,44 0,58 0,59 0,22
50gc 12 41,14 12,47 2,43 1,01 6,63 2,52 0,70 0,72 0,82 0,05
50gc 30 43,13 12,13 2,48 0,76 6,13 2,12 0,61 0,61 0,82 0,05
50gc 54 41,72 11,98 2,69 0,83 6,16 4,62 0,61 0,62 0,81 0,06
50gc 58 39,58 11,64 2,69 0,78 5,97 5,39 0,59 0,58 0,82 0,07
50gc 100 7,21 2,18 2,62 0,44 1,96 58,48 0,14 3,86 0,75 0,15
50gc 110 21,26 3,63 1,78 0,44 9,85 4,31 0,24 0,25 0,63 0,30
50gc 124 22,66 3,82 1,87 0,47 10,04 3,54 0,25 0,25 0,69 0,35
HCI leachate Si02 Al203 MgO CaO Fe203 MnO TiO Na20 K20 P205
38gc90 0,03 0,87 0,72 0,43 0,23 0,00 0,01 3,77 0,50 0,05
38gc225 0,05 0,73 0,50 0,25 0,16 0,01 0,04 2,04 0,51 0,01
42gc114 0,12 0,79 0,76 0,40 0,23 0,01 0,01 3,76 0,52 0,04
50gc 2 0,13 0,47 0,80 0,55 1,06 0,84 0,05 1,14 0,36 0,02
50gc 12 0,02 1,42 0,79 0,76 0,33 0,17 0,03 3,86 1,28 0,26
50gc 30 0,02 1,19 1,03 1,33 0,31 0,20 0,01 7,82 1,66 0,65
50gc 54 0,16 0,85 1,00 2,04 0,22 0,30 0,02 6,64 1,02 1,30
50gc 58 0,06 1,05 0,97 1,83 0,30 0,29 0,01 5,24 1,01 1,09
50gc 100 0,03 0,88 1,12 3,69 0,24 1,46 0,03 417 1,29 2,15
50gc 110 0,04 1,53 1,07 19,93 0,76 0,22 0,02 7,24 0,96 14,39
50gc 124 0,06 1,11 0,69 12,91 0,52 0,12 0,01 3,62 0,61 9,73

Table 2 : Chemical composition of the whole rod&achates and residues in reference and GC50 samfiiéeachate and residue concentrations are alkized relative to
bulk sample weight before leaching, given TablB4,.Ni, Co and Cu concentrations are in ppm, wienaajor elements concentrations are in %. Co anth (achates

and residues were analysed by ICP-MS, all othenetés by ICP-AES.
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core (Fig. 3). By comparison with the bulk sediméhis fraction contains up to 95 % of total
Al and Si, up to 95 % of total Fe, Mn and Ti, 80%\y and 50% of K, in both reference and
GC50 samples. The most important chemical diffezenoetween the whole rocks and the
residues fractions of core GC50 occur fgOF CaO and N#, which is in agreement with

their high concentrations in the leachate fractions

3.2 Srand Nd isotopic compositions

To identify the origin of the fluids, which intexted with the sediment, leading to the
precipitation of the newly formed minerals, Sr aNd isotopic compositions have been
analyzed for the whole rock, the leachate and &@sdue samples of core 50GC and the

reference samples (Table 3, Table 4).

3.2.1 Srisotopes

The whole rock data (Table 3) show that the GC50@pdéas have higher Sr isotopic
compositions {SrP°Sr = 0,7084-0,7089) than the reference sampl&rA°Sr = 0,7049-
0,7068), whereas thelfRb/®Sr ratios are lower and show strong variations i#pth. The
Sr concentrations and isotopic compositions ararlgiéhigher for the leachates than for the
whole rocks and residues, for both reference an®d0G€ediments (Fig. 4). All leachate
compositions are close to the present day seawatee (0.709165) and, in the case of the
GC50 surface nodul&’SrF°Sr = 0,709162(13)), even within error limits ideali Similar Sr
isotopic compositions have also been found forgmeday pore waters from core GC50 and
the reference sediments, witfsr/®Sr ratios between 0.709175(12) and 0.709221(11BléTa
3).

The whole rock Sr isotopic compositions remaindtirsamples always intermediate
between leachate and residue as requested by raksxd (Fig. 4). Compared with the
reference samples, tféSrf°Sr ratios of the GC50 whole rocks and residuesst@ngly

shifted away from basalt towards seawater comoositi
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Whole rock

50GC (depth cm bsf)
1

12

30

54

58

100

110

124

38GC225
42GC114
38GC90

HCI leachates

50GC (depth cm bsf)
1

12

30

54

58

100

110

124

38GC225
42GC114
38GC90

HCI residues

50GC (depth cm bsf)
1

12

30

54

58

100

110

124

38GC225
42GC114
38GC90

Pore waters

50GC (depth cm bsf)
11

37

68

131

42GC125
38GC61

Rb [ppm]

15,0
62,5
15,0
38,2
27,2
57,4
62,5
2,7

41,2
36,5
26,3

11,66
48,16
50,36
23,21
24,85
46,29
8,02
5,71

44,77
20,56
23,19

16,3
36,7
36,3
36,4
33,8
10,7
49,3
58,5

28,1
39,6
40,7

Sr [ppm]

607
921
880
807
789
973
665
652

238
286
258

1785,1
1168,6
1004,7
888,2
910,3
3113,8
1176,1
784,3

647,0
669,8
643,6

237,7
669,5
660,5
689,5
626,5
677,5
148,8
115,8

143,8
157,7
159,7

7,3
7,4
7.2
6,9

7,6
7,6

¥Rb/®Sr

0,0714
0,1964
0,0493
0,1368
0,0999
0,1708
0,2720
0,0122

0,5004
0,3687
0,2948

0,0178
0,1150
0,1360
0,0739
0,0744
0,0419
0,0193
0,0207

0,1952
0,0832
0,0980

0,1985
0,1588
0,1591
0,1527
0,1561
0,0457
0,9580
1,4626

0,5652
0,7262
0,7371

87Sr/%Sr

0,708588(20)
0,708508(12)
0,708527(14)
0,708464(17)
0,708369(12)
0,708957(15)
0,708778(15)
0,708855(14)

0,705247(14)
0,706848(20)
0,70486(18)

0,709162(13)
0,709087(16)
0,709124(14)
0,709291(18)

0,70909(18)
0,709118(16)
0,709958(17)

0,70895(16)

0,709049(19)
0,709025(15)
0,709032(12)

0,707708(13)
0,708296(15)
0,708401(25)
0,708309(22)
0,708213(14)
0,70886(15)
0,707743(20)
0,708171(14)

0,704239(13)
0,705864(13)
0,705425(14)

0,709221(11)
0,709184(13)
0,709209(11)
0,709192(13)

0,709195(12)
0,709175(12)

Table 3 : Rb-Sr isotope data for whole rocks, letehand residues of reference and GC50 samplesridrs
given for the 87Sr/86Sr ratios are 2 sigma meanegahnd refer to the last digits. Sediments wréyaed at
the laboratory for isotope geology at the Univgrsif Bern (Switzerland), and pore waters at thet@ede

Géochimie de la Surface at Strasbourg (France).
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Fig. 4 : Depth evolution of Sr isotopic composisdior the GC50 whole rocks, leachates, and residuegage
values for the three reference samples as welhasomposition of basaltic oceanic crust and ptedan
seawater (Palmer and Elderfield, 1985) are showrcdonparison. Analytical errors are smaller than lsgim
widths. Dotted lines represent the average conipositof the reference samples, and the brackets the
corresponding standard deviations. Pore watersdopic compositions, of GC50 and reference sedisnane

not shown, because they are similar to seawataesgTable 3).

3.2.2 Nd isotopes

The Nd isotopic compositions of the leachates,rdsdues and the whole rocks of
reference and GC50 samples are shown in Fig. giaed in Table 4.

The'*Nd/A*Nd isotope ratios of all fractions are significgrttigher for the reference
sediment than for the GC50 samples (Table 4, BigThe reference samples have a whole
rock Nd isotopic compositionfNd/**Nd = 0,51283 + 9) close to the oceanic basalt value
(***Nd/A*“Nd = 0,51300). The values of the whole rock samples like for Sr isotopes,

always intermediate between the leachate and medidgtion. The residue fraction of the
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reference sediments has an averdd¢d/**Nd value almost identical to that of the oceanic
basalt {*Nd/**Nd = 0,51297 + 10), whereas the leachate fract@wasshifted towards lower
values t*Nd/**Nd = 0,51275 + 8). By comparison, the Nd isotoimpositions of the three
GC50 fractions show*Nd/**/Nd values shifted towards a seawater isotopic caitipa,
with ratios values for the leachates which are géMawer than those of the corresponding
residues and whole rock. Moreover, ti&d/ *Nd values decrease regularly with depth, and
reach seawater-like value$¥Nd/*/Nd = 0,51245) at the base of the core (Fig. 5ydmtrast,
the 50GC surface nodule (at 2 cm bsf) presentsa@tiopic composition close to that of the
reference sediment'tNd/*4Nd = 0,51277 + 25 for the whole rock).

Seawater Basalt
0 T T, T 1T | T T 1T | T T I \|\ T
r l—'—R —i(n =3) |
20 - | | :
i |
40 | N
= L | |
3 60 |
=
< |
<
8 80| |
s 80 i
|
100 ‘
—e— WR
120 i o L
‘ ‘ ‘ —x— R
140 7\ L1 | I N | I N | ‘ T N | T N l I T | l L1 17
0.5124 0.5125 0.5126 0.5127 0.5128 0.5129 0.513 0.5131

143Nd/144Nd

Fig. 5 : Nd isotopic compositions of the GC50 whodeks, leachates, and residues. Average valuethéor
three reference samples as well as the composifibasaltic oceanic crust and present day PaocHfepdvater
(2000 m; Van de Flierdt et al., 2004) are showndmmparison. The error bars shown represent signa me
values for individual sample points and standandalions for average values. The sigma mean vaifidise
leachates are smaller than symbol width.
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Sm [ppm] Nd [ppm] “Sm/" Nd “SNd/"Nd
Whole rock (ppm)
50GC (depth cm bsf)

1 11,6 50,1 0,1407 0,512770(25)
12 8,2 35,2 0,1401 0,512685(10)
30 10,8 51,1 0,1282 0,512663(15)
54 12,0 58,5 0,1242 0,512621(14)
58 12,1 58,0 0,1258 0,512661(10)
100 8,7 40,0 0,1322 0,512582(11)
110 8,7 42,3 0,1252 0,512477(21)
124 8,4 40,3 0,1256 0,512514(10)
38GC225 3,4 15,5 0,1338 0,512831(10)
42GC114 4,4 18,0 0,1467 0,512811(07)
38GC90 3.9 17,2 0,1374 0,512848(11)

HCI leachates (ppb)
50GC (depth cm bsf)

1 43,9 197,5 0,1345 0,512666(8)
12 53,4 253,0 0,1277 0,512669(6)
30 72,8 345,4 0,1275 0,512649(8)
54 54,5 273,2 0,1208 0,512596(6)
58 58,6 292,9 0,1211 0,512631(8)
100 68,5 329,8 0,1256 0,512584(8)
110 18,1 90,9 0,1202 0,51249(8)

124 10,7 54,2 0,1193 0,512485(6)
38GC225 29,0 126,0 0,1390 0,512725(6)
42GC114 24,3 108,5 0,1353 0,512754(6)
38GC90 24,5 105,2 0,1409 0,512775(12)

HCI residues (ppm)
50GC (depth cm bsf)

1 3,01 12,73 0,1428 0,512783(15)
12 1,37 6,09 0,1360 0,512870(19)
30 1,38 6,55 0,1278 0,512759(13)
54 1,96 8,84 0,1339 0,512787(8)
58 1,89 9,13 0,1253 0,512761(8)
100 1,09 4,10 0,1613 0,512625(13)
110 1,41 7,30 0,1171 0,512561(18)
124 0,89 4,78 0,1131 0,512535(12)
38GC225 1,61 7,50 0,1301 0,512944(8)
42GC114 1,43 6,22 0,1390 0,51303(13)
38GC90 1,44 6,50 0,1337 0,512924(9)

Table 4 : Sm-Nd isotpe data for whole rocks, leashand residues of reference and GC50 samples s e
given for the 143Nd/144Nd ratios are 2 sigma mesnes and refer to last digits.
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In the Nd mixing diagram (not shown), the Nd igtocompositions of the GC50
whole rocks and leachates describe a two-pointngitiend, between a first end member
represented by the reference samples and a sendndember with lowet**Nd/*Nd ratios
and higher Nd concentrations. This second end memb@obably not the final one, but we
suggest a dominant seawater contribution in thisphaccording to tHéSrf®Sr ratios values
(Fig. 4). The same mixing trend is shown in the Sdhisochron diagram, which allows in
contrast to the Nd mixing diagram to representsatid liquid samples together (Fig. Bhe
reference samples form a point cluster, followedablynear decrease of the GC50 samples
from 1 to 124 cm bsf. The surface samples presenriN8 isotopic compositions close to
reference sediments then, with increasing dep#retis a continuous shift towards seawater
composition. These linear trends suggest the pcesaira 2 point mixing system, between the
isotopic composition of the reference samples afidid of seawater isotopic composition.
As in the Nd mixing diagram, this trend is less keal for the residue fractions than for the

leachates and whole rocks samples.
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Fig. 6 : Sm-Nd isochron diagram showing the lirdagnment of the GC50 samples between referencpleam
and seawater isotopic compositions. The numberstaeie plot symbols stand for sample depth in sin b
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3.3. Rare Earth Elements and Yttrium (REY)

3.3.1 REYs in the bulk sediment

The Post Archean Australian Shales (PAAS; Taylod avic Lennan, 1985)
normalized REY patterns of the reference samplesianost flat except for a distinct positive
Eu anomaly and a slight enrichment of the heavy RHREY, Gd-Lu), and their absolute
REY concentrations are lower than in core GC50.(FFay Table 5). By comparison, if we
except the surface nodule at 2 cm bsf, all GC50 REfterns present a negative Ce anomaly,
positive Eu and Y anomalies, and a HREY enrichm&he negative Ce and positive Eu
anomalies are similar to those described for th&TrAetalliferous sediments (Mills et al.,
1993; Mills and Elderfield, 1995) and the depos$itsn hydrothermal plumes at Rainbow
(German et al., 1997; Edmonds and German, 2004yd&ginac et al., 2005) and at 9-11°N
East Pacific Rise (Sherrell et al., 1999). Howetlee, deposits of these sites are, in contrast to
the GC50 site, issued from mixing of high tempamtiack smoker fluids (T > 300°C) with
seawater; moreover, their REY concentrations aveedloand the HREY enrichment less
pronounced than in the GC50 sediments. In conttast,surface nodule from GC50 is
characterized by a REY pattern that differs from ¢ther samples by a positive Ce anomaly,
a negative Y anomaly, and the lack of a HREY emnieht.

The PAAS normalized Ce and Eu anomalies of GC Srile regular evolutions
with depth shown in Fig. 8. The Ce anomalies amgags negative (i.e the Ce/Ce*=
3Ca/[2LantNdy] values are < 1) and become even more negativie wireasing depth,
whereas the positive Eu anomaly values (i.e. EWEBRH/[V(Smy*Gdy] > 1) are most
positive close to the surface followed by a de@easth depth (Fig. 8, Table 5). In the
deepest sample, the Eu/Eu* (1.280) and Ce/Ce* {).¢&lues achieve almost seawater-like
values (1.05 and 0.05, respectively).

By comparison, the positive Y anomaly of the GCBOiments presents at a first look

no systematic depth trend, but the Y/Ho ratioscareelated with Mn/Fe (Fig. 9).
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Whole rocks Y La Ce Pr Nd Sm Eu Gd Tb Dy Ho Er Tm Yb Lu sumREY Ce/Ce* Eu/Eu* Eu/Eu*ref samples
38GC90 25,70 17,98 32,32 4,24 17,21 391 1,30 3,77 0,56 3,98 0,94 2,33 041 246 040 117,53 0,95 1,50

38GC225 14,00 1545 32,07 3,71 1554 344 0,99 283 041 2,81 059 146 0,24 142 0,23 9519 0,83 1,73

42GC114 27,30 18,91 33,58 4,62 18,00 4,36 145 3,58 0,64 441 094 237 046 240 040 123,44 0,84 1,59

50GC 2 44,40 50,31 145,29 11,51 50,09 11,65 3,81 11,24 1,66 10,93 2,47 589 1,01 6,00 1,01 357,27 1,33 1,57 0,97
50GC 12 79,00 38,79 38,88 8,09 3525 8,16 4,04 822 129 9,227 2,33 573 1,01 592 1,02 247,00 0,48 2,32 1,44
50GC 30 131,10 60,81 41,81 11,52 51,08 10,83 5,21 11,76 1,80 13,95 3,59 9,12 1,60 9,58 1,62 365,37 0,34 2,17 1,35
50GC 54 173,30 77,18 47,02 13,27 58,47 12,00 5,07 12,94 2,09 15,71 4,31 11,36 2,05 12,59 2,25 449,62 0,31 1,92 1,19
50GC 58 175,90 76,64 44,59 13,02 57,97 12,06 5,04 13,71 2,33 15,99 4,31 11,06 2,14 10,50 2,26 447,52 0,29 1,85 1,15
50GC 100 67,60 4460 17,92 8,37 40,02 8,75 3,91 9,56 1,51 10,31 241 556 094 543 0,93 227,82 0,19 2,01 1,25
50GC 110 138,40 58,36 16,69 9,33 42,25 8,75 2,59 10,62 1,67 13,22 3,67 9,67 1,71 982 1,71 328,45 0,15 1,27 0,79
50GC 124 129,80 58,18 17,34 9,06 40,28 8,36 2,51 10,20 1,93 13,30 3,61 9,69 1,83 891 1,93 316,93 0,15 1,28 0,79
HCI residues Y La Ce Pr Nd Sm_ Eu Gd Tb Dy Ho Er Tm_ Yb Lu sum REY Ce/Ce* Eu/Eu*

38gc90 841 852 13,80 1,70 6,50 1,44 048 1,12 0,20 1,38 0,34 0,92 0,18 1,06 0,17 46,23 0,81 1,77

38gc225 6,28 9,15 1752 194 750 161 052 123 0,19 1,28 0,28 0,76 0,13 0,74 0,13 49,26 0,94 1,74

42gc114 862 781 1352 159 622 143 059 1,23 0,21 1,52 0,38 1,02 0,18 1,14 0,19 4562 0,86 2,10

50gc 2 13,56 16,55 100,09 3,15 12,73 3,01 1,22 295 0,50 2,91 069 1,70 0,31 1,88 0,31 161,56 3,04 1,93

50gc 12 9,056 8,50 2340 155 6,09 1,37 1,31 1,30 0,21 145 0,35 0,94 0,17 1,08 0,17 56,95 1,41 4,62

50gc 30 12,35 9,36 15,77 164 655 138 1,52 142 023 154 0,38 1,05 0,19 1,12 0,19 54,71 0,87 513

50gc 54 20,53 13,08 1448 2,19 884 19 168 197 0,31 210 0,57 165 029 1,70 0,30 71,64 0,58 4,04

50gc 58 2228 1319 1491 224 913 189 1,55 2,01 033 2,16 0,61 163 0,29 1,87 0,32 7442 0,59 3,74

50gc 100 825 6,04 10,28 091 410 1,09 1,06 1,10 0,18 1,08 0,26 0,69 0,12 0,73 0,12 35,99 0,89 4,56

50gc 110 18,11 10,24 1555 169 7,30 141 0,51 147 027 168 048 1,33 0,22 140 0,24 61,90 0,78 1,66

50gc 124 10,60 841 1549 125 478 0,89 0,39 0,92 0,16 1,06 0,28 0,81 0,14 0,93 0,17 46,28 1,00 2,00

HCI leachates Y La Ce Pr Nd Sm Eu Gd Tb Dy Ho Er Tm Yb Lu sumREY Ce/Ce* Eu/Eu* Cel/Ce*sw
38gc90 17,22 8,90 1848 2,54 11,15 260 0,77 2,92 048 2,79 060 1,73 024 153 0,25 72,19 0,88 1,32 17,37
38gc225 8,3 763 17,70 2,10 9,09 2,09 0,56 2,14 0,34 1,84 0,36 1,03 0,14 0,94 0,14 5445 1,00 1,25 19,90
42gc114 17,56 9,69 1861 268 12,04 2,69 0,77 3,13 047 2,82 0,60 1,72 0,25 1,52 0,26 74,82 0,81 1,25 16,13
50gc 2 22,41 22,01 40,57 5,57 2548 566 1,52 597 0,88 5,08 1,04 283 043 2,75 0,43 142,64 0,80 1,23 16,02
50gc 12 71,01 3244 2218 7,29 33,68 7,11 2,08 8,83 1,35 875 1,99 591 0,86 543 0,92 209,84 0,31 1,24 6,24
50gc 30 130,07 58,10 32,60 11,94 54,35 11,46 3,24 14,65 2,30 14,76 3,56 10,92 1,60 10,33 1,71 361,57 0,26 1,18 5,36
50gc 54 138,16 64,25 37,79 11,86 51,77 10,34 2,90 13,45 2,18 14,18 3,55 12,01 1,68 11,65 1,93 377,68 0,29 1,16 5,97
50gc 58 141,94 62,91 33,96 11,62 50,98 10,20 3,02 14,18 2,25 14,71 3,66 11,72 1,74 11,67 1,93 376,49 0,27 1,18 5,47
50gc 100 71,09 4517 11,34 8,86 43,59 9,05 2,80 11,92 1,81 11,03 2,34 6,70 0,92 5,67 0,93 233,21 0,12 1,27 2,37
50gc 110 128,01 60,96 12,07 10,13 46,06 9,15 2,78 13,35 2,17 14,81 3,60 11,73 1,69 11,10 1,81 329,42 0,10 1,18 2,06
50gc 124 85,52 3669 8,00 587 2682 529 167 794 127 878 216 7,11 104 6,89 1,16 206,20 0,11 1,22 2,29

Table 5: REY concentrations of the reference an&@whole rocks, leachates and residues. Leachatentrations are normalized relative to bulk samaéht before
leaching, given Table 1. All elements were analylsgdCP-MS, and their concentrations given in pfa/Eu*ref samples are the positive Eu anomalieainetl when

whole rocks REY are normalized by the referencepbasn Ce/Ce*SW are the postive Ce anomalies olitaireen leachates are normalized by seawater cotiguosi
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3.3.2 REYs in the leachates

The REY concentrations of the leachates are giyenagher than for the bulk
samples. The PAAS normalized REY patterns of tlezHates are plotted together with
Pacific bottom water in Fig. 7b. Except for thefaoe nodule pattern, all GC50 samples
present similar REY patterns with strong negative (Ce/Ce*=0,10-0,31) and positive Y
anomalies, a very weak positive Eu anomaly (Eu/Hut5-1,27), and a HREY enrichment.
Compared with the bulk samples, the patterns a®deattered and the positive Eu anomaly
of the bulk samples has almost completely disagakanaking that the general shape of the
leachate patterns is almost identical to that einsger. In contrast, the REY patterns of the
GC50 surface nodule and the reference sampleseayeflat with a slight enrichment of the
HEY. An evolution from the top to the base of tlgecis observable, showing a diminution
of the REY concentrations and an increase of tigatnee Ce anomaly, achieving almost
seawater-like values at the base of the core (Tgble

3.3.3 REYs in the residues

The REY concentrations of the residues are lowan for the bulk sediments and the
leachates. The PAAS-normalized REY patterns forréstdues are presented and compared
with deep seawater in Fig. 7c. The surface nodudethe reference samples almost show the
same variations as their respective whole rockss $tiggests that the REY budget of these
samples is dominated by the residue fraction, wvadweFeg. 3 shows that at least 50% of the
Nd is contained in the leachate fractions for tiienence samples. The REY patterns of the
GCh50 residues are, with respect to the whole rgekerally more scattered and characterized
by weaker Ce anomalies (Ce/Ce*=0,58-1,41), stropgsitive Eu anomalies (Eu/Eu*=1,66-
6,04) and a less pronounced HREY enrichment thaharwhole rock samples, but the same

decrease of the positive Eu anomaly with depttbgeoved.
4. Discussion
4.1. Mineralogy of leachates and residues

The high Na contents in the leachate fractiongewbably related to the dissolution of

halite, precipitated from saline porewaters dursagnple drying and whose the abundance
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was confirmed by XRD analyses (Bodel et al., irsgyeThe amounts of P and Ca, leached in
the GC50 sediments, show the same regular incrgiélselepth as in the whole rock (Table
2). This enrichment is correlated with the occuceenf authigenic apatite (6§&80,)3 ; Bodel

et al., in press). Furthermore, Ca and P are highlyelated in the leachates & 0,999)
indicating that leaching with HCI mainly dissolvedithigenic apatite. This hypothesis is
confirmed by another strong positive correlatiobwsen the relative leachates weight shown
in Fig. 3a and the sum4{Bs + Ca) in GC50 whole rocks(x 0,982).

The residue fractions contain all components taainot be dissolved with 1M HCI
and they are characterized by elevated SiO2 coratemmts. According to the previous
microscopic observations and XRD analyses (Bodal.gin press), we suggest that the high
Si contents is due to the presence of siliceousafussils and volcanic glass particles, in
higher quantities in reference samples than in G&&ples.

Based on the major element composition, we cas tbuaclude that the two principal
phases extracted by leaching from the GC50 sedsremet halite and apatite. In our earlier
study, we shown that apatite in the two deepest@&@inples has highy®s/Y ratios (BOs
reaches 12% and Y 130 ppm), with values in theearighose of hydrothermal origin (Bodei
et al., in press). Similar ratios are observed @6G leachates (Psreaches 14% and Y 128
ppm, in the sample at 110 cm bsf). The comparisbrthe REYs data and isotopic
compositions between the reference and GC50 sansplesld enable us to confirm the

probable alteration of the GC50 sediment by a lenvderature hydrothermal fluid.

4.2. Sediment alteration, mineral authigenesisaigin of fluids

Authigenic compounds formed by direct precipitatioom sea or porewater, contain
Nd and Sr with an isotopic composition identicaltthat of the water from which they were
precipitated (Faure, 1986), whereas the detritadtion of the sediment reflects the isotopic
composition of the detritus source (Grousset etl8B8, 1998; Nakai et al., 1993; Jones et al.,
1994; Revel et al., 1996; Innocent et al., 1997rd&at al., 1997; Hemming et al., 1998;
Asahara et al., 1999).

The Sr and Nd isotopic compositions of the GC5@Iehocks and residues are with
respect to the reference sediment systematicaifieditoward seawater values (Fig. 4, Fig.
5). Furthermore, the Nd isotope data show thatdbésvater influence is strongest at the base

of the core, implying that the seawater did notgteate the sediment column from above, but
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from below. This hypothesis is confirmed by theadglibtted in the Sm-Nd isochron diagram
(Fig. 6), which shows that the isotopic compositafnthe 50GC sediments is intermediate
between the reference sediment and seawater, sttloragger seawater contribution in deepest
samples. These isotopic changes with respect everefe sediments suggest that the initial
GC50 sediment has been altered by an upflowingl fiuesenting a seawater-like isotopic
composition. According to previous heat flow measuents and porewater data, showing the
evidence of fluids discharge in the studied zohis, fiuid flow is probably driven by a ridge
flank hydrothermal circulation. During its circulat in the crust, the low temperature
hydrothermal fluid would not significantly have éwnged with oceanic basalt, conserving its

seawater composition.
1 -

0.8 -

06 -

Ce/Ce*

04 -

0 I L TR R R TR SR N N L I I
0.5124 0.5125 0.5126 0.5127 0.5128 0.5129

143Nd/144Nd

Fig. 11 : Positive correlation between the 143NdNd ratios and the negative Ce
anomalies, in the GC50 whole rock samples.

The alteration of the GC50 sediment by a low temjpee hydrothermal fluid is
confirmed by its REY composition. Except the ladkpositive Eu anomalies, leachate REY
patterns mimics exactly the REY variations of théklbsediment, showing that the leached
phases control the REY budget of the bulk sedimehtreas they represent less than 50% of
the sediment weight. All GC50 sediments presenthate REY patterns similar to that of
seawater (Fig. 7b). These patterns demonstratehydeothermal alteration of the GC50

sediments, REY patterns of deposits precipitateginfra fluid of low temperature
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hydrothermal origin strongly resembling seawateitepa (Alt, 1988). Moreover, the linear
increase of the negative Ce anomaly with depth. (8)gshows the regular increase of the
alteration by a fluid of seawater composition, dothe sedimentary column. In a diagram
with the*Nd/**/Nd ratios versus Ce anomalies for whole rocks (Eig, we observe that the
deepest sediments, which present the strongestiveed2e anomalies, display*Nd/*Nd
values close to that of seawater. The negativen@enaly can thus be used, like Nd isotopes,
to trace the hydrothermal alteration of oceanic oddp by fluids of seawater-like

composition.

4.3. Composition of the initial GC50 sediment

The Sr and Nd isotopic compositions of the refeeesediment, considered as
representing the initial GC50 sediment, approaehcttmposition of the basaltic oceanic crust
(Fig. 6), probably related to the numerous volcaglsses particles identified by electron
microscopy in these samples (Bodei et al., in predggler et al. (2007) examined the
distribution of the residual component in the eastquatorial Pacific sediments (ODP site
1256) and identified two major non-biogenic seditsesources in this area: (1) volcanogenic
material (for 68+10 wt% of the residual componedndm the large Central American arc
volcanic system to the east and (2) lithogenic nadtérom two possible origins: marine
residual components and/or bulk American loess. REtterns for the residual component of
these sediments mimics exactly those observedherrésidue fraction of our reference
samples, exhibiting an ash-like signature with LR&&pletions and a positive Eu anomaly
(with a Eu/Sm ratio of ~ 0,35, Fig. 7c). The igotocomposition and REY distribution in
reference samples thus suggest that the initial (G&&liment was mainly composed of
volcanogenic particles.

If all authigenic phases were extracted by leaghmeference and GC50 sediments
should display similar Sr-Nd compositions and RE3tributions. However, GC50 residues
present a systematic shift towards a seawaterpggotomposition (Fig. 4; Fig. 5), suggesting
the integration of seawater derived Sr and Nd s&oondary minerals insoluble in 1M HCI.
Moreover, their REY patterns display stronger fposiEu and Y anomalies, a weak negative
Ce anomaly, and a strong HREE enrichment, compartdthose of reference sediments.
Except the positive Eu anomaly, this REY distribntican come from remainders of

hydrothermal precipitates not extracted during teaching. These observations are in
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agreement with chemical data showing that residueswith respect to reference sediments,
still enriched in Mn and Fe, suggesting the onlistipbleaching of the Fe/Mn oxydes.

Europium commonly substitutes for Sr in feldspamgtably Ca plagioclases
(McLennan, 1989). The positive Eu anomaly is gdhemescribed in high temperature
hydrothermal fluids, due to the alteration of nuaer feldspars in the basaltic crust during
fluid circulations (Klinkhammer et al., 1994). Hovex, GC50 sediments were altered by a
low temperature hydrothermal fluid which has ndicedntly interacted with the basalt during
its circulation in the crust, suggesting an othagin of the positive Eu anomaly. In reference
samples, the positive Eu anomaly can be explaiyetthd presence of plagioclase identified
by XRD (Bodei et al., in press) and commonly assecl to volcanic glass (Marchig et al.,
1999). Feldspars are rare or absent in GC50 setBmént numerous phillipsites were
observed, formed by the diagenetic alteration dfaraic glass particles and the breakdown of
plagioclase (Laverne et al., 1996), suggesting thiebable Eu enrichment. The decrease of
the positive Eu anomaly with depth, in core GCH) thus announce the stronger alteration
of the phillipsite at the base of the sedimentaryimn. This assumption is confirmed by the
normalization of GC50 whole rocks REY patterns bg teference samples, showing a
decrease of Eu/Eu* with depth in the core, suchrasnalies are very weak at the top, then
achieve negative values in the deeper sedimentslgTs. We can thus assume that the
decrease of the positive Eu anomaly with depthyhiole rock and residue GC50 samples, is
due to the alteration of the phillipsite by an hottiermal fluid whose the influence decrease
during its upward migration.

A positive Y anomaly is observed in REY patterndhad leachates and residues
fractions. We can thus suggest that the Y carrfeasp was not entirely dissolved during
extraction processes. The main Y carrier phasepmeably the Fe/Mn oxides. It is well
known that Y and REE can be strongly fractionatedmarine environments due to the
reactivity of Y on Fe-Mn oxihydroxides (Bau and, &l996; Bau and al., 1997; Bau and
Dulski, 1999; Bau, 1999). In the diagram presentimg Y/Ho versus Mn/Fe values for all
GC50 samples, we observe a positive correlatiowdst these two ratios (Fig. 9). This
confirms that Ho is, with respect to Y, preferelyiantegrated into precipitating Fe-rich
Fe/Mn oxihydroxides. However, the Y/Ho ratio presepositive values all along the core
showing that, in spite of the preferential scaveggof Ho in Fe-rich Fe/Mn oxides, the Y
content remains higher. This can be explained leystinong fractionation of Y and Ho in
Pacific seawater (Y/Ho between 85 and 120; Zharad.e1994; Bau et al., 1995; Nozaki and
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Zhang, 1995), bringing higher quantities of Y thdmduring the alteration of the sedimentary

column.

4.4. The water-rock interaction

In order to estimate the amount of hydrothermadifaf seawater isotopic composition
having altered the GC50 sediment, water/rock ratiee calculated at each depth in the core,

from Sr or Nd isotopic compositions, using thedaling equation (Guy et al., 1992):

(1.1)

Csw

w _ Eccso ~Erer | Cref
R

gsw_gGCSO
Where R= mass of sediment dissolved in a mag®f seawater;s ccso = GC50 samples
87Srfosr or 1*Nd/A“Nd ratios; £t = reference sediment§SrP®Sr (0.705652 + 17) or
13NdMNd (0.512830 =+ 9) ratios (n=3% sw = seawatef’SrP°Sr (0.70916) of**Nd/*Nd

(0.51245) ratios,Cref = Sr and Nd contents of reference samples (260067 and 16.92

ppm, respectively); andCsw= Sr and Nd contents of seawater (8 ppm and 2.pgm,

respectively).
Depth [cm] W/Rs; W/Rng In both cases, the high calculated W/R
1 167 1,2 E+06 values increase with depth (Table 6). However,
12 143 4,0 E+06 . .
30 148 51 E+06 the calculated W/R ratios are strongly higher
54 132 8,0 E+06 and vary within a larger range of values (from
58 112 5,2 E+06
100 531 1.2 E+07 1,2.10 to 8,5.10) when calculated from Nd
110 267 8,5 E+07 ; ; "

’ rather than Sr isotopic compositions. Moreover,
124 342 3,2 E+07 P P

Table 6: Water/Rock ratios calculated fromW/R ratio increases more regularly with depth,
87Sr/86Sr (W/RSr) and 143Nd/144Nd (W/RNd). Imreaching the highest values in the two deepest
HKe samples, at 110 and 124 cm bsf (with W/R
ratios of 8,5.10and 3,2.10 L/kg, respectively). The reason is that seawater & relatively
high Sr concentration of about 8 ppm whereas itschidcentration is only 2,6xf0ppm.
Consequently, a very large volume of seawater gsiired during fluid/rock interaction in
order to significantly change tH&Nd/**/Nd ratio of the initial sediment (Faure, 1986). &énd
these conditions the Sr in the sediment has beepletely reset to th&’SrfSr ratio of

seawater. In the following, we calculated W/R rativom the Nd isotopic composition,
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considering that these values are more representafithe interaction than those obtained

with the Sr isotopic composition.
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Fig. 12 :**Nd/*Nd vs®'SrP°Sr composition of the GC50 whole rock samples @soiicles). Depth of each
sample is indicated in cm below sea floor. The dsdilne represent the theoretical Sr and Nd isotopic
compositions of the sediment for different valudstiee W/R ratio in L/Kg (the values next to the @os
symbols).

The alteration of the GC50 sediments by an upwardrdthermal fluid of
seawater composition can be representated in aagmgomparing the Nd and Sr isotopic
compositions of the whole rock sediments (Fig. 12)his diagram, the intensity of isotopic
exchanges between seawater and sediment depetisiroSr and Nd concentrations, and on
the water/sediment ratio. When we calculate therttecal Sr and Nd isotopic compositions
of the sediment for different values of the W/Raatve obtain a hyperbola between reference
sediments and seawater (Fig. 12), witf*&ld/**Nd ratio of the sediment which begins to
change only when the W/R ratio 3s 10°. The **Nd/**/Nd ratio of the sediment finally
approaches that of seawater when the water/sediratotreaches £0If we compare these
theoretical data with the plot of the GC50 samgfgg. 10), we also observe that measured
values can be plotted on a hyperbola between referesamples and a composition close to

that of seawater. The calculated water/sedimeidsraicrease with depth, correlated with the
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decrease of thE*Nd/*Nd ratios (from 0.512770 + 25 to 0.512514 + 10)tHa entire GC50
core, this W/R ratio is high enough (from 1.22%1® 8.51x10) to have completely reset to
the 8’Srf°Sr ratio of seawater. However, we observe a weifktstvards lower values than
seawater (Fig. 12), due to the residue fractiorthef GC50 samples presenting a lower
87Srfosr ratio (Fig. 4).

The high amount of low-temperature hydrothermaid# having interacted with the
sediment explains, despite the very low seawate¥ RBncentrations, the strong REY
enrichment in GC50 sediments compared with thereat® sediment. However, the higher
REY enrichment in the upcore sediments supposeduiition, the direct infiltration of
seawater in the first meters of the sedimentarymol We can thus suggest that the REY
enrichment below 100 cm in the core has an hydrotak origin, whereas a mixed
hydrothermal/seawater origin lead to their highteats in the upper part of the core (from 12
to 58 cm bsf).
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5. Conclusion

In this study, a detailed geochemical approachldeen used to determine the
origin of the fluid interacted with the GC50 sedmheleading to the precipitation of
authigenic phases (mainly apatites and Fe/Mn oxides

The chemical data from core GC50 suggest that iegohith 1 M HCI mainly
removed authigenic apatites, and that this phastared more than 75% of the whole rock
REY. The Sr-Nd isotopes compositions and REY pastef the leachates demonstrate that
the extracted authigenic minerals precipitated frrfiuid of seawater composition, which
penetrated the sedimentary column from below. TipBowing fluid flow is concurrently
reflected by upward increasing Nd isotopic composg and the upward disappearing
negative Ce anomaly inherited from seawater. Adogrtb previous heat flow measurements
and porewater data, showing the evidence of adiings discharge in the studied area, this
upward migrating fluid flow is probably driven bydge flank hydrothermal circulation.
During its circulation in the crust, the low-temaemre hydrothermal fluid would not
significantly have exchanged with oceanic basaliserving its seawater composition.

The calculated W/R ratios show that the Nd-Sr igimta@omposition of GC50
sediments can be obtained only by its interactidth Varge quantities of upward migrating
low temperature hydrothermal fluid of seawater cosifgon. These high fluid flow lead to a
strong REY enrichment of the leachate fraction, pdesof the low seawater REY

concentrations, furthermore accompanied by a Y fidotionation.

These Sr-Nd isotopes and REY data on GC50 setsntemonstrate that authigenic
minerals (apatites and Mn-Fe oxides) recorded isehdrge of an upward hydrothermal fluid
which has not significantly exchanged with ocearmast but conserved its initial seawater

composition.
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Chapitre 11l Conclusions majeures

Dans la premiere partie de cette étude, de lakgemtions minéralogiques et
chimiques, engendrées par la précipitation de phasthigenes (zéolites, apatites et Fe/Mn
oxydes), ont été mises en évidence dans la caB@&0. Les variations au sein de la colonne
sédimentaire, comparées au sédiment de référemsgdéoe comme représentant le sédiment
initial, ont montré une augmentation de ces madlift;s avec la profondeur dans la carotte.
Cette évolution ainsi que les assemblages minécpleg décrits suggerent, suite a une
premiére phase de diagénése, l'altération du sédiméial par un fluide dont l'influence
augmente avec la profondeur.

L'objectif de cette deuxiéme partie de I'étudesté de déterminer I'origine de
ce fluide d’altération. Suite a I'étude des composs analysées dans les fractions lixiviées et
résiduelles des différents types de sédimentsieultssobservations et hypotheéses ont pu étre
mises en évidence :

(1) Lors du processus de lixiviation avec une solutienlM HCI, la phase authigene
principalement extraite du sédiment GC50 est liapatalors qu’aucune phase n'a
efficacement été lessivée du sédiment de référdres.oxydes Fe et/ou Mn et les
zéolites, minéraux authigenes également décrits asédiment GC50, n'ont pas ou
peu été extraits, et sont donc essentiellemeneptgsians la phase résiduelle.

(2) Les compositions isotopiques en Sr mettent eneéae l'interaction du sédiment
GC50 par un fluide de composition d’eau de mer,eadgant des modifications du
rapport®’SrP®Sr aussi bien dans la fraction résiduelle que tafraction extraite. Les
analyses isotopiques en Sr des fluides intergtipeésentent des valeurs identiques a
celles de I'eau de mer, aussi bien dans les sétsmibm référence que dans les
sédiments GC50. Une part du Sr analysé dans ldidinaextraite provient donc
certainement du Sr adsorbé sur les minéraux eracbatec les fluides interstitiels
constituant le sédiment.

(3) Les rapports"*Nd/A*/Nd des sédiments de la carotte GC50, montrent uangeé
entre la composition en Nd des sédiments de référémn surface) et les valeurs du
rapport***Nd/**Nd de I'eau de mer actuelle (& la base). L'alignefues échantillons

GC50 entre ces deux pdles montre tout d’abord @seskdiments pris comme
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référence représentent bien le sédiment initialladearotte GC50 ; mais suggére
également que ce sédiment a été altéré par ur ftlédcomposition d’eau de mer dont
'influence augmente avec la profondeur dans leotéar Les rapports eau/roche
calculés a partir des compositions isotopiques dued supposant que les sédiments
GC50 ont éte formés par interaction du sédimetitlravec une eau de mer, montrent
que les variations isotopiques observées dansdieneat altéré résultent de I'apport
de larges volumes de fluides a toutes les profaisd€ele la carotte. On observe
toutefois une diminution des rapports eau/roche remontant dans la colonne
sédimentaire qui, corrélée aux variations du rappfaNd/*/Nd, suggére I'altération
du sédiment initial par un fluide ascendant présgnine composition d’eau de mer.
Le contexte général de l'aire d’étude laisse dammpeser que ces données peuvent
étre expliquées par la présence d'une déchargeluitie fhydrothermal de basse
température au sein de la carotte GC50. Cette hgpetest confirmée par les spectres
des Terres Rares, identiques a ceux de lI'eau depamear la fraction extraite du
sédiment GC50, et donc caractéristiques des dépdtes par interaction avec un
fluide d’origine hydrothermale de basse température

(4) Les analyses des TR permettent d’obtenir des irdtoms supplémentaires,
notamment sur les phases porteuses. Ainsi, ledorichissement en TR dans la
fraction GC50 extraite, comparé aux sédiments tlradce, suggere que les apatites
représentent la phase qui piege majoritairement &éments traces. Cette forte
capacité d’absorption, associée aux larges voludedluide en contact avec le
sédiment, explique I'enrichissement en TR, malgtgd tres faibles teneurs dans 'eau
de mer.

(5) Les variations des anomalies en Ce et Eu, au seifa ccarotte, représentent un
argument supplémentaire de l'altération du sédin@@60 par un fluide ascendant
présentant une composition d'’eau de mer. L’augnientale 'anomalie négative en
Ce avec la profondeur dans la colonne sédimentaamgre en effet que les échanges
avec le fluide, et donc I'empreinte d’'une eau de, rdeninuent en remontant dans la
carotte. De méme, la diminution de 'anomalie pesiten Eu traduit I'altération de
plus en plus importante avec la profondeur de lasphporteuse de cet élément, ici
supposé comme étant la zéolite.

(6) De fortes anomalies positives en Y sont, commeohaalie en Ce, héritées de I'eau de
mer. Il en résulte des rapports Y/Ho trés élevélgrdde piégeage préférentiel du Ho

par les oxydes Mn/Fe observés en grandes quadttés le sédiment GC50. Notons
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que les deux échantillons a 2 cm et 100 cm bsfstdéaant respectivement un nodule
et un encroltement non induré d’'oxydes Mn/Fe, mités¢ une chimie particuliere

due a leurs fortes teneurs en oxyhydroxides.

L'utilisation de traceurs géochimiques a donc perda mettre en évidence I'altération du
sédiment initial par un fluide ascendant de contosid’eau de mer qui, étant donné le
contexte particulier de la zone d’étude, peut &ssimilé a la décharge d'un fluide
hydrothermal de basse température. Lors de salaimu dans la crolte, ce fluide de basse

température aurait trés peu altéré le basaltanst @nservé sa composition d’eau de mer.
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Chapitre | Présentation de I'étude

De nombreux oxydes de manganése sont présentdadaose d’étude Ticoflux, soit
sous la forme de nodules souvent décrits a l'iaterfavec I'eau de mer, soit sous forme
d’encrodtements plus ou moins indurés (Fisher et2802). Ces nodules et encroltements
présentent des signatures géochimiques contragpestres des Terres Rares, teneurs en
éléments traces) suggérant des origines variéete(B@pport de DEA, 2004).

Les oxyhydroxydes Mn, constituant I'encroGtement meduré présent a 100 cm bsf
dans la carotte GC50 (noté 50GCC dans l'articlg,rg@sentent une structure particuliere au
MET (article n°1). lls forment des concrétions dex 25 um de diameétre présentant une
zonation minéralogique systématique, avec un chmagede taille et de morphologie des
particules d’oxydes, du centre a la périphérieatestructures.

L'intérét d'étudier plus particulierement cet enti@ement d’'oxydes Mn repose sur
plusieurs points. Il présente une composition giofiee en Sr et une forte anomalie négative
en Ce identiques a celle de I'eau de mer (arti€®,nsuggérant que sa formation est, au
moins en partie, liee a la remontée des fluidesditidrmaux mis en évidence dans la carotte
GC50. Cependant, ses teneurs élevées en Ni (6333 @t son spectre des Terres Rares
montrent une origine probablement plus complexejvant faire intervenir des réactions
diagénétiques. D’un point de vue minéralogique, hagrostructures observées sont
constituées d’'un mélange d’oxydes Mn identifiés swmmétant de la vernadite et de la

todorokite (article n°1).

L'objectif de cette troisieme partie est de déiaenle mécanisme de formation des
oxydes Mn en milieu marin, ainsi que la distribatiet la spéciation du Ni dans leurs

structures.

I.1 Origine des métaux associés aux dépots métalliferemrins

Les oxyhydroxydes Mn des dépbts marins ont soudEntiécrits comme associés a de
fortes concentrations en Ni et Cu (Buser et Grft856 ; Burns et Burns, 1977, 1978 ; Usui,

1979 ; Usui et al., 1997 ; Banerjee et al., 19890 provient cet enrichissement en métaux
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traces dans les eaux interstitielles des sedinm¥egiques marins, menant a leur piégeage
dans les oxydes Mn ?

Les observations au MEB de nodules et encrolteymeatins ont permis de mettre en
évidence l'association courante des oxydes Mn alex débris biogénes, correspondant
essentiellement a des tests siliceux de radiolatediatomées (Burns et Burns, 1978a,b ;
Banerjee et al., 1999). Or, la silice biogene est source possible d’enrichissement en Ni et
Cu, dans les nodules de manganése marins (BurBares, 1978a). Bostrom et al. (1973,
1974) ont montré que la silice dérivée des testgadiolaires, et constituant les boues
siliceuses associées aux nodules métalliferessigatficativement enrichie en Ni et Cu,
probablement sous la forme de complexes organispaddes Ni (1) et Cu (Il). Les réactions
diagénétiques au sein du sédiment, engendranssaldtion de la silice biogene, permettent
alors la libération des ions Niet Cf* en solution (Burns et Burns, 1978a). La préciftat
d'oxydes Mn en présence de ces cations divalerdsods, peut ainsi expliquer les
corrélations positives Mn-Ni-Cu observées dans lapat des nodules et croltes de
manganese marins (Buser et Britter, 1956 ; BuriBugts, 1978 ; Usui, 1979 ; Usui et al.,
1997 ; Banerjee et al., 1999).

I.2 La spéciation du Ni dans les oxyhydroxydes Mn : darées expérimentales.

La todorokite et la birnessite, composants majdessnodules de manganéese marins,
constituent une ressource potentielle en élémeétallques (Buser et Gritter, 1956 ; Burns
et Burns, 1977 ,1978a ; Usui, 1979 ; Usui et 81971; Banerjee et al., 1999). Un grand intérét
a donc été porté sur leur étude, durant ces 30adesnannées. Des connaissances précises de
leur structure et de leur chimie sont nécessaimg pnieux comprendre leur mode de
formation et les mécanismes par lesquels ces mirgriggent les métaux traces. Les études
ont essentiellement porté sur des oxydes Mn sye@stexpérimentalement, car des
investigations minéralogiques et chimiques détsllgont facilitées par I'étude d’échantillons
de haute cristallinité et libres d’impuretés, qu'oe trouve que trés rarement dans les
matériaux naturels (Giovanoli et al., 1970; Takesuadt al. 1984, Golden et al., 1986, 1987 ;
Chen et al., 1996 ; Ching et al., 1999 ; Luo et1&99).
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I. 2a) La synthése de birnessite hexagonale

La birnessite a symétrie hexagonale est la plosor@rée dans la nature. Sa synthese
est obtenue par transformation, sous conditiondeacide buserite a symétrie orthogonale
enrichie en N& (Giovanoli et al., 1970a ; Glover, 1977 ; Silvesteal., 1997).

La buserite synthétique possédant des ioriséhlaangés, appelée NaBu, contient deux
couches d’eau lui conférant une périodicité caratigue de 10 A le long de l'axe c. Ce

feuillet a une maille élémentaire orthogonale awvec5.23 et b = 2.85 A, et ne présente pas de
sites vacants (Figure 1V-1). La composition moyedada NaBu estla,,,(Mn{,,Mng,,)O_, .

Sa déshydratation conduit & la formation d’unecstme monoclinique & un feuillet (7 A) de
Na-birnessite (NaBi), présentant les paramétresnalbe a = 5.173, b = 2.850, c = 7.342 A, et
B = 103.2°, et de composition chimique moyeNag,,MnZ; (Mn%;,Mn% V. )O_,, ou V
désigne les sites vacants.

De la birnessite enrichie en KHBI) peut étre directement obtenue en équilibrare

suspension de NaBu sous conditions acides. L'espgathétisée a pH 5, de composition
chimiqueMnZ; MnS’ . (MNg2,,MnS Vo ,..)O, ., (OH) o55, Présente les paramétres de maille
élémentaire a = 2.848, ¢ = 7.19 A= 120° (Drits et al., 1997a). Contrairement & NaBu

NaBi, les feuillets de HBi ont une symétrie hexamenet contiennent une quantité

considérable de sites vacants octaédriques (Figutg.

\40\“\ : o Na + Mnl!

Figure IV-1 : Structures idéales de la buseritelitique enrichie en Na+ (NaBu, a gauche), et deilaessite
hexagonale enrichie en H+ (HBI, a droite). Les asm'oxygene et les molécules d’eau ne sont paéseptés
(d’apres Manceau et al., 1997).

La transformation de NaBu en HBi comprend deuxpeddFigure 1V-2) :
- lors de la premiére étape, qui s’effectue rapielat, une partie du Nanterfoliaire

présent dans la NaBu est échangé avec'dent$olution. Simultanément, environ 1/3 des
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cations MA* contenus dans les feuillets octaédriques se desthuen MA*, selon la

réaction 2Mn®  , Mn¥ 4+ MZ L Mn*  +V +Mn2

+ 0 .
feuillet feuillet feuillet feuillet aq ! avec le Mﬁ CIUI mlgre dans
la solution (deux premiers schémas de la Figur@)l\Suite a cette premiere transformation,

la formule des cristallites obtenues est de type :

N a BLI N a(J;.333—x ( M ng.;ZZM n(3).;23V0.055)02.0— 011-x (O H ) 011+x
(Manceau et al., 1997).

- un processus d’échange plus lent a

3/\3/1\3/I\3/\3/I\3/]\3/]\3

O O 0 O

3/MN\3/I\3/I\3/\3/[\3/]\3/\3

ensuite lieu, au cours duquel le reste dé*Na

interfoliaire est désorbé et libéré dans la

(+ HY solution, alors que du Mhest réadsorbé au-
H-/NaBu dessus ou en-dessous des sites vacants des

~1 minute : o .
( ) feuillets octaédriques, avec des quantités

1 t
NNA NN dépendantes du pH (schéma trois Figure 1V-
(@) O *O : 2). A pH = 5 tous les cations Kh sont

1
W M réadsorbés, alors qua pH = 2 aucune
{ i

réadsorption n’'a lieu. Associée a ce second

£

+

+
1(+ H") processus d’échange, environ la moitié des
atomes MA" restant dans le feuillet

octaédriqgue migre dans I'espace interfoliaire

et se place au-dessus ou en-dessous des

nouveaux sites vacants formés (schéma

quatre de la Figure 1V-2).

Daprées des données EXAFS,
Silvester et al. (1997) ont montré que les
réseaux de sites vacants dans la HBi finale

sont essentiellement restreints toutes les trois

rangées de cations. Cette distribution semble

étre héritée de la distribution initiale du f1n

dans la NaBu et la NaBi (Figure 1V-1). De
Figure 1V-2 : Représentation schématique des L i T
échanges cationiques ayant lieu dans les feuidiets PIUS, 1a densité des sites vacants, a l'intérieur
dans les espaces interfoliaires des espéeces sgptst
lors de la transformation de NaBu en HBi a pH
(d'apres Silvester et al., 1997).

gde ces rangées, est proche de 50%,

correspondant a une densité de sites vacants
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totale dans les feuillets de 1/6 du total des dles(Silvester et al., 1997, Manceau et al.,
1997).

Il est probable que la migration des ions Mn &léaivalence et I'échange du Npar
H*, dans linterfeuillet, soient des facteurs quitcitmuent au changement de symétrie entre la
NaBi triclinique et la HBi hexagonale. De plusn@dification de structure qui a lieu a faible
pH engendre deux principaux effets qui fournissard situation énergétique plus favorable.
Premierement, la suppression de Mn a faible valelares le feuillet allege la déformation

stérique associée a la présence de rangées diori§ M

Mn(OH), (effet Jahn-Tellé). Deuxiemement, la formation d’atomes
oxidation Mn liés au feuillet octaédrique par trois sommerE(
in
o sharing) engendre une structure interfoliaire tpibifise a 7

A |a distance entre les feuillets de la HBi.

I. 2b) La synthese de todorokite

Les todorokites synthétiques ont beaucoup été
étudiées pour leur utilisation potentielle dans datalyses
hétérogénes et les batteries au lithium rechargsablace
aux propriétés que leurs conferent leur structureuanel
microporeuse (Ching et al, 1999). La formation
expérimentale de todorokite synthétique nécessitarg
procédure en deux étapes (Figure IV-3; Golden et al
1986 ; Ching et al., 1999 ; Luo et al., 1999).

Tout d’abord, la Na-birnessite (phyllomanganate a

A enrichi en N3) est synthétisée par oxydation de#an

milieu alcalin (NaOH aqueux concentré). Le *Na

Figure 1V-3 : Schéma general dujnerfoliaire est ensuite remplacé par duZfgar échange
processus de synthese de Mg-

t109d909r)0kite (dapres Ching et al.,d'ions dans une solution de Mg(N@aqueux. Le matériel

qui en résulte (Mg-buserite) préserve la structameellaire

! La configuration électronique des ions ¥Mat Mrf"* est différente. Dans le cas du cation*feelle-ci est
symétrique et conduit a une configuration statelidéns un environnement octaédrique régulier. #Emnehe,
pour les cations M, deux configurations sont possibles (haut splastspin). L'occupation asymétrique des
orbitales conduit a une levée de dégénérescenaaviizrix d’'énergie. Cette stabilisation par unsdmide
symétrie entraine une distorsion des sites océesidu cation MH (quatre distances MRO courtes et deux
longues) connue sous le nom d’effet Jahn-Teller.
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du feuillet mais présente un espace interfoliawie aygmente a 10 A, di a I'introduction
d’'une deuxieme couche de molécules deau. Cet empatt est nécessaire pour
I'introduction de chaines triples d’octaedres MnQui formeront les « murs » de la structure
en tunnel de la future todorokite.

La deuxieme étape est le traitement hydrothermnealadMg-buserite, autoclavée a
160°C pendant un a deux jours, permettant la toamsftion des feuillets en structure tunnel,

et formant ainsi de la Mg-todorokite (tectomangar@aflO A enrichi en Md).

Les différentes synthéses de todorokite differesgentiellement par le mode de
préparation de la birnessite précurseur, et pamdéele de chauffage lors du traitement
hydrothermal. Suite a l'utilisation de différenf@®cédures de synthese, Liu et al. (2005) ont
abouti a la formation de Na-birnessites présendast degrés de cristallinité variés. lls ont
ainsi pu mettre en évidence que, suite au traiterhgdrothermal, la cristallinité de la
todorokite obtenue dépend de celle de la Na-biitgesstiale.

De plus, de nombreux ions compensateurs autredeqiy ont été utilisés comme
dopants dans la structure de la buserite, afinédierchiner si la taille de 'ion incorporé peut
contrbler les dimensions des tunnels du tectomaatgasynthétisé. Feng et al. (1998) ont
inséré des ions Lj K, Mg*, et B&" dans la structure de la birnessite précurseuénot
NaBi), par traitement avec des solutions de LiGLI KMgCl et BaC}, respectivement. Les
DRX des échantillons obtenus (Li-Bi, K-Bi, Mg-Bi &a-Bi) montrent que la structure en
feuillet est conservée suite a I'échange ioniquecaependant des espaces interfoliaires qui
varient (7.1, 7.2, 9.7, et 7.0 A, respectivementjanction de la taille de I'ion incorporé. Ceci
indique que I'insertion des ions dans la structiedfectue de maniere topotactique. Suite au
traitement hydrothermal des différentes phasesnakt® Feng et al. (1998) ont pu observer
qgu’en fonction de la nature de I'ion incorporé démstructure de la birnessite précurseur, les
oxydes Mn synthétisés peuvent présenter des stesctiariées. Des observations similaires
ont été faites par Luo et al. (1999), lors de lisdition des éléments Ca, Sr et Ba comme ions
dopants. L’échange du Nanterfoliaire dans la NaBi par ces ions produite ubuserite
instable rapidement retransformée en birnessit&saméchage, ne permettant pas de

synthétiser de la todorokite, apres traitementudenempeérature.

150



Spéciation du Nickel dans les oxydes de manganasesn

Ces expériences montrent que seule
Iutilisation du cation hydraté Mg comme ion
dopant permet la formation d’'un phyllomanganate a
10 A (buserite) par lajout d'une couche de
molécules d’eaux entre les feuillets octaédriques
(Golden et al., 1986 ; Feng et al., 1995) ; puis sa
transformation en todorokite, aprés traitement

hydrothermal. Les todorokites synthétiques obtenues

/ it : présentent des spectres DRX identiques a ceux des
Figure 1vV-4 : Image MET de todorokitesynqarokites naturelles (pic majeur caractéristigue
synthétiques. On observe des fibres étendues (p J qu

a partir d'une structure centrale ayanenviron 9.6 A ; Feng et al., 2004). Leur observatio
conservé la morphologie de la birnessite

précurseur formée de plaquettes de fibre8U MET, révéle des fibres de longueurs variables qu

enchevétrées (d'aprés Feng et al., 2004). . . . . ;
s’étendent a partir d’'une matrice centrale formée d

plaguettes de fibres enchevétrées, de forme smmidacelle de la birnessite précurseur (Figure

IV-4; Golden et al., 1986 ; Feng et al., 2004).

La structure en tunnel de la todorokite a été oMése et confirmée par des
observations METHR (Chukhrov et al., 1979b ; TureeBuseck, 1981), aussi bien sur des
échantillons naturels que sur les produits résuttartraitement hydrothermal de Mg-buserite
décrit ci-dessus. Ces images METHR montrent un rdésodans la direction a* de la
structure des todorokites, la largeur des tunnaist&omposée de I'alignement d’'un nombre
varié (n = 2 a 9) de [MHOg] partageant leurs arrétes. En revanche, dansdatidin c*, les
murs sont toujours constitués de 3 octaédres {{MNe®" "), Mn*)(O*,0H)¢], avec
Me®*3") représentant des cations de transition tels gtie €¢**, Ni** et Cd". Il en résulte
un espace constant de 1 nm entre les feuillets gaplan (100) (Figure IV-6b). Les toits et
les murs des tunnels sont connectés par des Ilmismtre les sommets des chaines
octaédriques. D’aprés Lei (1996), la formule chineigle la structure d’'un tunnel peut ainsi

étre écrite :
(Mn*,Me®*39 Mn*),Mn**0Z (0> ,0H "),

Malgré le désordre possible de la structure de odorbkite, parallélement a
I'allongement des feuillets octaédriques du phyhmganate précurseur (direction a*), les

dimensions de tunnels [3x3] sont les plus courantmleservees.
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Figure 1V-5 : Modéle général de la structure clista des todorokites naturelles et synthétiquggrajection
[010] le long des tunnels. Les cercles remplis regmtent les cations et leurs ligands a y = 0,setéecles vides
ceux a y = ¥.. Me(2+,3+) = métaux de transitions mlie F&, Co*, Ni** et C§", alors que Me(1+,2+) =
cations alcalins et alcalino-terreux tels que’,Na&* et B&". 0< x >3. b) Projection selon I'axe [001].
L'arrangement des cations et de leurs ligands dsnmbrs du tunnel est similaire a celui des ion§"MhC"
dans les toits, avec n = 3 (d'aprés Lei, 1996).

La distance moyenne entre deux ions‘Mou entre un site vacant et le cation“\lie

plus proche, dans le toit du tunnel, est d’envizet% A dans la direction a*. En revanche, la

distance interatomique Mn-Mn moyenne entre dewaexlies constituant les rangées de
cations, dans la direction b* est de 2.84 A (Fégilv-5; Post et Bish, 1988 ; Stouff et
Boulégue, 1988, 1989). Ce nombre est environ éga#td A divisé par sin(60°), indiquant

une distribution hexagonale des ions*{idans les toits des tunnels, similaire & celle nése

dans les feuillets des phyllomanganates précurs@ucause de la symétrie d’ordre trois des

feuillets octaédriques, trois orientations de tussent possibles, a 120° les unes des autres.
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Ceci est en accord avec les observations MET dedarokite synthétigue montrant des
empilements de feuillets dans lesquels les tundelss un feuillet donné, sont tous orientés
dans une seule direction, mais présentent uneéaotde 120° par rapport aux tunnels des
autres feuillets (Golden et al., 1986 ; Feng et 2004). Il en résulte un réseau de tunnels
maclées a 120°, formant une structure en quadeillégalement commune dans les
todorokites naturelles (Figure IV-6a; Chukhrov let 8979 ; Arrhenius et Tsai, 1981 ; Turner

Figure 1V-6 : Images METHR de fibres de todorokitgsthétiques, observées dans le plan [100] de latstre.
(a) structure en quadrillage des tunnels orientd@ les uns des autres (d’aprés Feng et al.,)2()4
dimension des tunnels formés ici de trois octaegiresn) (d'apres Golden et al., 1987).

et Buseck, 1981).

I. 2c) Spéciation des métaux dans la structure des oxsyaekétiques

La spectrométrie d’absorption des rayons X (EXAES)une des techniques utilisées,
depuis une dizaine d’années, pour affiner les dssaaces sur la structure chimique des
oxydes de manganeése, et déterminer I'environneatentique local des éléments traces dans
ces matrices solides (Potter et Rossman, 1979 cééanet al., 1987 ; Manceau et Combes,
1988 ; Stouff et Boulégue, 1988 ; Manceau et 8921 2002a, 2007).

i Spéciation dans la structure des phyllomanganates

Dans les environnements riches en métaux tra@ss,blrnessites hexagonales
naturelles ont tendance a sorber les cations hyshbles dans leur interfeuillet, et de les

retenir au niveau des sites vacants pour compémnsificit de charge local. Quand le cation
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est trop gros pour entrer dans le site octaédritrig., V'Zn**, V'Cc®), ou quiil est
tetraédriquement coordonné (e!yzn?", il reste dans l'interfeuillet et se lie avec kesis
oxygeénes sousaturés du site vacant octaédriqueafdrun complexe lié par trois sommets (a
triple corner-sharing complex (TC), Silvester et 4997 ; Manceau et al., 2000, 2002b,
2003 ; Leroux et al., 2001 ; Matocha et al., 20Q&anson et al., 2002 ; Marcus et al., 2004 ;
Toner et al., 2006). Si les cations sont octaéesaet que leur taille est similaire a celle des
sites du feuillet (e.g. €t, Co™), alors ils peuvent entrer dans les sites Mn visc@vianceau

et Charlet, 1992 ; Manceau et al., 1997).

Grace a I'étude approfondie de phyllomanganateghsyisés au contact avec une
solution de Ni(NQ), trois complexes de surface avec I'iorfNant été mis en évidence: un
complexe porté par les arétes (edge-sharing complexs les sites Mn du feuillet
octaédrique {Ni) ; un complexe lié par trois sommets (triplesgar sharing complex) dans
linterfeuillet, au-dessus ou en-dessous des sies/acants (°Ni) ; et un complexe lié par
deux sommets (double-corner sharing complex) subdeds des feuillets octaédriquBsNji)
(Figure 1V-7).

Figure IV-7 : Représentation du mécanisme d’incoapon du Ni et Zn dans la birnessite hexagonale. On
observe que le déficit de charge du feuillet, restgres la sorption de Ni ou Zn d'un c6té du siteant, peut
étre compensé par des protons (petits ronds ndisgalcium ou du Mn2+ (Silvester et al., 1997)ajdes
Manceau et al., 2007).

Suite a des analyses EXAFS, Manceau et al. (20073iéterminé les proportions de
chacun de ces complexes dans des birnessites metagderrestres. Ills ont conclu de leurs
observations que les complexX®#\i sont <10% du Ni total et, qu’en moyenne, envitomiu
Ni est incorporé dans les sites E et % dans les 3iC. Cette répartition du Ni, entre les sites
du feuillet et ceux de l'interfeuillet, est influede par la nature et la concentration de toutes
les espéces interfoliaires. Par exemple, quantNnfait face a du sodium de I'autre c6té du

site vacant, la faible résistance de la liaisonONae peut pas empécher le Ni de migrer dans
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le site vacant. Au contraire, quand un site vaemttfermé de chaque c6té par des cations
divalents, ou un cation divalent et deux protoesdéficit de charge local est entierement
équilibré et la configuration est stable. Par cqosét, le rapportNi/"°Ni dans un
échantillon peut-étre un bon indicateur du pH, etla composition de la solution et de
I'interfeuillet. En environnement marin, la birngeshexagonale devrait comporter une forte
proportion de complexedNi car I'eau de mer est alcaline (pH ~ 8.3) et dmaentration en

métaux alcalins (Na, K) est élevée (Manceau e2@0y).

i Spéciation des métaux dans la structure des toiesok

Burns et Burns (1979) ont proposé que les catieslus larges tels que Na”,
Ccd* et Mg ainsi que les molécules dex® occupent lintérieur des tunnels. Ceci a été
confirmé par les investigations de Post et Bisl88 $ur des todorokites naturelles, montrant
que les tunnels 3x3 sont essentiellement remplisdpa octaédres [M&?" (H,0)q], avec
Me™*?") correspondant & des cations alcalins et alcatimedx (Figure IV-5). Le nombre
d’octaedres dans le tunnel augmente avec le nomlt®ctaedres formant le toit. Si les
positions des cations dans le tunnel sont toutesup#es, le rapport molaire
Me™ 2 (Mn+Me®**) est alors (n-2)/(n+3), égal ou supérieur & 1/@que la moyenne du
nombre n est égal ou supérieur a 3 (Figure V-8 analyses des échantillons synthétiques
et terrestres montrent cependant une gamme de rtappompris entre 0.3/6 et 0.7/6
(Ostwald, 1986 ; Post et Bish, 1988), indiquant géeéralement moins de 70% des positions
des cations dans les tunnels sont remplies. Les sdcants ainsi mis en évidence peuvent
étre causés par la substitution d’'un cation divajgour deux cations monovalents, déja
observée lors d’échanges de cations dans les kitkgsynthétiques (Usui, 1979), ou par la
présence de larges cations tels que 87", B&" qui requiérent de plus hauts degrés de

coordination.

D’aprés le modéle général de la structure des tkitess proposé par Lei (1996), les
éléments métalliques se trouveraient essentiellenhams les murs des tunnels. Cependant,
des travaux antérieurs, basés sur des donnéeallogsiphiques (Post et Bish, 1988),
suggérent que les ions Ni Co* et C¥* occupent essentiellement les sites en bordure des
chaines octaédriques (compleXeNi) formant indifféremment les toits ou les murssde

tunnels.
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Afin de connaitre les proportions de métaux incagps, Burns et Burns (1978) ont
suggéré que le rapport métaux traces/Mfans les todorokites marines est égal au rapport
Mn?*/Mn*" dans les todorokites terrestres (0.15-0.26 ; Febatlal., 1960 ; Levinson, 1960 ;
Straczek et al., 1960), puisque les cations desitian divalents tels que Niet Cif* peuvent
rapidement remplacer les ions fn Ces rapports sont similaires aux rapports
(Co+Ni+Cu)/Mn analysés dans les nodules marins é&Boret al., 1972 ; Usui, 1979).
Cependant, les valeurs de (Co+Ni+Cu)/Mn calculéast souvent plus petites que les
rapports molaires réels M&*/Mn des todorokites constituant ces nodules. Entefés
nodules marins sont généralement constitués d’'uangé d’oxydes, de telle sorte que la
todorokite est souvent associée a de la vernaditeest plus pauvre en métaux (Lei et
Bostrém, 1995). D'autre part, d’autres cations tele F&" et Zrf* peuvent occuper une part
des sites (Arrhenius et al., 1979). Enfin, l'incomrtion des métaux dans les todorokites

naturelles analysées n’est peut-étre pas a sonmmaxi

156



Spéciation du Nickel dans les oxydes de manganasesn

Chapitre Il Article n°3

L'article n°3, publié dans la revue “Geochimica @smochimica Acta”’, a été
construit pour répondre aux questions suivantesel$)sont les mécanismes de formation de
la todorokite dans les dépb6ts marins formés erem#iédimentaire ? Quelle est la structure et
la composition chimique des différents types d’egdin présents dans ces dépbts ? Quelle
est la répartition et la localisation du Ni dans d#férentes oxydes Mn ?

La caractérisation structurale et chimique de ghacdes phases d'oxydes Mn
constituant le dép6t marin 50GCC, puis la spéaiatdao Ni dans leurs structures, ont été
possibles grace a la combinaison de techniquesadinie, d’analyse et de spectroscopie
présentant une haute résolution spatiale et/owtstale. Plus précisément, la morphologie
des différentes phases d'oxydes Mn ont été obserefe microscopie €lectronique a
transmission (MET), et leurs structures ont étéemddinées grace a la microscopie
électronique a transmission haute résolution (ME),HRa diffraction des rayons X (DRX et
u-DRX) et a la spectroscopie d’absorption des raydrau seuil du Mn (Mn-EXAFS). La
composition chimique de ces différentes phases Mensuite été obtenue au MET par
analyses EDX, et complétée par des données de fhicr@scence des rayons ¥-FRX) ;
alors que la spéciation du nickel a été détermpagespectroscopie d’absorption des rayons X
au seuil du Ni (Ni-EXAFS).
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Abstract

Todorokite is considered to form from vernaditengture and commonly concentrates
nickel. However, this mineralogical transformatibas never been imaged nor explained
mechanistically, and its effect on the uptake afkel has never been quantified at the
molecular-level. We have characterized these mastat the macroscopic, microscopic,
nanoscopic and atomic scales in a marine mangames®etion by combining transmission
electron microscopy, electron and X-ray micropraelysis, powder and micro X-ray
diffraction, and Mn and Ni K-edge EXAFS spectrosgophe concretion was collected
during the Ticoflux Il expedition near the Nicoyarihsula, Costa Rica, and is representative
of Mn deposits in hemipelagic sediments. It cossat5 to 25um aggregates, shaped like
sea-urchins, with a core of 7A-vernadite (1.0 wtN¥ a rim of 10A-vernadite (3.8 wt. %
Ni), and an outermost region of todorokite fibet9(wt. % Ni) that extend outwards. The
crystallites of 7A-vernadite are single- to bi-lag@, with hexagonal layer symmetiy £ b =

2.83 A), and an average structural formula

+

ofMgé}GlCaé_gloKo_m[Mn(‘)‘_;onacD_ogsNiggw]Oz.nHZO. The crystallites of 10A-vernadite

contain 10 to 20 layers semi-coherently stackatierab plane and uniformly separated in the
[001] direction by ~9 A due to the intercalation lojdrated M§" cations. The average
structural formula of 10A-vernadite ngggwc:agnggm[MnggMVachigg&Joz.nHzo if
the layers contain vacancy sites, or
alternately\/lg("j_;ozCaégnggm[Mn{,‘_glaMnggzoNigngOz.nHZO, if they contain MA". The
average formula of todorokite Bg2: ,4CaZs, K o1 MNEt,MNZ:NiZ:., [0, .nH,0 .

A genetic model is proposed based on combiningethesw data with previously
published results. The thermodynamically unstalflev@rnadite transforms via dissolution-
recrystallization to semi-ordered Mg-rich 10A-vedita. Nickel is released from dissolved
biogenic silica or reduced organic matter, and akp mainly in the Mn layer of 10A-
vernadite. Interlayer magnesium serves as a teepdathe further topotactic transformation
of 10A-vernadite to todorokite. The dimension d todorokite tunnels in the [001] direction
is uniform and determined by the size of the hyettatlgf* ion (8.6 A). The tunnel dimension
in the [100] direction depends on the density ofg the interlayer and the superstructure
of the phyllomanganate layer. If the parent phytmmanate contains high amounts of’fg
(i.e., high layer charge), or Mhand MA™ cations ordered following the MhMn**-Mn**

sequence as in synthetic triclinic birnessite, tlilea tunnel dimension is ideally 3 x 3
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octahedral chain widths in both crystallographiediions. Otherwise, the tunnel dimension
is incoherent in the [100] direction (i.e., TifBtunnel structure), as has been observed in all
natural todorokites. Natural todorokite is defegetivoecause the precursor natural
phyllomanganates either have a layer charge détaw 0.33e per octahedral site, or rarely
are triclinic birnessite. The abundance of Mg imveater and its key role in converting
phyllomanganate to tectomanganate with @ 3unnel structure explain why todorokite is
common in marine ferromanganese oxides, and sefg@sent in terrestrial environments.
The topotactic phase transformation described fetbe only known route to todorokite
crystallization. This implies that all natural tod&ites may be authigenic because they are

formedin situfrom a phyllomanganate precursor.
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1. Introduction

The tectomanganate todorokite and the turbostpdtydlomanganate vernadite often are
associated in ferromanganese oxides from marinen@Band Burns, 1978a,b; Corliss et al.,
1978; Siegel and Turner, 1983; Usui et al., 198871 Usui and Glasby, 1998; Banerjee et
al., 1999; Buatier et al., 2004; Takahashi et24lQ7) and terrestrial environments (McKeown
and Post, 2001). The two manganates generally aednon a fine scale that cannot be
resolved either optically or by electron microprdhksui et al., 1997; Banerjee et al., 1999).
Despite the lack of direct evidence, todorokite loag been suspected to form from vernadite
(Burns and Burns, 1978b). Three varieties of veteacthn be distinguished on the basis on
chemical and diffraction data: 7A-vernadite, 10Analite, and Fe-vernadite (Ostwald, 1984;
Varentsov et al., 1991; Manceau et al., 2007a,bg flrst two varieties are one-water layer
(7A) and two-water layer (10A) hydrates of the saypee of mineral, each of which consists
of octahedral Mn layers stacked vertically with @nstant separation, but without three-
dimensional (3D) periodicity. Their diffractograrnave basal reflections at 7A (001) and 3.5
A (002) for the 7A varieties and 10A (001) and 5(@02) for the 10A varieties. Two
asymmetricahko reflections (orhk bands) at 2.40-2.45 A and 1.41-1.42 A are deteated
higher diffraction angles, but ikl reflections occur because the layers are stacstbmly
without translational periodicity along tleedirection (no 3D ordering, Giovanoli and Burki,
1975; Holland and Walker, 1996; Drits et al., 1991lalobos et al., 2006). In contrast, the
diffracting crystallites of Fe-vernadite are typigasingle layers and, therefore, do not have
basal notkl reflections, onlyhkO reflections. In the last varieties, parallel Mydes can be
disrupted by epitaxial intergrowths of Fe oxide oparticles (Burns and Burns, 1975, 1979;
Golden et al., 1988; Manceau and Combes, 1988; e et al., 1991; Manceau et al.,
1992). In deep-sea ferromanganese nodules, toderoipically is associated with 10A-
vernadite in Mn-rich layers that alternate withridt layers made of Fe-vernadite (Siegel and
Turner, 1983; Banerjee et al., 1999; Hatta et1#199). Therefore, if todorokite forms from
vernadite, it appears to be derived from the 10Aeti@s. This hypothesis is corroborated
experimentally by the formation of todorokite framuserite, a 3D-ordered analog to 10A-
vernadite (Giovanoli et al., 1975; Golden et a@8@, 1987; Shen et al., 1993; Feng et al.,
1995, 2004; Ching et al., 1999; Luo et al., 1998)day, this is the only known route to

synthesizing todorokite.
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Vernadite and todorokite are of potential economterest because they often contain
several tenths to more than one weight percent@fNi, Cu and other strategic metals,
including platinum group metals and Rare Earth Eets (REE, Glasby, 2006). Therefore, a
fundamental knowledge of the vernadite to todosokitansformation is critical to
understanding the partitioning and distribution todce metals in oceanic sediments for
prospective exploration and mining activities. letalliferous ferromanganese oxides, Ni is
associated with 10A-vernadite and todorokite, netvErnadite (Burns and Burns, 1978b;
Moore et al., 1981; Lei and Bostrom, 1995; Usuakt 1997; Banerjee et al., 1999). Early
investigators concluded that Ni is associated $ipally with todorokite (Burns and Burns,
1977, 1978b), but at this time 10A-vernadite waknanvn and the X-ray reflections with
spacings of ~10 A and ~5 A were attributed to todie. Later, Ni was shown by electron
microscopy to be concentrated in an unidentifiedlfhase coexisting with todorokite in a
Pacific nodule (Siegel and Turner, 1983). More mnecewvestigations have not been
compelling because analytical tools lacked spatisblution (Banerjee et al., 1999).

The question remains as to how Ni is incorporatedctirally in 10A-vernadite and
todorokite. In todorokite, Ni is thought to be stitogsed for Mn in octahedral sites at the
edges of the triple chains (Fig.1, Post and BisB38). Phyllomanganates offer more
possibilities than tectomanganates for Ni uptakeabse they have a larger variety of
chemical (layer vacancy, mixed valence) and stratt{stacking faults, low dimensionality)
defects. Also, the density of defects is highemtlra tectomanganates, which means that
phyllomanganates can incorporate more Ni, and meg# trace metals, per unit weight. For

example, the vernadite-like Mn oxide produced Pseudomonas putidflayer formula
[Mng%ssVac 16102) has a layer charge deficit (~850 meq/100g) eightine times higher

than that of the smectite clay montmorillonite (81eq/100g) (Villalobos et al., 2006). The
negative layer charge originating from the defiwitMn** in the octahedral sheet can be
balanced partly or totally by a substitutional catat the vacant site (Vac) or an interlayer
cation above it. The first compensation mechanisms described for Co and Ni (Manceau et
al., 1997, 2007a,b), and the second for Ni, Zn,aPl, Cu (Silvester et al., 1997; Morin et al.,
1999; Matocha et al., 2001; Manceau et al., 20@2®,7b). Interlayer cations may also
occupy the empty tetrahedral cavity formed by tredge-sharing Mn octahedra, for example
when the layer charge is due to ¥Mfor Mn** substitution (Drits et al., 2002; Lanson et al.,
2002a). Metal sorption on edge sites can be samifi when the lateral dimension of the

manganese layer is nanometric, as is mostly the foasatural phyllomanganates (Morin et
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al., 2001; Villalobos et al., 2005; Takahashi et2007). Yet another mechanism of Ni uptake
is the insertion of a Ni(OH)layer in the interlayer of a phyllomanganate, dilegj a hybrid
structure, with & dimension of ~10 A called asbolane (Chukhrov gt1£180b,c; Manceau et
al., 1987, 1992).

10A-Phyllomanganate Defective todorokite

Fig. 1 : Schematic representation of the topotactinsformation of 10A-phyllomanganate to todorekiTetravalent
manganese cations likely occupy the central aneé sigs of the triple chains from the todorokit@ework, and the
larger trivalent manganese and divalent nickebecatithe edge sites, exclusively (Post and Bish3;1P8st et al., 2003).

The goals of our study were to understand how tadte forms and how Ni partitions in
manganese oxides from hemipelagic sediments. Timpleais from a buried hydrothermal
manganese deposit discovered during the Ticoflexpedition in 2002 (Fisher et al., 2003).
These hydrothermal deposits are considered to figelNastable in deep marine sediments
and, therefore, are regarded as palaeoceanographicators for past manganese
mineralization (Usui et al., 1992; Harris et al002). Here, evidence for post-depositional
mineralogical and geochemical transformation hagenbobtained using a combination of
imaging, analytical, mineralogical and spectroscofechniques having high spatial or
structural resolution. Specifically, the micromoopsgy of the manganese concretions was
imaged by transmission electron microscopy (TEM)d @heir mineralogy determined by
high-resolution TEM (HRTEM), selected area electidfraction (SAED), powder and micro
X-ray diffraction (XRD,u-XRD), and Mn K-edge extended X-ray absorption fateicture
(EXAFS) spectroscopy. The chemical composition leé tMn phases was obtained by

electron-probe energy dispersive spectroscopy (E®fs) synchrotron-based X-ray micro-
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fluorescencel(-XRF), and the crystal chemistry of Ni was detemiy Ni K-edge EXAFS

spectroscopy.
2. Materials and Methods
2.1 Sample

Sample 50GCC was collected in a nonindurated Mdeobkayer (maximum thickness of 6
cm) at 3,150 m water depth and 100 cm below thersad surface on the northwestern slope
of the Dorado basaltic outcrop. This 100 m highvacimount is located offshore Costa Rica
near the Nicoya Peninsula (9°05.044 N - 87°05.929 We sample was stored at 4°C until
further characterization. Part of the sample wasdaed and crushed in an agate mortar.
From this part the < 2@um fraction was extracted by sieving for X-ray difftion and
chemical and spectroscopic analyses. An unpertuitaation was impregnated in a Spurr
resin following the methods of Elsass et al. (1998)t with a diamond knife on an
ultramicrotome, and mounted on carbon-coated Gisduor electron microscopy. This resin

has no Ni, as indicated by EDS gn&RD analysis of a blank sample.

2.2 Methods

Powdered sample was ignited at 1000°C with lithitettraborate, then dissolved in a
glycolated solvent for chemical analysis (Samuellgt1985). Major elements were analyzed
by inductively coupled plasma-atomic emission secetry (ICP-AES, Jobin-Yvon JY 70),
and trace elements, including rare-earths, by itinelg coupled plasma-mass spectrometry
(VG Plasmaquad PG2+). The precision on all analysés%. Powder XRD patterns were
recorded using a Bruker D5000 diffractometer egedppvith a Kevex Si(Li) solid detector
and Cukx radiation from 5 to 80° at a 0.046 thterval, using a 60 sec counting time per step.
Two patterns were recorded, one from air-dried pw@Air-50GCC) and another from
powder dehydrated in situ in vacuum (Vac-50GCC). \acuum measurements, the sample
was mounted in an Anton Paar TTK450 chamber evedutt ~1¢ hPa residual pressure
with a Varian V70 turbo-molecular pump. The sampées equilibrated for two hours at low

pressure before collecting data. Micro-XR[XRF and Mn K-edge EXAFS data were
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recorded on the X-ray microprobe 10.3.2 at the Aded Light Source (ALS), Berkeley
(Marcus et al., 2004a). TheXRD patterns were recorded in transmission witBraker
6000 CCD binned to 1024 - 1024 pixels at 17 keMidmwt X-ray energy. The two-
dimensional XRD patterns were calibrated with cdum @-Al,O3) and integrated to one-
dimensional patterns with the Fit2d code (Hammegrsteal., 1996). The powder Mn-EXAFS
spectrum was measured in transmission mode arte iaverage of eight scans collected at
separate locations with a 7 x {60 beam. The Ni-EXAFS spectrum from a homogenous
powder was measured in fluorescence-yield mode withide beam (300 x 15Am?) on
beamline FAME at the European synchrotron radiatamnility (ESRF), Grenoble (Proux et
al., 2006). Details on the experimental procedwaass be found elsewhere (Manceau et al.,
2002b, 2007a). EXAFS data were analyzed by stargaakdures (Teo, 1986).

The TEM observations and analyses were performdatl @i Jeol 1260 microscope
operating at 120 kV (CCME laboratory, Université Benche Comté, Besancon) and a
Philips CM30 operating at 300 kV ad equipped withemergy dispersive X-ray detector
(CCM laboratory, Université de Lille 1). The EDS aserements were carried out in STEM
mode using a square window of about 20 nm. Micreaalcal analyses were quantified by the
method of Cliff and Lorimer (1975) using the follmg standards: natural andalusite for Al,
natural jadeite for Na, natural wollastonite for, Ggnthetic forsterite for Mg, and synthetic
fayalite for Fe. The HRTEM observations were perfed on a JEOL 3010 microscope
operating at 300 kV (CRMCN laboratory, Marseill@)his microscope is equiped with
objective pole pieces insuring a 2.1 A point-topoesolution of the images. Mechanical and
charge drifts of the microtomed preparations weraimzed by waiting for stabilization
under low electron current, using low magnificaio(140,000x to 300,000x), and then
scanning the film sample at high resolution (greditan 2,000 dpi). After isolating single
particles with a suitable objective aperture, tleéected-area electron diffraction (SAED)
patterns were recorded on overexposed films tolerthb recording of weak diffuse streaks
in addition to main diffraction spots.

3. Results and interpretations

3.1  Chemical composition
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The sample is rich in Ni (6333 mg/kg), and to aségsextent in Cu (978 mg/kg) and

Co (765 mgl/kg, electronic annex). Its metalliferatisaracter suggests a hydrogenetic or

diagenetic origin, not a hydrothermal origin (Ustiial., 1997; Wen et al., 1997). The Mn/Fe

ratio is about 17 (Table 1). Typically, the Mn/fagio increases from about 1 in hydrogenetic
to about 5-10 in diagenetic to 20 and higher inrbgltermal deposits (Takahashi et al., 2007);

thus, the source of manganese for 50GCC is cleaiyhydrogenetic. Consistent with this

interpretation, the upper part of the sediment ¢@e less Mn (electronic annex). The REE

values for 50GCC, normalized to those of the Pash@an Australian Shale (McLennan,

Sample / PAAS

—+— D535
—o_CDs  —e—G181
—o-AD14  ——B6

—a-Di1x1  ——F2431

—D21-m3 —®—D513

-

\ —— D465,inner —®—D514
\ —a—FG352

Sample / Deep seawater (SW)

105K

oL # Hydrogenetic ~Diagenetic
10 o\ yeros —w— D465, outer

Hydrothermal
——2181
—8—-2182
——2183
—A—2184
—8—2185
—@—D11-X9
—@—D12-X2
—m—D21-103
——50GCC

1 1 1 1 1 1 1 1 1 1 1 1
La Ce Pr Nd Pm Sm Eu Gd Tb Dy Ho Er Tm Yb Lu

Fig. 2 : REE patterns normalized to abundances

Post-Archean Australian

Takahashi et al. (2007).

1989), and deep seawater (Piepgras and
Jacobsen, 1992), show a pattern intermediate
between those of high-temperature hydrothermal
and diagenetic deposits, and similar to those of
low-temperature hydrothermal or sub-oxic
diagenetic deposits (Usui et al., 1997; Takahashi
et al., 2007) (Fig. 2). The mixed diagenetic -
low-temperature hydrothermal genetic nature of
50GCC also is supported by the evolution of
REE patterns with depth in the sediment core.
Ten samples analyzed from between 12 and 124
cm below the sediment surface exhibit typical
hydrothermal REE patterns characterized by a
pronounced negative Ce anomaly and a marked
enrichment in heavy REEs relative to light
REEs, when normalized to PAAS (Fig. EA-1,
Elderfield and Greaves, 1981; German et al.,
1990; Hodkinson et al., 1994; Kuhn et al., 1998).
However, the three deepest samples (100, 110
and 124 cm) are more depleted in Ce than the
others (12, 26, 30, 38, 54, 58, 70 cm). The higher
abundance of Ce towards the surface suggests

mat the sediment composition was influenced by

Shale  (PAASseawater. In contrast, the deeper samples (e.g.,
McLennan, 1989) (a), and deep seawater (SW,

Piepgras and Jacobsen, 1992) (b), for 50GCC a8, 70, 110 and 124 cm) are in general richer in
samples data reported in Usui et al. (1997) and

166



Spéciation du Nickel dans les oxydes de manganasesn

heavy REEs than the upper samples, as shown bydhe asymmetrical shape (i.e., less flat)
of their REE patterns. The same change in patteapesalso appears between hydrothermal
and diagenetic/hydrogenetic Mn oxides (Figure Zaus, the 50GCC concretion is regarded
as a low-temperature hydrothermal deposit withragmsition modified by diagenesis: Mn is
considered to have been provided mostly by low-tmaipire hydrothermal fluids, whereas
the enrichment of trace elements (Ni, Cu, Co) in dkides likely results from seawater-
sediment interaction since they have a biogenigimiin oceanic sediments and are depleted
in hydrothermal Mn deposits (Usui et al., 1997; Watnal., 1997). The formation of Mn
deposits by diffuse seepage of hydrothermal wateommon in venting sites near submarine
volcanic regions (German et al., 1991; Cronan aoadkihson, 1997; Kuhn et al., 1998).

Si0, Al0O; MgO CaO FgO; MnO TiO, NaO KO PROs NiO CuOo Cg0; LOI  Sum  MnfFe
(CORENCO) (%) (%) (%) %) () (%) (%) (%) (mgkg) (hg) (mg/kg) (%) (at)
151 47 39 40 28 423 02 15 03 19 8059 1224 1076 187 964  16.73

Table 1 : Chemical composition by wet chemistry. LIo$s on ignition.

3.2  Mineralogy

3.2.1 XRD

The XRD pattern from the sample powder containgpsipgaks from well-crystallized
mineral species and broad maxima at ~9.5-9.6 A8 A44.~2.4 A, and ~1.40 A from Mn
oxides (Fig. 3a). Sharp peaks match the prominewdpr diffraction lines of quartz, albite,
apatite, halite, and zeolite (mostly phillipsitedatiinoptilolite), and the broad maxima those
from todorokite. Zeolite is a
common authigenic constituent of marine sedimedtdbach et al., 1975; Burns and Burns,
1978a; Usui and Ito, 1994), and is believed to fdrom the hydration of volcaniclastic
material in seawater (Riley and Chester, 1971; @mpri974; McCoy and Sancetta, 1985).
Dehydrating the sample in vacuum decreaseddtBpacing of most zeolite peaks and the
position and intensity of the maxima at 9.5-9.6ni &.75-4.80 A (Fig. 3b). The modification
of the two last peaks suggests the presence ofopmghganate (i.e., 10A-vernadite) whose
interlayer region is reduced when the partial vgpessure is diminished (Yoshikawa, 1991).

Confirmation was obtained hyXRD.
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2.40A
2.35A

Int.x 1.2

Todorokite

1.42A
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1.53A

Int.x 0.6
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POI-2 (—) + POI-3 (—)
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Fig. 3 : X-ray diffraction patterns (a,b) and X-rayicrofluorescence spectra (c) of 50GCC. A = apafit =
feldspar, H = halite, Qtz = quartz, Z = zeolite. Tdiffraction maximum at 2.40 A in the sample is doe
todorokite. In a), the pattern in red has beenectdid at POI-2 (high todorokite, low 10A-vernaditefd the
pattern in blue at POI-3 (high 10A-vernadite, lmddrokite). The diffracted intensities are scaled.

Fifteen u-XRD patterns andui-XRF spectra were recorded in air at points-offiese
(POIs) on finely dispersed powder with a 5 xi®” X-ray beam (Fig. EA-2, EA-3). Three
types ofu-XRD patterns were identified (Fig. 3a). The PQiyfe of pattern was collected at
spots with low Ni concentrations (Fig. 3c). It hedbroad and weak hump at ~7A, and two
maxima at ~2.455 + 0.005 A and ~1.415 + 0.005 Avamgtrical on their high@angle sides
(i.e., lowd-spacing). The two last maxima correspond to 2@yid 02,31 bands, choosing a
C-centered layer cell (Villalobos et al., 2006) eTdsymmetrical scattering profile, combined
with the 7A peak and weak intensity of the Fe Bnd K3 fluorescence lines (Fig. 3c), are
diagnostic of 7A-vernadite (Manceau et al., 200)alihe d(20,11)/d(02,31) ratio is 43,
which indicates that the Mn layers have hexagoyminsetry witha =b = 2.83 A (Drits et al.,
1997). The low value of the layer-cell dimensioname that the layers do not contain
detectable M (Manceau et al., 1997). In comparison, synthegialgonal birnessite (the 3D
ordered analog to 7A-vernadite) equilibrated at 4tHas 13 % Mii in the layer and &
parameter of 2.848 A (HBi, Td3Mn?"0.04MN**012dMN* 0 72Mn>*0 11VaC 169 O2(OH)o 013

Lanson et al., 2000) while lithiophoritdAl,gLi oz)(Mn 4 dMn 3530 (©OH) ), which
contains 32 % layer M (Yang and Wang, 2003; Manceau et al., 2005) ahab = 2.925 A
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(Post and Appleman, 1994). The POI-2 type of patteas recorded at low to medium Ni
spots. It has diffraction maxima at ~9.52 A and784A, which may correspond to either
todorokite or 10A-vernadite. However, the peak 24~A has the same composite shape as
that for todorokite, and the position of the maximahe 2.40 - 1.42 A interval match those
from todorokite, indicating that this is the majgpecies at POI-2. The POI-3 pattern is
representative of the high Ni spots. It has the esaeflections as POI-2, but a distinct
scattering profile at ~2.4 A: the reflection at® & that comes from todorokite is less intense
and the third reflection from the composite ban®&5 A is faint. Therefore, the Ni-rich
spots have less todorokite and more 10A-vernasiitggesting that Ni is more abundant in the
vernadite species. The high Ni 10A-crystallites atgeo those which contain the highest
number of stacked layers because basal reflectiogr® systematically stronger in the
presence of Ni. On the basis of XRD calculationsfggmed on phyllomanganates with
variable crystallinity, the average number of Iayer the diffracting crystallites may be as
low as 2-3 in low Ni, and as large as 8-10 in higih crystallites (Usui and Mita, 1995;
Manceau et al., 1997; Lanson et al., 2002a; Vilaket al., 2006). It will be shown below
that these numbers are realistic based on HRTEMreasons. In summary, 50GCC contains
todorokite and two populations of vernadite, a Hijliwo-water hydrate (10A-vernadite) and

a low Ni one-water hydrate (7A-vernadite).

3.2.2 Mn EXAFS

The proportions of todorokite and vernadite in bk sample were determined by

Mn-EXAFS spectroscopy. Neither the spectrum frdra todorokite nor the-disordered
hexagonal phyllomanganate references (A, 4 (H,0)q 7(Mn% oMac ¢ gsO , Marcus et

al., 2004b; Villalobos et al., 2006), optimally reduced the data (Fig. 4a, b), in agreement
with the XRD results. Clear differences are obserivethe [7.0 - 9.5 A&] indicator region
(Marcus et al., 2004b), which is known to be séssito the amount and ordering of #in
and Mri* in the manganese layer of phyllomanganate, aridet@imension of the tunnel in
tectomanganate (Manceau and Combes, 1988; Mantehy 2002b, 2004, 2005; McKeown
and Post, 2001; Gaillot et al., 2003). The optimiféeto the 50GCC spectrum was obtained
with a combination of 55 £ 10 % todorokite + 45 & % phyllomanganate (dBi, Fig. 4c).
Other phyllomanganate references having*Mor Mn** layer substitutions (e.g., triclinic

birnessite, Lanson et al., 2002b, and lithiophdievacant Mn layer sites capped by
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a —Mn50GCC interlayer Mn (e.g., HBi hexagonal birnessite,
4 ---- Todo

Silvester et al., 1997) yielded poorer matches
to the data (Fig. EA-4).

3.2.3 TEM

Seen under TEM, the sample consists of

aggregates 5 to 25m in diameter with a sea

b b —?;50GCC urchin-like external morphology (Fig. 5a).
P ]

The innermost parts of the concretions have a
_ disordered texture composed of entangled
""-, b and distorted veil-like particles with diffuse

i edges and limited thickness (Fig. 5b). The

particles are ~0.@m long and ~6-7 nm thick,

2 4 ¢ k;_” 10121 on average. Their selected area electron
—_Mn50GCC diffraction pattern (SAED) shows only two
) e 55% Todo o o
+ 45% dBi diffraction rings of constant intensities along

their perimeters witli-lattice spacings of 2.4
A and 1.4 A. Thus, core particles have the

k3x(k) (A-3)

morphology and diffraction features typical

of nanometer-sized, turbostratic vernadite

10} Sum-Sq =4.3 1073

7 6 8 10 12 (Chukhrov et al., 1979b, 1987; Manceau et

k(A1)
al., 1992).
Fig. 4 : Manganese K-edge EXAFS spectrum of . .
50GCC (solid line) compared to two reference spectr Particles from the outer regions have

(a: ~ todorokite; — b: — c-disordered  hexagonalyqnger electron contrast and larger size with
phyllomanganate) and least-squares fit with a

combination of the two reference spectra (c). Sgm-g§ typical length of 0.Bm and thickness of 40
is the squares of the residuals, normalized tosthra

of the squares of the data values. nm (Fig. 5c). The evolution of particle size

from the core to the rim is progressive and irraguDuter particles also show diffraction
rings at 2.4 A and 1.4 A, but with brighter areapagated by 60°. The variations of intensities
along the ring perimeters indicate a mixture of iseoamerent and turbostratic stacks of
hexagonal layers. But, we cannot conclude fromtedadiffraction alone, if the two types of

diffracting units are interstratified in the samgstallites or are physically segregated in a
mixture (Ferrage et al., 2005; Manceau et al., 200We can answer this question by viewing
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Fig. 5 : Transmission electron microscope imagindg aelected area electron diffraction of a manganese
concretion. a) low-resolution image of a micron@dukpresenting the morphology of Mn oxides in the
nonindurated sediment layer ; b) 7A-vernadite phkasi from the core; c) 10A-vernadite particles freime
outermost region; d) elongated todorokite cryssalthe surface of the concretion. In b), the tw6 héflections

are indexed with an hexagonal unit cell. The spdiffraction pattern in c) reveals a semi-periodiack of
layers (i.e., defective buserite crystals). Theatmss of the three regions shown in b), ¢), andr) marked with
crosses in a).

particles in cross-section perpendicular to thedsyat high resolution. For example, the thick
particle imaged in Figure 6a contains four crygeslthat are slightly twisted along the [001]
direction, which misalignment explains the curveldage of particles at intermediate

resolution (Fig. 5¢). The layer separation withacle crystallite is constant at 9 A, consistent
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with the SAED pattern from a single crystallite eéakperpendicular to the direction that
shows sharp spots separated by 9 A (Fig. 6a, )nsEnus, successive layers in individual
crystallites should have thesrandb axes mostly oriented in the same directions, tated

by about £ 120°, otherwise the SAED pattern frong. Fs¢ would not have a pseudo-
hexagonal symmetry. Therefore, the diffuse scaigelbietween the six brightest spots of each
ring partly originates from the disruption of layeoherence at particle boundaries, and
perhaps also from stacking faults within crystedit Since the 10A-vernadite crystallites are
semi-ordered three-dimensionally, they could beigieded also as defective hexagonal
buserite or 10A-birnessite (see Manceau et al.7&@0r a discussion on phyllomanganate
nomenclature). The number of layers in the seméxd crystallites from the outermost
portion of the concretion ranged from 10 to 20.

The elongated crystals radiating from the surfdcth® aggregates are 1.0 to 215 in
length and 15 to 100 nm in width (Fig. 5d). Ttkspacings of theihkl reflections match
those from todorokite. No trilling pattern of fiberystals twinned at 0°, 120° and 240° from
each other was observed at low-resolution. Higbtui®n images of single fibers along the
c* direction show tunnels whose width varies irreglyl from double to quintuple manganese
octahedral chains in tleedirection (Fig. 6b). Diffraction patterns alongtf©01] zone axis of
this area and other sample fragments showed intsmlsstructure spots with pronounced
streaks in thea* direction. These streaks result from the lackpefiodic ordering of chain
widths (Siegel and Turner, 1983). Occasionally, wets of diffraction patterns rotated by
120° were observed by SAED at high resolution (Blg. insert), indicating that twins occur
on a fine scale and in two out of three possibystatlographic orientations. The distribution
of tunnel sizes was imaged by viewing one todoeokitystal along the tunnel direction (i.e.,
the direction of fiber elongation). Electron-denisek areas in Figure 6¢ correspond to tunnel
walls, and white areas to tunnel apertures. Tunmae a constant triple-chain width along
and a variable width of three to five octahedrangla, confirming aperiodic intergrowth in
this direction. Successive sequences do not alwagsat in thec direction, since a 453
sequence changes to a 344 sequence, and a 53 e2tu&33. These disruptions are another
source of disorder in theedirection. Figure 6d shows a former vernadite tedfite which has
been topotactically transformed to todorokite. 8itize tunnel dimension is periodic along
and aperiodic along, the spacing of the fringes can be used to detheerystallographic
orientation of the initital vernadite platelet (Fitj. All these observations are consistent with

previous HRTEM data on natural and synthetic tokibes (see e.g., Chukhrov et al., 1979a,
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Turner and Buseck, 1979, 1981, Turner et al., 1$2gel and Turner, 1983; Golden et al.,
1986, 1987; Feng et al., 2004).
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Fig. 6 : a) HRTEM image of a 10A-vernadite thick et from the outermost portion of a manganese
concretion. The arrows point out the limits of drdi€ting crystallite. Electron diffraction (inseghows that the
lattice fringe separation is constant and equa . b) [001] zone axis HRTEM image of a todorokiieef,
showing variable chain widths in the a directiomgl @hain dislocations in the b direction. The SAEDtgrn has
pronounced streaks along the two a* directionstedtdoy 120° (twin crystals). ¢) [010] zone axis HRTEM
image showing coherent (c direction, vertical numepeand incoherent (a direction, horizontal numpers
intergrowths of 3 x 3, 3 x 4 and 3 x 5 tunnel stuwes. d) [010] zone axis HRTEM image of a formemeaglite
crystallite topotactically transformed to todorekiThe crystallite contains coherent and incohdargatgrowth
domains.
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Fig. 6 (continued)

Sixty-two particles were analyzed by EDS (TableSl)icon and aluminum likely come
from micro-fossil remains and phyllosilicates. Abrticles were rich in Mn (66.31 < MnO <
69.90 wt. %) and low in Fe (0.86 <J&g < 1.94 wt. %). As stated previously, the high Mn/F
ratio is consistent with the mixed diagenetic / {@mperature hydrothermal origin of the
ferromanganese deposit (Bonatti et al., 1976; Hdlled al., 1981; Usui and Nishimura, 1992;
Usui et al., 1997; Takahashi et al., 2007). Thén g content (6.89 < MgO < 8.15 wt. %) is
also indicative of hydrothermal circulation (Usui &., 1997). The largest variation in
composition is seen for Ni. The 10A-vernadite corgaon average 3.8 wt. % Ni, and
todorokite and 7A-vernadite one half (1.9 %) anduibone fourth (1.0 %) this amount,
respectively. The fraction of total Ni in each Mhgse cannot be calculated from these data
alone because the proportions of 10A- and 7A-veteate unknown. However, since we
know from Mn-EXAFS that the sample contains apprmately equal amounts of
phyllomanganate and tectomanganate, we can pastilat the two manganates each have

about the same amount of nickel. In the oceaniulgostudied by Siegel and Turner (1983),
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the unidentified 10A-phase had 3.0 wt. % Ni, ardbtokite only 0.16 % Ni. Here, Ni is more

abundant and less partitioned.

7A-vernadité 10A-vernadit® todorokité

ALOS 3.34 (L.12) 5.12 (L47) 3.67 (1.42)
sio,¢ 14.12 (3.75) 12.19 (4.17) 12.62 (4.67)
Na,O 0.50 (0.39) 0.17 (0.17) 0.44 (0.19)
MgO 6.89 (1.41) 8.15 (1.43) 7.29 (1.65)
K,0 0.79 (0.24) 0.66 (0.31) 0.88 (0.29)
Ca0 0.60 (0.33) 0.99 (0.50) 0.71 (0.16)
MnO 68.08 (3.98) 66.31 (6.29) 69.90 (5.26)
Fe0 1.94 (1.18) 0.86 (1.15) 0.89 (0.66)
NiO 1.23 (0.58) 5.01 (1.24) 2.45 (0.98)
Sum 97.49 99.46 98.85

a: 23 particles analyzed
b: 15 particles analyzed
C: 24 particles analyzed
d: Silicon and alumina are from siliceous and pigillcate impurities (Buatier et al., 2004)

Table 2 : Chemical composition by EDS (wt%). Valireparenthesis are the standard deviations.

From the chemical data (Table 2), two charge-ba&dnstructural formulae can be
calculated for each phyllomanganate depending oetiveln the layer charge is attributed to

Mn®* for Mn** substitutions, as in triclinc birnessite (TcBij,to Mn** vacancies, as in dBi.

7A-vernadite : Méim C€011 K).Ol{ Mﬁg.esstﬁT).sssN?o.o} O nH {

7A-vernadite : M@lm C%J.rom K).m{ Mﬁg.gozvaco.ossl\ﬁo.oL Ol nH 4

10A-vernadite : Mézoz C%‘Tms ISOL{ M%.slsMﬁB.szoN%Jro.o; OLJ nH §

10A-vernadite : Mglsw Cé.rom I%.01‘1; Mmsmvaco.om I\fro.ogz GJ nH,

In the first case, the 7A-vernadite particles hasemuch as 35 % Mh which is
inconsistent with the layer dimension determinedXiRD. Therefore, these particles have to
have vacancies in an amount that does not excé&¥8B (per octahedral site. The higher
amount of Ni in 10A-vernadite relative to 7A-veritads partly balanced by a decrease in the
amount of vacancies, and possibly ¥rsuch that the total layer charge is comparabtéén

two types of particles (0.358e and 0.42e per ociahasite, respectively). This layer charge is
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intermediate between those of dBi (0.24e) and HBI&e), and much higher than that for
10A-phyllomanganates in deep-sea nodules (0.17esui, U979). The sum of Ni and
vacancies is much higher in the 10A particles tinathe 7A particles (0.136 vs. 0.098). Thus,
this enrichment in Ni cannot be explained solelyiteyincorporation at preexisting vacancies
in the 7A particles. Consequently, the 7A to 10Aagh transformation does not occur
completely in the solid state, but must involvesdigtion-recrystallization reactions.

The charge-balanced formula calculated for toddeaki
Mgg.*—lmca%*.—OlBK*—O.Ol{ Mn4g.61Mn32).351}” 2+0.0;20 g‘]H g

It has a higher charge and is richer in Mg thantémeestrial specimens studied by Gutzmer
and Beukes (2000):

M5 5N ooCao:K'oo) MN'G MR, Yac e, AP, 0 [0.55H ¢
and Post et al. (2003):
Mg(Z)IﬁNagmcazofozKJro.o{ |\/|n4gl7£\/|n35.2} OLO.7H £

The charge deficit introduced by divalent and tewh cations in the framework sites (in
brackets) is offset in the three cases mainly byiMginnel sites. This confirms the role of
Mg as an essential constituent in the todorokitecttire. Interestingly, the charge deficit of

the marine todorokite (0.42e / Mn) is the samehaslDA-vernadite from which it derives.

3.3  Crystal chemistry of Ni

The local structure of Ni in 50GCC was evaluatatlalty by comparing the Ni-EXAFS
spectrum to reference spectra described elsewNeecgau et al., 2002c, 2007a,b). The best
match to the sample spectrum was obtained withralaNi-containing vernadite from Lake
Baikal, the second-best with triclinic birnessitgpdd with 0.0044 Ni atom per Mn (NiTcBi),
and the third-best with natural Ni-containing ldphorite (NiLit, Fig. 7). Nickel substitutes
for Mn in the phyllomanganate layer of the thretemences, but it does not have the same
short range order, as seen by the shifts in phiafeecsecond and third EXAFS oscillations
and of the imaginary parts of the Fourier trans®(fTs, Fig. 8). The Ni-Mn distances across
octahedral edges (Ni-Mn(E) pairs) are longer ind#irand NiLit as a result of the presence
of ~0.3 Mrt* per Mn in the two phyllomanganates (Drits et 2097; Manceau et al., 2005).
Thus, using nickel as a structural probe, EXAF& danfirm that the manganese layers of
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the vernadite crystallites in 50GCC have

— Ni50GCC

10 : A NiBaik no detectable MH. The Ni-O and Ni-
5 A Mn(E) EXAFS distances (i.e., two first
% 0 FT peaks in Fig. 8), calculated with FEFF
mf ver. 7 functions (Ankudinov and Rehr,

. 1997), are 2.03 A and 2.87A for 50GCC,
\ — Ni50GCC

A i 2.03 A and 2.89 A for NiTcBi, and 2.04-
5 | f\| 2.05 A and 2.90-2.91 Aor NiLit. The
f:‘ 0 Ni-Mn(E) distance in 50GCC is similar to
2 the Mni*-Mn*" edge-sharing distance in

_"Ni50GCC dBi (Villalobos et al., 2006), consistent

/ ':"; """ WLt with an isomorphic substitution of Ni for
~ 5 .
e Mn in the layer of a phyllomanganate (E
g B site) and the multiple chain of a
T 5 , tectomanganate (Fig. 1). For comparison,
— Ni50GCC : : :
_____ NiAB4 the Ni-Mn(TC) distance of the interlayer
site above an octahedral vacancy (TC
5
! site) is 3.48-3.50 A, and the EXAFS
< ° ; spectra of model compounds in which
¥ 5 almost all of the Ni is in the interlayer
— NISOGCC | NidBi11-4), and 55 % in the interlayer
----- NidBi2-7 ), 0 ye
5 and 45 % in the layer (NidBi2-7) are
< . much different from 50GCC (Fig. 7).
}V‘ Based on TEM-EDS data, a portion

of Ni in the bulk sample is in the

todorokite. In this mineral, Ni is believed

to be located in the Mn sites at the edges

k(AT

_ _ . of the triple chains (Fig. 1 Post and Bish,
Fig. 7 : Nickel K-edge EXAFS spectrum of 50GCC igol

line) compared to reference spectra (dotted linejural 1988). At this position, Ni is surrounded
Ni-containing 10A-vernadite from Lake Baikal (NiBjik )

Ni-substituted synthetic triclinic birmessite (NiTBliMmn by four edge-sharing Mn octahedra at
= 0.0044), natural Ni-containing lithiophorite (Ni),i Ni .

sorbed on synthetic vernadite at pH 4 and Ni/Mn.g10 about 2.87-2.91 A (~E site), and four

(NidBi11-4), and Ni sorbed on synthetic vernaditeld 7 _ ;
and Ni/Mn = 0.002 (NidBi2-7). The reference speara COIMEr-Sharing Mn octahedra at about

described in Manceau et al. (2002c, 2007a,b). 3.48-3.50 A (~TC site). Therefore, the Ni
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todorokite species should appear on the Fouriestoam of 50GCC as a Mn peakRit AR

~ 3.2 A AR ~ -0.3 A). The overlay plots of the FT of 50GCCiwihose of NidBi11-4 and
NidBi2-7 verify that the three functions have theem® signature in the 3.0 - 3B+ AR
interval, which suggests that the Ni todorokitecspg occurs in 50GCC (Fig. 8). The NiBaik
reference, which has no todorokite (Manceau eR@D/b), also has a peak in this region, but
its maximum is shifted by 0.A. The average number of corner-sharing Mn octaeer Ni
atom in 50GCC, and thus the fraction of total Nitire todorokite component, can be
estimated from the height of the Mn(TC) peak rgkatio those for NidBill-4 and NidBi2-7.
In NidBil11-4, Ni has 6 Mn(TC) neighbors becausesasally all of the Ni is in the interlayer,
and in NidBi2-7 it has 6 x 0.55 = 3.3 Mn neighbdfsom the height of the Ni-Mn(TC) peak
in 50GCC,N[Mn(TC)] is estimated to 1.7, and the proportionNbfin todorokite to 1.7 / 4 =
42 %.

—— Ni50GCC b ; —— Ni50GCC
T\ e NiBaik 7\ e NiTcBi

Ni-Mn(TC)

FT(k3%)
FT(k3X)

—— Ni50GCC
------- NidBi11-4

—— Ni50GCC
....... NiLit.ck3

FT(k3X)
FT(k3X)

e —— Ni50GCC
NidBi2-7

FT(k3X)

R+AR (A)

Fig. 8 : Fourier transforms (FTs) of the Ni-EXAFSalan Figure 7.
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This proportion cannot be calculated independefmdyn the proportions of todorokite
and phyllomanaganate in the sample, as determinedMh-EXAFS, and from the
concentrations of Ni in each mineral species, aerdened by microanalysis (Table 2),
without knowing the proportions of each of the thmineral species in the sample and their
average Ni content. For example, let us assumdhbatample has 55 % todorokite at 2.45 %
NiO, and that the 45 % of phyllomanganate deterthime Mn-EXAFS comprises 40 % 10A-
vernadite at 5.01 % NiO and 60 % 7A-vernadite 28 26 NiO. Then the fraction of Ni atoms
in each species is 0.52, 0.35 and 0.13, respegtivel

Although the percentage of Ni todorokite derivednir Ni-EXAFS (42%) cannot be
verified, this value can be used to estimate tlpgntions of 7A- and 10A-vernadite in the
sample and, from these values, the fraction ofthima in the two phyllomanganate species.
Carrying out the algebra, the fraction of Ni atamshe three species are

Viodo = 1.347 / (1.90 + 3.78)

Yi0A = 5.01x/ (1.90 + 3.7&)

y7a = (0.553 - 1.2%) / (1.90 + 3.7&)
wherex is the proportion of 10A-vernadite to total manatn(Fig. 9). Since the proportion of
phyllomanganate is 0.45, the proportion of 7A-veiteais 0.45x. We can verify that the
vertical line defined by = 0.45 * 0.40 = 0.18 intercepts the three fundian0.13, 0.35 and
0.52 in Figure 9, in agreement with the numericareple. The proportion of 10A-vernadite
is obtained from the intercept of tlye= 0.42 horizontal line with thgq, function, which
equals 0.35. Thugaoa = 0.54 andy;a = 0.04. Based on this analysis, the sample caniin
% todorokite, 35 % 10A-vernadite and 10 % 7A-veitegdand nickel is distributed among
the three manganates in proportions of 42 %, 5@80a%, respectively. Consequently, 10A-
vernadite is the most Ni-rich phase and also costtiie majority of the Ni pool.

Bulk EXAFS spectroscopy is used to quantify meta¢cses in multi-component
systems (Manceau et al., 1996, 2002b). Accordirtheccurrent paradigm, only metal species
with distinct short range order can be discrimidatey this technique, because linear
decompositions of multi-component spectra with promponents from similar species leads
to multiple solutions. Here, this limitation preved us from quantifying the fraction of Ni in
each phyllomanganate species from EXAFS data alemeye had to complement the Ni-
EXAFS with Mn-EXAFS and TEM-EDS data. By combiningcrochemical data on phase
composition with spectroscopic data on mineral imuedial species, it is possible to build metal
species - mineral species graphs (Fig. 9) from kit unknown proportion of either species

in a complex assemblage can be determined.
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Fig. 9 : Ni species - Mineral species graph.

4. Discussion

4.1 Mechanism for the transformation of 7A-vernaditel @-vernadite to
todorokite

There are two steps in the synthesis of todordkdtaden et al., 1986, 1987; Shen et al.,
1993; Feng et al., 1995, 2004; Ching et al., 1999 et al., 1999). The first step is the

preparation of Na-birnessite (TcBlag 3;(MnggMn 21O ShH O, Silvester et al., 1997;

Lanson et al. 2002b) followed by its transformatimn buserite (i.e., 10A-birnessite) by
exchanging Na with a cation that retains its fyltliation sphere in the interlayer. Inserting a
second layer of water in birnessite expands therlaer from ~5 to ~8 A and allows its
pillaring by triple chains of edge-shared Mn@rtahedra, the future walls of the todorokite
framework (Fig.1, Post and Bish, 1988). Magnesisrgeénerally used as templating ion
because it has the highest ionic potential amokagliadnd alkaline earth cations, and thus the
highest affinity for water, and because its hydiatemeter (8.6 A) matches the 3x3 tunnel
size (~10A in diagonal) (Nightingale, 1959; Ferragel., 2005). The second step is the aging
of Mg-buserite at pH ~12-14 and T ~150-160 °C fareoto two days. Since the
transformation is topotactic, the quality of todkite crystals depends on the crystallinity of

the layered precursor (Shen et al., 1993). Thel@manganate precursor and todorokite
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product synthesized in the laboratory have a nuraberorphological, physico-chemical and
crystallographic similarities to those formed intura, as shown below.

In both natural and synthetic todorokite, the tfamsation starts with &-ordered Mg-
rich 10A-phyllomanganate template. Syntheses padrwith turbostratic 10A-vernadite as
precursor instead of buserite, yield a reactiondpet that is a mixture of primary 7A-
vernadite and jianshuite/Mg-chalcophanite and sgagnpoorly-crystallized todorokite (Fig.
EA-5). Attempts to synthesize todorokite from 7Argssite fail, and instead yield hollandite
(T(2,2) tectomanganate), with K, and romanechit@ () tectomanganate), with Ba (Feng et
al., 1998) as the tunnel-templating ions. The stmgedirecting role of Mg, and its high
concentration in seawater relative to Ca which reslg is more abundant in freshwater
(Appello and Postma, 1996; Anderson et al., 2006zaRi et al., 2005), explain why
todorokite is widespread in marine deposits andaelpresent in continental environments,
such as soils (Chukhrov and Gorshkov, 1981; Dixod &kinner, 1992; Vodyanitskii et al.,
2004) or surface coatings and concretions formefteéshwater (Manceau et al., 2007a,b).
Continental phyllomanganates generally are caldiaylor et al., 1964; Glover, 1977,
Chukhrov et al., 1980a, 1985b; McKenzie, 1989;Bii et al., 2002; Manceau et al., 2007hb),
and experimental studies have shown that the cemrerof Ca-exchanged birnessite to
todorokite is incomplete and the products polyphéSiolden et al., 1987).

The morphology and outward radial increase in aflistty of the manganese concretion
suggest that the three Mn oxides formed succegsivein the core. Here we examine the
mechanism of this mineralogical differentiation.eTgreater thickness of the 10A particles
relative to the 7A particles correlates with a 508%er Fe content (Table 2). The same
correlation was reported in hydrothermal Mn oxiddthough for Fe concentrations ten times
higher than here (Buatier et al., 2004). A paralet be made also with soil kaolinites, whose
crystallinity is decreased by epitaxial overgrowthFe oxide nanoparticles (Boudeulle and
Muller, 1988; Muller et al., 1995). Another possiliieason for the low crystallinity of 7A
particles is their intimate mixing in the inner pserand cavities of the concretion with
colloidal matter, organic and biological debrisgdanineral fragments (e.g., Burns and Burns,
1975; Burns and Burns, 1978b; Siegel and Turne8318uatier et al., 2004). Burns and
Burns (1978b) suggested that the low Ni 'amorphougryptocrystalline Mn oxides, here
identified as 7A-vernadite, transform to Ni-richdtwokite in marine nodules as follows.
Manganese oxides freshly precipitated at the serédaletrital matter are thermodynamically
unstable and would be dissolved by organic cartsleasing MA" into pore waters. Aqueous

Mn?* is readsorbed on 7A-vernadite, which transfornms todorokite. The dissolution of
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biogenic silica or the oxidation of organic mattelease nickel, which becomes available for
uptake and incorporation into todorokite. This t8tep dissolution-recrystallization process
proposed by Burns and Burns (1978b) can accounth®rsecondary enrichment of Ni in
todorokite measured by electron microprobe, antbisconcentration in the first generation
of Mn oxides. Our results show that the phyllomarega to tectomanganate conversion
actually is a three-step process, which involves ittermediate formation of semi-ordered
10A-vernadite crystallites. Both 10A-vernadite @ndorokite are formeth sity, and Nf* is
incorporated post-depositionally predominantlyhia tayers of the phyllomanganate.

The HRTEM results confirm that the two populati@migphyllomanganate particles must
contain parallel Mn layers separated by about 90A the topotactic transformation to
todorokite to take place. Figure 1 shows that theeds need also to be coherently stacked
over several tens of Angstroms for the triple oethll chains to connect two or more
successive layers and the electron diffraction datawved that this topologic condition was
fulfilled (Fig. 5c). As a result, tha andb axes of successive layers are oriented in the same
directions and, thus, the threefold symmetry ofibetlral layers can be preserved during the
topotactic transformation. In this case the todaeokrystals are oriented at 120° from one
another and stacked in layers, thus forming a ptdting pattern of matted fibers twinned in
the (001) plane (Turner and Buseck, 1981). Herb, oo twinning directions at 120° were
observed instead of three, possibly as a consequstbe short coherence length of the 10A
crystallites along the direction. Plates with fine-scale hexagonal tids have been observed
in an oceanic nodule, suggesting that the pareftgtyllomanganate crystallites had a high
degree of 3D periodicity (Siegel and Turner, 1988ukhrov et al., 1985b). Since well-
crystallized hexagonal birnessite and buseritesaagce in nature, plates of todorokite fibers
twinned in the three equivalent <100> directishsuld be uncommon.

A semi-ordered 10A-vernadite parent also accounmtsHe abundance and intensity of
streaks on the electron micrograph of Figure 5a& 3tneaking of the diffraction spots in the
a* direction is due to the intergrowth of T(3,building blocks with the chain-width disorder
parallel to thea axis and the tunnel aperture parallel to theaxis of the parent
phyllomanganate (Fig. 1). This crystallographiceatation is explained in the 10A-pillaring
model by the formation of tunnel walls through thdging of adjacent layers with triple
chains (Post and Bish, 1988). According to this ehothe size of the tunnel walls is constant
and fixed by the original layer separation, butshee of the ceilings and floors of the tunnels
can vary as their width is determined by the sdparalistance between walls. In this case,

building blocks withn = 2, 3, 4, 5... should be equally probable. Howeedl published
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diffraction data show that the T(3,3) tunnel sikgags prevails. The model prediction can be
reconciled with diffraction data by considering tteucture of the layer. Let us consider the
case of sodium birnessite first and then 10A-veitead

The cell of TcBi is tripled along due to the segregation of Mn atoms in“frich and
Mn®*-rich rows parallel td, and to the alternation of the Mn chains alaemaccording to the
sequence MH-Mn**-Mn®** (Fig.10, Drits et al., 1997). The kink-like foldf athe
phyllomanganate layer likely occurs at the 44®-Mn®" junction because of the elongation
of the Mr?*-O bond distance in the direction by the Jahn-Teller distortion (pointeat by
vertical dashes in Fig. 10). In decreasing the bsmength of all MA" octahedra in this
direction, the elongation weakens the structuraglthe Mri*-rich rows, and facilitates the
folding of the layer in thé, or tunnel, direction. The bending of the layernhthe MA" and
Mn** chains connect, and not the #Mn** chains, implies that the Mhcations occupy the
sites at the edge of the triple-chains in the toklibe structure, and that the sites in the middle
are occupied exclusively by Mh cations (Fig. 1). This implication is supported by
crystallographic data (Post and Bish, 1988). Wheetisn is exchanged with Srin TcBi, the
distribution of interlayer species rand HO) is modeled on the distribution pattern of
Mn*" and Mri* in the layer (Fig.10 of Drits et al., 1997). Thecoordinates of the interlayer
species are unknown, but if*Ssits atop a Mfi position, then all $f cations are in the
middle of the tunnel when the manganate layerligefbalong the M¥i-rich rows to give the
todorokite structure. Magnesium may have the samdered distribution pattern as Sr in the
interlayer and, consequently, the two-dimensiona@rggement of Mg atoms presumably acts
as an additional structure-directing template ler topotactic transformation (Fig. 10).

Any departure from the superstructure of birnessiteuld induce a modification of the
tunnel width alonga. The less ordered the Mn atoms, the more incobhénentunnel width
should be. This assumption is supported by theowieilg observations. In the study by
Duncan et al. (1998), X-ray and electron diffractiand TEM imaging of the birnessite
precursor showed that the crystallites were wgktallized both parallel and perpendicular to
the layer plane, but that the Mn cations lackedimange ordering. The todorokite crystallites
were twinned in projection along tleedirection and highly defective in tredirection with
tunnel widths ranging from quadrupole to septuplais, consistent with these observations.
In contrast, no twinning and streaking were obsgmwben the initial birnessite contained a
high proportion of M§" and Mri* in the layer (Shen et al., 1993). The lack ofaltsecan be
explained by the ordering of Mgand Mri* in the layer plane to minimize the lattice strain

(Drits et al., 1997). Also, if the MiYMg?*-rich rows from successive layers are parallelnthe
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neither birnessite nor todorokite crystals shoudtWwinned. Therefore, todorokite crystals
formed from Mri*-low phyllomanganate crystallites should be defecin thea direction.
This is the case for all natural todorokites ddsemti in the literature, with chain widths
ranging from double to ninetuple (Chukhrov et 4879a, 1985a; Turner and Buseck, 1981).
However, all had more of the triple chains, whiththe absence of Mf can be explained

by the templating role of M.

b=2.848A

[ —

3
!

4

5.174A

a

4
8¢

[
800

80C

Fig. 10 : Distribution of Mn3+ and Mn4+ in the olktairal layer (left) and possible distribution of lgd H20
in the interlayer (right) of Mg-exchanged tricliniirnessite (TcBi). Magnesium is supposed to ocdhpysame
position as Sr (Drits et al., 1997). Accordinghistmodel, the phyllomanganate layer folds alorgabrrugated
surface delimited by the Mn3+-O-Mn4+ weak bondsrfrine octahedral layer and the HO...H weak borms fr
the interlayer. This surface is represented in thelane by the blue zig-zag line. The tunnels ofttdumrokite
framework are oriented along the Mg-H20-Mg chaifshe TcBi interlayer. The red dashed line delimits t
contours of the A = 4a, B = 4b superstructure eé8hanged TcBi observed by electron diffractionitéet al.,
1997). The structural formula per Mn atom calcuddtem the supercell is . After the topotactimg@rmation,
50 % of the edge sites from the todorokite framéware occupied by Mn3+. The todorokite sample stlidig
Post et al (2003) had approximately 40 % of trsits occupied by Mn3+. In the 50GCC todorokite gam?5
% are occupied by Mn3+ and Ni2+.

Mellin and Lei (1993) and Lei (1996) suggested tthet n numbers of todorokite are
predetermined by the redox conditions at the tifnthe phase formation and do not change
post-depositionally. This hypothesis conceptualiyeas with the structural model presented
here. Undefective todorokitea € 3) probably formed from TcBi, that is under citiwshs in

which Mr** is abundant, whereas highly defective todorokitesive from low MrA*

184



Spéciation du Nickel dans les oxydes de manganasesn

phyllomanganates. However, there is little poténfar the n values to be used as
paleoproxies for redox reconstructions becausestiemo experimental evidence that the
dimension of the supercell in tkedirection increases when the amount of*Mdecreases.
For example, we do not know of birnessites whicteh@.25 Mr* per Mn, and MA" rows
separated by three Mhrows (T(3,4) todorokite structure), nor 0.2 ¥mer Mn, and M#
rows separated by four Mhrows (T(3,5) todorokite structure), and so forth.

Since hydrated M ions are surrounded by four triple-chains in @leolane during the
topotactic transformation, is it possible in theseice of MA" cations to have enough
interlayer Md" cations to obtain an undefective T(3,3) structune@ther words, is it possible
to crystallize an undefective todorokite from a Ffree phyllomanganate? We have seen
previously with the example of strontium that tleguired density of interlayer Mgcations

is ideally one for six Mn atoms since the strudtdmmula of Mg-exchanged TcBi is
Mdo 155Mnh eMn>5 50 ShH © (Fig. 10). With a layer charge one third lowerrtihat of

TcBi (0.22e vs. 0.31e per Mn), the 10A-vernadite cmly yield a defective todorokite.
Increasing the layer charge with vacant sites grlybz not a solution because this can only
happen if the phyllomanganate is equilibrated av IpH (Silvester et al., 1997), and
todorokite always is synthesized at alkaline pHpé&txmental data suggest that the precursor
phyllomanganate should have a low amount of vaean@nd a high proportion of
substitutional impurities in the layer, which istained by co-precipitating a dopant element
with Mn during the synthesis of birnessite (Shealgt1993; Ching et al., 1999). High charge
birnessites have been obtained in this way. Thésetsral considerations lead to the
conclusion that the best precursor to todorokita Mg-exchanged phyllomanganate that is
vacant-free and substituted with heterovalent oatisuch as M¥, Ni** or CU#*. If this is
correct, then it is unclear why the natural todaexk studied here and by Siegel and Turner
(1983) have less Ni than the 10A-phase precurs@edms that impurities are necessary to
kink the initial layer, but that the resulting todkite framework then incorporates lower
amounts of impurities in the edge sites. For togigia reasons, connecting the triple chains
and accommodating large tunnel cations, such asatedl Mg, may require the M2
octahedra to be distorted. In this case, the JatilesTMn®* and CG* cations are preferred to
Ni?*, as its 8 electronic configuration yields symmetrical octdtge This is what the study by
Siegel and Turner (1983) suggests since the 10Aebantained 3.8 % NiO and 2.8 % CuO,
and the todorokite has only 0.2 % NiO, but as magh.5 % CuO.

185



Spéciation du Nickel dans les oxydes de manganasesn

A last implication of this work is that todorokiteay never precipitate homogeneously in
water, but may always be a transformation produmhfa 10A-phyllomanganate. If correct,
then this finding gives general validity to the eyl followed assumption that todorokite in
nodules is developed exclusively by early diagenptocess (Halbach et al., 1981; Marchig
and Halbach, 1982).

4.2 Manganate mineralogy and environment of deposition

The mineralogy of marine manganese deposits ofteised to specify their environment
of deposition (Usui et al., 1997). Hydrogenetic Maposits consist of Fe-vernadite, an
intimate mixture on the nanoscale of vernadite fsrdxyhite @-FeOOH) with a typical
Mn/Fe ratio of 1.0 to 1.2 (Manceau and Combes, 1%@8entsov et al., 1991; Manceau et
al., 1992; Usui and Ito, 1994). Despite the pauoityts diffraction lines (twahk bands at
2.40-2.45 A and 1.41-1.42 A), Fe-vernadite is idfimut unambiguously by XRD because it
coexists with other manganese minerals only in dgenetic deposits that have been
transformed post-depositionally. Thus, this nangoosite phase is a good indicator of
hydrogenetic environment. Distinguishing diagenétien hydrothermal environments using
the mineralogy of Mn oxides is less conclusive nseahey both contain todorokite and 10A-
phyllomanganate (e.g., Yoshikawa, 1991; Usui etl&l97; Takahashi et al., 2007). However,
10A-phyllomanganate tends to prevail in diagendéposits, and todorokite in hydrothermal
deposits, making a distinction possible when ongheftwo phases is overwhelmingly present
in a sample. Here, this mineralogical signaturesdu# exist because 50GCC contains similar
amounts of the two 10A manganates.

The frequent mixing of todorokite and phyllomanganaas been interpreted as the
existence of two structural series: one extendimgtinuously from collapsable 10A-
phyllomanganate (T(3,)) to todorokite (T(3,3)), and another comprisingdAl
phyllomanganates with different degrees of collaiisy (Usui et al., 1989). The first series
occurs in hydrothermal and the second in diageneeposits. Variations in layer
expandability most likely reflect variations in cposition. Layer particles whose interlayer
cations have a low enthalpy of hydration, such aé7& kcal/mol) and Na (97 kcal/mol),
collapse in air, while those that are rich in M§@4cal/mol) retain two layers of water in air
(Nightingale, 1959; Ferrage et al., 2005). Parsicteeh in calcium (373 kcal/mol) have

intermediate expandability. Thus, the two genetianganate series can be viewed
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alternatively as varying mixtures of todorokite lwinonovalent-rich (i.e., 7A) and divalent-
rich (i.e., 10A) phyllomanganate particles. Thedmminance of todorokite in hydrothermal
samples can be explained by the increase of thetiiof the 10A-phyllomanganate to
todorokite transformation with temperature. Therefo the three-step solid phase
transformation described in this study is probabyommon post-depositional process, which

occurs during the diagenesis of hydrogeneous amddmperature hydrothermal deposits.
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Chapitre 11l Transformation vernadite-todorokite et mobilité

chimique associee

Des observations METHR ont été effectuées dansutedb visualiser les
différentes étapes de la transformation de vereaditl0 A en todorokite. Les images
réalisées, associées aux analyses EDX, ont dgetuss I'établissement de bilans de matiere

afin d’établir les modifications chimiques ayamiiau cours de cette transformation.

ll. 1 Transformation topotactique des feuillets de vernaite & 10 A en structure

tunnel

La microscopie électronique haute résolution (MEJHbermet de visualiser a
I'échelle sub-nanométrique I'organisation cristalides minéraux ainsi que les défauts qui s'y
trouvent (joints de grain, dislocations...). Unee@’images a été réalisée en METHR sur les
cristaux de vernadite et de todorokite, dans difixs zones des concrétions d’oxydes Mn.
La transformation topotactique de 10A-vernaditet@iprokite a pu étre confirmée grace a
I'obtention de clichés montrant I'évolution de l&rusture a différents stades de cette

transformation (Figure 1V-8).

Dans les zones les plus proches du centre denta&tmn, les particules de vernadite a
10A montrent une structure lamellaire réguliereg@fé IV-8a). Ces particules sont
constituées d’'un assemblage de 2 a 5 cristalliv@sposées 10 -20 feuillets. La diffraction
dans le plan (001) suggére un empilement semi okldes couches d’octaedres. Au sein des
cristallites, les diagrammes de diffraction élegigoe et les images HR montrent que les
feuillets présentent un espacement constant &y&l(&igure IV-8a).

En s’éloignant du centre des concrétions, la stradamellaire des vernadites & 10 A
est partiellement modifiée. Une hétérogénéité aipdans les particules lamellaires, avec la
formation localisée de « murs » dans le plan (1&@endrant, au sein de la structure en

feuillet, des zones présentant une structure eretyfigure IV-8b). Cette transformation du
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Figure 1V-8 : Images METHR obtenues a différentdetade la transformation topotactique, au sein des
concrétions d’oxydes Mn. a) particules lamellairesales de vernadite & 10 A et spectre de diffomcassocié.

b) particule intermédiaire dans laquelle des miostdédres ont commencé a se former dans des ponks
transformation semble préférentielle. Le mélangeriallites lamellaires et en tunnels, au seidadméme
particule, est mis en évidence par les spectrafifilaction électroniques dans le plan [010]. @nsformation
topotactique totale de la particule de vernadité0aA initiale en particule de todorokite de typexi(®
(observation dans le plan (010)).
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phyllomanganate initial n'est pas effectuée de gr@nhomogene, et des zones préférentielles
semblent exister pour la croissance de murs d'dotaeentre les feuillets. La formation de
todorokite étant intimement liée a I'arrangemert fiaiillets du phyllomanganate précurseur,
il est probable que les zones ou la todorokite cenue a se former correspondent aux
cristallites de 10A-vernadite présentant un arrerege ordonné des feuillets le long de I'axe
c*. Les images et diagrammes de diffraction éledtioe effectués sur ces particules
intermédiaires révelent bien la présence de manmgsraastructure lamellaire avec, au sein
d’'une méme particule, des cristallites présentaetstructure en tunnel (Figure 1V-8b). Dans
le plan (010), la diffraction montre des spots lnenix espacés de 9 A le long de I'axe c*,
correspondant a I'espace entre les feuillets dulgiganganate initial, conservé dans la
todorokite finale. On observe, de plus, des tram#uses entre la rangée centrale (00l) et les
rangées latérales, interprétées par I'apparitiom diésordre structural le long de I'axe a*. Ce
désordre peut étre expliqué par la formation desntlioctaedres a des distances variées,
formant ainsi des tunnels de largeurs différentesgtaédres) mais de hauteur constante (3
octaedres).

Dans la partie la plus externe des concrétiongydfes Mn, les particules présentent
pour la plupart une transformation compléte deslipimanganates en todorokite. Les
observations METHR selon l'axe de zone [010] maritrque I'ensemble des feuillets
constituant les cristallites présentent une strecan tunnel (Figure 1V-8c). Notons que lors
de cette transformation la distance interfoliaire9aA est
conservee le long de I'axe c*, aboutissant a liitise de trois
octaédres entre les feuillets de phyllomanganatiéigux, et a
une structure tunnel de type (3xn). Le nombre Wégian
d’octaédres constituant les toits des tunnelsgestiaque chaine

triple formant les murs, est mis en évidence ssirdiéfractions

Figure IV-9 : Diagramme de €lectroniques par I'obtention de trainées diffusdeng de I'axe

diffraction électronique d'une .
todorokite dans le plan (001). a* (Figure IV-9).

La transformation topotactique de vernadite a 1@rAtodorokite, dans les dépots
métalliferes marins GC50, est donc confirmée psarineages METHR obtenues a différents
stades de la transformation. Lorsque I'on compesdarhages des particules de vernadite a 10
A initiales avec celles des particules de todomfihale, on observe qu’au cours de cette
transformation une perte de matiére semble aveur, [formant des trous dans la structure

ainsi que des bords de particules beaucoup moutgigees. Les compositions chimiques
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moyennes obtenues en EDX, par analyse d’'un grantbreode particules (Table 2 article
n°3), ne montrent pas de variations significatiesepté une plus faible teneur en Ni dans la

todorokite par rapport & la vernadite & 10 A.

Afin d’établir un bilan chimique des apports etrtpe d’éléments relatifs a la
transformation vernadite-todorokite, nous avondigéain calcul de bilan tenant compte des

variations de volume observées.

lll. 2 Quantité effective de Ni libérée lors de la transfanation topotactique

[ll. 2a)  Bilans géochimiques : utilisation des diagrammasdgoaux

normalisés

i Principe de I'approche de Gresens

Les bilans de matiére consistent a quantifier Bgations chimiques et les variations
de masse d'un échantillon modifié suite a diverscpssus géologiques, en comparant cet
échantillon modifi€¢ a un protolithe préservé detéomodification. Plusieurs méthodes
existent pour étudier les transferts de matieresklonsistent toutes en une comparaison des
analyses chimiques de la roche initiale et dedaedransformée.

Gresens (1967) propose une représentation de ldit@ates constituants chimiques
(oxydes ou éléments) en représentant graphiqudeerariations des éléments chimiques en
fonction des variations de volume engendrées paéfiarmation. Potdevin et Marquer (1987)
proposent de représenter selon le méme principevdemtions relatives des éléments
chimiques, ce qui permet de comparer sur un méragralihme la mobilité de tous les
constituants, et ainsi d’en facilité la lecturd’ieterprétation.

La construction des diagrammes s’effectue a paetiféquation suivante :

axi=2M = Fv.Fd.%—l (4.1)
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avec AXi la variation relative d’'un élément i par rappotaearoche initiale, égal a‘ﬂo ou
m

Am représente la variation de masse du constituargidéré etm’ la masse du constituant

dans la roche initialeFv est le facteur de volume défini par Gresens (196vV= V/V, avec
V le volume de la roche transformée gtcélui de la roche initiale) Fd représente le facteur

de densité défini paFd = d/d,, ou d est la densité de la roche transforméeg etlie de la
roche initiale ; etC; et C® correspondent aux teneurs du constituant i corésidéns la roche

transformée et initiale, respectivement.

A partir du diagramme pondéral, et a conditionogutonnaisse soit les éléments
chimiques qui restent immobiles lors du processusli€ soit la variation de volume
(Potdevin et Marquer, 1987), les variations chiremjabsolues peuvent étre quantifiées a

partir de 'équation (4.1).

L'utilisation de diagrammes pondéraux normalisgsrpa quantification des transferts
de matiéres lors de la transformation 10A-vernédiderokite est envisageable, puisque
toutes les conditions nécessaires a l'utilisatienlal méthode de Gresens, a I'échelle d’'un
minéral, sont remplies. La structure et la compasithimique des manganates initiaux et
transformés ont été caractérisées de maniére erécéce a la combinaison de plusieurs
méthodes d’analyses et d'imageries. De plus, neaesamis en évidence I'homogénéité des
particules initiales de vernadite & 10 A, ainsi diabsence de modifications chimiques ou
structurales autres que celles engendrées patrensformation topotactique en todorokite

(article n°3).

i Diagrammes de mobilité relative appliqués a la di@mation
10A-vernadite/todorokite

Etudions ici les transferts de matiére associéa #&ransformation topotactique de
vernadite & 10 A en todorokite, & partir des amsyshimiques EDX et de I'imagerie HR
effectuée.

La Figure 1V-10 représente les variations chimiquetatives de la todorokite

comparées a la 10A-vernadite initiale. Les drgitesr chaque élément ont été obtenues grace
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a I'équation (4.1), en considérant la variation démsité Fd = 1.22 (Qemadie = 3g/cnf,
Ckodorokite = 3.655 g/Cr'?D

Sur le diagramme de mobilité relative obtenu (Fegi-10), nous avons tout d’abord fixé
la variation de volume Fv calculée a partir de dlgse d’'images. Pour cela, la surface
(nombre de pixels) occupée par la particule de rdt® sur un cliché METHR (image
Figure 1V-8b) a été comparée a la surface suppdeda particule initiale de 10A-vernadite
(délimitation de contours rectilignes a partir deplrticule déformée de todorokite, Fig. 1V-
11). La variation de volume obtenue a partir ddecatéthode, pour une moyenne de 15
analyses, est de Fv = 0.79 + 0.02 (la vernadit®/ d perdu environ 21% de son volume).
On obtient donc un rapport Fv.Fd = 0.96 £ 0.03muis permet, soit par le calcul (équation

(4.1)) soit graphiqguement (Figure IV-10b), de déteer leAX,, puis la variation absolue

(X, =X, xC?) pour chaque élément.

MnO
— MgO
CaO
—— K20
NiO

1.5

10.97 +/-0.03
E| L L L L | ! ! 1 1

0 0.5 1 1.5 2
fv.fd

Figure 1V-10 : Diagrammes des variations chimiquelstives lors de la transformation topotactiquelale
vernadite & 10 A en todorokite. Détermination dudes élément(s) immobile(s) a partir d’'une variatie
volume Fv fixée.
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Figure IV-11 : A partir de I'image METHR Figure IV-8balcul de la surface de la particule de todoeokdt
gauche), puis de la surface supposée de la partieul 0A-vernadite dont elle dérive (& droite).

A partir de ces calculs, nous avons pu établir gg’'variation de volume de 21%

correspond a I'équation de transformation suivamey 100g de vernadite & 10 A initiale:
846MnO+ 849MgO+ 101Ca0+ 069K ,0 + 522NiO =85MnO+ 75MgO+ 0.76Ca0+ 094K ,0O + 249NiO

que I'on peut également écrire sous la forme:

100g 10A-vernaditer 04MnO - 099MgO - 025Ca0+ 025K ,0 — 273Ni0O — 96.7g todorokite

La variation de masse ayant lieu lors de la t@nshtion topotactique vernadite-
todorokite peut donc étre expliquée par la pertenidiel et d’'un peu de MgO et CaO. Le
diagramme représentant les variations chimiqueativek (Figure [V-10) montre un
enrichissement en O et un groupe d’éléments appauvris plus dispedsgselle sorte que
K,O est I'oxyde le plus enrichi (+36%), MnO est imriel(+ 0%), MgO et CaO sont trés
légerement appauvris (respectivement, -11% et -2%NiO montre la perte la plus

importante (-52%).

Nous avons ici estimé le comportement des élém@nabiles et immobiles) de
maniere quantitative, a partir d'un changement adenae fixé. Or, la méthode utilisée pour
déterminer la variation de volume entre la parécuiitiale et la particule transformée
présente de nombreuses incertitudes. Tout d’abwwds avons émis I'hypothese que la
différence de surface calculée était égale a laatan volumique globale de la particule,

suggérant une altération homogene au sein du nhifdglus, les calculs de surface a partir
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des clichés METHR, comportent une incertitude (@) l& nombre de pixels sélectionné
comme faisant parti de la todorokite et (2) suxd@itude de la forme de la particule initiale.

Toutefois, le comportement des éléments dansalgralinme des variations chimique,
pour une variation de volume calculée de 21%, segganmobilité du MnO lors de la
transformation (Figure 1V-10). Cet élément, constitt I'unité de base des oxydes Mn sous la
forme d’octaédres Mn§) est généralement disposé a l'intérieur des stresten feuillet ou
en tunnel. Cette configuration lui confere une ifitaélsupérieure a celle des cations présents
dans le tunnel, suggérant une plus faible solébilit MnO. De plus, la transformation
expérimentale de buserite (analogue synthétiqgudad&OA-vernadite) en todorokite, ne
nécessite a aucun moment I'apport d'ions Mn poumpétre la formation d’'une structure en
tunnel (partie 1.2a). L'immobilité de I'ion Mn (rapport, ni perte), déterminée a partir de la
variation de volume calculée (0.79 £+ 0.02, Figw/elD), est donc en accord avec les études
expérimentales et sa localisation dans la structeseoxydes Mn.

Par conséquent, il semble que les plus faiblegursnen Ni mesurées dans la
todorokite, d'apres les analyses EDX, représentaatperte absolue de 52% du Ni au cours
de la transformation structurale. Siegel et Tufi®83) ont observé la méme diminution des
concentrations en Ni dans la todorokite, comparées teneurs mesurées dans le
phyllomanganate a 10 A précurseur (0.2 et 3.8 wispectivement), dans des nodules

marins collectés dans I'océan Pacifique.

iii  Désorption du Ni lors de la transformation topatpct

Grace aux analyses EXAFS au seuil du Ni, nous apondéterminer que le Ni est
incorporé dans les sites octaédriques vacants (esmpNi) des phyllomanganates. Puis,
gu'il se retrouve piégé, suite a la transformatimpotactique, dans les sites situés en bordure
des chaines octaédriques constituant les tunngl®derokites (complex&Ni).

Pour tenter d’expliquer cette perte en Ni, partdnsas de la formation de todorokite
a partir de birnessite triclinique. Les feuilletssdbirnessites tricliniques sont constitués de
rangées riches en Mhalternant avec des rangées riches erf*Msuivant une séquence
Mn**-Mn**-Mn®* (Drits et al., 1997). Lors de la transformationtedorokite, la déformation
(plissement) du feuillet octaédrique apparait pesféellement au niveau des jonctions f4n

O-Mn**, & cause de I'élongation de la distance interajomiMri*-O dans la direction a* du
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feuillet (déformation de Jahn-Teller). En effetfteeglongation affaiblit la structure le long
des rangées riches en Mret facilite le replie des feuillets au niveau dgesnections Mf-
Mn®*, engendrant la localisation des ions *Mren bordure des chaines octaédriques
constituant les tunnels de la todorokite.

Dans le cas de la 10A-vernadite étudiée ici, lesillids octaédriques sont
essentiellement constitués d’'ions Mrvin®* et N?*. La localisation des ions Nien bordure
de chaine, dans la structure de la todorokite fernm&cessite le plissement des feuillets
octaédriques au niveau des liaison$"WNin**, probablement plus faibles que les liaisons
Mn*-Mn**. La diminution des concentrations en Ni, au codes la transformation
topotactique, suggére une instabilit¢ des ion§ Mans ces sites de bordure de chaine,
probablement induite par la connexion de triplesimbs d’octaedres entre les feuillets et par
I'accommodation de larges cations hydratés danstuesels (Mg"), nécessaires a la
formation de todorokite.

Ces données complémentaires ont permis d’obsemvagés METHR) et donc de
confirmer la formation de todorokite & partir dédd@ernadite précurseur, par transformation
topotactique, en milieu marin. Au cours de cetamsformation, les cations Niconstituent
tout d’abord des impuretés facilitant la courbues deuillets octaédriques nécessaire a la
formation des murs de la todorokite. Ces ions,ésiten bordure de chaine octaédrique,
deviennent alors rapidement instables et peuvesttgimement étre substitués par d’autres

cations présents dans la structure ou en solutios tk milieu.
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Chapitre IV Conclusions majeures

L’étude cristallographique détaillée des concré&iahioxydes Mn provenant de la

carotte GC50 a permis de comprendre leur mécanienfiermation et le processus par lequel

les oxydes Mn piegent le nickel. Cette étude aftat permis (1) d’identifier les différents

oxydes Mn constituant les dépdts métalliferes dedmtte GC50, (2) de déterminer leur

meécanisme de formation, (3) de localiser le Ni dens structure. L'approche utilisée a

combiné plusieurs techniques d’'imagerie, d’anagts#ge spectroscopie, a différentes échelles.

Les principaux résultats ont été comparés aux dmpéovenant d’'oxydes de synthese, afin

de mieux comprendre les mécanismes intervenant Esnsnilieux naturels marins. Les

principaux résultats sont les suivants :

(1) Trois phases d'oxydes Mn ont pu étre identifiéescatactérisées, au sein des

concrétions:

Le centre des concrétions est constitué de pagsauhnomeétriques présentant
une morphologie et des spectres de diffractiont@eijues caractéristiqgues de
vernadites turbostratiques a 7 A (une seule codédsu dans linterfeuillet).

Ces cristallites présentent une symétrie hexago(e#®=2.83 A), et une

formule structurale de ty[Mg5580af)_*ng_o{Mn“g_94 ac O_(Jsl,\li”oJZO hH G.

On note I'absence de Mhdans cette structure.

Les particules intermédiaires, présentant une ewsdl cristallinité, ont des
pics de diffractions caractéristiques des phyllogsarates & 10 A (deux
couches d’eau dans linterfeuillet). D’aprés lesetvations MET et METHR,
leurs feuillets de symétrie hexagonale sont turbtgues (d’ou le nom donné
de 10A-vernadite) et leur empilement, au sein destadlites, est semi-
cohérent le long de l'axe c*. L'insertion d'ions dmatés M§" dans
I'interfeuillet permet de maintenir I'espace enles feuillets octaédriques a 9

A, stabilisant ainsi la structure. La formule sturale de cette vernadite a 10

A est de type Mg} y,Cay,eK ol Mn'sevac o Ni*h o} O LhH ¢ si les feuillets
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octaédriques contiennent des sites vacants, ou
MG 5eCalyioss Kool M’ MN%; INi%, O GhH Q'siils contiennent du M

 En bordure des concrétions, les particules sonudmegp plus allongées,
formant des baguettes caractéristiques de la muopieo des todorokites
(confirmé par les spectres DRX). Ce tectomangapedsente des désordres
structuraux d’apres les observations METHR. Entelés chaines d’octaedres
constituant les tunnels sont formées d'un espacemégulier de trois
octaédres (9A) le long de l'axe c*, mais présentant nombre varié
d’octaédres n, dans la direction a* (n = 3-5). pasement & 9 A régulier dans
la direction c* de la structure est du a l'insami@ I'intérieur des tunnels, de

larges cations hydratés Kfgouant un réle stabilisateur. La formule struckerra

de cette todorokite est de tyldgr; . Cal K’ of Mn’s M’ Ni% [0 LhH O.

(2) Les teneurs en Ni sont dispersées au sein desétimms, présentant des valeurs qui
varient d’'un type d’oxyde Mn a l'autre. Ainsi, di&@s les analyses EDS, le nickel est
faiblement piégé dans la vernadite a 7 A (1.0 wtf) présente des teneurs intermédiaires
dans la todorokite (1.9 wt% Ni), et atteint desanirations maximales dans la vernadite a
10 A (3.8 wt% Ni). La spectrométrie d’absorptiorsdayons X (EXAFS) nous a permis de
déterminer la localisation du Ni dans la structdes phyllomanganates et tectomanganates.
Ainsi, il se trouve piégé dans les feuillets octagtes des vernadites (compléxdi), inséré a
I'intérieur des sites vacants initiaux de la stowet Dans la todorokite, le Ni est localisé en
bordure des chaines octaédriques constituantiegls (complex8°Ni).

Grace a la combinaison des analyses EDX et deeletrepnétrie d’absorption des rayons
X (au seuil du Ni et du Mn), les proportions relas de chaque type de manganate identifié et
leurs teneurs en Ni ont pu étre déterminées. Aligsihantillon 50GCC est constitué de 55%
de todorokite, 35% de 10A-vernadite et 10% de 7Aadite, contenant respectivement 42%,

54% et 4% du Ni total. Par conséquent, la 10A-wditeaest la phase la plus enrichie en Ni.

(3) La morphologie des concrétions observées dans démeéat GC50 suggere la
formation successive des trois oxydes Mn identif@sdte a des réactions de dissolution-
recristallisation et/ou par des processus de twamsftion, avec comme précurseur la 7A-
vernadite constituant le centre de la structureutaire. Les différents oxydes Mn naturels

décrits dans le dépdt marin 50GCC (7A-vernaditéd-térnadite et todorokite) présentent
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des similarités de morphologie et de structure degacs analogues synthétiques (buserite,
birnessite et todorokite, respectivement). Ainsiar pcomparaison avec les études
expérimentales de synthese de todorokite a paetibichessite, la formation de todorokite
dans notre échantillon naturel marin peut-étreitiéartrois étapes :

- La vernadite & 7 A initialement présente dansddiment est faiblement
cristallisée et thermodynamiquement instable, desifortes concentrations en fer et
aux nombreux débris siliceux qui lui sont assodiike est donc rapidement dissoute
en méme temps que les débris siliceux riche erehitikérant du F&, Mn?* et N
dans les eaux interstitielles.

- Le Mr?* est ensuite réadsorbé & la surface des vernaiiedh initiales,
associé aux cations Niet Mg?* présents dans les eaux interstitielles. L'insartio
Ni?* dans les feuillets octaédriques, et des largesnsathydratés MY entre les
feuillets, permet la précipitation de phyllomangasaturbostratiques présentant un
espace interfoliaire & 9 A (10A-verndaite). Cesxdptemiéres étapes, permettant la
précipitation de 10A-vernadite & partir de 7A-velite, sont donc liées a des
processus de dissolution recristallisation, au daeisédiment GC50.

- La troisiéme étape correspond a la transformatiomotactique de la 10A-
vernadite en todorokite (confirmation a partir deages METHR). Au cours de cette
transformation, les cations Mgjouent le réle de catalyseurs, permettant |a ktealoie
I'espace interfoliaire & 9 A nécessaire a l'ingertde triples chaines octaédriques. La

todorokite ainsi formée présente une structure/ple (3xn) avec n =3-5.

Deux conditions sont nécessaires a la formatiotoderokite a tunnels réguliers [3x3] :
(1) le phyllomanganate précurseur doit posséderspace interfoliaire stable & 9 A et (2) ces
feuillets doivent étre composés de séquences eigslide cations hétérovalents (les
séquences MiMn**-Mn** étant les plus aptes a former des tunnels de dio®fBx3]).

Dans le dép6t d’oxydes marins étudié ici, 'espadeA est stabilisé grace a I'insertion de
larges cations Mg, en concentrations élevées dans I'eau de mer, ldmmpsce interfoliaire.
Les tunnels de la todorokite formée présentent dmecdimension constante de 9 A le long
de I'axe c*. D’autre part, la régularité des séquesnde cations dans les feuillets octaédriques
du phyllomanganate précurseur va jouer (1) suésodire de la structure de la todorokite, le
long de l'axe a* et (2) sur la présence de tunmelentés a 120° les uns des autres,
aboutissant a la morphologie en quadrillage typideda todorokite (au MET). Or, dans la

nature, les birnessites hexagonales bien cristalliset donc sans désordre structural sont
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rares. C’est pourquoi la todorokite naturelle aemsisllement une structure [3xn] ne

présentant pas toujours de macles a 120°.

Nous pouvons déduire de cette étude que le meitistourseur de la todorokite est un
phyllomanganate riche en Mg dont les sites octgéds ont largement été substitués par des
cations hétérovalents tels que ¥nNi** ou Cif*, mais ne présentant pas de sites vacants.

Dans ce cas, la formule structurale de la 10A-\@itaamarine identifiée dans I'échantillon
50GCC et probablement de la fongéQOZCaéglsK(;014[Mn§g13MnggzoNigngOz.nHZO.

Il serait intéressant d’analyser, grace aux méeamiques, les nombreux nodules et
croltes d’oxydes Mn présents dans la zone d’étudefllix, afin de déterminer si leur
mécanisme de formation implique le méme processusdsformation de la 7A-vernadite en
todorokite, ou si ce mécanisme en trois étapekéeatla décharge de fluides hydrothermaux

de basse température, mis en évidence au nivelawcdeotte GC50.
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Synthese

Dans cette derniere partie, apres avoir resuméetté les principaux résultats, nous
les replacerons dans le contexte hydrothermal méyjide la zone d’étude Ticoflux. Nous
proposerons une reconstitution des différentes gshd&ltération du sédiment GC50, ainsi
qu’'une discussion sur les différents scénarii eagesables concernant le cheminement et

I'altération du fluide hydrothermal, lors de secdiation au niveau du Mont Dorado.

I Enregistrement des processus d’interaction eau/roehdans les
sédiments de la carotte GC50 :

Dans le cadre de cette étude, les sédiments aardtites carottes voisines de la
carotte GC50 et ne présentant pas d’évidence deadge de fluides (sur la base des profils
des eaux interstitielles), ont été considérés comapeésentant le sédiment initial de la carotte
GC50. Leur composition a donc été utilisée comnfiére@ce et comparée a la composition
actuelle du sédiment GC50, afin de déterminer ledifications minéralogiques et chimiques
engendrées par les processus d’altération. Le sédimitial de la carotte GC50 est donc un
sédiment hémipélagique volcanoclastique essemtielié constitué de microfossiles siliceux
(radiolaires, diatomées, spicules d’éponges), deéraux argileux et de nombreuses
particules de verres volcaniques ; ainsi que ddggaee minéraux détritiques (feldspaths,
guartz). Cette minéralogie, trés enrichie en vermsaniques, confere au sédiment initial une
composition isotopique en Sr et Nd proche de cdbela crolte océanique basaltique
(*“**Nd/A*“Nd = 0.512830 + 18 &tSrP°Sr = 0.70565 + 105, pour la moyenne des sédiments
de référence (n=3)), ainsi que des spectres deesI®ares caractéristiques du matériel
volcanogene (appauvrissement des Terres Rareg#geanomalie positive en Eu).

Les modifications minéralogiques et chimiqueseob&es dans le sédiment
GC50 actuel traduisent une altération importantsé@hiiment initial. La nature des nouvelles
phases minérales formées, ainsi que les variatibimiques (majeurs, traces et isotopes Sr-
Nd) associées a leur précipitation, ont permis dttren en évidence deux phases majeurs
d’altération au sein de la carotte GC50.

I.1  Premiére phase d’altération : diagenése précoce

211



Synthese

Les observations microscopiques (MEB), ont mis emdehce la présence de
nombreuses zéolites, caractérisées comme étarat pleillipsite d’aprés les analyses DRX,
tout le long de la colonne sédimentaire. Les zégliet plus particulierement la phillipsite,
sont des constituants authigenes couramment igendéns les sédiments marins (Halbach et
al., 1975 ; Burns and Burns, 1978a; Usui and 1i@94). Dans le contexte étudie, leur
précipitation est décrite comme résultant de Ifalién des verres volcaniques et des
microfossiles siliceux, lors de réactions diagénéts au sein des sédiments marins (Riley
and Chester, 1971 ; Cronan, 1974 ; McCoy and Send&i85).

Cette premiere phase de diagenése, au sein dues&dB@50 initial, est confirmée par les
analyses chimiques et isotopiques du sédimentffen kes sédiments collectés dans la partie
supérieure de la carotte (de 12 a 30 cm bsf) atoméenant pas d’autres nouvelles phases
minérales que de la phillipsite, ne présententddasrichissements en®, NgO, CaO, et
SiO; (Fig. 8, article n°1) qui sont les éléments cduosts de la phillipsite. Sa précipitation
n'a donc pas nécessité I'apport d’éléments au deisediment GC50. De plus, ces sédiments
présentent des compositions isotopiques en Nd psodb celles des sédiments de référence
(Fig. 6, article n°2), suggérant une contributiasentiellement volcanogene. Ces données
suggerent que la précipitation de phillipsites densédiment GC50 résulte de l'altération
précoce, par interaction avec les eaux interdaetes verres volcaniques et d’'une partie des
microfossiles siliceux présents dans le sédimetidlin

Les observations microscopiques (MEB) révélentendpnt que les quantités de
phillipsites authigénes dans le sédiment GC50 smmgénéral, plus importantes que dans les
sédiments de référence, suggérant des transfomsati@génétiques plus intenses. Deux
parameétres essentiels peuvent influencer les ofactiiagénétiques : la composition et la
porosité du sédiment initial. Les données chimiqnessuggérent aucune différence de
composition entre les sédiments de référence sédenent GC50 initial. La diagenése plus
importante au niveau de la carotte GC50 pourrag¢ 8ée a une plus forte porosité des
sédiments. En effet, le taux de sédimentation ediglement plus faible dans cette zone qui
présente la couverture sédimentaire la plus fingien 150 cm de sédiments au niveau de la
carotte GC50, épaisseur >200 cm au niveau desteardé référence). Ceci a pour effet de

limiter la compaction du sédiment, et ainsi delfi@riles interactions eau/roche.
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I.2 Deuxieme phase d’altération: remontée d'un fluide présentant une

composition d’eau de mer

En dessous de 70 cm bsf, dans la carotte GC5M@hiéigpsites présentent des faces
altérées ayant servi de support a la précipitat@yrégats d’oxyhydroxides Fe/Mn. La
présence de cette nouvelle phase minérale formégumndans le sédiment, associée a des
apatites automorphes, suggere une seconde phidteeatian du sédiment GC50, postérieure
a la précipitation diagénétique des phillipsites.

La précipitation de ces nouvelles phases minéedesssociée a de fortes variations
chimiques le long de la colonne sédimentaire. Alpue les facteurs d’enrichissement (Ei)
calculés par rapport a la composition chimique mogedes sédiments de référence ne
présentent aucune variation en §i®gO, NaO et KO, une augmentation réguliére avec la
profondeur dans la carotte GC50 est observée en, il et CaO (éléments constitutifs des
apatites et des oxydes Mn). L'enrichissement en M&aan@Q00 cm bsf, est corrélé avec une
augmentation en éléments traces (Ni, Cu et Caoitespond a la présence d’oxydes Mn
constitués d'un mélange de 7A-vernadite, 10A-veiteact todorokite. Les facteurs
d’enrichissement calculés pour le Fer révelent amgmentation uniqguement dans les deux
échantillons les plus profonds (a 110 et 124 cn) pefsentant de nombreux oxydes Fe
identifiés comme étant de la goethite.

Les évolutions minéralogiques et chimiques (élémamijeurs), ainsi mises en
évidence, suggerent laltération du sédiment GCa&0ym fluide engendrant d’'importantes
modifications chimiques a la base da la carottdpat I'influence diminue en remontant dans

la colonne sédimentaire (au-dessus de 100 cm bsf).

Les analyses des compositions isotopiques en Sidett I'étude des spectres des
terres rares nous ont permis de déterminer la @atarce fluide d’altération ainsi que son
cheminement dans la colonne sédimentaire GC50.

Les compositions isotopiques en Sr et Nd des sédg@®@C50 présentent des valeurs
qui, comparées aux sédiments de références, seochygnt de celles de I'eau de mer (article
n°2). De plus, I'évolution des rapports isotopiquesnéodyme montre que ce déplacement
vers des compositions isotopiques d’eau de mer angmrégulierement avec la profondeur
dans la carotte sédimentaire GC50, jusqu’a atteirtirs compositions isotopiques en Nd
identiques a celles de I'eau de mer, dans les debantillons les plus profonds (a 110 et 124

cm bsf). Des résultats identiques sont obtenusta ga diagramme isochrone (Fig. 6, article
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n°2). Les compositions isotopiques des sédiments0&Eont situées entre celle des sédiments
de référence et celle de 'eau de mer. De mémes ajoe les sédiments de référence
présentent des spectres caractéristiques des sagimarins essentiellement constitués de
composés volcanogeénes, les sédiments GC50 mod#gerspectres identiques a ceux de I'eau
de mer avec une augmentation réguliere de I'anem&lgative en Ce avec la profondeur dans
la carotte. De tels spectres ont été interprétéAmg1988) puis Usui et al. (1997) comme
étant caractéristiques de dépots ayant précipitéinfEraction avec un fluide hydrothermal de
basse température. Toutes ces données suggeredimination de l'influence du fluide en
remontant dans la colonne sédimentaire. Le deuxiade d'altération des sédiments de la
carotte GC50 s’effectuerait donc par interactiorcaun fluide ascendant présentant une

composition d’eau de mer.

Ce fluide réducteur provenant de la crodte intérag cours de sa remontée, avec les
eaux interstitielles oxygénées du sédiment (Wheal.£2002). Cette interaction induit des
changements des conditions rédox dans la colordimegtaire, qui engendrent tout d’abord
la précipitation des oxydes de fer a l'interfacdisdnt-basalte puis, au-dessus, I'oxydation
du Mrf* en MnQ qui se dépose sous forme de croites d’oxydes Man@lérnack et Tebo,
1993 ; Post, 1999, Wheat et al., 2002).

I Evidences d’'une circulation actuelle

Les premiéres investigations effectuées a une lécihépionale, lors des campagnes
Ticoflux, ont permis de mettre en évidence le idissement anormalement élevé de la
plaque Cocos, engendré par des circulations hyeinoiddes intenses dont le mont Dorado
constitue une des zones de décharge. A I'échelleedseamount, les remontées diffuses de
fluides ont essentiellement été observées sualke fbuest, dans la zone ou a été collectée la
carotte GC50. En effet, les flux de chaleur mesarésiveau de cette carotte présentent des
valeurs élevées (1.0 Wfn et les eaux interstitielles analysées dans lance sédimentaire
présentent des profils en alcalinité et phosphaggérant la décharge active d’un fluide (Fig.
I-16). Cependant, les concentrations en Mg et @atiques aux valeurs de I'eau de mer et
constantes le long des profils, suggerent quaulddin’a pas ou peu interagit avec le basalte,
lors de sa circulation dans la crolte. Cette hygsstest confortée par les analyses isotopiques
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en Sr réalisées sur les eaux interstitielles mahtrae composition identique a celle de I'eau
de mer.

Ces données mettent en évidence la décharge actulieth fluide hydrothermal qui
interagit peu ou pas avec le basalte lors de salatron dans la crodte, conservant ainsi une

composition d’eau de mer.

Ces observations different de celles décrites areani des sites de décharge plus
« chauds » (température du fluide a l'interfacamédt-basalte >45°C) localisés sur le flanc
Est de la ride de Juan de Fuca (plaque plus jeatéedh 3.5 Ma, et taux de sédimentation
beaucoup plus élevé). Ces derniers ont fait I'odghombreuses études au cours de ces dix
derniéres années, afin de mieux contraindre leseteasdle circulation hors axe. Les études
ont porté aussi bien sur des sources chaudes (6iG)iveau du haut fond Baby Bare
permettant d’analyser directement la compositioriluide hydrothermal (Mottl et al., 1998 ;
Wheat et Mottl, 2000), que sur des analyses dedhuinterstitiels collectés au niveau de
décharges diffuses a travers les sédiments (S)&3 ét 1031, Giambalvo et al., 2002). Alors
que les profils en phosphate et alcalinité présemés mémes variations qu’au niveau du site
GCh50, ils révelent tous un enrichissement en Qanedppauvrissement en Mg a l'interface
sédiment/basalte, comparés aux valeurs de 'eaneleCes variations des concentrations en
Mg et Ca sont interprétées comme traduisant I'siténde l'interaction du fluide avec les
roches basaltiques de la crolte (Wheat and M&@QR

Par comparaison, Baker et al. (1991) ont analgsefidides interstitiels collectés au
niveau de sites de décharges « froids » (T°C < R&t@hs I'océan Pacifique équatorial (5°S-
8°N et 110 a 160°W), sur une crolte de 15 a 70Qéa. sites (572, 573 et 574) présentent des
profils similaires a ceux observés au niveau du tMaorado, avec des concentrations en Ca
et Mg constantes et identiques aux valeurs de Kdsamer, malgré I'évidence de circulations
advectives (mesures de flux de chaleurs et prefiisstrontium et sulfates). Les auteurs
interprétent la faible modification de la chimie fluide lors de sa circulation dans la crodte,
par de faibles taux de réaction et un temps déegse court. lls mettent ainsi en évidence la
décharge de fluides jeunes et froids, a de faitiltances de leur site de recharge.

Lors des campagnes Ticoflux, le seul mont de rgehéocalisé dans I'aire d’étude,
grace aux mesures de flux de chaleur, est le Mengdsed. Ce seamount, qui est le plus
large de la région (~ 9 km de diameétre), constitne zone de recharge régionale a travers
laguelle d'importantes quantités d’eau de mer ddivére infiltrées pour pouvoir alimenter

les différents sites de décharge localisés damsria. Le mont Dorado constitue la zone de
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décharge la plus proche du mont Tengosed (~ 20 koggérant I'advection de grande

quantités de fluides, suite a un court trajet daresolte (fluide jeune). Ces observations sont
en accord avec la faible interaction fluide/basaliggérée par les profils en Mg et Ca des
eaux interstitielles, mais également avec les valailevées des rapports eau/sédiments

calculés & partir des données isotopiques des satirfjusqu’a 8.5.70./kg).

La circulation actuelle de fluides hydrothermawids et jeunes, au sein de la carotte
GCh50, est cependant en contradiction avec la nakeseprécipitations authigénes observées
dans le sédiment (apatites et oxydes Fe et MnY. loemation a nécessité un apport e@f
MnO et FeO; dans le sédiment qui peut difficilement étre apppar 'eau de mer mais qui
pourraient étre le reflet de circulations hydrothales passées. Nous allons donc, a présent,

examiner les sources potentielles de ces éléments.

[l Origine des apatites et des oxydes Fe et Mn:

[ll. 1 Hypothése d’'une précipitation au cours d’'une circuhtion hydrothermale
passée de plus haute température

Au cours de son trajet depuis la dorsale jusqu’apasition actuelle, la plaque
océanique a subi des modifications de proprieE&sgérature, perméabilité, épaisseur des
sédiments sus-jacents, taux d'altération de latejoét de morphologie (formation de haut
fonds, failles), qui sont susceptibles de contrédemise en place et le fonctionnement de
circulations hydrothermales hors axe. Ainsi, cptigtion de crolte, lors de son déplacement,
a pu étre affectée par différents épisodes delaifons hydrothermales aux fonctionnements
variés. Aussi, les minéralisations authigénes oféssr dans le sédiment GC50 (apatites et
oxydes Fe et Mn) ont pu précipiter suite a I'int¢ian avec un fluide hydrothermal de plus
haute température que le fluide actuel, ayant eti@pport de FOs, MnO et FeOs. Pour
discuter cette hypothése, nous allons comparerésadtats avec les minéralisations formées

dans un contexte hors axe de plus haute tempérdaufianc est de la ride de Juan de Fuca.

Les eaux de décharge du seamount Baby Bare (\stels@emontées de plusieurs

cm/an), situé sur le flanc est de la ride de JuarFdca, sont, contrairement aux fluides
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interstitiels de Dorado, enrichies en manganéseg8lanol/kg) et en fer (4 £fmol/kg) mais
présentent un appauvrissement en phosphate (Rmuefl/kg), par rapport a la composition
de I'eau de mer profonde (Wheat et Mottl, 2000)s @aeides engendrent, dans les sédiments
sus-jacents, la précipitation de nombreux oxyde&wl’origine hydrothermale, d’apres leur
minéralogie et leur chimie (Fitzgerald et Gilli08). Cependant, aucun phosphate authigene
n'a été décrit dans ces sédiments.

Wheat et al. (1996) ont déterminé que plus de 8Q%hosphate présent dans I'eau de
mer profonde peut étre remobilisé lors des cirgutathydrothermales de flanc de dorsale. Le
phosphore (P) et le fer ferrique {Peaugmentent dans la crodte lors de son altératies.
faibles concentrations en phosphate dans les Huideerstitiels analysées a linterface
sédiment/basalte traduisent donc le piégeage dwspplooe dans la crodte, lors de la
circulation hydrothermale, sous forme de minérauthigénes ou plus couramment adsorbé a
la surface des oxyhydroxydes de fer secondaireg @i\t al., 1996). Il en résulte la décharge
d’un fluide appauvri en phosphates, comparé augemmnations de I'eau de mer profonde, ne
permettant pas la précipitation d’apatites authégendans le sédiment sus-jacent,
contrairement aux observations faites dans la ea@®t50.

Pour expliquer les enrichissements en fer et masgm dans les fluides
hydrothermaux déchargés au niveau de Baby BareaWteal. (2002) ont envisagé un
scénario complexe faisant intervenir des flux difeintre la crodte et le sédiment sus-jacent.
Ce transport combinant des processus advectifsffasits a été mis en évidence suite a
I'analyse des profils en éléments majeurs des edesstitielles des sédiments (Wheat et al.
2000). D’'apres ce modele, une proportion du Mn at ke enrichis dans le fluide
hydrothermal proviendrait des sédiments sus-jacelaiss lesquels des processus bactériens
ou inorganiques auraient permis la dissolutionalgsles Mn et Fe initialement présents. Le
fer et le manganése ainsi dissous pourraient engliffuser dans la cro(te le long d’'un
gradient de concentration. Il en résulte une augatien des concentrations en ces éléments
dans le fluide hydrothermal. Lors de la déchargece fluides a travers une fine couche
sédimentaire, la différence de température entfhriilde ascendant et les fluides interstitiels
des sédiments voisins va pouvoir engendrer un gmadie densité le long duquel le Mn et le
Fe, préalablement dissous par des processus least@u inorganiques, vont pouvoir migrer
jusqu’a la zone de décharge (Wheat et al., 200020

Lors de la remontée du fluide hydrothermal le fefeemanganese sont fractionnés,
suite au meélange du fluide ascendant réducteur lageftuides interstitiels ou avec I'eau de

mer oxygénée, engendrant tout d’abord la précipiiadu fer sous forme de sulfate dans la
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crolte, puis I'oxydation du Mn dissous sous fornexydes, dans les sédiments sus-jacents
ou a l'interface eau de mer/sédiments (Mandernadlebo, 1993 ; Post, 1999 ; Wheat et al.,
2002).

Dans de tels contextes, les minéralisations formpéesentent des rapports isotopiques
87SrfSsr intermédiaires entre ceux de I'eau de met etadero(te océanique, traduisant
I'interaction du fluide avec les basaltes lors deisculation (Elderfield et al., 1999).

Par comparaison, les apatites et oxydes Mn/Fe fordens le sédiment GC50
présentent des rapports isotopiql&srf°Sr identiques a ceux de I'eau de mer, suggérant
gu’'aucune interaction n'a lieu entre le fluide artpaduquel ils précipitent et la crolte
océanique. Les processus d’enrichissement en PetMre des sédiments GC50, semblent
donc avoir impliqué un fluide de composition trésghe du fluide de décharge actuel, c’est a

dire une eau de mer a environ 10°C.

lll.2 Apports en P, Mn et Fe a partir du fluide de déchage de basse

température

ll. 2a)Equilibre entre les phases authigénes et le floydizothermal actuel

La circulation actuelle au Mont Dorado implique unes faible interaction entre le
fluide et la crolte océanique. Le phosphate iitr@nt présent dans I'eau de mer n’est donc
pas piégé dans la crolte, contrairement au modslemeévidence a Baby Bare (Wheat et al.,
2000, 2002). Le phosphate encore présent danside fléchargé a la base de la carotte GC50
engendre la précipitation d’apatites authigénesctitment a l'interface sédiment basalte.

Les concentrations en P dans I'eau de mer du Baeiont de I'ordre de 21Bnol/kg.

En considérant gu’il n’y a aucune perte de phosplas de la circulation du fluide dans la
croQte, et en supposant que la composition dudldithargé est identique a celle de I'eau de
mer profonde, nous avons calculé I'état de saturatu fluide déchargé vis a vis des
phosphates. Pour cela, nous avons pris en comgtgalametres comme la température
(10°C) et le pH (7.6), mesurés a la base de latea@C50. Les résultats de la modélisation
montrent que les fluides actuels sont sursaturésa-wis de la fluorapatite (calculs de
saturations du fluide avec le logiciel Phreeqc)o®iconsidéere les rapports eau/roche élevés

(3.2.10 L/kg pour I'échantillon le plus proche de I'intade sédiment-basalte) calculés dans
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les sédiments GC50 a partir de leurs compositisawpiques en Nd, on peut calculer un
apport total de phosphate par le fluide de pluR@@0 g par kilogramme de sédiment (en
considérant qu’aucune perte en phosphate n’a liecoars de la circulation et que tout le P
précipite sous forme d’apatite). Cette valeur esis@érablement supérieure aux teneurs
maximales de s analysées dans les apatites du sédiment GC50i%3soit 123g/kg de
sédiment). Ces calculs sont a prendre avec précacdr ils ne tiennent pas compte de tous
les parameétres qui conditionnent la précipitatienfldorapatite dans le sédiment. Toutefois,
ils montrent que la précipitation d’apatites a ésd de la carotte GC50 pourrait provenir de
I'apport important de phosphate par le fluide hydeomal, dont les concentrations en P sont
tres proches de I'eau de mer profonde. En revari@se) de mer profonde, ne contenant ni
fer ni manganése, ne peut pas étre a elle seidadire de la précipitation des oxydes Mn et

Fe identifiés dans le sédiment GC50.

[11.2.b)Apport du manganese, du fer, et des éléments traces

La faible température du fluide hydrothermal, eryant de faibles interactions
fluide/basalte, n’exclut cependant pas la possibile son enrichissement en Mn et Fe par des
flux diffus provenant des sédiments sus-jacentsynge I'ont décrit Wheat et al. (2002) au
niveau de Baby Bare. De nombreux oxydes Mn/Fe,igités sous la forme de nodules et
croltes, ont été décrits dans les sédiments meggmivrant la plaque Cocos au niveau de
l'aire d’étude Ticoflux (Fisher et al., 2002). Lecontact avec un fluide réducteur pourrait
donc engendrer la mise en solution de’viet Fé* dans le fluide hydrothermal circulant dans
la crolte, ainsi que d’éléments traces (Ni, Co &t i@itialement piégés dans les oxydes Mn
et/ou Fe du sédiment. Cet enrichissement peut @&plé a un apport provenant des
sédiments situés au contact avec le conduit deadgeltu fluide hydrothermal. Toutefois, les
faibles températures du fluide ascendant ne pegntefirobablement pas la mise en place
d’'un gradient de densité entre la zone de déchetr¢gs sédiments voisins, a 'origine de la
diffusion d’éléments chimiques.

D’aprés ce modéle, les fluides de décharge, latsarrivent a I'interface sédiment-
basalte, présentent des teneurs enrichies en Nhe @ar rapport a I'eau de mer profonde.
Cependant, leur fractionnement n’est pas effectuéles méme principe qu’au niveau des
décharges de fluides « chaudes » de Baby Bare.ichude précipiter sous la forme de

sulfures dans la crolte sous-jacente, le fer e&stent dans les oxydes de fer formés dans le
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sédiment a l'interface avec le basalte. Ces diffégs peuvent étre dues aux concentrations
plus faibles dans le fluide déchargé au mont Dgradmgeant des conditions plus oxydantes
pour permettre la minéralisation du fer. D’aprésdencentrations en Fe (lughol/kg) et Mn
(0.3 umol/kg) analysées dans les eaux interstitielles s#sments a la base de la carotte
GCh50, les oxydes de fer ont pu précipiter dansgdesmes de pe comprises entre -3 et 10
(potentiel d’oxydo-réduction compris entre -175580 mV). Puis, par mélange du fluide
ascendant réduit avec les eaux interstitielles artab, les conditions d’oxydoréduction ont
rapidement changé pour atteindre des pe>10 (petedtoxydo-réduction > 590 mV)
permettant I'oxydation du Mt en MnQ, accumulé sous forme de dépots d’oxydes Mn, au-
dessus de 110 cm bsf dans la carotte. Ces corglitiaxydo-réduction, simulées grace au
logiciel de modélisation Phreeqc, sont en accoet des limites de précipitation des oxydes
Mn et Fe déterminées dans les diagrammes de tdadhdlices éléments, pour un pH compris
entre 7 et 8 (diagrammes de stabilité du fer emdimganese pour des température de 25°,
Krauskopf, 1979).

En résumé, les minéralisations observées a ladmé® carotte GC50 résultent de la
circulation d'une eau de mer qui a trés faiblempetgragi avec la cro(te océanique mais qui
s’est enrichie en Fe et Mn suite & des échangéssdifvec les sédiments sus-jacents. Le
gradient minéralogique observé a la base de lateapeut-étre expliqué par des variations
des conditions d’oxydo-réduction lors du mélangegpessif du fluide ascendant avec les

eaux interstitielles.

Le schéma ci-dessous représente le modeéle dedalation hydrothermale envisagée au

niveau du mont Dorado.
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Figure V-1 : modele schématique des flux de fluigedes réactions affectant le plancher océaniguéveau

du mont Dorado. L'eau de mer profonde entre auanivél seamount Tengosed et circule vers I'ouest §oer
déchargée au niveau du mont Dorado (fleches bleuks)long de son parcours dans la cro(te, le fluide
hydrothermal est peu ou pas chimiquement modifiéa don trés faible réchauffement (T = 10°C). Cepehd

le fluide est enrichi en Mn, Fe et certainemenél@ments traces, suite a des échanges diffus awzterture
sédimentaire sus-jacente, dans laquelle la coniposites fluides interstitiels a été modifiée suitedes
réactions diagénétiques. Le fluide hydrothermal dégdy présente des teneurs assez élevées en Fat, RIn
pour permettre la précipitation d’'apatites et dday Fe et Mn dans les sédiments GC50. Les conditions
d’'oxydoréduction induites dans le sédiment, par rémmontée d'un fluide réducteur, engendrent un

fractionnement du Fe et du Mn, tous deux précigtés forme d’oxydes.
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Cette étude a eu pour but de caractériser I'aiginles mécanismes de formation de
dépbts metalliferes prélevés au large du Costa Rieanpagne Ticoflux, 2002), dans un
contexte d’environnement hors axe (Marge du Costa,Rlanc Est de la dorsale Est-
Pacifique) actuellement soumis & des circulatiamdlwides de basse température. L’origine
des fluides, les processus d’interaction eau/roehks, nature des réactions impliquées ont été
etudiés en combinant une double approche géochanigiéments majeurs et traces, TR,
isotopes du Sr et du Nd) et minéralogique (MEB, DRMET-EDX, et EXAFS) permettant
d’étudier les phénomenes a des échelles spatiatees.

- Deux étapes d’altération distinctes ont été mesegvidence dans la carotte étudiée
(GC50). La premiere étape consiste en la prédipitade phillipsite, a partir des éléments
chimiques libérés par la dissolution des verresambfues et d’'une partie des microfossiles
siliceux, présents en grande quantité dans le sidinmitial. | s’agit d’'un processus de
diagenese précoce. Une deuxieme étape d'altératigendre la précipitation d’apatites et
d’oxyhydroxydes Mn et Fe, essentiellement localidass la partie basale de la carotte, en-
dessous de 70 cm bsf. Ces minéralisations néaatskédpport d’éléments chimiques par le
fluide (Fe, Mn, P, Ca).

- La formation de concrétions métalliferes a lagbds la carotte (proche de l'interface
sédiment-basalte), implique la contribution d’umide ayant tres peu interagi avec les roches
basaltiques, conservant ainsi une compositionpgréshe de celle de I'eau de mer profonde.
Les données géochimiques (isotopes Sr-Nd et TR)esagt qu'il s’agit d'un fluide ascendant
qui interagit avec les sédiments lors de sa remepngt dont linfluence s’atténue
progressivement vers le haut de la carotte. Le<tioks mises en jeu semblent
essentiellement gouvernées par les rapports eae/micles conditions d’oxydoréduction du

milieu.

- La nature et les mécanismes de formation deérdiits oxydes de manganese (Mn)
constituant les concrétions situées a 100 cm ointI'tbjet d’'une étude minéralogique
approfondie combinant analyses spectroscopiquesAFESX et imagerie en microscopie
électronique en haute résolution. Nous avons perchéier que des vernadites & 7 A servent
de support & la précipitation de vernadites & Husuite & une transformation topotactique,
permettent la formation de fibres de todorokite.tbdorokite formée présente des défauts

selon l'axe a*, reflétant la structure désordonmieela vernadite précurseur. Le Ni est
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essentiellement piégé dans la structure de la digena 10 A, au sein des feuillets
octaédriques. Le mécanisme de transformation topgtee de vernadite en todorokite a ainsi

été clairement démontré, pour la premiere foissdanéchantillon naturel.

- Un modele de circulation hydrothermal hors axepesposé, tenant compte de la
circulation actuelle au niveau de la zone étudié@es données acquises dans le cadre de cette
étude. Ce modele suggere la circulation d’'un fluidéd (environ 10°C) et jeune (zone de
recharge située a 20 km de la zone étudiée) agEmpéu interagi avec la crolte basaltique, et
remontant a travers la fine couche sédimentairaiaeau du flanc ouest du mont Dorado.
L'apatite et les oxydes de fer et de manganesestitoant les dépbts métalliferes ainsi
formés, nécessitent des rapports eau/roche trésséléx10 L/kg) et des conditions
d’oxydoréduction rapidement modifiées a la basséadmlonne sédimentaire (passage de —

175 a 590 mV, dans les premiers 50 cm de sédinavesrseés).

Cette étude a permis, grace a une approche comiphsieurs techniques d’analyses
et d'imagerie a différentes échelles spatialesdékerminer I'origine et les mécanismes de
formation des dépodts métalliferes marins GC50.Udétde ces dépbts geochimiques a ainsi
permis de mieux contraindre le modéle de circutatiydrothermal de basse température
affectant la plague Cocos, sur la marge du Costa.Ri

Elle confirme I'implication de fluides froids e¢ynes de composition proche de celle
de I'eau de mer. Ce type de fluide joue probablémarrdle minime dans le budget chimique
océanique, comparé aux circulations hydrothermiates axe de plus haute température et
aux évents chauds décrits dans les zones axiakgzen@ant, il participe activement au

refroidissement de la crolte océanique.
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La Microscopie Electronique & Balayage (MEB)

L’identification des différentes phases minéralemgparfois délicate en microscopie
optique, l'utilisation du MEB s’est avérée nécessakEn effet, cette technique permet de
localiser rapidement les minéraux et de connaitar lcomposition chimique. Les
observations au MEB permettent également de caismtd'agencement des constituants de
la roche.

Principe

Le principe du MEB est basé sur le balayage deuttase de I'échantillon par un
faisceau électronique. Lorsque le faisceau d’'@estratteint la surface de I'échantillon, il se
produit dans un petit volume de quelques’ des interactions donnant lieu & plusieurs types
d’émission, en plus du faisceau transmis (Fig. 1):

- émission d’électrons secondaires, qui permet deactériser la surface de
I'échantillon et de détecter les contrastes topagrues. On obtient ainsi des images tri-
dimensionnelles des échantillons. Ce sont desrélectde basse énergie. 90% des électrons
qui ressortent proviennent d’'une profondeur < 3 domc I'information provient du voisinage

proche de la surface.

- rétrodiffusion d'électrons, qui apporte des régsements qualitatifs sur la
composition chimique des différentes phases. Gatréhs de haute énergie sont utilisés pour
faire des cartographies chimiques des préparationsla surface doit étre plane. lls n'ont pas

été utilisés dans cette étude.

- rayonnement X, qui permet de réaliser des analpsactuelles semi-quantitatives.

Pour cela, le MEB est couplé a un spectrometreedsion d’énergie.
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Faisceau d'élecirons incid ents
(énergie E )
&
e
RX A €
"‘—q:\ /,:/! C
echantillon
el Eélectrons rétrod iffusés
e,  électrons secondaires
ey elecirons Auger
ey électrons transmis
C: cathod oluminescence
8 RXE: rayons X

Fig. 1 : Représentation schématique de l'interaaittre un faisceau d'électrons et la
surface d'un échantillon.

Conditions d’analyse et d'observation

Le microscope électronique a balayage SEM JeoD 580isé se situe au service
commun de microscopie de I'Université de Franchetéo
Les observations ont été réalisées sur des fragmele roches détachés

mécaniquement, collés sur des supports, puis nséskhu carbone.
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La microscopie électronique a transmission (MET)

Des données complémentaires ont été acquises papscopie électronique en

transmission en mode diffraction et en mode imageaiute — résolution.
Principe du microscope électronique en transmission

Les études par microscopie électroniques en trassoni (TEM) ont été realisées sur

le microscope JEOL 1260 (120kV) du laboratoire CCMBBesancon, ainsi que sur le
microscope Philips CM30 (300kV) du laboratoire CEMille.
Un schéma simplifié d’'un microscope électroniquerdesmission est proposé sur la Figure
2. Les faisceaux d’électrons transmis par |'échiantipassent par un systéme de plusieurs
lentilles électromagnétiques a focale variable anent une image dans le plan image
intermédiaire. Cette image est alors agrandie parlentille intermédiaire pour former une

seconde image sur I'écran.

cctrons

TR

28 e

I Echantillon

Lt}
Objectif

e e Plan focal

- ! £t T U Plan image
Lentille ﬁ /\
intermédiaire \ \ /
I N Plan focal
intermédiaire

Ecran

Fig. 2 : Schéma d’'un microscope électronique dstragsion

Mode diffraction des électrons (SAED)

La propriété remarquable de l'optique géométriqlassique utilisée en mode

diffraction est que tous les faisceaux d’électrqnsarrivent avec un angleéd Zur la lentille
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intermédiaire convergent au méme point (foyer sdawa) dans un plan focal intermédiaire.
Dans ce plan il se forme donc une série de tactlescune correspondant a un angle
d’'incidence 2 sur la lentille. Pour un cristal ces faisceauxlat®ons correspondent aux
faisceaux diffractés par des plans particulierscdstal, selon la loi de Bragg. Ce réseau
bidimensionnel de taches est donc la représentdtio@seau réciproque.

Un changement de la focale de la lentille interraigdipermet de former I'image de ce
réseau de tache sur I'écran du microscope : @gsas$sage en mode diffraction.

Dans le cas particulier des minéraux lamellairesndephologie trés anisotrope, nous
pouvons utiliser I'orientation préférentielle desstaux lors du dépbt des cristaux sur le
support. Celle-ci simplifie de fagon notoire I'amtation du cristal lors de I'acquisition des
clichés de diffraction. De plus, dans les amas altiqules un certain nombre d’entre elles
peuvent se poser sur la tranche offrant la pogsildie regarder ces cristaux selon un axe

paralléle au feuillet.

Mode imagerie — imagerie haute-résolution (METHR)

L'utilisation d’'un diaphragme de contraste danglen focal intermédiaire permet de
sélectionner seulement quelques faisceaux diffsaptur reconstruire I'image du cristal.
Celle — ci apparait plus contrastée et permet diuhta trés gros grossissement, une image
des plans cristallins correspondant aux faisce#tractés sélectionnés.

Les observations METHR ont été effectuées suriteascope JEOL 3010 (300kV) du
laboratoire CRMCN- Marseille.

Préparation des échantillons
Les échantillons, conservés a une température °Geifamédiatement aprés leur
échantillonnage, ont été imprégnés dans une ré&ymer (d’aprés la méthode de Tessier

(1984) et de Elsass et al. (1998)), puis coupés aneouteau de diamant a 'ultramicrotome,

avant d’étre déposés sur des grilles de cuivre.
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La spectroscopie d’absorption des rayons x (EXAFS)

Cette technique d’analyse structurale, complément la diffraction X, s’est avérée
indispensable car elle permet de sonder la streidhgale a courte distance dans tous les
matériaux : amorphes comme cristalins ou méme ida&ps Elle renseigne sur
I'environnement proche de I'élément sondé (natunémimue, nombre et distance des

premiers voisins).

Principe de la spectroscopie d’absorption des ray@X

B

EXAFS

Electron éjecté :
photoélectron
4

Faisceau de rayon
X incident

Absorbance

Pré-seuil |
\ '

[ ] Nu}:!u

¢ Electron

Photon X de
fluorescence

E[] A
Energie (keV)

Fig. 3: effet photoélectrique (A) et spectre d@ipsion des rayons X obtenu (B) schématisés. Leasign
d’absorption X (B) se déduit de la mesure du coieffit d'absorption des rayons X. Ce coefficienténg est
une fonction de I'énergie E des rayons X incidentseecalcule a partir des intensités mesuréesaiesefiux
incident et transmis selon une loi de type Beer-Lennbl = lo epx. x est I'épaisseur de I'échantillon ; lo
correspond a l'intensité du faisceau incidentl; @rrespond a l'intensité du faisceau transmieapraversée
de I'échantillon.

La spectroscopie d’absorption des rayons X s'éseldppée a partir du milieu des
années 1970 grace au développement de rayonnegmestirgtron, source multi-longueur
d’onde (rayonnement blanc) et trés brillante (fesd flux) de rayons X. Cette technique est
basée sur l'effet photoélectrique résultant detdliaction entre un photon X et la matiere
(figure 3A). Le coefficient d’absorption d’'un éléntedécroit en fonction de I'énergie et
présente des discontinuités brusques (seuils d'pti@o). La position en énergie de ces seuils

(notée E sur la figure 3A)est liéea des transitions électroniques et est de ce fait
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caractéristique d'un élément donné. Les seuils K, LI, LIIl... correspondent aux
transitions d’'un niveau de cceur 1s, 2s, 2p... vergtahvide situé au dessus du niveau de
Fermi. Cette transition électronique aboutit a Igsion d'un photoélectron. Quasi
instantanément (temps caractéristique de I'ordréG3&5 a 10-16s), 'atome excité se relaxe
avec la transition d’'un électron d’'une orbitaleegre vers I'état excité d’énergie plus faible
(orbitale interne), comblant ainsi la lacune crégette relaxation conduit a I'émission soit
d’'un photon X dit « de fluorescente », soit d’'ueatton dit « Auger ». Les énergies de ces
deux processus non radiatifs ou radiatifs sontoté@riatiques de chaque élément et permettent
donc son identification.

Un spectre d’absorption X typique est montré erurg3B. Sur ce spectre, on
visualise les régions du pré-seuil, XANES et EXARBSsociees aux différents phénomenes
physiques de I'électron excité.

La partie de spectre d’absorption, qui s’étend delques eV en dessous du seuil et
jusqu’a environ 50eV au dela est appelée spectrB& Le spectre XANES apporte ainsi
des informations sur le degré d’oxydation de I'atoBtudié (position du seuil...), sur la
géomeétrie du site et sur le nombre de coordinatmfiélément ainsi que sur la nature de ses
voisins.

Au dela du seuil d’absorption (domaine suivant38spremiers eV apres le seuil), le
photoélectron émis a une énergie cinétique graatieset par conséquence un libre parcours
moyen de plus en plus limité. Les interactions gui lieu sont donc, dans cette région,
caractéristiques d’'un ordre local. L’interactiortren’onde associée au photoélectron et les
nuages électroniques des atomes voisins créent imtesférences, constructives et
destructives. Ces interférences conduisent a li#ppa des oscillations du coefficient
d’absorption observées dans le domaine EXAFS. éguignce des oscillations est corrélée a
la longueur des distances inter atomiques alorsleueamplitude transcrit la nature et le
nombre d’atomes proches voisins, mais aussi dicresordre thermique et structural du
systéme. Ainsi, la simulation du spectre EXAFS paraiobtenir des informations sur le
proche voisinage de I'atome centrale : distanceedigtome et ses voisins (R), nombre (N) et
nature des voisins. Les analyses sont réaliséese gaa |'utilisation de rayonnements

synchrotrons (voir article n°3).
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Les spectres EXAFS

Suite a l'extraction du signal EXAFS, grace a desgmmmes spécifiques, deux
solutions s’offrent a nous pour analyser les spectibtenus : le signal expérimental est
comparé a un signal EXAFS de référence, et sipermosition des signaux suffit a apporter
des éléments de réponse, alors I'analyse s’arréterdveau. En revanche, si cette étape ne
permet pas de répondre a nos attentes, I'analysagdal se poursuit par I'étape suivante,

c’est a dire son filtrage par la transformée derfeou

Le signal EXAFS total est représenté en fonctiowveltteur d'onde de I'espace des K,
c’est a dire que toutes les contributions ou igterices destructives et constructives des
différentes couches atomiqgues sont visualisées. pauvoir décorréler chaque contribution,
la transformée de Fourier du signal permet de paksespace des vecteurs d’onde k (én A
) & l'espace réel des distances R (en A). Cette foanation permet de séparer les
différentes contributions au signal EXAFS total.

Le calcul de la transformée de Fourier conduinaténtion de deux fonctions : I'une
correspond a la partie imaginaire et l'autre addip réelle du signal. Généralement et pour
une meilleure lisibilité, on représente le moduke akbtte fonction, aussi appelé pseudo-
fonction de distribution radiale (FDR). La FDR ofte présente des pics qui correspondent
aux fréquences des différentes contributions anasitptal. Avec beaucoup de précautions,
chaque pic peut étre grossierement associé a ureheal’'atomes localisée a une certaine
distance de I'atome absorbeur. Pour aller plus &imbtenir des informations qualitatives
(nature des atomes voisins) et quantitatives (@iffis parameétres structuraux), il est
nécessaire d'effectuer des simulations de chaceneed contributions, que 'on peut isoler
par transformée de Fourier inverse, en sélectianmatamment le premier pic correspondant

a la premiéere couche atomique.
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Annexe 2

Annexes électroniques de I’article n°1
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GC50 core reference sediments 23 > (_EB
o o < 0 < S 2w 2 5 2
I © o © < oo} o S - N o I - o) a0 c 2%
Samples o~ - N @ ™ o) 0 ~ -~ -~ -~ & N - @ o 3 S s g
@) (&) ®) (&) @) @) ®) &) @) (&) @) @) @) ®) ®) S26 S 925
O Q ] Q V] ] O] ] ] O] O] O} ] V] Q 0T T 3
Yo} Yo} Yo} Ye) Yo} Yo} Yo} 0 Te) Yo} 0 ™ ™ < <
Si02 (%) 20.6 | 48.6 46.0 46.6 45.1 43.2 443 43.4 15.1 26.0 259 | 53.0 | 63.4 54.8 50.8
Al203 7.1 16.1 14.7 15.0 14.9 13.7 13.4 13.6 4.7 5.8 5.9 15.2 | 10.1 171 16.2
MgO 3.6 3.2 3.4 3.4 3.6 3.6 3.7 3.3 3.9 2.7 2.8 33 2.4 3.8 3.8
CaO 1.7 2.0 2.5 2.2 2.6 3.2 2.8 4.4 4.0 22.2 21.9 1.9 2.0 1.9 1.6
Fe203 9.3 8.0 7.2 7.2 7.9 6.9 7.0 7.0 2.8 10.1 10.5 8.9 7.0 9.4 9.4 19.0 1.3
MnO 36.1 2.6 2.5 2.8 2.8 4.4 5.3 5.2 42.3 5.2 3.8 0.1 0.1 0.1 0.2 26.0 51.6
TiO2 0.6 0.8 0.7 0.7 0.8 0.7 0.7 0.7 0.2 0.3 0.3 0.8 0.7 0.9 0.8
Na20 2.3 4.6 4.6 5.2 5.0 5.4 4.5 4.9 1.5 3:5 3.7 5.0 3.2 4.6 4.8
K20 0.8 2.4 2.6 2.4 2.3 1.9 2.2 2.6 0.3 1.0 1.6 1.9 1.5 1.9 1.9
P205 0.3 0.4 0.8 0.7 0.8 1.3 1.2 2.2 1.9 1.7 12.3 0.2 0.1 0.2 0.2
LOI 14.0 9.4 11.3 10.9 11.5 12.0 11.6 10.8 18.7 13.1 11.2 8.9 7.8 6.4 9.1
Sum 96.4 98.1 96.2 97.0 97.1 96.3 96.7 98.2 95.3 101.4 99.9 | 994 | 98.2 | 101.0 | 98.7
Mn/Fe 4.30 0.36 0.38 0.43 0.39 0.70 0.84 0.82 16.73 0.57 0.40 | 0.01 | 0.01 0.01 0.03 1.52 43.95
Ba (ppm) 7702|14766(19223|17723]119767|15145]16133|14235|11339| 1714 |1206]|2025]1029| 3148 | 7359
Ni 3844 519 1717 543 392 692 743 1044 | 6333 1924 |1598] 230 134 170 312 4926 44
Co 393 44 35 38 42 55 46 64 765 63 58 20 13 17 19 8110 40
Cu 1857] 400 1086 340 1140 432 1313 | 1092 978 289 676 209 278 195 251 1187 112

Table EA-1: Concentrations of major oxides (Wt%) &a, Ni, Co, Cu (ppm) in bulk sediment samplesae GC50 and reference sediment. For comparista,fdr the
mean Pacific hydrogenous crusts and Valu Fa riggedthermal crusts are included (Hein et al., 1980 = loss on ignition. All elements were analg4sy ICP-AES.
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Samples Y La Ce Pr Nd Sm Eu Gd Tb Dy Ho Er Tm Yb Lu |Cel/Ce*| Eu/Eu*
GC50 core (ppm)
50GC 2 44.40 | 50.31 [145.29(11.51| 50.09 | 11.65| 3.81 | 11.24 | 166 | 10.93 | 247 | 589 | 1.01 6.00 [ 1.01 1.33 1.57
50GC 12 79.00 | 38.79 | 38.88 | 8.09 | 3525| 8.16 | 4.04 | 822 | 129 | 927 | 233 | 573 | 1.01 592 | 1.02 0.48 2.32
50GC 26 122.20| 62.88 | 42.15 | 12.05| 53.50 | 11.55| 552 | 1258 | 2.16 | 13.77 | 347 | 866 | 1.60 | 7.85 | 1.63 | 0.33 2.16
50GC 30 131.10| 60.81 | 41.81 |11.52] 51.08 | 10.83 | 521 | 11.76 | 1.80 | 1395| 359 | 9.12 | 1.60 | 9.58 | 1.62 0.34 217
50GC 38 149.80| 70.27 | 40.96 |12.17| 54.11 | 11.38 | 545 | 13.10 | 2.24 | 1529 | 3.91 | 10.04 | 1.91 9.26 [ 2.00 | 0.29 2.10
50GC 54 173.30| 77.18 | 47.02 | 13.27]| 58.47 | 12.00 | 5.07 | 1294 | 2.09 | 1571 | 4.31 | 11.36 | 2.05 | 1259 | 2.25 | 0.31 1.92
50GC 58 175.90| 76.64 | 44.59 [13.02| 57.97 | 12.06 | 5.04 | 13.71| 2.33 | 1599 | 4.31 | 11.06 | 2.14 | 10.50 | 2.26 | 0.29 1.85
50GC 70 201.70| 84.14 | 41.22 |14.15( 65.32 | 13.33 | 534 | 1586 | 2.73 | 1853 | 4.98 | 1279 | 249 | 1216 | 2.67 | 0.25 1.73
50GC 100 67.60 | 4460 | 17.92 | 8.37 | 40.02 | 8.75 | 3.91 956 | 1.51 | 10.31 | 2.41 556 | 094 | 543 | 093 | 0.19 2.01
50GC 110 138.40| 58.36 | 16.69 | 9.33 | 4225 | 8.75 | 259 | 10.62 | 1.67 | 13.22 | 3.67 | 9.67 | 1.71 9.82 | 1.71 0.15 1.27
50GC 124 129.80f 58.18 | 17.34 | 9.06 | 40.28 | 8.36 | 2.51 | 10.20 | 1.93 [ 13.30 | 3.61 9.69 | 1.83 | 8.91 1.93 | 0.15 1.28
Reference sediments (ppm)
38GC 90 25.70 |1 17.98 | 32.32 | 4.24 | 17.21 | 3.91 130 | 377 | 056 | 398 | 0.94 | 233 | 0.41 246 | 040 | 0.84 1.59
38GC 225 14.00 | 1545 32.07 | 3.71 | 1554 | 344 | 0.99 | 2.83 | 0.41 2.81 059 | 146 | 0.24 | 142 | 0.23 | 0.95 1.50
42GC 114 27.30 | 18.91| 33.58 | 462 | 18.00 | 4.36 | 145 | 358 | 0.64 | 4.41 094 | 237 | 046 | 240 | 0.40 | 0.83 1.73
43GC 89 44.40 | 24.47 | 33.63 [ 589 | 2597 | 573 | 245 | 573 | 0.90 | 645 | 154 | 3.74 | 0.67 | 4.08 | 0.66 | 0.62 2.02
Seawater (10”° ppm) 772.111142.72] 6.25 183.45[(104.37[125.44(178.69[234.53(234.08[293.75[394.43[472.44[517.22]521.57[598.05] 0.05 1.04

Table EA-2: Rare earth element and Y data (in pfampulk sediment samples from core GC50 and eefee sediment . Analyzed by ICP-MS. Sea water csitipp is
given for comparison ( in 10-9 ppm).
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Annexe 3

Annexes électroniques de I’article n°3
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—6—50GCC12 —N—50GCC54 —i—50GCC110
—HB—50GCC26 —V—50GCC58 —— 50GCC124
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"La Ce Pr Nd Pm Sm Eu Gd Tb Dy Ho Er Tm Yb Lu

Fig.EA-1.REE patterns normalized to abundances in Post-Archean Australian
Shale (PAAS, McLennan, 1989) for the sediment core. The digits to the right
of the sample name is the depth in centimeter.The sample referred to as
50GCC in the article is 50GCC100.
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Fig. EA-2.Typical micro X-ray fluorescence map of Ni in a fine powder from the nodule
dispersed on a TEM beryllium grid. The map was scanned at 2 x 2 um? resolution with
a 5 x 5 um?2 beam size. Micro XRD data were collected on the center and rim of bright (Ni-rich)

particles and on dim (Ni-poor) particles.
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Fig. EA-3.Illustration of the variability of u-XRF (right) and u-XRD data (left) collected on Ni-rich and
Ni-poor spots from XRF maps, as the one presented in Fig. EA-2.The one-dimensional XRD patterns at
POI-1,POI-2 and POI-3 presented in Fig. 3 were obtained by radially integrating and background
subtracting the scattered intensity from the 2D patterns.
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Fig.EA-4. Manganese K-edge EXAFS spectrum of 50GCC compared to three reference
spectra. None of the three Mn species describe the data as well as todorokite and dBi (Fig. 4).
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Fig. EA-5.XRD traces of Mg-exchanged triclinic birnessite (TcBi) and synthetic vernadite (-MnO>)
heated for 24h at 155°C and freeze-dried.TcBi has transformed completely to todorokite. 3-MnO;
has transformed partly to poorly-crystallized todorokite and jianshuite/Mg-chalcophanite (+).

* = unreacted 6-MnQ>. Data recorded in air.
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