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École doctorale de Sciences de la Terre

présentée et soutenue publiquement le 14 janvier 2009

par Monsieur Julien MONTEUX

Titre :
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Résumé

Dans cette thèse, nous avons étudié les effets thermiques des impacts météoritiques et

leurs contributions à la formation du noyau terrestre par modélisations numériques. Les im-

pacts météoritiques apportent sur leur cible une quantité importante d’énergie. Cette énergie

permet une augmentation locale de la température en dessous du point d’impact dans une

région sphérique appelée isobaric core et dont le rayon est de l’ordre de grandeur du rayon

de l’impacteur. Nous avons montré dans nos modèles que l’augmentation de température est

proportionnelle au carré du rayon de la planète impactée.

Un impact géant sur une petite protoplanète engendre une anomalie thermique sans fusion

significative. Si l’impacteur est trop petit, l’anomalie thermique va seulement se refroidir par

diffusion. Lorsque l’impacteur dépasse une taille critique, l’anomalie thermique subit d’abord

une phase advective isotherme puis refroidit par diffusion. L’épaisseur de l’anomalie ther-

mique à la fin de l’étape advective ne dépend que des paramètres rhéologiques du corps

impacté.

Lors d’un impact géant sur une protoplanète avec un rayon supérieur au millier de

kilomètres, l’énergie apportée par la collision peut s’ajouter à l’énergie fossile issue des ra-

dioactivités éteintes et peut générer localement des zones de fusion partielle. Lors des stades

primitifs de formation des planètes, de tels évènements ont pu provoquer une ségrégation

locale entre le fer très dense et les silicates plus légers. L’anomalie chimique de fer a ensuite

pu migrer vers le centre de la Terre et contribuer à la formation du noyau terrestre. Nous

avons développé des modèles d’évolution thermique par dissipation visqueuse dans la phase

métallique plongeant dans du matériel indifférencié. Le réchauffement du fer dépend essen-

tiellement des viscosités mises en jeu dans la dynamique et du volume du diapir de fer. Pour

des volumes de fer trop faibles et donc pour des impacteurs de rayons inférieurs à 70 km, la

phase métallique plonge en se refroidissant. Lorsque son volume est suffisant, le diapir de fer se

réchauffe lors de sa chute vers le centre. Ce chauffage est fonction des paramètres rhéologiques

de la planète impactée et notamment des contrastes de viscosité mis en jeu.

Ces résultats soulignent l’importance de l’accrétion sur l’état thermique interne d’une

planète en croissance. Nos modèles permettent de mieux contraindre le comportement ther-

mique du fer et la dissipation de l’énergie potentielle du fer une fois le centre de la planète

atteint. Ainsi, une planète formée par l’accrétion de petits impacteurs peut potentiellement

avoir un noyau avec une température liée aux vitesses d’impacts mais le chauffage visqueux

concernera essentiellement le matériel indifférencié.
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Introduction

La plupart des planètes et des lunes actuelles du système solaire possèdent un noyau dense

composé de métaux ou de roches entouré de matériel plus léger (roche ou glace). Par exemple,

la Terre est essentiellement composée de deux phases : une phase métallique constituant le

noyau et une phase silicatée composante majeure du manteau susjacent.

Cette structure minimisant l’énergie gravitationnelle implique des mécanismes et des

échelles de temps largement débattus. Pour expliquer une telle structure, l’hypothèse d’une

accrétion hétérogène a d’abord été évoquée (Wanke, 1981). Selon cette première hypothèse,

l’accrétion terrestre aurait d’abord fait intervenir du matériel métallique formant le noyau puis

du matériel silicaté pour former le manteau. Cette théorie explique difficilement la présence

d’éléments légers dans le noyau et a laissé place à une seconde hypothèse d’une accrétion

homogène (Stevenson, 1990) selon laquelle les planètes se sont formées par accrétion de

matériel composé de fer réparti uniformément dans une matrice silicatée : le matériel in-

différencié.

La théorie de l’accrétion homogène est largement admise et la composition actuelle des

grands réservoirs géochimiques laissent donc penser que la Terre a subi dans son histoire un

processus majeur de différenciation séparant le fer dans le noyau et les silicates dans le man-

teau. La différenciation des planètes telluriques s’est produite pendant les dernières étapes

d’accrétion ou juste après leur formation quelques dizaines de millions d’années après la for-

mation des premiers corps solides (Yin et al., 2002; Kleine et al., 2002; Touboul et al., 2007).

Cette différenciation nécessite l’intervention de phénomènes de fusion. Les expérimentations

à hautes pressions et hautes températures en laboratoire montrent que les températures de

fusion des deux phases sont fonction de leurs compositions chmiques et des conditions thermo-

1
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dynamiques dans lesquelles elles se trouvent. La différenciation nécessite un apport énergétique

important lié à l’histoire primitive de formation des planètes.

En effet, les premières étapes de la formation des planètes ont joué un rôle primordial sur

leurs évolutions thermo-chimiques et leurs futures structures internes. Les planètes du système

solaire se sont formées à partir d’un disque protoplanétaire composé de poussières et de gaz.

Par cohésion et par instabilités gravitationnelles, des corps de plus en plus volumineux se sont

rapidement formés. Les planétésimaux ainsi formés ont pu incorporer des éléments tels que le

26Al et le 60Fe qui lors de leurs désintégrations ont libèré une quantité importante de chaleur.

Cette chaleur a pu permettre des épisodes de différenciation chez les petits planétésimaux.

Les impacts entre planétésimaux ont permis la formation de protoplanètes avec des rayons

importants (> 1000km). Les vitesses d’impact et les énergies apportées suite aux collisions

entre deux corps ont fortement été influencées par les rayons des corps en présence dans le

système solaire. Pour des corps suffisamment gros formés en quelques millions d’années, les

impact permettent un apport considérable d’énergie.

L’épisode de séparation entre fer et silicates semble donc être fortement lié aux phénomènes

d’accrétions notamment au niveau des échelles de temps. Les chaleurs de désintégration des

isotopes à courtes périodes ne peuvent pas apporter suffisamment d’énergie pour faire fon-

dre le matériel indifférencié. Les protoplanètes volumineuses nécessitent un temps d’accrétion

trop long pour que la chaleur de désintégration permette de séparer le fer dense des silicates

légers dans des planètes. Les impacts météoritiques lors de stades avancés de la croissance

des planètes ont donc pu jouer un rôle important dans la séparation des phases silicatées et

métalliques. Les impacts météoritiques géants pourraient être responsables de fusion à l’échelle

planétaire et ainsi de la formation d’océans magmatiques primitifs qui auraient pu être des

lieux préférentiels de séparation fer/silicates.

La répartition de l’énergie suivant un impact météoritique géant et la conversion de cette

énergie en chaleur sont difficiles à prédire. Seule les approches numériques permettent de

contraindre cette répartition (Croft , 1982; Tonks and Melosh, 1992; Pierazzo et al., 1997).

Les résultats montrent que la variation d’energie thermique suivant un impact géant sur une

planète se répartit principalement dans une région sphérique avec un rayon de l’ordre de
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grandeur du rayon de l’impacteur. L’augmentation de température qui en résulte est fonc-

tion du rayon du corps impacté. Pour des planètes suffisamment volumineuses, cette région

sphérique a aussi pu être le lieu d’une importante différenciation et de phénomènes de migra-

tion à grande échelle du matériel métallique contribuant ainsi à la formation du noyau des

planètes. L’énergie gravitationnelle libérée par de tels évènements est une source de chaleur

importante qui pourrait elle aussi contribuer à la séparation fer/silicates.

Cette thèse propose de comprendre les effets thermiques des impacts météoritiques et leurs

contributions à la formation du noyau des planètes en croissance par la modélisation. Après

avoir détaillé les modalités de croissance des objets du système solaire, les sources d’énergie

thermique primitives puis les processus possibles de migration du fer dans une région partielle-

ment fondue, nous présenterons les modèles numériques de réajustement thermo-mécanique

suivant un impact météoritique sans séparation de phases caractéristiques des protoplanètes

trop petites pour qu’un impact provoque une fusion partielle significative dans le système

fer/silicates. Puis nous présenterons des modèles numériques de réajustement thermo-chimique

suivant un impact géant provoquant la fusion de la phase métallique puis sa migation vers le

centre de la planète impactée contribuant ainsi à la formation d’un noyau métallique.
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Chapitre 1

De la nébuleuse aux planètes

rocheuses

Le système solaire s’est formé il y a plus de 4567.2 +/- 0.6 millions d’années. Durant l’ef-

fondrement de la nébuleuse présolaire, la température augmente fortement et rapidement dans

la nébuleuse puis diminue (Encrenaz et al., 2003). La combustion de l’hydrogène se déclenche

et le Soleil démarre son activité intense. L’hydrogène, l’hélium et les éléments volatiles sont

éjectés vers l’extérieur du disque de gaz entourant le Soleil. Les composés chimiques du système

solaire se condensent en fonction de leur température et donc de leur éloignement au soleil.

Les métaux se condensent près de l’étoile centrale, les roches associées à des métaux un peu

plus loin et les glaces se forment au delà d’une limite appelée ”limite de glace”.

Des instabilités et des collisions dans la zone de condensation des roches forment les

planétésimaux puis des planètes telluriques (Mercure, Vénus, Terre, Mars). Plus loin, les

planètes gazeuses (Jupiter, Saturne, Uranus et Neptune) se forment avec un rapport solide/gaz

faible.

Il existe des différences fondamentales entre les poussières ou les grains millimétriques

ayant composé le nuage circumstellaire et les planètes du système solaire telles que nous les

connaissons aujourd’hui. Afin de comprendre la composition chimique et les caractéristiques

5



6 CHAPITRE 1. DE LA NÉBULEUSE AUX PLANÈTES ROCHEUSES

thermo-dynamiques des planètes, il est nécessaire de comprendre les mécanismes ayant permis

l’accumulation de matière conduisant à la formation des planètes. Les matériaux constituant

les planètes se sont agglomérés lors de la phase d’accrétion grâce aux phénomènes tels que les

instabilités gravitationnelles et les impacts météoritiques. Ces processus mettent en jeu non

seulement des échanges de matière mais aussi d’importantes quantités d’énergie.

1.1 Formation des planètes

La théorie admise jusque vers les années 1980 sur l’accrétion des planètes du système

solaire était celle de l’effondement gravitationnel. Le refroidissement de la nébuleuse pré-

solaire aurait entrâıné une diminution de l’agitation thermique. La force d’attraction entre

les particules aurait permis, localement, de former rapidement des corps volumineux : les

planètes. A partir de 1940, isolée de tout contact scientifique avec l’extérieur de l’U.R.S.S.,

l’équipe soviétique de Schmidt a montré que les orbites quasi-circulaires des diverses planètes

du système solaire étaient la conséquence de l’interaction progressive d’une multitude de

protoplanètes d’orbites elliptiques quelconques. Les élèves de Schmidt (Safronov et Levin)

ont ainsi développé la théorie selon laquelle l’accrétion des corps se fait progressivement et

implique le disque protoplanétaire dans son intégralité (Fig. 1.1) (Schmidt , 1944; Safronov ,

1969). Selon cette théorie, les forces gravitationnelles interviennent peu dans la concentration

des planétésimaux. Les corps les plus volumineux contrôlent les vitesses de dispersion et les

corps grandissent avec le même taux de croissance.

Les planètes gazeuses ou géantes ont la particularité de posséder une atmosphère qui

peut représenter plus de 90% de sa masse totale. Il existe deux modèles de formation des

planètes géantes. Le premier est le modèle d’instabilité gravitationnelle (Boss, 1997) : une

instabilité dans le disque protoplanétaire provoque un effondrement brutal et une fragmen-

tation en corps avec des masses de l’ordre de celle de Jupiter. Le deuxième est le modèle

”coeur solide” (Mizuno et al., 1978) : un embryon de silicates et de glaces se forme rapide-

ment. La croissance de l’embryon accrète une enveloppe de gaz qui s’effondre sur le noyau

rocheux lorsque sa masse est suffisante. Seul le deuxième modèle explique l’enrichissement des
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Fig. 1.1 – Les principales étapes de formation des planètes selon Safronov (1969). (De haut
en bas : de la plus ancienne à la plus récente)

planètes géantes de notre système en éléments lourds. Cependant, seul le premier modèle peut

expliquer les planètes extra-solaires de type ”Jupiter chaud”.

Le modèle standard de formation des planètes rocheuses ou telluriques (Safronov , 1969;
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Canup et al., 2000) commence avec un disque protoplanétaire de gaz et de poussières tour-

nant autour d’une proto-étoile et se poursuit en 3 étapes. L’accrétion des particules de

poussière forment des planétésimaux de tailles kilomètriques (en ∼ 106 ans), l’accumulation

de planétésimaux produit des embryons planétaires de la taille de Mars (en ∼ 105−6 ans) et

les impacts géants ont lieu entre embryons planétaires ou protoplanètes. Cette dernière phase

est plus longue (∼ 107−8 ans) et permet de former des planètes de la taille de la Terre.

1.1.1 Des poussières aux planétésimaux

Les disques protoplanétaires sont principalement composés de gaz et contiendraient une

fraction massique de poussières inférieure 1% (Iida et al., 2001). Durant les premières étapes

de formation des planètes dans le nuage de gaz circumstellaire, les collisions ont permis d’ag-

glomérer les grains de poussières. Ces particules passent d’une taille micromètrique à une taille

centimètrique (Safronov , 1969; Wurm and Blum, 2000). Les processus évoqués pour permettre

la formation de planétésimaux de tailles kilomètriques sont les instabilités gravitationnelles

(Goldreich and Ward , 1973) ou le ”collage” par collisions (Weidenschilling and Cuzzi , 1993).

Ce processus est modélisé par des codes 3D biphasés (Gaz+pouissières) ”Smoothed Particles

Hydrodynamics (S.P.H.)” (Barrière-Fouchet et al., 2005; Laibe et al., 2008). Ces particules

centimètriques migrent ensuite rapidement vers la partie centrale du disque où leurs concen-

trations augmentent. La croissance des particules devient ainsi plus efficace.

Les corps formés sont des planétésimaux et ont des rayons de plusieurs dizaines de

kilomètres. Ces blocs sont concentrés initialement dans des régions gazeuses soumises à de

hautes pressions. Des instabilités dans le couplage solide/gaz favorisent ensuite la croissance

de planétésimaux (Youdin, 2005; Johansen and Youdin, 2007). Ces planétésimaux vont ensuite

s’agglomérer pour former des protoplanètes.

1.1.2 Des planétésimaux aux protoplanètes

Lorsque deux objets d’orbites et de tailles différentes se percutent, le choc peut être plus

ou moins élastique et les impacteurs peuvent de façon générale rebondir et repartir dans
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d’autres directions, se briser et donner de plus petits fragments ou s’agglomérer et donner un

seul élément plus gros.

Il existe principalement deux méthodes d’étude de formation des protoplanètes à partir de

planétésimaux. La première est une approche moyennée, statistique basée sur la cinématique

des planétésimaux. Ce type d’études s’intéresse aux probabilités de collision et aux modifica-

tions du chemin d’un planétésimal passant près d’une protoplanète plus massive. L’attraction

gravitationnelle tend à augmenter la probabilité d’être impacté (la section efficace de collision)

des planétésimaux les plus gros. Ce dernier phénomène est appelé ”gravitational scattering”.

L’avantage de cette méthode est de pouvoir utiliser un grand nombre d’éléments et ainsi de

modéliser l’effet de la fragmentation. Les orbites sont cependant moyennées (Wetherill and

Stewart , 1989). La deuxième approche est une approche discrète basée sur des simulations 2D

ou 3D à N-corps avec jusqu’à 5000 planétésimaux (Kokubo and Ida, 1996, 1998; Richardson

et al., 2000). Cette méthode est certes très précise (évolution de la masse, de la position et des

vitesses calculées simultanément sans approximation) mais est limitée en nombre d’éléments.

Cette limitation en nombre de planétésimaux étudiés empêche donc d’observer l’effet de la

fragmentation des corps même si celui-ci est important surtout pendant l’accrétion tardive

des planètes (Wetherill and Stewart , 1989).

De facon générale, ni l’approche moyennée ni l’approche discrète ne traitent convenable-

ment la fragmentation et l’aggrégation des corps. Les lois de fragmentation/aggrégation sont

soit parametrées de façon empirique (Holsapple, 1994), soit chaque collision est supposée par-

faitement anélastique et conduire au collage des impacteurs (Agnor et al., 1999; Kokubo and

Ida, 2000). Des mesures de laboratoire de probabilités de fragmentation/aggrégation exis-

tent (Wurm and Blum, 2000) mais sont d’interprétation délicate. Les simulations numériques

d’évolution des disques protoplanétaires montrent que le passage de planétésimaux aux pro-

toplanètes se fait en deux étapes successives.
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Stade de croissance dit ”runaway”

Ce stade de croissance a d’abord été mis en évidence par Wetherill and Stewart (1989)

grâce à l’étude de la formation des planétésimaux par la théorie cinétique ”particle in a box”.

Le mode de croissance ”runaway” est mis en évidence en tenant compte de le présence de

grains dans la distribution initiale, de la fragmentation et de la friction dynamique des gros

planétésimaux par les plus petits. La friction dynamique induit des faibles excentricités et

inclinaisons aux planétésimaux les plus massifs et réduit les vitesses relatives entre les corps

les plus gros (Stewart and Wetherill , 1988).

Fig. 1.2 – Evolution en fonction du temps de la masse maximale (trait plein) et de la masse
moyenne du système (trait tireté) pendant le stade ”runaway”. Selon Kokubo and Ida (2000).

Les modèles numériques de Kokubo and Ida (1996, 2000) permettent de caractériser ce

stade de croissance par des simulations à N-corps en 3 dimensions. Durant ce stade, le taux de

croissance des planetesimaux dM/dt varie typiquement comme M4/3 et le taux de croissance

du rayon comme dR/dt ∝ R4. Quand les vitesses de collision entre éléments sont faibles et

la convergence gravitationnelle importante, les corps les plus gros grossissent plus vite que
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les plus autres et se séparent ainsi du reste de la distribution des masses. Dans ces modèles,

l’effet du rebond d’un planétésimal sur l’autre et de la fragmentation sont négligés. Quand deux

corps sont suffisamment proches, (distance inférieure à la somme de leurs rayons), ils entrent en

collision. La collision est considérée comme parfaite au sens où elle mène toujours à l’accrétion.

Seuls les modèles de Kokubo and Ida (2000) tiennent compte de l’effet de la présence de gaz

dans la nébuleuse. Leurs résultats, dans des simulations comprenant initialement 3000 corps

de mêmes masses, montrent que le rapport entre la masse maximale atteinte par un corps

et la masse moyenne des corps augmente avec le temps. En 200 000 ans, le nombre de corps

passe de 3000 à 1322 et les corps les plus gros voient leurs masses multipliées par 200 alors que

la masse moyenne a seulement doublé (Fig. 1.2). Pendant ce stade, pour 1020 kg< m < 1021

kg, en ajustant la distribution du nombre de corps NC en fonction de leurs masses m par une

relation du type :

dNC

dm
∼ n ∼ mα, (1.1)

avec n le nombre de corps dans chaque intervalle de masse, Kokubo and Ida (2000) obtiennent

α < −2 ce qui est caractéristique du stade ”runaway” avec accrétion idéale. Le corps le plus

gros est à l’écart de cette distribution de masse (Fig. 1.3).

Ces résulats sont en accord avec les précédents modèles ou la croissance des proto-

planètes se fait dans un milieu dépourvu de gaz (”gas-free”) (Kokubo and Ida, 1996, 1998).

Le gaz a seulement pour effet de diminuer les vitesses de dispersions et les excentricités des

planétésimaux. Comme la masse totale est
∫

nmdm ∼ mα+2, α < −2 signifie que les petits

corps contiennent l’essentiel de la masse.

La croissance durant le stade ”runaway” est aussi influencée et facilitée par la présence

de corps massifs dans le disque protoplanétaire (Kortenkamp et al., 2001). Au fur et à mesure

de leurs croissances, les planétésimaux résultant de ce stade (”runaway planetesimals”) com-

mencent à intéragir les uns avec les autres.
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Fig. 1.3 – Nombre cumulé de planétésimaux en fonction de leurs masses pendant le stade
”runaway”pour t = 50000 ans (trait pointillé), t = 100 000 ans (trait tireté) et t = 200 000
ans (trait plein). Une protoplanète formée en 200 000 ans est représentée sur la figure par un
point. Selon Kokubo and Ida (2000)

Stade de croissance oligarchique

Les premières protoplanètes se forment à l’issue du stade de croissance runway. Les col-

lisions et le taux de croissance des protoplanètes sont ensuite régulés par la dispersion due

aux interactions entre deux protoplanètes et par la friction dynamique due aux interactions

protoplanètes-planétésimaux (Kokubo and Ida, 1995). Lors de la dispersion, la friction dy-

namique n’est pas efficace. Les excentricités des protoplanètes et la distance orbitale entre

protoplanètes augmentent. La formation de corps de masses importantes entraine l’apparition

d’un phénomène de dispersion qui conduit à un éclaircissement de la région environnante de

la protoplanète. Ce phénomène provoque un ralentissement du taux de croissance. L’effet de

la dispersion est suivi par l’effet de la friction dynamique qui diminue les excentricités des

protoplanètes rendant ainsi leurs orbites plus circulaires (O’Brien et al., 2006). Durant ce

stade le taux de croissance des planetesimaux dM/dt varie typiquement comme M2/3 et le

taux de croissance des rayons comme dR/dt ∝ R2 c’est-à-dire simplement comme la section
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efficace des planétésimaux. Le mode de croissance devient ainsi ”oligarchique” et les plus pe-

tites protoplanètes grandissent plus vite que les grosses tandis que le rapport de masse entre

protoplanètes et planétésimaux continue d’augmenter (Fig 1.4).

Fig. 1.4 – Evolution en fonction du temps de la masse maximale (trait plein) et de la masse
moyenne du système (trait tireté) pendant le stade de croissance oligarchique. Selon Kokubo

and Ida (2000).

En ajustant le nombre de corps NC en fonction de leur masse m par une relation du type

dNC
dm ∼ mα, Kokubo and Ida (1998) observent l’effet de la raréfaction de matériel permettant

à α de passer de −2.5 à −1.9. A une distance d’environ 1 U.A. (distance Terre-Soleil), une

dizaine de protoplanètes se forment avec des masses m > 1022 kg (r ∼ 1000 km avec ρ = 2000

kg.m−3 (Fig 1.5). Parmi celles-ci deux protoplanètes de masse M = 1−3×1023 kg contiennent

38% de la masse totale du système.

Le seuil de rupture des roches σmax est de l’ordre de 3 ×108 Pa. La topographie maximale

qui peut exister est δR tel que σmax = ρgδR ∼ 4/3πGρ2RδR. Une fois que les protoplanètes

auront atteint un rayon suffisant (pour R > 1000 km, δR < 60 km), elles deviendront rondes
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Fig. 1.5 – Nombre de corps en fonction de leurs masses pendant le stade de croissance oli-
garchique pour t compris entre 100000 et 500000 ans. Selon Kokubo and Ida (2000).

sous l’effet combiné de la rotation et de la gravitation.

1.1.3 Impacts météoritiques géants

Au cours de la croissance des planètes telluriques, les collisions entre protoplanètes ne sont

pas des évènements exceptionnels (Agnor et al., 1999). Les impacts géants sont maintenant
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connus pour être inévitables durant les étapes tardives de l’accrétion des planètes. Par les

modélisations de type N-corps (Chambers and Wetherill , 1998; Chambers, 2001; Raymond

et al., 2004; O’Brien et al., 2006), il est possible de suivre la croissance d’embryons planétaires

en suivant l’évolution de leurs masses, demi grand axe, excentricités, inclinaisons, obliquité

et période de rotation. Différentes simulations de croissance de planètes ont été menées par

Agnor et al. (1999) en faisant varier la distribution initiale de tailles d’embryons planétaires.

Les conditions initiales de leurs modèles sont les conditions suivant le stade oligarchique

(Weidenschilling et al., 1997). Les excentricités, faibles initialement, augmentent grâce aux

interractions gravitationnelles. Aprés 105 années, les excentricités deviennent suffisantes pour

provoquer des collisions. Les collisions sont traitées par Agnor et al. (1999) comme des fusions

inélastiques. Ainsi la fragmentation due à la collision n’est pas traitée. Le résultat d’un impact

est un corps de densité homogène et sphérique. A la fin du stade de croissance par aggrégation

d’embryons planétaires, il reste peu de planètes mais elles sont bien séparées.

L’étude des vitesses d’impact montre que les effets de dispersion et d’interaction gravi-

tationnelle sont plus importants sur les petits corps. Ces deux phénomènes modifient signi-

ficativement les exentricités et inclinaisons des petits corps. Les vitesses des objets de masses

faibles sont ainsi plus rapides (Fig 1.6 et 1.7). Les résultats de ces différentes simulations mon-

trent que les premières planètes telluriques apparaissent entre 0.5 et 1 U.A. en moins de 2×108

ans. En moyenne il reste 2 planètes telluriques m > 0.5M⊕. Seuls les 2-3 derniers impacts con-

tribuent de façon importante à la masse finale et au moment angulaire des planètes telluriques.

Les deux plus gros impacts apportent environ 50 % de la masse finale. Le dernier impacteur

apporte en moyenne 8% de la masse finale. En prenant l’exemple de la Terre, le dernier im-

pacteur n’était probablement pas le plus grand. Ces résultats négligent la présence de planètes

géantes gazeuses. Dans les expériences de Agnor et al. (1999), l’hypothèse d’accrétion parfaite

entraine une surestimation systématique du moment angulaire acquis par les embryons par

collision. L’effet de la fragmentation et des petits corps doit être pris en compte afin d’éviter

cette surestimation.

Les impacts géants ont pu avoir des conséquences majeures sur l’évolution tardive des

planètes telluriques. Nous savons que certaines caractéristiques du sytème solaire peuvent

être expliquées par les impacts géants. Les impacts météoritiques sont aussi invoqués pour
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Fig. 1.6 – Masse de l’impacteur et vitesse d’impact de chaque collision en fonction du temps
d’impact et ce pour les 10 simulations (Agnor et al., 1999).

Fig. 1.7 – Vitesse d’impact lors de la collision en fonction de la masse de l’impacteur (Agnor

et al., 1999)

expliquer la disparition de l’atmosphère terrestre primitive (Wetherill , 1985), la densité im-

portante de Mercure et sa composition importante en fer (Benz et al., 1988), la formation
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du système Terre-Lune, la rotation rétrograde de Vénus, la dichotomie martienne ou encore

les moments angulaires actuels des planètes. En effet, les moments angulaires de rotation des

planètes sont acquis lors de leur accrétion par impact avec d’autres protoplanètes. Les im-

pacts peuvent augmenter ou réduire le moment angulaire de rotation de la planète impactée.

Le moment angulaire final dépend de l’ensemble des précédents impacts géants.

La formation de la Lune est probablement due à un ou plusieurs impacts géants durant

l’histoire primitive de la Terre. La faible taille du noyau métallique lunaire par rapport à son

manteau et le fait que la Lune et la Terre aient la même composition isotopique en oxygène

(Wiechert et al., 2001) supportent l’idée que, tôt dans l’histoire de la Terre, à un moment

où la Terre était déjà différenciée (70 Ma après sa formation), la Terre a été impactée par

un objet de taille importante. Le champ de débris suivant cet impact, essentiellement formé

de matériel terrestre mantellique et donc appauvri en fer, s’est ensuite réaccrété autour de la

Terre permettant la formation de la Lune tournant en orbite autour de la Terre. Les noyaux

de l’impacteur et de la Terre se sont mélangés pour former le noyau terrestre (Hartmann and

Davis, 1975). Les études du moment angulaire du système Terre-Lune ménées par Cameron

and Ward (1976) ont ensuite permis d’arriver à la même conclusion en donnant un ordre

de grandeur de la taille de l’impacteur : entre 1/3 et 1/2 rayon terrestre. L’impact ayant

formé le système Terre-Lune se serait fait avec de l’ordre de quelques km.s−1. Cette théorie

a donné naissance à de nombreux travaux de modélisation de cet impact notamment à l’aide

des codes S.P.H. (Smoothed Particle Hydrodynamics) développés par Canup and Asphaug

(2001). La similarité de composition isotopique en oxygène (Wiechert et al., 2001) et en

tungstène (Touboul et al., 2007) laisse entrevoir deux possibilités. Soit la Lune s’est formée

essentiellement à partir de matériel terrestre, soit les manteaux lunaire et terrestre se sont

équilibrés à la suite de l’impact géant. Or, dans les modèles dynamiques (Canup, 2004), la

majorité du matériel lunaire proviendrait de l’impacteur.

La Terre et l’impacteur ayant formé la Lune avaient des origines et donc potentiellement

des compositions isotopiques pré-impact distinctes. Pahlevan and Stevenson (2007) décrivent

les phénomènes qui ont pu conduire à une homogénéisation des réservoirs terrestres et lu-

naires et expliquer les similarités actuelles des compositions isotopiques de la Terre et de la

Lune (Wiechert et al., 2001). Une atmosphère silicatée post-impact aurait servi de milieu
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d’équilibration chimique entre l’océan magmatique terrestre et le disque protolunaire liquide

engendrés par l’impact. Le temps caractéristique de refroidissement du disque (∼ 103 ans)

étant plus long que le temps caractéristique pour échanger la masse du disque de magma

avec l’atmosphère (1 semaine), le disque proto-lunaire et la proto-Terre ont ainsi pu atteindre

l’équilibre diffusif. L’échange liquide/vapeur serait facilité par le caractère biphasé du proces-

sus. Ce processus expliquerait les similarités isotopiques actuelles en oxygène (Pahlevan and

Stevenson, 2007) entre la Terre et la Lune et pourrait expliquer les similarités en Tungstène

(Touboul et al., 2007). Certaines théories évoquent même plusieurs impacts à l’origine du

système Terre-Lune (Agnor et al., 1999) (entre 1.6 collisions et 3.5 ont pu être nécessaires

pour former le système Terre-Lune). Les impacts peuvent augmenter au réduire le moment

angulaire de rotation de la planète impactée.

Zuber (2001) a montré qu’il existait sur Mars une dichotomie entre le nord et le sud avec

une croute de 30 km moins épaisse au Nord qu’au Sud. Cette dichotomie est probablement la

conséquence d’un impact géant de Mars avec un objet de diamètre compris entre 1600 et 2400

km (Marinova et al., 2008; Andrews-Hanna et al., 2008; Nimmo et al., 2008). Les simulations

hydrodynamiques S.P.H. de Marinova et al. (2008) 3D suggèrent un impact d’énergie 3− 6×

1029J et d’angle d’impact compris entre 30 et 60̊ . Cet impact se serait déroulé seulement 100

Ma après la formation de Mars (juste après l’impact lunaire) et aurait ainsi permis de creuser

le bassin boréal observé au Nord.

Plus récemment, les enregistrements pétrologiques sur la Lune ont suggéré que 700 Ma

après la formation des planètes (Hartmann et al., 2000), les planètes telluriques ont subi

un bombardement météoritique tardif intense (L.H.B.). L’origine de ce bombardement peut

être due à la présence temporaire d’une cinquième planète tellurique avec une orbite située

entre Mars et la ceinture d’astéröıdes (Chambers and Lissauer , 2002), à des collisions dans la

ceinture d’astéröıdes qui amèneraient à créer une population d’astéröıdes proche de la Terre

(Near Earth Asteroids) (Zappala et al., 1998) ou à la migration rapide des planètes géantes

provoquant une déstabilisation des planétésimaux situés en dehors des orbites des planètes et

dans la ceinture d’astéröıdes (Levison et al., 2001; Gomes et al., 2005).
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Fig. 1.8 – Exemple de modélisation numérique de l’évolution de la température suivant un
impact météoritique géant en fonction du temps (de a à f). Ce modèle numérique a été réalisé
à l’aide d’un code S.P.H. (Smoothed Particle Hydrodynamics) (Canup, 2004)

Ce bombardement tardif a pu empêcher le développement de la vie pendant plusieurs

millions d’années sur Terre et sur Mars.
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1.2 Les météorites témoins des premiers âges

La chute de météorites est un phénomène encore observable aujourd’hui. Environ 26

kg/Mkm2 de matière tombe tous les ans sur terre (Halliday et al., 1989). Ainsi, plus de

20 000 objets classés comme météorites sont répertoriés. Ces objets sont d’origine différentes et

présentent ainsi de grandes diversités minéralogiques et chimiques. Les météorites sont classées

en deux catégories principales qui diffèrent selon la présence ou l’absence de chondres. Un

chondre est une petite sphérule principalement constituée de minéraux silicatés. Leur texture

pourrait témoigner du refroidissement rapide d’un liquide silicaté dans un milieu à gravité

réduite.

1.2.1 Les chondrites

Les chondrites sont les météorites les plus fréquemment rencontrées mais aussi les roches

les plus primitives du système solaire. En effet, leur composition chimique est très peu frac-

tionnée par rapport à celle du soleil et donc du système solaire. De plus, les âges radiométriques

absolus indiquent que les chondrites sont composées de structures d’âges très anciens (4567

Ma). Enfin, les chondrites sont enrichies en 26Mg, produit de la désintégration du 26Al, élément

à courte période existant seulement pendant les premiers millions d’années du système solaire.

Les chondrites sont composées de chondres, de phases métalliques (Fer métal, sulphure), d’in-

clusions réfractaires (Calcium Aluminium rich Inclusions (C.A.I.)) dans une matrice silicatée

(Fig 1.9). Les abondances de ces éléments varient selon le type de chondrite.

Les datations à partir du système Mg-Al indiquent que les C.A.I. se seraient formées 1 à 2

Ma avant les chondres. Les minéraux qui composent les C.A.I. sont parmi les premiers solides

condensés à partir du refroidissement du disque protoplanétaire. La datation absolue de C.A.I.

de la météorite Efremovka par la méthode Pb/Pb donne un âge de 4567.2 +/- 0.6 Ma qui

peut ainsi être interprétée comme le commencement du stade de formation de notre système

planétaire (Amelin et al., 2002). Les chondres de la météorite Acfer seraient plus jeunes (4564.7

+/- 0.6 Ma). Lors de la condensation de la nébuleuse, des poussières de fer et de silicates flot-

taient entre 0,5 et 3 Unités Astronomiques du soleil. Un phénomène très mal expliqué a en-
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Fig. 1.9 – Schématique de la composition d’une météorite chondritique. (D’après Beck (2005))

gendré les chondres, petites gouttes de liquides rapidement solidifiées. Ce phénomène pourrait

être une décompression suivant une onde de choc, des décharges électriques, une irradiation à

proximité du proto-soleil (Amelin et al., 2002). La formation des planétésimaux a rassemblé

chondres et poussières silicato-ferreuse en corps de taille hectométrique à kilométrique. Les

chondrites proviennent d’astéröıdes trop petits pour avoir été fondus (cf. Chapitre 2). Elles

ont été arrachées plus récemment à des corps parents (petits astéroides) par des collisions

inter-astéroidales, quelque part dans la ceinture des astéroides.

1.2.2 Les achondrites

Les achondrites sont caractérisées par l’absence de chondre. Les achondrites diffèrent

entre elles sur leurs origines pétrogénétiques et sur leurs proportions en fer et en silicates.

On distingue ainsi les météorites de fer (les sidérites), les associations de fer et de silicates

(pallasites et mésosidérites) et les roches silicatées magmatiques (H.E.D., S.N.C., Angrites,

Uréilites, Aubrites).
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Les achondrites se rejoignent sur le fait qu’elles sont issues d’un corps ayant subi un épisode

de différenciation chimique à grande échelle. Les achondrites proviendraient de la fracturation

d’un corps originel de plus grande taille constitué de diverses enveloppes similaire à la Terre.

C’est pour cela que ces météorites sont appelées ”météorites différenciées” par opposition aux

chondrites, qui n’auraient pas subi de différenciation. La composition chimique globale des

corps-parents des achondrites est très proche de celle des chondrites. Les corps parents des

achondrites subiraient ensuite une différenciation chimique avec migration des éléments les

plus denses vers le centre de la protoplanète.

1.3 Modèles internes des objets du système solaire

La plupart des planètes et lunes du système solaire ont un noyau dense entouré de matériel

plus léger. Pour expliquer ces phénomènes de répartition, une hypothèse émise était que ces

corps planétaires avaient subi une accrétion hétérogène apportant d’abord le matériel dense

pour former les noyaux puis les matériels légers pour former le manteau (Wanke, 1981). L’autre

hypothèse veut que l’accrétion se soit faite de façon homogène à partir de corps de compo-

sitions chimiques similaires, différenciés ou non. Dans cette hypothèse généralement admise,

l’énergie d’accrétion et l’énergie due aux désintégrations radioactives ont permis d’apporter

suffisamment d’énergie aux planètes du système solaire pour permettre la séparation de leurs

matériaux répartis initialement de façon homogène. Les élements chimiques composant les

planètes vont se répartir en fonction de leurs affinités chimiques en quatre réservoirs définis

par Goldschmidt (Fig. 1.10) :

- les éléments atmophiles que l’on retrouve surtout sous forme gazeuse,

- les éléments lithophiles qui se concentrent dans la partie silicatée des planètes (manteau,

croûte),

- les éléments chalcophiles qui sont relativement appauvris et qui forment des minéraux

instables à hautes températures,

- les éléments sidérophiles (métaux à fortes densités) qui sont appauvris dans les parties

silicatées mais enrichis dans les phases métalliques.
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Fig. 1.10 – Classification de Goldschmidt dans le tableau de classification périodique des
éléments chimiques (Illustration credit : Wikipedia).
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1.3.1 Modèles internes des planètes telluriques

Les différences d’affinités chimiques et de densités de ces éléments se retrouvent aujour-

d’hui dans la structure géochimique des planètes du système solaire. On distingue différents

types de réservoirs géochimiques selon les planètes (telluriques, gazeuses, lunes...).

Fig. 1.11 – Représentation schématique de la structure interne actuelle des planètes telluriques
et de la Lune (Illustration credit : NASA)

La Terre est divisée en unités physiques distinctes avec, à son centre un noyau interne

métallique solide entouré d’un noyau externe métallique liquide. Le noyau est enveloppé par

un manteau silicaté puis par une croûte océanique et une croûte continentale. La Terre est

caractérisée par la présence à sa surface d’océans et d’une atmosphère gazeuse. La struc-

ture interne de la Terre est principalement connue par les données sismiques qui permettent

d’oberver de façon indirecte les frontières entre les réservoirs terrestres. Les vitesses des ondes

sismiques étant fonction de la densité des matériaux traversés, il est possible, par des modèles

d’inversion, d’avoir une idée de la composition chimique des réservoirs traversés (Mattern

et al., 2005). La tomographie sismique est un outil essentiel pour obtenir une image de la

structure interne de la Terre (modèle PREM). Cependant, il est encore impossible d’avoir de

telles données sur d’autres planètes.

Les structures internes des autres planètes sont estimées grâce à l’étude de leurs mo-

ments d’inertie et de leurs éventuels champs magnétiques. Ainsi, les planètes telluriques du

système solaire (Mercure, Vénus, Mars, Lune) possèderaient toutes un noyau métallique plus

dense (Fig. 1.11). Parmi ces objets, nous possédons seulement des échantillons des enveloppes

supérieures de la Terre, de la Lune (missions Apollo et rares météorites lunaires) et de Mars



1.3. MODÈLES INTERNES DES OBJETS DU SYSTÈME SOLAIRE 25

(météorites Shergottites-Nakhlites-Chassignites (S.N.C.) et ALH 84001).

Des analyses chimiques précises de ces échantillons en laboratoires permettent de dater

les grands évènements de ces planètes tels que leurs différenciations. La séparation manteau-

noyau peut être datée par le couple Pb/Pb. Lors de la formation du noyau terrestre, l’uranium

(lithophile) et le plomb (sidérophile) ont été fractionnés laissant un manteau enrichi en ura-

nium produisant plus de plomb radiogénique. Lorsque l’on reporte des mesures d’échantillons

terrestres (laves, sédiments) dans le diagramme 207Pb/204Pb=f(206Pb/204Pb), ils s’alignent

sur un isochrone de 4.45 Ga. La séparation du noyau terrestre est donc antérieure à 100 Ma

après la formation de la Terre. La séparation manteau-noyau a aussi pu être datée grâce à la

radioactivité éteinte du 182Hf qui produit du 182W avec une période de 9 Ma. L’hafnium est

un élément lithophile que l’on retrouve ainsi dans les roches silicatées alors que le tungstène

est un élément sidérophile qui se retrouve donc dans le noyau métallique. Si ce fractionnement

a lieu pendant la durée de vie de 182Hf, le réservoir silicaté se distinguera par un excès en

182W radiogénique et ainsi par un rapport 182W/184W élevé. Les mesures géochimiques par la

méthode Hf/W prédisent une différenciation de la Terre en moins de 60 Ma (Yin et al., 2002;

Kleine et al., 2002; Touboul et al., 2007).

1.3.2 Modèles internes des planètes gazeuses

Les structures internes des planètes gazeuses (Jupiter, Saturne, Uranus, Neptune) sont

estimées principalement grâce à des expériences à hautes pressions en laboratoires et à des

analyses spectroscopiques et in situ par téléscopes et satellites des niveaux supérieurs de leurs

atmosphères. Enfin, les missions satellitales (Pioneer et Voyager) permettent de mesurer leurs

masses, rayons et moments gravitationnels. Ainsi, les structures internes des planètes gazeuses

du système solaire sont divisées en trois régions distinctes. Jupiter et Saturne cont constituées

d’un noyau dense rocheux, d’une couche d’hydrogène métallique et d’une couche d’hydrogène

gazeux. Uranus et Neptune sont elles aussi composées de 3 couches de natures différentes : un

noyau central rocheux, une couche de glace et une enveloppe d’Hydrogène et d’Hélium gazeux.

Les proportions de ces enveloppes sont répertoriées dans la Figure 1.12. Les compositions

chimiques des planètes gazeuses du système solaire sont faiblement contraintes. La découverte
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de planètes géantes extra-solaires laisse cependant entrevoir des progrès significatifs dans la

compréhension de leurs structures et de leurs formations (Guillot , 1999).

Fig. 1.12 – Représentation schématique de la structure interne actuelle de Jupiter, Saturne,
Uranus, Neptune. (D’après (Guillot , 1999))

1.3.3 Modèles internes de deux satellites de Jupiter : Callisto et Ganymède

Callisto et Ganymède, les deux plus grands satellites de Jupiter ont des rayons et des

masses similaires et leurs intérieurs sont composés d’un mélange de glaces et de roches. Les

estimations de leurs moments d’inertie par la mission Galileo (Anderson et al., 1998, 2001)

suggèrent que Callisto est partiellement différenciée, avec une proportion de roches croissante

avec la profondeur caractérisant un arrangement partiel de ses constituants. Ganymède quant

à elle semble complètement différenciée en 3 couches majeures : un noyau métallique recouvert

d’un manteau silicaté puis d’une épaisse couche de glace d’eau (Anderson et al., 1996; Sohl
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et al., 2002; Spohn and Schubert , 2003). La différenciation partielle de Callisto résulterait d’une

accrétion plus lente et d’un chauffage par effets de marées plus faible que pour Ganymède

(Canup and Ward , 2002; Mosqueira and Estrada, 2003; Showman et al., 1997). Une accrétion

lente et prolongée permettrait d’évacuer plus efficacement la chaleur accumulée par impacts,

par chauffage radioactif et par contraction empêchant ainsi les phénomènes de fusion et donc

de différenciation globale. La lente ségrégation amenant à un enrichissement progressif en

silicates en direction du centre de Callisto serait un phénomène plus tardif (Nagel et al.,

2004).

1.3.4 Modèle interne d’un astéröıde différencié : Vesta

Vesta est un objet majeur de la ceinture d’astéröıde situé entre Mars et Jupiter. Avec

un diamètre moyen d’environ 530 km, c’est ainsi le deuxième plus gros objet de la ceinture

après Céres. Vesta possède un cratère géant de 460 km de diamètre qui pourrait être la

conséquence d’un impact survenu il y a 1 Ga et dont les ejecta auraient ensuite pu impacter

la Terre. Les caractéristiques optiques et notamment les spectres de réfléctance de Vesta in-

diquent qu’il serait ainsi le corps parent des météorites achondritiques du groupe Howardite

Eucrite Diogenite (H.E.D.) (Binzel and Xu, 1993). Les données isotopiques de ces météorites

indiquent que Vesta se serait formée dans les 20 premiers millions d’années du système so-

laire. Les données spectrales indiquent que Vesta a subi un chauffage suffisant (probablement

par désintégration isotopique du 26AL (Ghosh and McSween, 1998)) pour permettre une

différenciation de sa structure interne en un noyau métallique, un manteau rocheux et une

croûte. Cette différenciation serait arrivée tôt dans l’histoire de Vesta (entre 4 et 16 Ma après

la formation des C.A.I.) (Lee and Halliday , 1997; Kleine et al., 2002).

1.4 Conclusion

Les impacts météoritiques jouent un rôle prépondérant dans le développement des planètes.

Ils apportent non seulement la matière nécessaire à leur croissance mais modifient aussi leurs

caractéristiques (moment angulaire, excentricités, inclinaison). Les temps caractérisiques des
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différentes phases de croissance sont résumés dans la Figure 1.13.

Fig. 1.13 – Représentation schématique des différentes phases d’évolution des planètes. Les
temps caractéristiques de ces étapes sont indiqués. (selon Kokubo)

Pendant la croissance des planètes, les vitesses d’impact sont de l’ordre de la vitesse

d’échappement. Lorsqu’une protoplanète atteint un rayon de 1000 km cette vitesse atteint 1.3

km.s−1. L’énergie déposée modifie les conditions thermo-dynamiques de la planète impactée.

Le matériel apporté sur les planètes était réparti initialement de façon homogène. L’énergie

apportée par les impacts météoritiques ainsi que l’énergie libérée par la désintégration ra-

dioactive d’élements tels que l’26Al et le 60Fe pourraientt faciliter la séparation des éléments

chimiques.



Chapitre 2

Le chauffage des planétesimaux et

des protoplanètes

L’état thermique des planètes aux stades primitifs de leur formation est peu connu. Outre

le chauffage par les impacts météoritiques, le chauffage par désintégration des éléments ra-

dioactifs à courtes demie-vies a probablement influé considérablement sur les températures

primitives des planétésimaux.

2.1 Chauffage par radioactivités éteintes

La désintégration radioactive s’accompagne d’un dégagement d’énergie sous forme de

rayonnement (γ) ou de l’émission de particules α ou β dont la diffusion dans les matériaux

environnants dégage d’importantes quantités de chaleur. L’émission de neutrino, par contre,

ne dissipe pas d’énergie localement. Les éléments isotopiques (parents) à courtes demi-vies

ont maintenant disparu mais un excès d’éléments (fils) issus de cette désintégration peut se

retrouver dans les météorites intégrant des C.A.I. ou des chondres. L’étude de ces radioac-

tivités maintenant ”éteintes” dans les météorites donne des informations importantes sur

l’environnement initial de formation des premiers corps et des étoiles (Meyer and Clayton,

2000).

Deux de ces radioactivités éteintes ont pu participer à l’état thermique initial des planétésimaux

29
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Nuclide τ1/2(Myr) Daughter Nuclide Initial abundance
60Fe 1.5 60Ni 4 × 10−9

26Al 0.7 26Mg 5 × 10−5

Tab. 2.1 – Deux couples d’isotopes radioactifs à courtes périodes dans le système solaire
primitif (selon (Goswami and Vanhala, 2000)).

(Tab.2.1) la désintégration du 26Al et la désintégration du 60Fe, l’importance de cette radioac-

tivité étant cependant très discutée (Goswami and Vanhala, 2000). Des excès importants de

26Mg ont été trouvés confinés dans des CAI (inclusions riches en Calcium et Aluminium)

dans des météorites carbonnées et dans chondrites ordinaires mais aussi dans du matériel

météoritique non réfractaire (Hutcheon and Hutchison, 1989). Cette présence de 26Mg en

excès traduit la présence passée de 26Al. Le 26Al était ainsi présent en quantité significative

pendant les premiers millions d’années du système solaire.

Soit H le taux de production interne de chaleur par désintégration isotopique d’un

planétésimal de rayon R. Ce chauffage prend le pas sur la diffusion thermique lorsque ρCpH

est supérieur à kT/R2 avec k la conductivité thermique du planétésimal et T sa température.

H ∼ T/t donc lorsque ρCpR
2/(kt) >> 1, le planétésimal se réchauffe plus vite qu’il ne se

refroidit par diffusion avec t l’âge du planétésimal. En 1Ma et pour des objets avec des rayons

inférieurs à 5 km, le refroidissement par diffusion était prépondérent. En 1 Ma, selon (Kokubo

and Ida, 2000), les planétésimaux les plus volumineux auraient atteint des rayons de ∼ 10−100

km. La chaleur associée à la désintégration était donc globalement retenue. La température

maximale atteinte au centre d’un planétésimal de rayon R = 30km aurait pu dépasser 1270 K

(Schramm et al., 1970; Hutcheon and Hutchison, 1989). Les plus gros objets auraient ainsi pu

subir une éventuelle différenciation via la désintégration de 26Al puis évacuer leur chaleur par

diffusion. Au moment où les protoplanètes commencent à atteindre des tailles importantes

(∼ 1000km), elles ont évacué par diffusion une partie importante de leur chaleur issue de la

désintégration radioactive des éléments à courte période. Ces protoplanètes se sont formées

par impacts avec des objets différenciés ou non.
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2.2 Chauffage par impact météoritique

Lorsque les protoplanètes atteignent des rayons ∼ 1000km, elles peuvent avoir retenu une

partie de la chaleur de désintégration radioactive des éléments radioactifs à courte périodes.

Le flux de chaleur en surface a pu être limité par la formation d’une atmosphère de vapeur

dense (Abe and Matsui , 1985). Le faible flux de chaleur en surface a pu permettre une ho-

mogénéisation de la chaleur. A ce stade et au premier ordre, la température d’une protoplanète

peut être considérée comme constante en fonction de la profondeur. A l’énergie thermique ap-

portée par la désintégration radioactive primitive s’ajoute l’énergie désormais non négligeable

apportée par les impacts météoritiques.

2.2.1 Vitesse et fréquence d’impact

La vitesse d’impact peut se décomposer en deux contributions : la vitesse d’échappement

vesc et la vitesse à l’infini v∞.

v2
imp = v2

esc + v2
∞ (2.1)

La vitesse d’échappement est uniquement fonction des masses et des rayons des corps mis

en jeu lors de l’impact.

vesc =
√

2G(M + m)/(R + r) (2.2)

avec M et m les masses des 2 corps présents lors de l’impact et R et r leurs rayons. G est la

constante de gravitation universelle. La vitesse à l’infini est la vitesse à une distance éloignée

du corps impacté et dépend de l’excentricité de l’orbite de l’objet et de son inclinaison. Selon

les stades de croissance, la vitesse à l’infini peut varier en fonction de la taille des corps

présents dans le système susceptibles d’accélérer ou non l’impacteur. Selon Kokubo et Ida

(1996), durant la formation des protoplanètes (oligarchic and runaway growth), v2
∞/v2

esc est

très petit (< 0.05). v∞ peut ainsi être négligée (Senshu et al., 2002).

Il existe ainsi une grande variété de vitesses d’impact. Dans le cas des ”hypervelocity

impacts” les vitesses d’impact peuvent atteindre plusieurs dizaines de km.s−1 comme ce fut

le cas des fragments de la comète Shoemaker-Levy 9 qui, après avoir tourné pendant 2 ans
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en orbite autour de Jupiter, l’ont percutée à des vitesses ∼ 60 km.s−1 (Asphaug and Benz ,

1996). Le plus connu des impacts géants, celui qui a donné naissance à la Lune après collision

avec la Terre, a pu se produire à une vitesse vimp environ égale à la vitesse d’échappement

entre une proto-Terre (avec M ∼ M⊙) et un corps de la taille de Mars (Canup and Asphaug ,

2001). L’impact à l’origine de la dichotomie martienne pourrait aussi être un impact à faible

vitesse avec vimp ∼ 4km.s−1.

La fréquence des impacts diminue avec le temps car de moins en moins de matériel est

disponible dans le système solaire. Cependant, Agnor et al. (1999) ont montré que les impacts

comme ceux à l’origine de la formation de la Lune ne sont pas des cas isolés et ont pu se répéter

plusieurs fois au cours de la formation des planètes telluriques. Les vitesses impliquées dans

les phénomènes d’impact sont accompagnées par l’apport d’une quantité importante d’énergie

sur le corps impacté provoquant ainsi des modifications catastrophiques.

2.2.2 Répartition de l’énergie d’impact

Lors d’un impact entre deux protoplanètes, une quantité importante d’énergie est libérée.

Cette énergie est l’énergie cinétique de l’impacteur et est proportionnelle au carré de sa

vitesse :

Eimp = Ecin =
1

2
mimpv

2
imp (2.3)

Cette énergie est généralement insuffisante pour détruire le corps impacté. L’énergie nécessaire

pour disperser un objet de masse M et de rayon R en transportant chacun de ses éléments à

l’infini en luttant contre les forces de gravité est (Chandrasekhar , 1939) :

Ebinding =
3

5

GM2

R
=

3

10
mv2

esc (2.4)

Dans le cas d’un impact géant se produisant entre un corps (de masse m et de rayon r)

et un embryon planétaire (de masse M et de rayon R), si m < 6
10M (ou si r < 0.85R et les

2 corps ont la même densité), l’énergie d’impact est trop faible pour atteindre Ebinding avec

v2
esc = 2GM/R. Une partie de l’énergie cinétique d’impact est transmise à l’impacteur sous

forme d’énergie interne et va permettre de le détruire. La majeure partie de l’énergie d’impact
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(70 à 85%) est transférée au corps impacté sous forme d’énergie interne (O’Keefe and Ahrens,

1977). Cette énergie interne permet une augmentation locale de la température ainsi que la

formation d’un cratère d’impact.

Deux points importants sont à souligner afin de quantifier l’effet thermique d’un impact.

D’une part l’efficacité avec laquelle l’énergie cinétique de la météorite est convertie en énergie

thermique est importante à quantifier. Safronov (1969) et Kaula (1979) ont postulé que les

impacteurs apportent une fraction γ de leur énergie dans la planète en croissance. D’autre

part, il est important de connâıtre la distribution de l’énergie thermique post-impact (Steven-

son, 1987). Tonks and Melosh (1992) considère une répartition hémisphérique sous le point

d’impact alors que Croft (1982) propose une augmentation de la température localisée dans

une sphère de rayon comparable à celui de l’impacteur.

2.2.3 Physique de l’impact

Un impact météoritique s’il se produit à des vitesses supérieures aux vitesses des ondes

élastiques crée une onde de choc dans le matériel impacté ce qui provoque un changement de

l’état thermodynamique du matériel impacteur et impacté. L’incorporation de la résolution

précise d’équations d’état dans les simulations numériques 3D (comme celles développées par

Canup (2004)) est nécessaire pour mieux comprendre les effets des impacts géants.

Les relations entre les paramètres thermodynamiques des matériaux sont caractérisées

par les équations d’Hugoniot-Rankine (Tonks and Melosh, 1993). Un front d’onde de choc,

plat, se progage comme une discontinuité qui vérifie :

ρ(U − vp) = ρ0U (2.5)

ρ(P − P0) = ρ0vpU (2.6)

ρ(E − E0) = (P + P0)(V0 − V )/2 (2.7)

avec ρ0 et ρ les densités non compressées et compressées, V0(= 1/ρ0) et V (= 1/ρ) les volumes

spécifiques, P0 et P les pressions à l’avant et à l’arrière de l’onde de choc, E0 et E leurs
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énergies spécifiques, vp est la vitesse des particules derrière l’onde de choc et U la vitesse du

choc.

Le passage de l’onde de choc provoque une compression brutale qui se traduit par une ad-

dition irréversible d’énergie provoquant ainsi une hausse de la pression et de l’entropie. Après

le passage de l’onde de choc, le matériel se décomprime jusqu’à pression ambiante de façon

adiabatique. En connaissant les équations d’état et les caractéristiques thermodynamiques des

matériaux mis en jeu (capacité calorifique, chaleur latente de fusion ...), on peut connaitre

l’état thermodynamique (pression, température, taux de fusion ...) du matériel post-impacté.

On doit rajouter la connaissance des équations d’état des matériaux aux équations d’Hugoniot-

Rankine. On combine généralement des codes hydrodynamiques (ex : SPH) avec des modèles

d’équation d’état (ANEOS Thompson and Lauson (1984); Tonks and Melosh (1993); Pierazzo

et al. (1997)).

2.2.4 Augmentation locale de la pression suite à un impact

Selon les modèles numériques permettant la résolution des équations Eq.2.5, Eq.2.6 et

Eq.2.7, l’énergie suivant un impact n’est pas répartie uniformément. Dans le cas d’un impact

à l’échelle d’une planète, les zones à hautes pressions peuvent s’étendre à travers une partie

importante de la planète cible. Mais les pressions maximales sont surtout atteintes près du

site d’impact.

Les résultats numériques de O’Keefe and Ahrens (1975) ont montré que l’augmentation

de pression dans le matériel impacté avait un comportement dépendant de la distance du point

d’impact. Près du point d’impact, l’augmentation de pression est relativement constante. Pour

Tonks and Melosh (1992), la région où la pression est constante est une hémisphère centrée

sous le point d’impact alors que selon Croft (1982) et Pierazzo et al. (1997), cette augmentation

est répartie dans une sphère sous le point d’impact qu’ils appellent isobaric core. L’isobaric

core se forme par la pénétration de l’impacteur dans le corps impacté. Comme l’impacteur

plonge, la matériel du corps impacté situé à proximité est fortement comprimé (O’Keefe and

Ahrens, 1975). Soit γIC le rapport de rayons entre impacteur et isobaric core. La valeur

de γIC est estimée par l’équilibre des énergies (Senshu et al., 2002). Selon l’approximation
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”planar impact”, la vitesse des particules à la surface de contact vp est environ la moitié de la

vitesse d’impact vimp si impacteur et impacté ont la même composition. Imaginons que toute

l’énergie se transforme en énergie interne dans l’isobaric core et dans l’impacteur. On obtient

ainsi :

4

3
πr3

imp

v2
imp

2
=

4

3
πr3

imp

v2
p

2
+

4

3
πr3

IC

v2
p

2
(2.8)

Avec vp = vimp/2, on aboutit à :

γic =
ric

rimp
= 31/3 ∼ 1.44, (2.9)

Selon Senshu et al. (2002), le pic de pression dans l’isobaric core est classiquement exprimé

par une loi empirique de la forme :

Ppeak = ρ0[CO + Svp]vp (2.10)

où C0 est la vitesse du son, S est une constante, vp est la vitesse des particules (= vimp/2) et

ρ0 la densité du matériel non compressé. En dehors de l’isobaric core, la pression et la vitesse

des particules diminue rapidement avec la distance (Melosh, 1989) :

vp = vp,c(r/ric)
−2 (2.11)

avec vp,c la vitesse des particules à l’intérieur de l’isobaric core. Ainsi, en s’éloignant d’une

distance r de l’isobaric core, l’augmentation de pression diminue et :

Ppeak(r) = ρ0[C0 + Svp,c(
r

Ric
)−2]vp,c(

r

Ric
)−2, (2.12)

Si les matériels impacté et impacteur ont la même composition :

vp,c =
1

2
vimp, (2.13)

.
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2.2.5 Répartition de l’augmentation de la température

L’augmentation de l’entropie ∆s suivant un impact et la relaxation adiabatique de la

pression due au choc de l’impact provoque une augmentation de température (Senshu et al.,

2002) :

Tafter = Tbefore exp

(

∆s

Cp

)

(2.14)

avec Cp la chaleur spécifique. Senshu et al. (2002) ont exprimé cette augmentation de température

en fonction du pic de pression dans l’isobaric core par un fit polynomial de la forme :

∆T ∼ a1Ppeak + a2P
2
peak + a3P

3
peak + a4P

4
peak, (2.15)

avec a1, a2, a3, a4 des constantes. En combinant Eq.2.12, Eq.2.13 et Eq.2.15, on obtient ainsi

l’augmentation de la température à une distance r de l’isobaric core. En ajustant cette relation

par une loi du type ∆T (r) = ∆T (Ric/r)m, on obtient m ∼ 4.4. Après la relaxation adiabatique

de la pression, la perturbation thermique est à symmétrie sphérique et vérifie :











T (r) = T0 + ∆T si r < Ric

T (r) = T0 + ∆T (Ric/r)m si r > Ric

(2.16)

avec r la distance au centre de l’isobaric core.

Fig. 2.1 – Schéma de la répartition de l’augmentation de la température après impact
météoritique.
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L’augmentation de température dans l’isobaric core est une fonction de la vitesse d’im-

pact. En considérant que la fraction γ de l’énergie cinétique (Ecin) d’impact sert uniquement

à augmenter la température dans et en dehors de l’isobaric core, on peut calculer cette aug-

mentation de température. L’énergie nécessaire pour chauffer l’isobaric core de ∆T est :

Eic =
4

3
πρICR3

icCp∆T (2.17)

L’énergie nécessaire pour chauffer le matériel en dehors de l’isobaric core est :

Eext = 2π∆TρicCp

π
∫

0

+∞
∫

Ric

(
Ric

r
)mr2 sin θdθdr (2.18)

En considérant :

γEcin = Eic + Eext (2.19)

Avec :

ρic = ρimp = ρ (2.20)

et

Ric = 31/3Rimp (2.21)

on obtient ainsi :

∆T =
4

9
πγ

[

2(m − 2)(m − 3)

2m2 − 4m − 3

]

ρGR2

Cp
(2.22)

Avec

f(m) =
2m2 − 4m − 3

2(m − 2)(m − 3)
(2.23)

ou f(m) représente le volume effectivement chauffé normalisé par le volume de l’isobaric core

(i.e., f(m) = 1 si seul l’isobaric core est chauffé). On obtient :

∆T =
4

9
π

γ

f(m)

ρGR2

Cp
(2.24)

Dans notre modèle, l’augmentation de température n’est pas fonction de la taille de l’im-

pacteur mais dépend uniquement du carré du rayon de la planète impactée. D’après Eq.2.24
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et en considérant γ = 0.3, pour un corps impacté de la taille de Mars (i.e. R = 3400km),

∆T ∼ 400 K et pour un corps impacté de la taille de la Terre (i.e. R = 6400km), ∆T ∼ 1600

K. La température de fusion des roches silicatées est de l’ordre de 1670 K. Si la température

initiale du corps impacté est élevée ou si son rayon est important, la température post-impact

peut dépasser la température de fusion de ce matériel. Il est donc important de connaitre

l’état thermique initial d’une planète pour savoir si oui ou non il y a changement de phase

après un impact météoritique.

2.2.6 Effet de la déformation post-impact

Comme décrit précédemment, une partie importante de l’énergie d’impact va servir à

déformer la planète impactée et ainsi à former le cratère d’impact. Lors de l’impact, une

partie du matériel va subir une phénomène appelé excavation pendant lequel une partie de

la matière et donc de la chaleur est éjectée du cratère d’impact (Melosh, 1989). Une autre

partie du matériel va être déplacée au sein du cratère par le passage de l’onde de choc. Ce

déplacement permet d’ouvrir un cratère transitoire, dont la profondeur dépend de la taille

de l’impacteur. Après le passage de l’onde de choc, le plancher du cratère remonte de sa

profondeur transitoire jusqu’à sa profondeur finale provoquant éventuellement la formation

d’un pic ou d’un anneau central .

La question posée ici est de savoir si le modèle de l’isobaric core est encore valable après

les phénomènes de déformation post-impact. Les grands impacteurs (rimp > 100 km) créent

des cratères complexes dont la profondeur d est constante et fonction de la taille du corps

impacté et négligeable devant la taille des grands impacteurs. (Dans le cas de la Lune et pour

rimp > 100 km, d/rimp < 5%) (Melosh, 1989). Tonks and Melosh (1993) ont estimé la fraction

f de matériel retenue après phénomène d’excavation. Cette fraction est fonction de la taille du

cratère qui est elle-même fonction de la masse de l’impacteur. Pour des impacts terrestres, plus

le cratère d’impact est important, plus la fraction de matériel chauffé retenue est importante

et ce quelque soit la géométrie de la zone chauffée (hémisphère ou Iscobaric Core sphérique).

Cette fraction est estimée en utilisant les profils d’excavation prédits par les modèles de

Maxwell (1977). Ces modèles permettent de relier vitesse radiale de flux d’excavation vr et la
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distance r du point d’impact :

vr = α(t)/rZ (2.25)

où α(t) est une fonction du temps caractérisant la force du flux de matière excavée et Z

une puissance sans dimension. Z = 3 est une approximation satisfaisante du flux de matière

excavée (Austin et al., 1981). Avec Z=3, pour de grands impacteurs (i.e. de rayon supérieurs

à 100 km), f dépasse les 80%. Pour des impacts sur des protoplanètes avec un rayon R < R⊕,

cette fraction est probablement plus importante (> 90%) car les impacts se font à des vitesses

plus faibles. L’énergie excavée lors de grands impacts sur des planètes en croissance est donc

négligeable.

Le rebond isostatique rapide qui suit permet aussi de déformer l’isobaric core. Le flux

de matière orienté verticalement permet au cratère transitoire de devenir le cratère final.

Les simulations numériques montrent qu’initialement après la formation du cratère, peu de

chaleur se retrouve en dehors du cratère. La chaleur post-impact reste principalement sous le

point d’impact (Turtle et al., 2003). La géométrie finale de l’isobaric core n’est sans doute pas

significativement différente de la géométrie sphérique initiale de nos modèles.

2.3 Conclusion

L’état thermique primitif des planètes en croissance est fortement influencé par le chauffage

par désintégration des isotopes à courtes demi-vies telles que 26Al et 60Fe. Ce chauffage

n’a été actif que pendant les premiers millions d’années du système solaire. Le chauffage

par impacts météoritiques sur des corps de plus en plus volumineux a ensuite pu se surim-

poser à la chaleur fossile de désintégration radioactive. Les impacts météoritiques provoquent

une augmentation locale de la température répartie dans une sphère, l’isobaric core, sous le

point d’impact. Cette augmentation de température est proportionnelle au carré du rayon

de la planète impactée et ne dépend pas de la taille de l’impacteur. Cette augmentation de

température peut éventuellement, selon le rayon de la planète impactée et selon son état ther-

mique avant l’impact, provoquer la fusion du matériel choqué. Ce phénomène serait suivi d’un
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autre phénomène : la séparation locale des silicates légers et du fer plus lourd.



Chapitre 3

La séparation des phases

Les planètes telluriques sont principalement composées de deux phases chimiques : une

phase métallique dense et une phase silicatée plus légère. Les conditions thermodynamiques

peuvent être favorables à des changements de phase tels que le passage de l’état solide à l’état

liquide. Sous certaines conditions, 2 phases (ex : solide et liquide) peuvent coexister. Ces

conditions sont caractérisées par les lois de la thermodynamiques qui permettent de prédire

les domaines de pression et de température de stabilité des phases (Mattern et al., 2005). Dans

un matériel indifférencié, du fait de la différence de température de condensation, les phases

métalliques et silicatées sont séparées et non pas mélangées.

Les phases métallique et silicatée ont des propriétés thermodynamiques différentes. En

effet, la température de fusion de la phase métallique est inférieure à celle de la phase sil-

icatée (Agee, 1997; Fei et al., 1997; Ghosh and McSween, 1998). Ces propriétés thermody-

namiques sont fonctions de la composition chimique des deux phases. La chaleur apportée par

la désintégration des éléments radioactifs à courtes périodes et par les impacts météoritiques

permettent d’augmenter la température dans les protoplanètes. Considérons un embryon de

fer solide pris dans une matrice silicatée solide. La croissance de l’embryon de fer ne peut

se faire que par diffusion chimique. Ce processus est bien trop long pour former un corps

suffisemment gros pour pouvoir migrer vers le centre de la Terre dans une échelle de temps

rapide, contrainte par les données géochimiques. La séparation fer/silicate nécessite donc un

processus de fusion pour permettre une migration rapide du fer. Lorsque la température de

41
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fusion de la phase métallique et/ou de la phase silicatée est atteinte après un impact, leurs

différences de densité va entrâıner la séparation de ces deux phases à l’intérieur de l’isobaric

core par percolation ou par sédimentation en milieu liquide. La phase métallique concentrée

à la base de l’isobaric core pourra ensuite migrer vers le centre de la protoplanète impactée

et contribuer à la formation de son noyau.

3.1 Fusion dans le système Fer/Silicates

Un diagramme de phase résume les conditions de température et de pression auxquelles

une substance peut exister sous différentes phases (ex : Fig. 3.4). Pour chacune des phases, la

pression, la température et les fractions molaires sont les variables intensives qui déterminent

l’état. Dans le système Fer/Silicates, il existe deux transitions de phases majeures : la fusion de

la phase métallique et la fusion de la phase silicatée. L’objectif de cette partie est de déterminer

les conditions de stabilité des deux phases et leurs états après un impact météoritique.

3.1.1 Fusion dans la phase métallique

L’augmentation de température dans l’isobaric core après un impact est fonction du carré

du rayon de la planète impactée Eq.2.24. Au cours de la croissance des planètes, le rayon

du corps impacté a pu être suffisant pour qu’un impact permette d’atteindre localement la

température de fusion du fer. Cette température a pu être atteinte sans pour autant dépasser

la température de fusion des silicates. Pour caractériser l’équilibre solide/liquide du fer pur,

il suffit de connaitre la température ou la pression du système pour savoir dans quelle phase

(solide ou liquide) se trouve le Fer. Cependant, d’autres éléments chimiques que le Fer ont pu

se retrouver dans la phase métallique. Le noyau terrestre est principalement composé de Fer et

de Nickel avec un rapport Fe/Ni ∼ 16 (Birch, 1964; McDonough and Sun, 1995). Cependant,

les données sismologiques montrent un écart de la densité du noyau de 6 à 10% inférieure par

rapport à une composition pure en fer. Le noyau est donc aussi probablement composé d’une

combinaison d’élements légers tels que H, C, N, Mg, S, O et Si (Birch, 1964; Poirier , 1994;

Jephcoat and Olson, 1987; Hillgren et al., 2000).
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Fig. 3.1 – Diagrammes de phases du système Fe-FeS pour des pressions de 1 bar, 10 GPa et
14 GPa (d’après (Fei et al., 1997)).

Lors de la formation du noyau, le fer a aussi entrainé avec lui des éléments chimiques

dits modérément à très sidérophiles (ayant une forte affinité pour le fer) rendant le manteau

primitif appauvri en ces éléments par rapport à une composition chondritique. Cependant, les

analyses chimiques de péridotites montrent que certains de ces éléments ne sont actuellement

pas autant appauvris que prévu. Certains modèles géochimiques supposent ainsi une étape

tardive d’accrétion de matériel chondritique alors que la Terre possédait déja plus de 95% de

sa masse. Cette étape de ”vernis tardif” aurait réhomogénéisé les concentrations en éléments

très sidérophiles dans le manteau (Chou, 1978). Le souffre est un élément important dans
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l’état thermodynamique de la phase métallique puisque c’est un élément léger et sidérophile.

L’alliage Fe-FeS est caractérisé par un comportement eutectique à pression faible (<10GPa)

avec un point eutectique de fusion à T=1000̊ C avec 31% en masse de souffre (Fig 3.1).

L’augmentation de la pression permet à la composition à l’eutectique d’être plus riche en fer

(Fei et al., 1997). Contrairement aux résultats prédits par (Usselman, 1975) la température à

l’eutectique diminue avec la pression (860̊ à 14 GPa). A des pressions supérieures à 14 GPa, le

système se complique avec l’apparition de la phase Fe3S2. Si la phase Fe3S2 est retrouvée dans

des météorites, cela peut renseigner sur les conditions P(>14GPa) et T(<900̊ C) des corps

parents.

La chaleur latente du fer est LFe = 2.7 × 105 J/kg (Ghosh and McSween, 1998). La

source de chaleur nécessaire pour atteindre la température à l’eutectique de Fe-FeS peut

être la désintégration d’éléments aux radioactivités éteintes (Yoshino et al., 2003). Un autre

phénomène de chauffage important est le chauffage par impacts (en complément si le chauffage

par désintégration n’est pas suffisant). Pour Yoshino et al. (2003), en considérant un planétésimal

de 30 km de rayon formé en ∼ 0.5 Ma, les radioactivités éteintes entrainent un dépassement

systématique de la température de fusion du système Fe-FeS et parfois des silicates dans des

échelles de temps comparables au temps de formation du noyau terrestre (Yin et al., 2002;

Kleine et al., 2002).

3.1.2 Fusion dans la phase silicatée

Le manteau terrestre actuel est issu d’un matériel parent riche en silicates. La composition

chimique du matériel parent des planètes telluriques est sujette à débats. Le matériel parent

avait probablement une composition chimique chondritique mais le type de chondrite est dif-

ficile à prédire. Le manteau terrestre actuel pourrait être issu d’un assemblage de différents

types de météorites. Les expériences en laboratoires ont permis d’étudier la stabilité des sili-

cates de certaines météorites chondritiques à hautes températures et pressions. Les expériences

de Agee (1997) ont été effectuées sur la météorite chondritique Allende. Selon Agee (1997), la

météorite chondritique carbonnée Allende est un des candidats possible pour estimer la compo-

sition moyenne d’une Terre frâıchement accrétée. Elle est composée des éléments nécessaires
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pour former la croûte, le manteau et le noyau (Tab. 3.2) : des silicates calco-alumineux et

ferro-magnésiens et des alliages Fe-Ni-S.

Agee (1997) a étudié les changements de phase de la météorite Allende CV3 en fonction

de la pression et de la température (Fig. 3.3). Il en déduit que la température de fusion d’une

planète avec une composition chondritique est beaucoup plus faible (300 à 400 K) que celle

du manteau actuel pour la gamme de pression rencontrée dans le manteau terrestre supérieur

(entre 5 et 25 GPa). Allende, comme toutes les chondrites carbonnées a une composition

chimique riche en fer 3.2. Ce facteur est en partie responsable de plus faibles solidus et liquidus

que dans le manteau constitué de péridotites. A 3 GPa (environ 100km de profondeur sur

Terre), la température du solidus des silicates de la métorite Allende est 1400̊ C.

Un bombardement météoritique intense et des rapport initiaux 26Al/27Al et 60Fe/56Fe

élevés apportent des quantités de chaleur importantes. Le 26Al et le 60Fe sont des éléments

qui se sont formés tôt dans l’histoire du système solaire et qui ont des temps de demi-vie courts

(Tab.2.1). Des rapport initiaux 26Al/27Al> 7.7×10−6 et 60Fe/56Fe> 2×10−7 ont pu permettre

pour des âges inférieurs à 3 Ma de dépasser la température de fusion des silicates dans les

planétésimaux (Yoshino et al., 2003). Un océan magmatique a pu se former en surface. Le

manteau appauvri en FeO (qui a fondu facilement et est allé dans le noyau) a vu son solidus et

liquidus augmenter jusqu’aux valeurs actuelles. La séparation du fer dans le manteau par un

stade océan magmatique rend ce manteau plus difficile à faire fondre. La fusion des silicates

est un phénomène important à quantifier car elle peut faciliter la ségrégation du fer. En

effet, la vitesse de chute d’une bille de fer est inversement proportionelle à la viscosité du

milieu traversé. La fusion des silicates peut faciliter les déformations et ainsi permettre à la

phase métallique de rejoindre plus facilement le centre de la planète. La Figure 3.4 résume les

données expérimentales sur les chondrites carbonnées, la péridotite mantellique et les courbes

de fusion d’alliage métalliques.

L’olivine ((Mg,Fe)2SiO4) est le composant majeur du manteau terrestre actuel. Ses car-

actéristiques cristallographiques changent avec la pression, la température et donc avec la

profondeur. Les études sismiques et les données en laboratoire montrent que l’olivine usuelle

(= olivine α) stable à basses pressions se transforme en wadsleyite (= olivine β) vers 410 km.
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Fig. 3.2 – Composition chimique des fractions silicatées de la météorite Allende et de la
péridotite KLB-1 (d’après (Agee, 1997)).
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Fig. 3.3 – Diagramme de phases en fonction de la pression et de la température de la météorite
Allende (d’après (Agee, 1997)).

La wadsleyite se transforme ensuite en ringwoodite (= olivineγ) à 520 km de profondeur puis

en perovskite (Mg,Fe)SiO3 + magnésiowustite MgO vers 660 km. Une dernière transition de

phase est observée avec la transformation de MgSiO3 en post-pérovskite. Cette transition, ob-

servée en laboratoire à une pression de 125 GPa et à une température de 2500 K entrâınerait

une différence de densité de 1 à 1.2 % et pourrait expliquer la discontinuité sismique observée

dans la couche D” à la base du manteau terrestre.

3.1.3 Fusion partielle en fonction de la taille de la planète

Considérons une protoplanète de température initiale T0 avec une composition chimique

terrestre (32% en masse de phase métallique et 68% de phase silicatée (Anderson and Kovach,

1967)). Le but de cette partie est de caractériser l’état thermodynamique et la témpérature

dans l’isobaric core (I.C.) en fonction de l’énergie fournie. Les énergies sont dans cette partie

ramenées à des énergies par unité de masse (E/mic). L’état thermique initial de l’isobaric core
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Fig. 3.4 – (a) Températures expérimentales de fusion en fonction de la pression pour une chon-
drite carbonnée (Allende) et pour une péridotite (KLB-1). Sont aussi représentées différentes
courbes de fusion faisant intervenir Fe et les pressions à l’intérieur des noyaux de la Lune, de
Vesta et à la frontière manteau-noyau de Mars. (b) Compositions du système Fe-FeS en fonc-
tion de la température pour des pressions de 1 bar (haut) et 10 GPa (bas). D’après (Rushmer

et al., 2000)
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est E0 = CpT0 où Cp est la capacité calorifique du matériel indifférencié.

Une augmentation de l’énergie de δE dans l’isobaric core se traduit par une augmentation

de la température de δT = δE/Cp. Lorsque la température atteinte dans le système dépasse

la température eutectique de l’alliage Fe-FeS TEFe−FeS = 1270 K (Fei et al., 1997), une

partie de l’énergie est utilisée pour faire fondre la phase métallique. A T = TEFe−FeS , 32%

(fraction massique du fer dans l’isobaric core) de la variation d’énergie δE vont être utilisés

pour faire fondre la phase métallique et 68% (fraction massique de silicate dans l’isobaric

core) de la variation d’énergie δE vont être utilisés pour augmenter la température globale

de l’isobaric core. Lorsque δE = LFe (i.e. tout le fer a fondu), l’augmentation de température

dans l’isobaric core est δT = 68%LFe/Cp. La température augmente ensuite de nouveau de la

façon suivante : δT = δE/Cp. Lorsque la température atteinte est suffisante pour commencer

à faire fondre la phase silicatée (T = TsolSi = 1670 K (Agee, 1997)), 32% de la variation

d’énergie δE vont être utilisés pour augmenter la température globale de l’isobaric core et

68% de la variation d’énergie δE vont être utilisés pour faire fondre la phase métallique.

Lorsque δE = LSi (i.e. toute la phase silicatée a fondu), l’augmentation de température dans

l’isobaric core est δT = 32%LSi/Cp. En considérant LFe = 2.7× 105 J.kg−1 et LSi = 4× 105

J.kg−1 (Ghosh and McSween, 1998) et Cp = 936 J.kg−1.K−1, on obtient la figure 3.5.

En connaissant l’état thermique d’une planète et son rayon (donc l’augmentation de

température ∆T suivant un impact), on peut connâıtre l’énergie disponible dans l’isobaric

core. On peut ainsi connâıtre sa température et l’état dans lequel se trouvent les phases

silicatées et métalliques (solides, partiellement fondues ou liquides). Dans le cas d’une proto-

planète de la taille de Mars avec une température initiale T0 ∼ 1000 K, un impact météoritique

provoquera une fusion partielle de la phase métallique sans fusion de la phase silicatée. Pour

une protoplanète de la taille de la Terre, un impact entraine systématiquement la fusion de

la phase métallique. Pour que toute la phase silicatée soit fondue, il suffit que la température

initiale soit supérieure à 300 K.
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Fig. 3.5 – Température dans l’isobaric core en fonction de l’énergie fournie au système par
unité de masse. Les domaines de fusion de la phase métallique et de la phase silicatée sont
représentées (zones hachurées). Les énergies apportées par impact météoritique sur une pro-
toplanète de la taille de la Lune, de Mars et de la Terre sont indiquées.

3.2 Transport de la phase métallique dans l’isobaric core

Une fois fondue, la phase métallique plus dense a pu migrer rapidement vers le bas de l’iso-

baric core formé après impact par percolation à l’échelle du grain (Stevenson, 1990; Yoshino

et al., 2003) ou par pluie de gouttelettes de fer dans les silicates (Stevenson, 1990; Höink et al.,

2005)
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3.2.1 Percolation du métal liquide dans une matrice silicatée

A l’échelle du grain, la fusion de la phase métallique entrâıne la formation de poches de

métal liquide localisées le long des limites de grains. Ce phénomène est fonction de l’angle

formé par le liquide en contact avec deux grains solides (Von Bargen and Waff , 1986), de la

fraction volumique de liquide et du régime de contraintes dans le système. Cet angle θ est

appelé angle dihédral ou angle de mouillage (Fig. 3.6). La valeur de θ caractérise les énergies

d’interface entre les phases en contact. Si θ > 60̊ , le liquide est confiné dans des poches aux

coins des grains. Si θ < 60̊ , le matériel fondu rempli les canaux entre les grains solides et

forme un réseau connecté. La ségrégation de la phase métallique et sa migration vers le bas

de la région partiellement fondue par percolation devient possible. Les angles dihédraux des

alliages de Fer fondus dans une matrice solide riche en silicates sont grands (∼ 108̊ pour des

pressions comprises entre 2 et 20 GPa).

Cependant, l’efficacité de la percolation dépend aussi de la fraction volumique de matériel

liquide dans la matrice solide. La limite de percolation dans un système solide/liquide pour

des angles dihédraux supérieurs à 100̊ n’est pas connue précisément. Von Bargen and Waff

(1986) montrent par modélisation numérique que, dans un cas ou le liquide est réparti de

façon homogène dans la matrice, la fraction volumique seuil de liquide pour laquelle la per-

colation devient possible est faible (∼ 5.7%). Les expériences de mesure de la conductivité

de Yoshino et al. (2003) confirment que pour des fractions volumiques métalliques faibles

(3-6%) la percolation est possible dans une matrice silicatée. Ils montrent aussi que ce seuil

de percolation est indépendant de la composition en sulfure de la phase métallique. Pour des

fractions volumiques inférieures à 5 %, la connectivité est contrôlée par les tensions de surface

à l’interface liquide/cristal. Pour des fractions volumiques de liquide supérieures à 5 %, le

liquide forme un réseau interconnecté et la perméabilité est contrôlée par la taille effective des

chenaux liquides.

Enfin, l’efficacité de la percolation dépend du régime de contrainte du milieu. En effet, les

études expérimentales à hautes pressions montrent qu’à des conditions hydrostatiques (avec

une pression de confinement comprise entre 400 et 450 MPa), la phase métallique fondue ne

forme pas de réseau interconnecté (Shannon and Agee, 1996). Cependant, des déformations
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par contraintes cisaillantes comprises entre 60 et 100 MPa peuvent permettre d’interconnecter

une fraction significative des poches isolées (Bruhn et al., 2000). Ces conditions de pression

pourraient se retrouver à faible profondeur dans un manteau en convection. La mobilité des

alliages Fe-FeS peut aussi être facilitée par une fusion partielle de la matrice silicatée.

Fig. 3.6 – Illustration de l’interconnectivité du réseau liquide en fonction de l’angle de mouil-
lage d’après (Rushmer et al., 2000). Définition de l’angle de mouillage θ (haut). Si θ < 60̊ , le
liquide forme un réseau interconnecté (bas gauche) et si θ > 60̊ , le liquide est isolé en poches.

La fusion de l’alliage Fe-FeS et ainsi la percolation de cet alliage peut avoir lieu à des

températures (∼ 1270 K) inférieures à la température de fusion des silicates (∼ 1670K). Si la

phase métallique fondue est capable de former un réseau connecté, ses vitesses de migration

sont rapides et peuvent être calculées à partir de la loi de Darcy.

v = (k/η)dP/dh (3.1)

avec v la vitesse de la phase fondue par rapport à la matrice solide, k la perméabilité, η la

viscosité de la phase fondue et dP/dh le gradient de pression hydrostatique (= ∆ρg avec ∆ρ la

différence de densité entre matériel fondu et matrice et g l’accélération gravitationnelle).
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Imaginons un impact sur une planète en croissance ayant un rayon R = 3000 km (g =

3.5ms−2). Si l’état thermique initial le permet, la phase métallique dans l’isobaric core atteint

la température de fusion du fer. La matrice silicatée est quant à elle solide. La viscosité du fer

liquide est très faible par rapport à la viscosité des silicates solides et dépend fortement de la

température. Pour une température proche de l’eutectique, la viscosité d’un alliage Fe-FeS est

∼ 0.02 Pa.s (Dobson et al., 2000). La différence de densité entre fer et silicates est ∆ρ = 4500

kg/m3. En considérant une perméabilité k = a2Ψ/(24π) (Turcotte and Schubert , 1982) avec

a la taille de grains (a = 10−3m) et Ψ la fraction fondue (Ψ = 17%), la vitesse de ségrégation

dans l’isobaric core est v ∼ 10−3 m/s soit ∼ 30 km/an. Pour un impacteur avec un rayon

rimp = 100 km, le rayon de l’isobaric core correspondant sera Ric = 144 km (Eq.2.9). Il faudra

donc environ 5 ans pour que le fer présent dans la partie supérieure de l’isobaric core rejoigne

le bas de l’isobaric core. Ce modèle ne tient pas compte des phénomènes de compaction qui

peuvent être engendrés lors de l’écoulement de la phase métallique dans la matrice silicatée et

modifier la dynamique de ségrégation de la phase métallique (Bercovici et al., 2001a,b; Ricard

et al., 2001; Sramek et al., 2007). La compaction peut notamment dissiper une partie de la

variation d’énergie potentielle provoquée par la chute d’un diapir de fer vers le noyau et la

transformer en chaleur.

Cette échelle de temps très courte par rapport aux temps caractéristiques de relaxation

visqueuse (cf. Partie 2). On peut donc considérer que la ségrégation de la phase métallique

dans l’isobaric core est un phénomène quasi instantané par rapport à la relaxation thermique

qui se fait en plusieurs millions d’années.

3.2.2 Pluie métallique en milieu liquide

Suite à un impact géant, une ”émulsion”, mélange de silicates et fer liquides, peut se

former. Afin de minimiser l’énergie du système, des billes de fer se forment. La taille car-

actéristique des gouttes de fer est difficile à prédire et dépend de la dynamique du milieu

considéré. L’approche développée par Ulvrova et al. (in prep.) caractérise les magnitudes en-

tre les forces qui tendent à modifier la sphéricité d’une bille de fer pendant son déplacement

(les forces visqueuses, les forces d’inerties et les forces de flottabilité) et les forces qui tendent
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à renforcer cette sphéricité (les forces dues aux tensions de surface). Les forces de flottabilité

et de tension de surface dépendent de la taille de la bille de fer. On peut donc déduire une

taille caractéristique maximale que peut atteindre une bille de fer pour laquelle les forces de

tension de surface maintiennent l’intégrité de la bille de fer. Lorsque le rayon de la bille de fer

est plus petit que cette taille caractéristique maximale, la bille plonge dans le matériel silicaté

sans être déformée. Ce rayon caractéristique est unique et dépend de la gravité, des densités

mises en jeu et de la tension de surface. Pour la Terre, cette taille caractéristique serait ∼ 1

cm.

Pour prédire la taille caractéristique d’une bille de fer liquide dans des silicates liquides,

Stevenson (1990) considère qu’une partie de l’énergie suivant un impact est transformée en

turbulence. Dans un écoulement turbulent, les gouttelettes de Fer ont une taille comprise

entre la plus grande échelle de l’écoulement (ex : la taille de la Terre) et la plus petite échelle

imposée par la viscosité : l’échelle de Kolmogorov. La théorie de la ”cascade de Kolmogorov”

prédit l’échelle pour laquelle une bille de fer perd plus d’énergie par dissipation visqueuse

qu’elle n’en gagne par la formation de grosses structures d’écoulement. Les modèles analy-

tiques de Stevenson (1990) prédisent eux aussi une grandeur caractéristique de l’ordre du

centimètre.

Les goutelettes de fer dans l’émulsion sont plus denses que les silicates et plongent en di-

rection du centre de la terre avec une vitesse caractéristique de l’ordre de la vitesse de Stokes.

Cette vitesse est fonction de l’inertie du système. Les modèles numériques de sédimentation en

milieu liquide permettent de mieux comprendre la dynamique d’un océan magmatique primitif

(Solomatov and Stevenson, 1993). Höink et al. (2005) ont étudié la dynamique des goutelettes

en milieu non turbulent et observent trois régimes selon les paramètres rhéologiques du milieu :

suspension, séparation et alternance de phases de séparation et de suspension. Le régime dom-

inant de la dynamique du système est fonction de B rapport entre flottabilités thermiques

et chimiques. Pour des rapports de flottabilités élevés, les variations de densité dues aux

différences de composition chimique entre fer et silicates prennent le pas sur les variations de

densité dues aux différences de température et les goutelettes de fer se collectent en bas de

l’isobaric core. Ces modèles numériques réalisés dans le cadre d’un océan magmatique et util-

isant une taille caractéristique des goutelettes pour la Terre de l’ordre du centimètre prédisent
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un temps de séparation fer silicate faible (< 100 ans). La percolation décrite précédemment

et la pluie de goutelettes de fer en milieu liquide provoquent la séparation rapide du fer et des

silicates.

3.3 Transport de la phase métallique vers le centre de la planète

La phase métallique très dense, une fois accumulée à la base de l’isobaric core, peut former

un volume de fer qui va exercer une contrainte déviatorique élevée sur le milieu sous-jacent.

Cette contrainte engendre des déformations cassantes et/ou visqueuses au sein du matériel

indifférencié. La phase métallique migre ainsi vers le centre de la planète impactée.

3.3.1 Hydrofracturation

Lorsqu’un impact implique des vitesses d’impact élevées pour libérer assez d’énergie pour

permettre la fusion d’une partie du corps impacté, un impacteur volumineux pour que le

volume fondu soit significatif et un corps impacté suffisamment gros pour que le volume

de matériel fondu non excavé soit suffisant, l’anomalie de composition chimique présente

dans l’isobaric core et notamment le volume de Fer situé à sa base exercent une contrainte

importante sur le matériel sous-jacent non différencié. Cette contrainte peut suffire à fracturer

ce matériel si elle est supérieure à la limite d’élasticité (Tonks and Melosh, 1992; Solomatov ,

2000). La contrainte seuil aux conditions de la surface de la Terre serait de l’ordre de 2 GPa

(Davies, 1982).

La contrainte déviatorique générée par une bille de Fer de rayon RFe est ∼ ∆ρgRFe. Pour

RFe > 45 km et dans le cas d’une planète de la taille de la Terre, cette contrainte déviatorique

dépasse la contrainte seuil que peut supporter une roche à la surface de la Terre et le fer plonge

vers le centre. Ce phénomène serait inévitable pendant la croissance des planètes lorsque leurs

rayons atteindraient des rayons supérieurs à celui de la Lune (Tonks and Melosh, 1992).

Cependant, ce mode de transport n’est réaliste que dans un modèle où le matériel traversé

par le fer est froid. Si le matériel situé en dessous de l’anomalie thermo-chimique est chaud

jusqu’au centre de la planète, les déformations engendrées par le déplacement du fer seront
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des déformations visqueuses avec viscosité qui est aussi fonction de la contrainte.

3.3.2 Instabilités de Rayleigh-Taylor

Une fois le fer et les silicates séparés, l’isobaric core forme un système avec à sa base 32%

de sa masse (17% de son volume) composée de la phase métallique et au dessus 68% de sa

masse (83% de son volume) composée de la phase silicatée. La densité du fer est supérieure à

la densité du matériel indifférencié sous-jacent. La superposition de deux fluides de densités

différentes engendre une instabilité gravitationnelle appelée instabilité de Rayleigh-Taylor.

Sous l’effet de cette instabilité gravitationnelle, l’interface entre la phase métallique et la

phase indifférenciée va se distordre de manière visqueuse et entrainer des mouvements dans

les deux milieux. La phase métallique plus dense va plonger vers le centre de la planète. De

telles instabilités ont pu constituer le mode de migration du Fer vers le centre de la planète

et ainsi contribuer à la formation de son noyau (Stevenson, 1981). De large gouttes de fer

de rayon ∼ 100 km ont aussi pu crôıtre en base d’océans magmatiques (Stevenson, 1990)

(Fig. 3.7)) et migrer vers le centre de la Terre.

3.4 Conclusion

Les corps ayant au cours de leur croissance atteint rapidement des rayons importants

ont pu subir une différenciation globale grâce à la chaleur de désintégration des éléments tels

que 26Al et 60Fe. Certains des impacteurs frappant les protoplanètes pourraient ainsi avoir

été différenciés dans leur histoire. L’impact avec un corps plus volumineux a probablement

permis une redistribution de la phase métallique de l’impacteur au sein du corps impacté.

Certaines protoplanètes peuvent avoir atteint lentement des rayons élevés sans pour autant

subir de différenciations globales. Les impacts météoritiques sur des protoplanètes permettent

des augmentations locales de température. Si la planète impactée a un rayon faible, les im-

pacteurs n’apportent pas assez d’énergie pour faire fondre la phase métallique et engendrent

seulement une anomalie thermique. Si la planète impactée a un rayon suffisant, les impacts

géants provoquent une séparation locale du fer et des silicates.
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Fig. 3.7 – Schéma de la migration du fer d’après (Stevenson, 1981). Le fer percole à la base
de la couche limite thermique et migre ensuite rapidement vers le noyau par des instabilités
de Rayleigh-Taylor.

Il est important de noter qu’au cours de leurs croissances, les protoplanètes sont passées

successivement par des régimes au cours desquels le fer et les silicates étaient liquides et/ou

solides (Fig. 3.5). La phase métallique plus dense a ensuite pu migrer vers le centre de la

planète impactée et contribuer à la formation de son noyau.

Afin de caractériser la dynamique des anomalies thermo-chimique formées suite à im-

pacts météoritiques, nous avons développé un code numérique permettant de résoudre les

équations de conservation de la masse, de la quantité de mouvement, de la chaleur et de

la composition chimique. Dans les chapitres suivants, nous nous intéressons au réajustement

thermo-mécanique post-impact sur une planète indifférenciée sans puis avec séparation de

phase.
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Chapitre 4

Modélisation thermo-mécanique

sans séparation de phases

Nous avons vu dans le chapitre précédent qu’un impact météoritique entrâınait une aug-

mentation locale de la température sous le point d’impact dans une région sphérique appelée

isobaric core. Si la taille du corps impacté est faible, cette augmentation de température ne

prmet pas de fusion partielle et n’entrâıne pas de séparation fer/silicates. L’anomalie ther-

mique créée par impact météoritique va subir un réajustement thermo-mécanique dont la

dynamique repose sur les équations de la mécanique des fluides monophasés en l’absence de

séparation de phase. Nous proposons dans ce chapitre de caractériser l’évolution de l’anoma-

lie thermique provoquée par un impact afin de donner les principales échelles de temps et de

distance de cette dynamique.

4.1 Modèle physique

4.1.1 Equations générales

La dynamique de relaxation de l’anomalie thermique provoquée par un impact repose sur

les équations de la dynamique des milieux continus.

59
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L’équation de conservation de la masse :

∂ρ

∂t
+ ~∇.(ρ~v) = 0 (4.1)

où ρ est la densité et ~v la vitesse du fluide.

L’équation de transport de la quantité de mouvement :

ρ
D~v

Dt
= −~∇P + ~∇ · ~~τ + ρ~g (4.2)

avec P la pression, ~~τ le tenseur des contraintes liées au cisaillement dans le fluide, ~g l’accélération

de la pesanteur et avec la dérivée totale :

D

Dt
=

∂

∂t
+ ~v.~∇ (4.3)

L’équation de transport de l’énergie interne :

ρCp
DT

Dt
− ~∇.(k~∇T ) = αT

DP

Dt
+ ~~τ : ~∇~v + ρH (4.4)

avec Cp la capacité calorifique à pression constante, k la conductivité thermique, α le

coefficient d’expansion thermique et H la production de chaleur par unité de masse.

4.1.2 Adimensionnement et approximations

Les équations de conservation sont adimensionnées en utilisant comme grandeurs car-

actéristiques les grandeurs listées dans le tableau 5.2. Cette adimensionnalisation est classique

(cf. Ricard (2007)) si ce n’est que l’échelle de longueur est fournie par le rayon de l’isobaric

core et non celui de la planête elle-même. Dans ce chapitre, nous considérons que la densité

du fluide est fonction de la température (approximation du petit nombre de Mach) (Ricard ,

2007) :

ρ = ρ0[1 − α(T − T0)] (4.5)

Suivant l’approximation de Boussinesq, la densité et la température de référence sont con-
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Variables Grandeurs caractéristiques

Longueur Ric : rayon de l’isobaric core
Température ∆T : augmentation de température due à l’impact

Vitesse vS =
αρ0g∆TR2

ic
η0

: vitesse de l’ordre de vStokes

Temps tS = η0

αρ0g∆TRic
: temps de l’ordre de tStokes

Pression P = η0

ts
: Pression visqueuse

Tab. 4.1 – Grandeurs caractéristiques utilisées pour l’adimensionnement des équations de
conservation de la masse, de la chaleur et de la quantité de mouvement. Avec η0 la viscosité
loin du point d’impact, α le coefficient d’expansion thermique, g la gravité et ρ0 la densité du
corps impacté.

stantes en fonction de la profondeur et la dissipation thermique est nulle. L’équation Eq.4.1

peut s’écrire :

~∇.~v = 0, (4.6)

L’adimensionnement de Eq.4.6 aboutit à :

~∇∗. ~v∗ = 0, (4.7)

L’adimensionnement de Eq.4.2 permet d’évaluer le rapport des forces en présence et de

déterminer celles qui peuvent être négligées. Ainsi, Eq.4.2 devient :

Raic

Pr

D~v∗

Dt∗
= −~∇∗P ∗ + ~∇∗.

(

η(T ∗)

η0

~∇∗ ~v∗ +

[

η(T ∗)

η0

~∇∗ ~v∗
]T )

+ T ∗ ~ez, (4.8)

Le nombre de Prandtl (Pr) est un nombre sans dimension, rapport du temps caractéristique

de la diffusion thermique sur le temps caractéristique de la diffusion de la quantité de mou-

vement.

Pr =
η

κρ0
(4.9)

Pour le manteau terrestre, le nombre de Prandtl est ∼ 1023. Le nombre de Rayleigh (Raic) de

l’isobaric core est le rapport entre les forces d’Archimède et les termes de diffusion (thermique

et cinématique) :

Raic =
αρ0g0∆TR3

ic

κη0
. (4.10)

En prenant les valeurs listées dans le Tableau 5.3, on aboutit à Raic < 105. Raic
Pr est

très petit. On peut donc négliger les termes d’inertie. Ainsi l’équation de conservation de la
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rayon de la planète R 1000 - 4000 km
rayon de l’impacteur Rimp 100 - 400 km
densité moyenne ρ0 4270 kg m−3

capacité calorifique Cp 1000 J kg−1K−1

diffusité thermique κ 10−6 m2 s−1

température initiale T0 K
augmentation de la température post-impact ∆T (voir Eq.2.24) K
viscosité η0 1022 Pa.s
coefficient de dilatation thermique α 5 × 10−5 K−1

gravité g0 = 4πGρ0R/3 m s−2

Tab. 4.2 – Paramètres caractéristiques utilisés pour le modèle numérique

quantité de mouvement se résume à :

−~∇∗P ∗ + ~∇∗.

(

η(T ∗)

η0

~∇∗ ~v∗ +

[

η(T ∗)

η0

~∇∗ ~v∗
]T )

+ T ∗ ~ez = 0, (4.11)

Dans l’approximation de Boussinesq, on néglige le chauffage visqueux, interne et par

compression/décompression adiabatique. Ainsi l’équation de la chaleur se résume à :

∂T

∂t
= −~v.~∇T + κ~∇2T, (4.12)

Son adimensionnement mène à :

∂T ∗

∂t∗
= − ~v∗.~∇∗.T ∗ +

∇∗2T ∗

Raic
, (4.13)

4.2 Modèle numérique

Les équations Eq.4.7 et Eq.4.11 peuvent être découplées de l’équation Eq.4.13. L’ab-

sence de forces inertielles dans le système implique que les équations du mouvement sont

instantanées. Ainsi la connaissance du champ de densité à un instant t permet de connaitre

directement le champ de vitesse associé. Nous avons développé un code numérique permettant

de résoudre en différences finies et au second ordre de précision les équations Eq.4.7, Eq.4.11

et Eq.4.13 (Fig. 4.1).
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Dans ce chapitre, nous nous intéressons à la dynamique de réajustement d’une anomalie

thermique sphérique créée par un impact météoritique. Nous utilisons la symétrie présente

dans le système plutôt que de faire le calcul en 3 dimensions. Les équations Eq.4.7 et Eq.4.13

sont résolues en utilisant une formulation en fonction de courant avec une méthode d’inversion

directe et implicite. En géométrie axisymétrique cylindrique, pour un fluide incompressible,

la conservation de la masse se réduit à :

∂vz

∂z
+

1

r

∂

∂r
(rvr) = 0 (4.14)

avec vr et vz les vitesses suivant r et z. On définit la fonction de courant ψ(r, z) , solution

générale de l’équation Eq.4.14, par :











vr = −1
r

∂ψ
∂z

vz = 1
r

∂ψ
∂r

(4.15)

L’équation de la chaleur Eq.4.11 est résolue grâce à un schéma Implicite aux Directions Al-

ternées (ADI). Toutes les équations sont résolues au second ordre de précision dans le temps

et dans l’espace. Les termes d’advection sont calculés avec un schéma aux différences centrées.

Le nombre de Peclet de grille est le rapport entre temps de diffusion et temps d’advection

dans une cellule du maillage. Le schéma aux différences centrées engendre des oscillations

numériques pour des nombres de Peclet de grille ≥ 2. Cependant, pour des nombres de Péclet

de grille ≤ 20, ces oscillations sont négligeables (Dubuffet et al., 2000). Dans nos simulations

le nombre de Péclet de grille maximal atteint est de l’ordre de l’unité. Nous avons utilisé pour

chaque simulation au moins 129×129 points. Les conditions aux limites sont des conditions de

glissement sans frottement (free-slip) qui sont en géométrie axisymétrique cylindrique :

σrz = η

(

∂vr

∂z
+

∂vz

∂r

)

= 0 (4.16)

Pour la température, les flux de chaleurs sont nuls aux limites sauf en surface où la température

imposée est nulle. La résolution numérique des équations Eq.4.7, Eq.4.11 et Eq.4.13 sera

développée en Annexe A.
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Fig. 4.1 – Représentation schématique de la structure du code numérique permettant la
résolution des équations Eq.4.7, Eq.4.11 et Eq.4.13.
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4.3 Benchmark du modèle numérique

Des études comme celle de Blankenbach et al. (1989) et Busse et al. (1994) permettent de

tester ou réaliser un ”benchmark” des codes comme celui que nous avons développé. Cepen-

dant, ils se limitent à des géomètries cartésiennes et il n’existe pas à notre connaissance de

benchmark en géomètrie axisymétrique sphérique. Nous avons donc testé notre code à l’aide

de comparaison avec des solutions analytiques.

4.3.1 Fonction de courant

Afin de vérifier la précision et la qualité des solutions numériques obtenues après la

résolution des équations Eq.4.7 et Eq.4.11, nous avons imposé un champ de densité ana-

lytique et résolu analytiquement l’équation de Navier-Stokes à l’aide du logiciel de calcul

symbolique Maple. A partir du champ de densité analytique et des conditions aux limites

imposées, nous avons comparé les fonctions de courant analytiques Ψana(r, z) et les fonctions

de courant numériques Ψnum(r, z) obtenue après inversion du champ de densité analytique

grâce à notre code numérique. La norme L2 de l’erreur ǫ entre Ψnum et Ψana est :

ǫ =
Σi,j(

√

(Ψnum(i, j) − Ψana(i, j))2)

nznr
(4.17)

avec nz nombre de points suivant la direction ~ez (parallèle à la gravité) et nr nombre de points

suivant la direction ~er (perpendiculaire à ~ez) (1 < i < nr et 1 < j < nz).

Nous avons testé différentes fonctions Ψana(r, z) comme par exemple :

Ψana(r, z) = r3(r − 1)3z3(z − 1)3 (4.18)

avec une viscosité fonction de r η(r) = (1+r)2 (pratiquement, nous introduisons les expressions

de Ψana(r, z) et η(r) dans l’expression de l’équation de Navier Stokes Eq.4.11 et en déduisons

la distribution de densité appropriée, T ∗, que nous introduisons dans notre code numérique

pour en calculer Ψnum(r, z)). La Figure 4.3.1 montre qu’une augmentation de la résolution

d’un facteur 2 permet une diminution de l’erreur d’un facteur 4. Ce résultat confirme que
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les équations Eq.4.7 et Eq.4.13 sont bien résolues au second ordre de précision dans l’espace.

Fig. 4.2 – Erreur en fonction de la résolution. Ce test a été réalisé avec une viscosité fonction
de r : η(r) = (1 + r)2 et Ψ une fonction polynomiale de r et z : Eq.4.18.

4.3.2 Diffusion

Dans cette partie, on teste la résolution de la diffusion dans l’équation de conservation de

la chaleur avec chauffage interne :

∂T

∂t
= κ∇2T + φ, (4.19)

Pour tester la résolution de la diffusion thermique, on cherche un profil de température

théorique ne dépendant que de r satisfaisant Eq.4.19. On impose une production de chaleur

interne adimensionnée φ∗ = 1 et vr = vθ = 0. Les conditions aux limites pour la température

sont : flux nuls sur toutes les surfaces, sauf en r = 1 où la température est nulle. Ainsi lorsque

le système devient stationnaire :

∇∗2
r T ∗ + φ∗ = 0 (4.20)
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avec

∇2
r =

∂2

∂r2
+

1

r

∂

∂r
(4.21)

Une fois l’état stationnaire atteint, on compare le profil de température obtenu au profil

théorique de diffusion :

T ∗
theo(r

∗) =
1

4
(1 − r∗2) (4.22)

La Figure 4.3.2 montre qu’une augmentation de la résolution d’un facteur 2 permet une

diminution de l’erreur d’un facteur 4. Ce résultat confirme que l’équation Eq.4.11 est bien

résolue au second ordre de précision dans l’espace.

10 100 1000
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1×10
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1×10
-6

1×10
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1×10
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-3

ε

Numerical values

Regression fit : ε = 6,25.10
-2

 * N
-2

Fig. 4.3 – Erreur en fonction de la résolution lors du test de la diffusion thermique.

4.4 Dynamique de réajustement thermo-mécanique après im-

pact

Les impacts météoritiques sur une protoplanète provoquent une augmentation locale de

la température après passage de l’onde de choc sous le point d’impact. Afin de caractériser

la dynamique de réajustement thermo-mécanique de l’anomalie thermique créée par impact

météoritique, nous avons suivi son évolution géométrique (épaisseur et extension radiale) et

l’évolution de sa température en fonction du temps.
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Pour déterminer les échelles de temps et de longueur, nous avons utilisé le code numérique

en géométrie axisymétrique cylindrique avec viscosité variable détaillé précédemment. Les

résultats (qui seront détaillés dans l’article de ce chapitre) montrent que pour des Raic

faibles, l’anomalie thermique se refroidit par diffusion. Pour des Raic suffisamment grands,

la dynamique de l’anomalie thermique est caractérisée par une étape advective d’étalement à

température et volumes constants sous la surface puis par une étape diffusive de refroidisse-

ment.

Nous nous sommes intéressés au temps auquel le transport de chaleur par diffusion prend

le pas sur le transport par advection. L’épaisseur de l’anomalie thermique après l’étape d’ad-

vection ne dépend pas de la taille initiale de l’impacteur mais uniquement des propriétés

physiques du corps impacté. Le temps nécessaire à l’étape d’advection dépend de la taille de

l’impacteur et des propriétés physiques du corps impacté. Les échelles de temps sont compa-

rables à la durée d’accrétion des planètes.



Article : Thermo-mechanical

adjustment after impacts during

planetary growth

L’article suivant est publié dans la revue Geophysical Research Letters (Monteux et al.,

2007).

The thermal evolution of planets during their growth is strongly influenced by impact

heating. The temperature increase after a collision is mostly located next to the shock. For

Moon to Mars size planets where impact melting is limited, the long term thermo-mechanical

readjustment is driven by spreading and cooling of the heated zone. To determine the time and

length scales of the adjustment, we developed a numerical model in axisymmetric cylindrical

geometry with variable viscosity. We show that if the impactor is larger than a critical size,

the spherical heated zone isothermally flattens until its thickness reaches a value for which

motionless thermal diffusion becomes more effective. The thickness at the end of advection

depends only on the physical properties of the impacted body. The obtained timescales for

the adjustment are comparable to the duration of planetary accretion and depend mostly on

the physical properties of the impacted body.

69
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Introduction

Impacts have strongly influenced the evolution of planets : a collision of the Earth with a

Mars-sized body is at the origin of the formation of the Moon (Hartmann and Davis , 1975)

and the impact by a kilometer-sized body could be responsible for the mass extinction at

the K-T boundary (Alvarez et al., 1980). It is during accretion that impacts played the most

significant role, depositing and burying heat into growing planetary bodies.

When the impact velocity becomes larger than the elastic velocities in the impactor, a

shock wave develops. The shock pressure, increasing with the size of the impacted body, is

nearly uniform in a spherical region next to the impact (the isobaric core), and strongly decays

away from it Croft (1982). Following the adiabatic pressure release, the peak pressure being

independent of impactor size, a temperature increase of several hundred degrees remains on

Moon to Mars size bodies Senshu et al. (2002) (see Eq.5.34). Hence, the hotter temperatures

are located close to the surface during planetary growth (Kaula, 1979) and large impacts

have caused extensive melting and formation of magma oceans on Earth (Tonks and Melosh,

1993).

The thermal anomaly caused by an impact generates a buoyant thermal anomaly that

ultimately drives an isostatic adjustment. If the impact velocity is larger than 7.5 km.s−1,

a significant volume of the isobaric core is molten (O’Keefe and Ahrens, 1977) hence the

adjustment is controlled by two-phase flow and probably hydrofracturation (Solomatov , 2000).

For smaller planets or planetesimals, melting is nearly absent therefore the thermo-mechanical

adjustment is dominated by the slow viscous deformation and thermal diffusion of the hot

thermal anomaly.

In this study, we investigate the thermal relaxation and viscous deformation after the

shock of an impactor on a small planet or planetesimal in order to derive scalings for the

relevant length and time scales of the thermo-mechanical adjustment.
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Model description

Thermal state after an impact

Energy balance calculations and shock simulations suggest that the radius of the isobaric

core Ric is comparable or slightly larger than that of the impactor Rimp and we use Ric =

31/3Rimp (Senshu et al., 2002; Pierazzo et al., 1997). Away from the isobaric core, the shock

wave propagates and the peak pressure decays with the square of the distance r from the

center of the isobaric core (Pierazzo et al., 1997). Just after the adiabatic pressure release,

the thermal perturbation corresponds to an isothermal sphere of radius Ric and temperature

T0 + ∆T that decays when r > Ric as

T (r) = T0 + ∆T

(

Ric

r

)m

, (4.23)

with m ∼ 4.4 as proposed by Senshu et al. (2002).

The energy dissipated as heat following the shock is a fraction of the kinetic energy

of the impactor. The impactor velocity vimp should be comparable to the escape velocity

vimp =
√

2gR, where g = 4/3GπρR, ρ and R are the gravity, density and radius of the

impacted growing planet (Kokubo and Ida, 1996). Assuming ρ ∼ ρimp ∼ ρic, the temperature

increase ∆T is

∆T =
4π

9

γ

f(m)

ρGR2

Cp
, (4.24)

where Cp is the heat capacity of the impacted body and G is the gravitation constant. The

efficiency of kinetic to thermal energy conversion γ is close to 0.3 according to physical and

numerical models (O’Keefe and Ahrens, 1977). The function f(m) represents the volume

effectively heated normalized by the volume of the isobaric core (i.e., f(m) = 1 if only the

isobaric core is heated). Assuming Ric ≪ R and integrating Eq.4.23 leads to f(m) ∼ 2.7

and 37% of the impact heating is released within the isobaric core. The temperature increase

does not depend on the size of the impactor but on the square of the radius of the impacted

body.

Immediatly after the shock, a fraction of the isobaric core is removed during crater exca-
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Fig. 4.4 – Close up view of the non dimensional temperature fields and streamlines computed
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(middle) and t∗ = 10 (bottom) (we use λ = 10−2 and Raic = 102 (see 2.2)).
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vation. However, it is only for small impactors (less than 5 km of radius) and large planets

(more than 3000 km of radius) that a significant fraction of the heated zone is redistributed

(Maxwell , 1977). Because our study is focused on large impacts (> 10km) on small planets

(< 3000km), we can neglect the excavated heat or consider it as an additional uncertainty on

the parameters γ or f(m) (see Eq.5.34). Following excavation, reduction of the crater depth

to at most few kilometers takes place through isostatic rebound. The total amount of vertical

motion that occurs during the isostatic process (a few km), and its duration (typically a few

103y) are negligeable compared to the lengthscales and timescales of thermal readjustment.

After the crater formation, most of the initial energy still remains below the crater (Turtle

et al., 2003). Modelling these processes of mass and energy redistribution is beyond the scope

of this paper since we are interested in the long term consequences of shock heating as in

Reese et al. (2002).

The proposed thermal state following an impact sketched in Fig.1 (top) is that of a cold

body of homogeneous temperature T0 perturbed by the impact of a sphere of radius Ric (the

depth of the crater being negligible compared to the heated zone).

Thermo-mechanical model

The governing non-dimensional equations for the extremely viscous flow of a cooling hot

drop are

−~∇P ∗ + ~∇.

(

η(T ∗)

η0

~∇ ~v∗ +

[

η(T ∗)

η0

~∇ ~v∗
]T )

+ T ∗ ~ez = 0, (4.25)

∂T ∗

∂t∗
=

∇2T ∗

Raic
− ~v∗.~∇T ∗, (4.26)

~∇. ~v∗ = 0, (4.27)

where distances, temperature and velocity are normalized by Ric, ∆T and the characteristic

Stokes velocity vs of the isobaric core

vs =
αρg∆TR2

ic

η0
, (4.28)
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where η0 is the viscosity far from the impact and α the thermal expansivity of the impacted

body. Raic is the Rayleigh number based on the isobaric core radius :

Raic =
αρg∆TR3

ic

κη0
. (4.29)

We define a Rayleigh number based on the size of the isobaric core Ric since in all our

experiments, the radius of the planet R remains much larger than Ric and thus does not affect

the dynamics except through the gravity and the temperature increase (see Eq.5.34).

For planets of Moon to Mars size the gravity and the temperature increase are not very

large (e.g. g ≃ 3 m s−2, ∆T ≃ 300 K). We also consider impactors with radius small compared

to the planet radius (e.g. Ric ≃ 300 km). In this case, Raic should remain moderate (say lower

than 105) assuming that the coldest material of the growing planetesimal have a viscosity

η0 comparable to that of the present day Earth, say around 1021 Pa s (e.g. Raic ≃ 4700 for

κ = 10−6 m2s−1, α = 5× 10−5 K−1, Cp = 1200 J K−1 kg−1, ρ = 3870 kg m−3). The viscosity

is temperature-dependent η(T ∗) = η0λ
T ∗

, λ being the viscosity ratio (lower than 1) between

the hottest (T ∗ = 1) and the coldest (T ∗ = 0) material. This viscosity decreases sharply with

temperature and its expression is simpler to implement than the usual Arrhenius law.

We developed and benchmarked against analytical solutions (see appendix) a finite dif-

ference code to solve Eq.4.25 and Eq.4.27 in axisymmetric cylindrical geometry. We use a

stream function formulation for the Stokes equation with a direct implicit inversion method

(Schubert et al., 2001). The heat equation Eq.4.26 is solved by an Alternating Direction Im-

plicit (ADI) scheme. All the equations are discretized with a second order accuracy in space

and time. Advection terms are calculated with a centered differences scheme. This scheme is

known to produce numerical oscillations for grid Peclet numbers larger than ≃ 20 (the grid

Peclet number is Ra∆x2v∗/∆t where ∆x is the grid dimension and ∆t the time step) (Dubuf-

fet et al., 2000) but in our simulations, the maximum Peclet number remains of order unity.

We used at least 129 × 129 grid points and the dimensions of the calculation domain varies

between 10Ric × 10Ric and 100Ric × 100Ric. Boundary conditions are free-slip, isothermal at

the surface and insulating on other walls. In order to keep a good accuracy in a large enough

domain and with strong viscosity variations we run the simulations up to Raic = 104 only,
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from which we fit scaling laws that can be extrapolated to higher Rayleigh numbers.

The geometrical evolution of the post-impact thermal anomaly as a function of time is

monitored by its non-dimensional radial extent R∗(t∗), its thickness a∗(t∗) and its maximum

temperature T ∗
max(t∗). a∗(t∗) is the depth where the second derivative of the vertical temper-

ature profile at r = 0 is zero. Along this profile the maximum temperature value T ∗
max(t∗)

is reached at z = z∗max. R∗(t∗) is the distance where the second derivative of the horizontal

temperature profile at z = z∗max is zero.

Results

For large enough Rayleigh numbers, the thermal relaxation consists in an early advective

stage corresponding to an isothermal flattening of the hot drop, followed by a later stage of

diffusive cooling. For Raic ≤ 4.9, cooling is motionless.

Advective stage and Diffusive stage

Fig.2 shows a first stage in the thermal relaxation corresponding to isothermal spreading

of the buoyant hot region below the surface. This phenomenon of viscous gravity currents has

been widely studied (Bercovici and Lin, 1996; Koch and Koch, 1995; Huppert , 1982; Koch

and Manga, 1996).

The evolution of the shape is comparable to these works even though they were either

designed to study mantle plumes fed by a deeper conduit (Bercovici and Lin, 1996) or com-

positional plumes (Koch and Manga, 1996). Moreover, the analytical results and scaling laws

given by (Koch and Koch, 1995) have been mostly derived in a regime where R∗ ≫ a∗ which

is not really the case in our calculations.

During the advective stage (see Fig.1 (middle)), the aspect ratio of the drop is increas-

ing while the temperature and the volume of the thermal anomaly remain nearly constant,
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i.e.

a∗

2
R∗2 ∼ 1. (4.30)

The second stage of thermal relaxation is dominated by diffusion. After the hot drop stops

flattening, heat is diffused in all directions and more efficiently through the top isothermal

cold surface. As a consequence, R∗ and a∗ increase with time as seen in Fig.2. The evolution of

a∗(t∗) is rapidly consistent with a purely diffusive model : a∗(t∗) ∼
√

2κt∗. The lateral extent,

R∗(t∗), evolves more slowly but reaches a similar diffusive behavior after a long time. The

temperature decreases rapidly with the power of −1.8 (see Fig.1 (bottom) and Fig.2).

Time and length scales

The transition from the advective to the diffusive stage happens when the diffusion veloc-

ity, κ/a overcomes the advection velocity which is of order αρg∆Ta2/η0. This simple balance

implies that

a∗min

2
= c1Ra

−1/3
ic , (4.31)

where c1 is a constant. The volume of the hot anomaly being constant, the radius of the

thermal anomaly at the end of the advective stage, R∗
adv is easily obtained by combining

Eq.4.31 and Eq.4.30 :

R∗
adv = c1

−1/2Ra
1/6
ic . (4.32)

The time tadv at the end of the advection stage corresponds to the time needed to advect

the bottom of the thermal anomal from its initial depth 2Ric to its final depth amin. As the

vertical velocity ∂a/∂t is of order of −αρg∆Ta2/η0, we get

∂a

∂t
= −c2

αρg∆Ta2

η0
, (4.33)

where c2 is a geometrical factor.

Integration of Eq.4.33 from a(0) = 2Ric to a(tadv) = amin using Eq.4.31 implies that the
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end of the advection phase occurs at

t∗adv =
1

c2

(

1

2c1
Ra

1/3
ic − 1

2

)

. (4.34)

These scalings of Eq.4.31, Eq.4.32 and Eq.4.34 are confirmed by fitting the results of the

numerical experiments shown in Fig.3 with c1 ∼ 1.7 and c2 ∼ 0.2.

Of course, the transition between advective and diffusive stages only occurs when the

initial size of the isobaric core is larger than the minimum thickness given by Eq.4.31. This

threshold Rt
ic obtained when a∗min = 2 corresponds to the threshold Rayleigh number

Rat
ic = c3

1 = 4.9. (4.35)

For Raic < Rat
ic, a∗min = 2Ric and t∗adv is not defined. Below Rat

ic the heat is diffused out

without advection.

The previous scalings obtained for a uniform viscosity are also valid for large viscosity

contrast. Our simulations depicted in Fig.3 (squares for λ = 10−1 and triangles for λ = 10−2)

show that large viscosity contrasts enable the drop an easier spreading below the surface in

agreement with Koch and Koch (1995). As the resistance to internal shearing decreases with λ,

horizontal velocity contrasts are more important for low viscosities. As a result, the thickness

decreases by about 10 %, the radial extent increases by a similar amount and the advection

time decreases by a factor ∼2. The temperature dependence of the viscosity affects our results

by a minor amount because the readjustment is mostly controled by the viscosity far from

the isobaric core.

The scaling laws with physical dimensions can be easily expressed. Using Eq.5.34 and

assuming that the planet density remains uniform so that g = 4/3πGρR, the minimal thickness

of the thermal anomaly and the time to reach this thickness are

amin = 2b1
L2

R
(4.36)
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Fig. 4.6 – Minimum thickness a∗min/2 (top), radial extent R∗ (middle) and time of equilibrium
t∗adv (bottom) as functions of Raic for different viscosity contrasts (black circles for a uniform
viscosity, brown squares and black triangles for λ = 10−1 and λ = 10−2). The dashed lines
correspond to the predictions of Eq.4.31, Eq.4.32 and Eq.4.34 (we use c1 = 1.7, c2 = 0.2).
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and

tadv = b2
L2

κ

(

L

R

)2
(

1 − b1
L2

RRic

)

. (4.37)

In these expressions, b1 and b2 are dimensionless constants,

b1 =
3

2
c1

(

f(m)

2γπ2

)1/3

∼ 1.96, b2 =
b2
1

2c3
1c2

∼ 1.96, (4.38)

and the properties of the impacted planet appear through a characteristic length

L =

(

Cpκη0

αρ3G2

)1/6

∼ 212 km. (4.39)

Discussion and conclusion

We developed a thermo-mechanical model for the long term relaxation after an impact.

In a first stage, the heated region spreads below the surface until diffusive cooling becomes

more effective. The transition between the advective and diffusive stages is described by a

thickness amin and timescale tadv for which we proposed scalings laws. Hence we can predict

geometrical and time evolution of the thermal anomaly caused by a meteoritical impact as

functions of rheological parameters of the impacted planetesimal and impactor. All our results

are summarized in Fig.4.

The temperature increase (top panel) and the thickness of the thermal anomaly after

advection (middle panel) do not depend on the initial size of the impactor but only on the

properties of the impacted body (and therefore its radius assuming known its other properties,

see Eq.5.34 and Eq.4.36). As the volume of the isobaric core is proportional to that of the

impactor the minimum thickness of the thermal anomaly corresponds also to the minimum

radius of the impactor that can trigger advection (middle panel). For a Mars size planet

(R = 3400 km), impacts increase the temperature by 390 K (in relative agreement with

Senshu et al. (2002)) and post-impact advection only occurs for impactors with radius larger

than 18 km. After advection, the thickness of the thermal anomaly is 52 km for all impactors

larger than 18 km. For smaller impactors, only heat diffusion occurs.
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Fig. 4.7 – Temperature increase ∆T (top), thickness amin/2 (middle) and advection time
tadv (bottom) as functions of the planetary radius. For too small impactors (right side label),
advection does not occur. The advection time is plotted for different impactor radii.
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The duration of advection depends on the impactor size (Fig.4 bottom panel). As shown

in Eq.4.37, the time of advection is lower than a threshold value obtained for an infinitely

large impactor (which of course would disrupt the planet). For a Mars size planet impacted by

bodies with 1/10 to 1/100 smaller radii, advection ends up after, 10 Myr, 5 Myr, respectively.

After this advective stage, heat is slowly removed by diffusion in ∼20 Myr.

These timescales are of the same order as those for accretion and differentiation (Yin

et al., 2002). Hence, until impact melting is efficient, heat brought by impacts is stored within

the mantle even taking into account of the deformation of the heated region. The scalings

proposed here could be used to compute more accurate one dimensional thermal evolution

models of growing planets.

Acknowledgements

The authors thank J. Schmalzl, H. Samuel and anonymous reviewer for their usefull comments

about the manuscript. They also thank J. Melosh and M. Monnereau for helpfull discussions.

This project was funded by the A.N.R. ETHER.



Chapitre 5

Modélisation thermo-mécanique

avec séparation de phases

Les planètes telluriques sont composées principalement de phases silicatées et de phases

métalliques. La fugacité d’oxygène peut jouet un rôle important vis à vis de la quantité de

fer métallique disponible pour former le noyau. L’évolution de ces conditions pendant la for-

mation de la Terre restent difficiles à contraindre (Wood et al., 2006). La phase métallique

plus dense se trouve au centre des planètes et les silicates plus légers se trouvent au dessus

et forment le manteau. Cependant, cette différenciation n’a pas toujours existé. Pendant les

stades de formation primitifs, les planètes étaient indifférenciées et le fer et les silicates étaient

répartis de façon homogène. Les impacts météoritiques apportent une quantité importante de

chaleur sur le corps impacté. Cette énergie, si elle est suffisante, peut éventuellement, comme

nous le verrons dans le chapitre suivant, créer une différenciation locale entre le fer dense et

les silicates plus légers dans la zone chauffée. Le fer pourra ensuite migrer vers le centre de la

planète impactée et former le noyau. Afin de caractériser le réajustement thermo-mécanique

d’une telle anomalie thermo-chimique, et notamment ses effets sur la formation du noyau

terrestre, nous devons utiliser une géométrie plus réaliste que la géométrie axisymétrique

cylindrique précédemment utilisée. Nous avons donc développé un autre code numérique per-

mettant de résoudre les équations de la dynamique des milieux continus en géométrie ax-

isymétrique sphérique. Dans ce code numérique, la gravité n’est plus constante mais varie en

83
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fonction de r la distance au centre de la planète impactée.

Afin de tester ce code et en plus des études de benchmark que nous développerons

dans la partie suivante, nous avons suivi la dynamique d’une anomalie seulement thermique

en géométrie axisymétrique sphérique dans des conditions similaires à celles listées dans le

chapitre précédent (Monteux et al., 2007).

5.1 Modèle physique

La grande différence de potentiel de gravité entre une planète différenciée et une planète

homogène rend indispensable la prise en compte de la dissipation visqueuse. Nous utilisons

donc dans notre modèle l’approximation étendue de Boussinesq (Christensen and Yuen, 1985).

Dans cette approximation, on introduit la dissipation thermique par frottements visqueux et

la compression-décompression adiabatique. Dans ce modèle nous considérons aussi les varia-

tions de densité dues à la composition chimique C en plus des variations de densités dues à la

températures. Les variations de densité d’origines compositionnelles sont d’ailleurs bien plus

larges que celles d’origines thermiques Le transport de la composition chimique se fait prin-

cipalement par advection. La diffusivité chimique est faible et sera négligée. Ainsi l’équation

de conservation de la composition chimique C (fraction volumique de metal) est :

∂C

∂t
= −~v.~∇C, (5.1)

Les équations adimensionnées caractérisant la dynamique du système sont :

− ~∇∗P ∗ + ~∇∗.

(

η(T ∗)

η0

~∇∗ ~v∗ +

[

η(T ∗)

η0

~∇∗ ~v∗
]T )

+

(

T ∗ − BC∗
)

g(r)

g(R)
~ez = 0, (5.2)

∂T ∗

∂t∗
=

∇∗2T ∗

RaT
− ~v∗. ~∇∗T ∗ + Di

(

η

η0
Φ − v∗r

(

T ∗ +
T0

∆T

)

g(r)

g(R)

)

, (5.3)

∂C∗

∂t∗
= − ~v∗. ~∇∗C∗, (5.4)

~∇∗. ~v∗ = 0, (5.5)

Les distances, la température et les vitesses sont normalisées par les grandeurs listées dans le
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Variables Grandeurs caractéristiques

Longueur R : rayon de la planète impactée
Température ∆T : augmentation de température due à l’impact

Vitesse vS = αρ0g∆TR2

η0
: vitesse de l’ordre de vStokes

Temps tS = η0

αρ0g∆TR : temps de l’ordre de tStokes

Pression P = η0

ts
: Pression visqueuse

Tab. 5.1 – Grandeurs caractéristiques utilisées pour l’adimensionnement des équations de
conservation de la masse, de la chaleur, de la composition chimique et de la quantité de
mouvement. Avec η0 la viscosité loin du point d’impact, α le coefficient d’expansion thermique,
g la gravité et ρ0 la densité du corps impacté.

tableau 5.1. Cette fois-ci nous avons choisi le rayon de la planète comme unité de longueur.

Di est le nombre de dissipation et Di = αρ0gR/ρCp.

Par souci de simplicité, nous considérons que ρCp = ρFeC
Fe
p = ρSiC

Si
p . La fonction de dissi-

pation Φ est définie par la relation Φ = 2ėij ėij et convertit l’énergie potentielle en chaleur.

RaT est le nombre de Rayleigh thermique basé sur le rayon de la planète impactée R :

RaT =
αρg0∆TR3

κη0
. (5.6)

avec la diffusivité thermique κ = k/ρCp. Le nombre sans dimension B représente le rapport

entre les forces de flottabilités dues au variations de la composition chimique et les forces de

flottabilités dues aux variations de température :

B =
RaC

RaT
=

∆ρ0

ρ0α∆T
, (5.7)

avec ∆ρ0 = ρFe − ρSi et ρ0 la densité moyenne de la planète. La gravité est une fonction

linéaire du rayon de la planète impactée :

g(r) =
4

3
Gπρ0r, (5.8)

Afin de suivre la dynamique d’une anomalie thermo-chimique provoquée par un impact

météoritique sur une planète en croissance, nous avons développé un code numérique perme-

ttant de résoudre les équations Eq.5.2, Eq.5.3, Eq.5.4 et Eq.5.5 avec une viscosité pouvant
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Fig. 5.1 – Représentation schématique de la structure du code numérique permettant la
résolution des équations Eq.5.2, Eq.5.3, Eq.5.4 et Eq.5.5
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dépendre de la chimie et/ou de la température, en géométrie axisymétrique sphérique et en

volumes finis.

5.2 Modèle numérique

En géométrie axisymétrique sphérique, pour un fluide incompressible, la conservation de

la masse se réduit à :

∂

∂r
(r2vr) +

r

sin θ

∂

∂θ
(sin θvθ) = 0 (5.9)

avec vr et vθ les vitesses suivant r et θ. On définit la fonction de courant ψ(r, θ) par :











vr = 1
r2 sin θ

∂ψ
∂θ

vθ = − 1
r sin θ

∂ψ
∂r

(5.10)

La figure 5.1 schématise la méthode de résolution des équations Eq.5.2, Eq.5.3, Eq.5.4

et Eq.5.5. La structure du code est sensiblement la même que celle utilisée précédemment en

géométrie axisymétrique cylindrique. Nous utilisons une formulation en fonction de courant

pour la résolution de l’équation de Stokes avec une méthode d’inversion implicite directe

(Schubert et al., 2001). L’équation de la chaleur est résolue par un schéma implicite aux direc-

tions alternées (A.D.I.) (Peaceman and Rachford , 1955; Douglas, 1955). Toutes les équations

sont discrétisées au second ordre de précision dans l’espace et dans le temps.

Les conditions aux limites pour la fonction de courant sur la surface et l’axe de symétrie

sont des conditions de glissement sans frottement (free-slip).En géométrie axisymétrique sphérique

ces conditions s’écrivent :

σrθ = η

(

r
∂

∂r

(

vθ

r

)

+
1

r

∂vr

∂θ

)

= 0 (5.11)

Pour la température, les flux de chaleurs sont nuls aux limites sauf en surface où la température

imposée est nulle.

Pour résoudre le transport d’un champ peu diffusif par rapport au champ de température

comme c’est le cas pour un champ chimique, les modèles numériques de Honda et al. (1993);

Tackley and King (2003); Höink et al. (2005) utilisent des méthodes de traceurs. La composi-
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tion est proportionnelle à la concentration en traceurs. Cette méthode nécessite une résolution

différente des équations de transport thermique et chimique. Nous proposons dans ce chapitre

d’utiliser une même formulation pour les transports de chaleur et de chimie.

Afin de pouvoir traiter le transport d’un champ chimique, il est nécessaire de pouvoir

résoudre convenablement (i.e. sans oscillation numérique) un champ purement advectif. Pour

cela, notre code numérique inclut divers schémas T.V.D. (Total Variation Diminishing) (Roe,

1986; Laney , 1998; Srámek , 2005) qui sont non seulement non-oscillants mais aussi, permettent

de limiter les flux diffusifs numériques.

L’équation de transport d’un champ X purement advectif (i.e. non diffusif) est :

∂X

∂t
+ ~v.~∇X = 0, (5.12)

On introduit un terme de flux F . Par formulation en volumes finis, l’équation précédente

s’écrit :

∂X

∂t
+

FN
r ∆SN − FS

r ∆SS

dV
+

FE
θ ∆SE − FW

θ ∆SW

∆V
= 0 (5.13)

où les flux sur les surfaces de la maille aux points (i, j) sont :







































FN
r = Fj+1/2 = vr(i, j + 1/2)X(i, j + 1/2)

FS
r = Fj−1/2 = vr(i, j − 1/2)X(i, j − 1/2)

FE
θ = Fi+1/2 = vθ(i + 1/2, j)X(i + 1/2, j)

FW
θ = Fi−1/2 = vθ(i − 1/2, j)X(i − 1/2, j)

(5.14)

avec ∆S la surface sur laquelle s’applique le flux et ∆V le volume de la maille au point

(i, j) (Fig.5.1). On définit v+ et v− tels que F = vX = v+X+ + v−X− avec v+ = 0 si v < 0

et v− = 0 si v > 0. La théorie des schémas Total Variation Diminishing (T.V.D.) (Roe, Osher,

Van Leer, Sweby, Harten...) nous propose pour un champ X :

Xj+1/2 = Xj + λ(Xj+1 − Xj) (5.15)

Lorsque λ = 0 ce schéma est le classique shéma upwind, stable mais très diffusif. Selon ce
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Fig. 5.2 – Schéma de discrétisation des termes intervenant dans la méthode ”Limiteur de
Flux”.

schéma, les vitesses déterminent le sens des flux. La fonction λ(Xj+1 − Xj) est la correction

non linéaire au schéma Upwind. Tous les termes listés précédemment et leur domaines d’ap-

plications sont résumés dans la Figure 5.2. A une vitesse v > 0 correspond X+ et λ+ et à une

vitesse v < 0 correspond X− et λ−. Ainsi, par exemple, si vθ(i − 1/2, j) > 0 :

X+(i − 1/2, j) = X(i, j) + λ+(i − 1/2)(X(i) − X(i − 1)) (5.16)

La fonction de correction λ est implémentée dans la résolution de l’équation de transport

de la chaleur et de la composition chimique Eq.5.12 (Fig.5.1). Parmi les nombreux schémas

limiteurs de flux existants, nous avons implémenté dans notre code numérique les schémas

Upwind, Minmod et Superbee (Tab.5.2).
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Schéma Fonction de correction

Différences centrées finies λ+ = λ− = 1/2

Upwind λ+ = λ− = 0

Minmod λ(i) = (1/2) ∗ (1 − |v| dt
dθ )minmod(1, rp(i + 1/2))

Superbee λ(i) = 1
2max(0, min(1, 2 ∗ rp(i + 1

2)), min(2, rp(i + 1
2)))

Tab. 5.2 – Tableau listant les différents schémas limiteurs de flux implémentés dans lotre code
numérique et leurs fonctions de corrections λ associées.

La fonction minmod(a, b) est définie par :



























minmod(a, b) = 0 si ab ≤ 0

minmod(a, b) = min(a, b) si ab > 0 et a > 0

minmod(a, b) = max(a, b) si ab > 0 et a < 0

(5.17)

rp(i+1/2) = X(i)−X(i−1)
X(i+1)−X(i) est le rapport des pentes contigües. Le code a été soigneusement

testé par rapport à des solutions analytiques. La résolution numérique des équations Eq.5.2,

Eq.5.3, Eq.5.4 et Eq.5.5sera développée en Annexe A.

5.3 Benchmark du modèle numérique

5.3.1 Résolution des équations mécaniques

Afin de vérifier la précision et la qualité de la résolution des équations Eq.5.2 et Eq.5.5,

nous avons imposé une densité analytique ρana telle qu’elle corresponde à une fonction de

courant Ψana(x, z) respectant les conditions aux limites de free-slip. Nous avons, grâce au

logiciel Maple, obtenus, la solution suivante

ρana = cos(θ)r(1 − r) (5.18)

Ψana = − 1

10080

(

7r5 − 18r4 + 25r2 − 14

)

r2(cos(2θ) − 1) (5.19)

Cette fonction de courant correspond à des vitesses :

vr =
1

2520
(7r5 − 18r4 + 25r2 − 14) cos(θ) (5.20)
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vθ = − 1

5040
(49r5 − 108r4 + 100r2 − 28) sin(θ) (5.21)

Nous avons ensuite comparé cette fonction de courant analytique Ψana(r, θ) et la fonction

de courant numérique Ψnum(r, θ) obtenues après inversion du champ de densité grâce à notre

code numérique. La norme L2 de l’erreur ǫ entre Ψnum et Ψana est :

ǫ =
Σi,j(

√

(Ψnum(i, j) − Ψana(i, j))2)

nθnr
(5.22)

avec nθ nombre de points suivant θ et nr nombre de points suivant r (1 < i < nθ et1 < j < nr).

Nous avons testé la résolution de la fonction de courant avec des viscosités dépendantes de

la colatitude θ (Fig. 5.3), du rayon r (Fig. 5.4) ou des deux (Fig. 5.5). Les Figures 5.3, 5.4
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Fig. 5.3 – Erreur en fonction de la résolution pour le test sur la fonction de courant pour
différentes viscosités ne dépendant que de θ.

et 5.5 montrent qu’une augmentation de la résolution d’un facteur 2 permet une diminution

de l’erreur d’un facteur 4. Ce résultat confirme que les équations Eq.5.2 et Eq.5.5 sont bien

résolues au second ordre de précision dans l’espace.
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Fig. 5.4 – Erreur en fonction de la résolution pour le test sur la fonction de courant pour
différentes viscosités ne dépendant que de r.
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Fig. 5.5 – Erreur en fonction de la résolution pour le test sur la fonction de courant pour
différentes viscosités dépendant de θ et de r.
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5.3.2 Résolution des équations de transport

Transport diffusif

Dans cette partie, on teste la résolution de la diffusion dans l’équation de conservation de

la chaleur :

∂T

∂t
= κ∇2T + φ, (5.23)

Pour tester la résolution de l’inversion du Laplacien, on cherche une solution stationnaire de

profil de température ne dépendant que de r, solution de l’équation Eq.5.56. On impose une

production de chaleur interne constante φ∗ = 1. Les conditions aux limites pour la température

sont : flux nuls sur toutes les surfaces, sauf en r = 1 où la température est nulle. Ainsi :

∇2
rT

∗ + φ∗ = 0 (5.24)

avec

∇2
r =

1

r2

∂

∂r
(r2 ∂

∂r
) (5.25)

dont la solution est :

T ∗
ana(r

∗) = (1 − r∗2)/6 (5.26)

L’intégrale du flux de chaleur en surface doit converger vers 4π/3 à l’erreur de la machine

près. Une fois l’état stationnaire atteint, on compare aussi le profil de température obtenu au

profile théorique de diffusion. La Figure 5.6 montre que l’erreur entre les profils de température

théorique et numérique diminuent d’une facteur 4 lorsque la résolution augmente d’un facteur

2. Ce résultat confirme la bonne résolution, au second ordre, de l’équation de diffusion de la

chaleur.

Transport advectif

Parmi les limiteurs de flux listés précédemment (cf partie 2), le choix est porté vers celui

qui engendre le moins d’erreurs dans le cas d’un transport advectif pur. Pour cela, on soumet

une anomalie chimique sphérique à un champ de vitesse imposé de type Rybczynski-Hadamard
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Fig. 5.6 – Erreur en fonction de la résolution pour le test sur la diffusivité thermique.

(Levich, 1962) correspondant au champ de vitesse à l’intérieur d’une bille dense qui tombe

dans un milieu de densité plus faible (champ de vitesse no-slip à la surface de la bille). La

diffusivité chimique est imposée nulle. Ce champ de vitesse est imposé pendant un temps ∆t

puis inversé pendant ∆t pour comparer l’état final à l’état initial (identiques en l’absence de

diffusion numérique).

Les figures 5.7, 5.8 et 5.9 représentent les compositions chimiques initiales, à ∆t suffisam-

ment long pour déformer la sphère et finales après un transport purement advectif pour les

schémas Upwind, Minmod et Superbee détaillés précédemment. Le schéma Différence Finies

Centrées n’est pas représenté ici car il est accompagné d’importantes oscillations numériques.

La différence entre le champ de température final et initial est représentée sur la figure

5.10.

La norme L2 de l’erreur ǫ entre la composition chimique initiale X0 et finale Xfin
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est :

ǫ =
Σi,j(

√

(X0 − Xfin)2)

nθnr
(5.27)

avec nθ nombre de points suivant la direction ~eθ et nr nombre de points suivant la direction

~er. Ces expériences sont réalisées avec des grilles 200 × 200, un nombre de Courant de 0.4

et pendant un temps ∆t∗ = 18.8. Des 3 schémas non oscillants implémentés dans notre code

numérique, le schéma Superbee donne les résultats les plus satisfaisants (i.e. la diffusivité

numérique est faible). Nous utiliserons donc dorénavant le schéma Superbee pour la suite de

l’étude.
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Fig. 5.7 – Evolution d’un champ de composition chimique adimensionné dans un champ de
vitesse de type Rybczynski-Hadamard avec un schéma limiteur de flux Upwind. L’image de
gauche réprésente l’état initial, celle du milieu l’état après ∆t et celle de gauche l’état final.
La norme L2 de l’erreur ǫ entre la composition chimique initiale X0 et finale Xfin est égale à
2.9 %.
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Fig. 5.8 – Evolution d’un champ de composition chimique adimensionné dans un champ de
vitesse de type Rybczynski-Hadamard avec un schéma limiteur de flux Minmod. L’image de
gauche réprésente l’état initial, celle du milieu l’état après ∆t et celle de gauche l’état final.
La norme L2 de l’erreur ǫ entre la composition chimique initiale X0 et finale Xfin est égale à
0.98 %.
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Fig. 5.9 – Evolution d’un champ de composition chimique adimensionné dans un champ de
vitesse de type Rybczynski-Hadamard avec un schéma limiteur de flux Superbee. L’image de
gauche réprésente l’état initial, celle du milieu l’état après ∆t et celle de gauche l’état final.
La norme L2 de l’erreur ǫ entre la composition chimique initiale X0 et finale Xfin est égale à
0.28 %.
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Fig. 5.10 – Différences entre états finaux et états initiaux pour les schémas Upwind (gauche),
Minmod(centre) et Superbee (droite)
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5.4 Dynamique d’une anomalie thermique sphérique

L’augmentation de température suivant un impact météoritique n’entraine pas forcément

de phénomène de fusion et donc pas nécessairement de différenciation locale au sein de l’iso-

baric core. Un impact sur une petite planète (i.e. vitesse d’impact faible) initialement froide

ne permettra pas de dépasser la température de fusion de la phase métallique et encore

moins de la phase silicatée. Ainsi, après un impact météoritique, on provoquera seulement un

phénomène d’augmentation locale de la température.

Nous avons précédemment traité la dynamique d’ajustement d’une anomalie thermique

sphérique provoquée par un impact météoritique en géométrie axisymétrique cylindrique

(Monteux et al., 2007). Nous caractérisons maintenant cette dynamique en géométrie ax-

isymétrique sphérique avec une gravité dépendante de la profondeur. Dans cette étude et

pour faire le lien avec notre travail précédent (chapitre 4), nous imposons RaC = 0 pour

ne considérer que les effets thermiques. Les distances sont maintenant adimensionnées par le

rayon de la planète impactée R.

Dans nos modèles, nous avons fait varier la taille de la planète impactée tout en conservant

le même rapport de taille entre planète impactée et impacteur et donc entre planète impactée

et isobaric core en choisissant R∗
ic = Ric/R = 0.144.
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Fig. 5.11 – Evolution du champ de température adimensionné pour différents temps adimen-
sionnés t∗ = 0 (haut), t∗ = 195 (milieu) and t∗ = 975.5 (bas) . La viscosité est constante en
fonction de la température et RaT = 6.3 × 105. Le modèle a une résolution de 200 × 200.
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Comme décrit précédemment en géométrie cylindrique (Monteux et al., 2007), lorsque la

taille de la planète est suffisante (lorsque son nombre de Rayleigh thermique est suffisant), la

dynamique de relaxation de l’anomalie thermique se décompose en deux étapes (Fig 5.12) :

une étape advective pendant laquelle l’anomalie s’étale sous la surface à température constante

et une étape diffusive pendant laquelle l’anomalie thermique diffuse dans toutes les directions

de l’espace. A la fin de l’étape d’advection, t∗ = t∗adv. Lorsque la taille de la planète est trop

petite (i.e. RaT faible), seule l’étape diffusive est observée.

Comme décrit dans le chapitre précédent et par Monteux et al. (2007), la transition entre

advection et diffusion se fait lorsque la vitesse de diffusion (κ/a) prend le pas sur la vitesse

d’advection (αρg∆Ta2/η0). Ainsi, on aboutit à la relation suivante :

a∗min

2
= c1Ra

−1/3
T , (5.28)

où c1 est une constante. On considère ici que l’effet de la variation de la gravité avec la

profondeur est négligeable et que g = g0 où g0 est la gravité en surface.

On observe une étape advective seulement si la taille initiale de l’isobaric core est plus

grande que l’épaisseur minimale donnée par Eq.5.28. Cette taille d’isobaric core critique Rt
ic

est obtenue lorsque a∗min = 2 et correspond au nombre de Rayleigh critique

Rathresh = (c1/R∗
ic)

3 = 1734. (5.29)

Pour RaT < Rathresh, a∗min = 2Ric et t∗adv n’est pas défini et la chaleur est diffusée sans

advection. Le volume de l’anomalie thermique jusqu’à t∗ = t∗adv est constant.

a∗

2
R∗2 ∼ Vic/V = Ric

∗3, (5.30)

avec Vic et V les volumes respectifs de l’isobaric core et de la planète impactée. L’extension

radiale de l’anomalie thermique à la fin de l’étape advective, R∗
adv est obtenu en combinant

Eq.5.28 and Eq.5.30 :

R∗
adv = c1

−1/2Ric
∗3/2Ra

1/6
T . (5.31)
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Fig. 5.12 – Epaisseur a∗/2 (trait plein noir) et extension radiale R∗ (trait plein rouge) (haut) et
température maximale du profil en θ = 0 (bas) en fonction du temps t∗ pour RaT = 6.3×105.
L’ajustement de l’épaisseur par une loi de type puissance pour la phase diffusive est représentée
par un trait tireté vert. L’équilibre entre les étapes diffusive (zone grisée) et advective (zone
blanche) est obtenu à t∗ = t∗adv.

Le temps tadv à la fin de l’étape d’advection correspond au temps nécessaire pour advecter

le bas de l’anomalie thermique de sa profondeur initiale 2Ric jusqu’à sa profondeur finale

amin.
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La vitesse verticale ∂a/∂t est de l’ordre de −αρg∆Ta2/η0, on obtient ainsi :

∂a

∂t
= −c2

αρg∆Ta2

η0
, (5.32)

avec c2 un facteur géométrique.

L’intégration de Eq.5.32 entre a(0) = 2Ric et a(tadv) = amin en utilisant Eq.5.28 implique

que la phase d’advection se déroule en

t∗adv =
1

c2

(

1

2c1
Ra

1/3
ic − 1

2R∗
ic

)

. (5.33)

Les lois d’échelles de Eq.5.28, Eq.5.31 and Eq.5.33 sont confirmées par les ajustements

des résultats numériques Fig.5.13 avec c1 = 1.73 et c2 ∼ 0.07.

Ces résultats sont en accord avec les résultats développés dans le chapitre précédent. La

différence de géométrie (cylindrique/sphérique) n’introduit pas de changements majeurs dans

la relaxation thermique post-impact. Cependant, la géométrie et la gravité utilisées ici sont

plus réalistes. Les impacts géants sur des planètes plus grosses et/ou plus chaudes peuvent

entrainer une fusion partielle du fer.

5.5 Dynamique de l’anomalie thermo-chimique post-impact

5.5.1 Séparation partielle du Fer

Lors d’un impact météoritique sur une planète indifférenciée en croissance, la fusion

de la phase métallique a des conséquences importantes sur la différenciation. Ainsi, une

différenciation locale peut se produire entre le fer dense et les silicates plus légers dans l’anoma-

lie thermique et jouer un rôle important dans le réajustement thermo-chimique post-impact.

La phase métallique représente une fraction volumique φvFe = 17% du volume total de la

Terre (32% en masse) et la phase silicatée une fraction volumique φvSil = 83% (Anderson and

Kovach, 1967). Nous présentons ici différentes expériences numériques où la phase métallique

est partiellement séparée de la phase silicatée. La dynamique post-impact est modélisée en

géométrie axisymétrique sphérique. Nous montrons ici l’effet de la séparation partielle Fer-
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Fig. 5.13 – Epaisseur minimale a∗min (haut), extension radiale R∗ (milieu) et temps d’équilibre
t∗adv (bas) en fonction de RaT pour des cas à viscosité uniforme. Les traits tiretés correspon-
dent aux modèles théoriques correspondant à Eq.5.28, Eq.5.31 et Eq.5.33 avec c1 = 1.73 et
c2 ∼ 0.07.

Silicates lorsque la fraction volumique de fer séparé représente 5%, 10% et 15% du volume de

l’isobaric core.

La phase métallique initialement chaude descend rapidement au centre du corps impacté

tandis que la phase silicatée s’étale à la surface. La chaleur dans les silicates est extraite

ensuite par diffusion à la surface. Le plongement du fer entraine son chauffage par dissipation

visqueuse. Une fois au centre de la planète impactée, le fer se refroidit par diffusion. Un panache

thermique peut éventuellement se former à partir du protonoyau. Pour une planète impactée
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Fig. 5.14 – Evolution de la composition chimique (colonne de gauche) et du champ de
température adimensionné pour différents temps adimensionnés t∗ = 0 (haut), t∗ = 7.7 (2eme

ligne), t∗ = 76 (3emeligne) et t∗ = 418.3 (bas). Initialement, 10% du volume de l’isobaric core
est composé de fer fondu. La viscosité est constante en fonction de la température et de la
composition chimique. RaT = 5.5 × 104, B = 154.7, Di = 0.224. Le modèle a une résolution
de 200 × 200.

avec R = 2000 km et η = 1022 Pa.s, l’évolution jusqu’à la deuxième ligne de la Figure 5.14

est rapide ∼ 14.5 Myr. Nous suivons l’évolution temporelle de la variation de la température
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Fig. 5.15 – Evolution de la température moyenne adimensionnée de la phase métallique dans
des cas où la phase métallique séparée représente 5% (trait plein noir), 10% (trait plein
rouge) et 15% (trait plein vert). La viscosité est constante en fonction de la température et
de la composition chimique. RaT = 5.5 × 104, B = 154.7, Di = 0.224. Les modèles ont des
résolutions de 200 × 200.

∆T de la phase métallique après l’impact. Sa température augmente par dissipation visqueuse

(Fig. 5.15).

Plus la fraction volumique de fer séparé est importante, plus sa température maximale

après dissipation visqueuse est importante. Après que le métal a rejoint le centre de la pro-

toplanète, sa température est environ 1.35 à 1.75 fois plus grande que la température juste

après l’impact. Pour pouvoir prédire la température du fer lorsqu’il arrive au centre de la

planète impactée, il est nécessaire de comprendre la dynamique l’ayant amené à plonger au

centre.
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5.5.2 Modèle de séparation Fer/silicates

Lors d’un impact sur une protoplanète indifférenciée avec un rayon supérieur au millier

de kilomètres, l’augmentation de température peut provoquer la fusion de la phase métallique

et/ou de la phase silicatée. Le fer dense se sépare des silicates plus légers dans la zone chauffée

par l’impact.Nous présentons ici un modèle numérique en géométrie axisymétrique sphérique

avec une viscosité dépendante de la température montrant l’effet de la différenciation locale

sur le réajustement thermo-mécanique post-impact.

Le diapir de fer chaffé suite à l’impact descend avec une vitesse de l’ordre de la vitesse de

Stokes. Son comportement thermique dépend du rapport entre les taux de refroidissement par

diffusion et le taux de chauffage par dissipation visqueuse. Pour des volumes de fer séparés trop

faibles et donc pour des impacteurs de rayons inférieurs à 70 km, la phase métallique plonge en

se refroidissant. Lorsque son volume est suffisant, le diapir de fer se réchauffe lors de sa chute

vers le centre. Ce chauffage est fonction des paramètres rhéologiques de la planète impactée et

des contrastes de viscosités mises en jeu. Ces résultats soulignent l’importance de l’accrétion

sur l’état thermique interne d’une planète en croissance. Nos modèles permettent de mieux

contraindre le comportement thermique du fer et la répartition de l’énergie potentielle du fer

convertie en chaleur lors de sa chute. Nos résultats montrent que lorsque la viscosité du diapir

de fer est faible, l’énergie dissipée se retrouve essentiellement dans le matériel indifférencié.

Ainsi, les caractéristiques d’accrétion d’une planète (vitesse d’impact, taille des impacteurs,

taux de croissance) gouvernent l’état thermo-chimique primitif des planètes.

Ces mécanismes sont détaillés dans la partie suivante dans laquelle nous étudions la

séparation fer/silicates suivant un impact dans le cas où le fer est complètement séparé des

silicates. Cette partie est rédigée directement en anglais et sera prochainement soumise.
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Article : A Model of Metal-Silicate

Separation on Growing Planets

L’article suivant est en préparation et sera soumis prochainement à la revue Earth and

Planetary Science Letters.

Introduction

Core formation is the most important differentiation event that occured during Earth’s

history. The metal/silicates separation is a rapid event (< 60 My) (Yin et al., 2002; Kleine

et al., 2002; Touboul et al., 2007) contemporaneous with Earth accretion and involving grav-

itational mecanisms such as percolation, negative diapirism and Rayleigh-Taylor instabilities

(Stevenson, 1990; Honda et al., 1993). In the homogeneous accretion hypothesis, iron segre-

gation and thereby core formation need significant heating to exceed the melting temperature

of iron alloys or of silicates. During the early stages of planetesimals formation, heating by

decay of short lived radionuclides is a potential energy source to enhance early differentiation

(Yoshino et al., 2003). As a planetesimal grows, its gravity increases and it starts attracting

violently the other surrounding planetesimals.

Impacts of large planetesimals has strongly influenced the late accretionary and thermal

state of nearly fully-formed planetary bodies (Tonks and Melosh, 1992; Senshu et al., 2002).

During an impact, when the relative velocity between a planet and an impactor overcomes

the seismic velocities of the medium, a shock wave develops. The shock pressure is nearly

uniform in a spherical region next to the impact (the isobaric core), and strongly decays away

107
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from it (Croft , 1982; Pierazzo et al., 1997). In this domain, the kinetic energy of the impact

is dissipated and leaves a temperature anomaly of several hundred degrees on Moon to Mars

size bodies (Senshu et al., 2002; Monteux et al., 2007). The temperature that are reached

are mostly related to the properties (density and radius) of the impacted body, and only

weakly to those of the impactor. The melting temperature of iron alloys is lower than the

silicates solidus (Fei et al., 1997; Agee, 1997; Ghosh and McSween, 1998). On large impacted

planets, a local differentiation may occur between heavy iron and light silicates in the heated

anomaly (Tonks and Melosh, 1992). Hence, a thermo-chemical readjustment follows, associ-

ated with the sinking of the metallic component toward the center of the impacted protoplanet

(Fig. 5.16).

For large planets, gravitational energy release due to core formation can induce melting

of the whole planet (Stevenson, 1989; Ricard et al., 2008). This subsequent melting depends

on the mechanisms of the iron descent (Samuel and Tackley , 2008; Golabek et al., 2008). The

aim of this study is to determine the thermal evolution of iron during descent and the initial

thermal state of the core. Hence, we propose analytical and numerical models of segregation

of iron after large impacts and show that the size of impactors largely determine the inner

thermal state of a young planet.

Thermo-chemical state after large impact

Thermal state

After a meteoritical impact, heating is localised in a spherical region called isobaric core

just beneath the impact site. The radius of the isobaric core Ric is comparable to the radius of

the impactor Rimp and depends on energy conversion during the shock. With a minimal set of

assumptions, we get Ric = 31/3 Rimp following Senshu et al. (2002) and Pierazzo et al. (1997).

Just after the adiabatic pressure release, the isobaric core is isothermal and we call ∆T0 the

shock induced temperature increase. The lower script 0 indicates that we consider this instant

as the origin of our time variable. Outside the isobaric core, the temperature anomaly decays

as ∆T0(r) = ∆T0 (Ric/r)m with m ∼ 4.4 as proposed by Senshu et al. (2002). Assuming that
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Fig. 5.16 – Schematic view of the chemical equilibration following a large impact on an
undifferentiated protoplanet. In the isobaric core resulting from the dissipation of the shock
wave, the temperature increase melts the iron that segregates rapidly, then sinks toward the
planetary embryo center by a diapiric instability.

the kinetic energy of the impactor is controlled by the escape velocity of the impacted body,

a simple energy balance (see e.g., Monteux et al., 2007), indicates that

∆T0 =
4π

9

γ

f(m)

ρ2
0GR2

ρCp
, (5.34)

where ρCp is the heat capacity of the impacted body that is likely a mixture of silicate

and iron, G is the gravitation constant, and where the function f(m) represents the volume

effectively heated normalized by the volume of the isobaric core (typically f(m) ∼ 2 − 3

(Monteux et al., 2007)). The empiric coefficient γ is the fraction of the kinetic energy of the

impactor dissipated as heat. From shock experiments, γ ranges between 0.2 and 0.4 depending
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on material properties an shock velocities (O’Keefe and Ahrens, 1977) (i.e., 20 to 40% of the

kinetic energy is burried at depth, the rest rapidly radiated away during or shortly after the

impact). The shock-induced temperature excess, ∆T0, strongly increases with the radius of the

impacted body. According to the set of parameters of Table 1, ∆T0(K) = 4.7 10−5R2(km) ;

for a Moon size body ∆T0 is 140 K while it is 1925 K for an Earth size body.

The thermal state of a protoplanet before an impact depends on its growth history and

on its initial heating caused by short lived radionuclides like 26Al and 60Fe. This early ra-

dioactive heating can eventualy cause melting and differentiation of planetesimals that have

quickly grown (Yoshino et al., 2003). The impact heating surimposed to a sufficiently hot pro-

toplanetary interior can trigger melting of the Fe-FeS system (eutectic temperature is close to

1250 K) (Fei et al., 1997) and potentially of silicates (solidus temperature is around 1500 K)

(Agee, 1997). In this cases, a fraction of the thermal energy is converted to latent heat during

the phase transformations.

Compositional state

An impact on a large enough undifferentiated protoplanet composed of a mixture of

metals and silicates can trigger phase transformations and initiate differentiation. The first

component that melts is the metal phase. In the region where metal melting occurs, the liquid

metal can percolate through the solid silicate matrix. Percolation is only possible for small

dihedral angles (< 60̊ ) or for large melt volume fraction above a percolation threshold. The

dihedral angle of liquid iron within silicates is large (∼ 100̊ ) in the upper mantle but decreases

with increasing pressure (Shannon and Agee, 1996). However, the volume fraction of liquid

iron is 17% if melting is complete which overcomes the percolation threshold (Von Bargen

and Waff , 1986). The iron is collected at the bottom boundary of the melted zone forming

a diapir that ultimately sinks within the interior of the impacted protoplanet (Ricard et al.,

2008).

If the temperature exceeds the silicate solidus and eventually the liquidus, the separation

of metal and silicates can occur as a metal rainfall through a turbulent magma (Stevenson,

1990; Höink et al., 2005). Small droplets of heavy iron sediment at the bottom of the melted
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region. This scenario may not be the generic one, as it would imply that a planet embryo

can maintain a melted metal component and remain undifferentiated until the silicates start

melting. It seems to us more reasonable to assume that differentiation starts as soon as

metal melts. Locally, however, the impact of an undifferentiated planetesimal on an already

differentiated large planetary embryo, may of course, be energetic enough to melt (or even

vaporize) the silicate and metal contents of the impactor and the silicates of the impacted

body inside the isobaric core.

The two processes (percolation or metal rain) lead to a local differentiation within the

melted region between light silicates and heavy metals on a short timescale compared to that

of the slow viscous deformation (Tonks and Melosh, 1992). The melted region is as large or a

few times larger than the isobaric core (Pierazzo et al., 1997). Here, we identify the initially

differentiated zone to the isobaric core, iron being overlaid by pure silicates shortly after the

impact (see Fig.5.16).

Dynamic model of differentiation

The setting described in the previous section is gravitationaly unstable and the metal

phase sinks toward the center of the impacted planetesimal while the silicates spread un-

derneath the surface. To study the global dynamics of this differentiation event, we develop

a thermo-mechanical model in spherical axisymmetrical geometry, of viscous flow with two

chemical components.

Physical model

Sinking occurs under the action of gravity in a spherical homogeneous protoplanetary

body. We neglect for simplicity the changes of gravity during the differentiation. Hence gravity

g(r) increases linearly with radius r :

g(r) =
4

3
Gπρ0r = g0

r

R
, (5.35)
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where G is the gravitationnal constant and g0 the surface gravity. The density of undifferen-

tiated material is ρ0 = fρFe + (1− f)ρSi where f is the volume fraction of metal (see typical

numerical values in Table 1.)

The dynamics of segregation potentially involves a series of multiscale physical processes,

especially to take the effects of melting into account and a realistic multiphase dynamics

(Golabek et al., 2008; Ricard et al., 2008). No numerical models can handle simultaneously

all these complexities and as a consequence, we follow the approach of Samuel and Tackley

(2008) and consider a system under extended Boussinesq approximation (Christensen and

Yuen, 1985) and infinite Prandtl limit, with no possible subsequent differentiation of the

undifferentiated material (e.g. the volumes of pure iron and pure silicates remain during the

simulations 17% and 83% of the initial isobaric core).

In agreement with the usual treatment of fluid dynamics (see e.g., Ricard , 2007), we

non-dimensionalize the lengths by the planetary radius R, the velocities by a Stokes velocity

α∆Tρ0g0R
2/η0, the temperature by ∆T0, the governing non-dimensionnal equations are the

conservation of mass

~∇. ~v∗ = 0, (5.36)

the conservation of momentum

−~∇P ∗ + ~∇.

(

η

η0

[

~∇ ~v∗ + [~∇ ~v∗]T
])

+

(

T ∗ − BC∗
)

r∗ ~ez = 0, (5.37)

and the conservation of energy

∂T ∗

∂t∗
=

∇2T ∗

RaT
− ~v∗.~∇T ∗ + Di

(

η

η0
Φ − v∗r

(

T ∗ +
T0

∆T

)

r∗
)

, (5.38)

where v∗, P ∗, T ∗ and r∗ are the non-dimensional velocity, pressure, temperature and radius, η

the viscosity and T0 the temperature (assumed uniform) before the impact. The dimensionless

dissipation function Φ is defined by the relation expressing the conversion of potential energy

into heat

Φ = 2ėij ėij .
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where ėij is the dimensionless strain rate tensor. The downward buoyancy force that drives

the flow increases with the volume fraction of iron C∗ that varies between 0 (pure silicates)

and 1 (pure metal), 0.17 being that of undifferentiated material. The iron volume fraction is

simply advected by the flow,

∂C∗

∂t∗
= − ~v∗.~∇C∗, (5.39)

This system depends on three nondimensional numbers, RaT , Di and B. RaT is the

thermal Rayleigh number based on the radius of the impacted planet

RaT =
αρ0g0∆TR3

κη0
, (5.40)

where α is the thermal expansion, κ the heat diffusivity and η0 the reference viscosity of the

undifferentiated material. Di is the dissipation number,

Di =
ρ0αg0R

ρCp
, (5.41)

considering for simplicity that ρCp = ρFeC
Fe
p = ρSiC

Si
p (truely, CFe = 500 J K−1 kg−1,

CSi = 1100 J K−1 kg−1, and we use ρCp = 4 × 103 kJ K−1 m−3). The buoyancy ratio B

is :

B =
∆ρ0

ρ0α∆T
, (5.42)

with ∆ρ0 = ρFe − ρSi. Most of the dynamics is driven by compositionnal differences because

∆ρ0/ρ0 ∼ 100% exceeds by far α∆T ∼ 1% implying B >> 1. In other worlds, we introduce

a thermal Rayleigh number in agreement with the usual formalism of mantle convection but

the vigor of the flow is not so much controlled by RaT that by the compositional Rayleigh

Raχ,

Raχ = BRaT =
∆ρ0g0R

3

κη0
. (5.43)

Numerical model

We implemented a finite volume numerical model to solve Eq.5.36, Eq.5.37, Eq.5.38 and

Eq.5.39 with a temperature and composition dependent viscosity, in axi-symmetric spherical
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geometry. We use a stream function formulation for the equations of motion with a direct

implicit inversion method (Schubert et al., 2001). Eq.5.38 and Eq.5.39 are solved by an Alter-

nating Direction Implicit (ADI) scheme. The stream function, temperature and compositional

fields are describled by a second-order approximation in space. To limit numerical diffusion

when solving the transport equations, especially for the compositional field, we used a Total

Variation Diminishing Superbee scheme (Roe, 1986; Laney , 1998) implemented in an implicit

way (Sramek , 2007) which enables a great resolution of pure advective fields. We used at least

200 × 200 grid points. Boundary conditions are free-slip and isothermal at the surface. We

benchmarked the viscous flow solver with variable viscosity and the transport scheme against

several analytical solutions.

Thermal evolution of sinking metallic diapir : Analytical con-

siderations

Before showing the results of complex numerical simulation, we develop a simple model

describing the thermal evolution of the sinking metal diapir, by approximating the metal

diapir as a spherical drop falling into undifferentiated medium with a Stokes-like velocity. The

radius of the metal drop RFe, can be related to the radius Ric of the volume initially heated

by the impact, by R3
Fe = fR3

ic and to the radius of the impactor by R3
Fe = 3fR3

ic.

Sinking velocity

The velocity V of the metallic diapir in an undifferentiated medium is comparable to the

Stokes velocity of a sphere of similar volume. The density difference between the metal and the

undifferentiated material is a function of temperature and composition but the temperature

contribution is minor. Hence, we consider ∆ρ = (1 − f)∆ρ0 with f the volumic fraction of

metal in the undifferentiated protoplanet. Because gravity is a linear function of depth, the

velocity of the sphere decreases during sinking as

V =
dr

dt
= −c1(1 − f)

∆ρ0g0R
2
Fe

ηS

r

R
. (5.44)
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In equation Eq.5.44, the dimensionless constant c1 depends on the geometry of the system

and on the viscosity contrast between the falling sphere and the surrounding medium.

The viscosity of the surrounding undifferentiated material ηS controls the sinking veloc-

ity. In the case of a sphere sinking in an infinite medium, the coefficient c1 is given by the

Hadamard-Rybczynski equation and varies from 4/15 = 0.27 (isoviscous) to 1/3 = 0.33 for

an inviscid sphere (Hadamard , 1911; Rybczynski , 1911). In the situation described in this pa-

per, the boundary conditions are applied at a finite distance (the planetary surface) and the

Hadamard and Rybczynski equation is thus only approximate (Honda et al., 1993; Samuel and

Tackley , 2008). The exact value of the constant c1 will be obtained later through numerical

experiments.

The position of the metallic drop obtained by solving Eq.5.44 varies from an initial position

r0 (r0 = R − RFe ∼ R) as

r(t) = r0 exp(− t

τS
), (5.45)

with a characteristic time equal to

τS =
ηSR

c1∆ρ0g0

1

(1 − f)

1

R2
Fe

. (5.46)

As g0 is proportional to the planetary radius R (Eq.5.35), the time τS is independent of the

planetary radius but depends only on the diapir size RFe. Of course, no segregation occurs,

i.e., τS → +∞, for a planet of pure silicates (f = 0 which means RFe = 0) or of pure metal

(f = 1). With the typical value of Table 5.3, this time can be computed from the size Rimp

of the impactor and is τS(kyr) = 2.7 109R−2
imp(km).

Global energy conversion

As we assume that the gravity remains constant with time (albeit non-uniform), the

energy equation integrated over the whole planet is simply

d

dt
(∆Ep + ∆ET ) = F, (5.47)
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where the total potential and thermal energies are

∆Ep =

∫

Ω

1

2
(ρ(r, t) − ρ(r, 0)) g0

r2

R
dV, (5.48)

(Ω is the planetary volume), and

∆ET =

∫

Ω
ρCp (T (r, t) − T (r, 0)) dV, (5.49)

and where F is the heat flux,

F =

∫

Σ
k
∂T

∂r
dS, (5.50)

(Σ is the planetary surface). The global energy balance expressed by Eq.5.47 is closely verified

by our numerical simulation as will be discussed later.

Maximum temperature

The maximum temperature that the sinking metal can reach can be estimated by assuming

that the whole variation of potential energy is only used to heat up the metal, without any

radiation at the surface.

Let us consider a melted zone of radius Ric underneath and tangent to the planetary

surface that differentiates ultimately forming a metallic core of volume VFe and radius RFe

and a shallow silicate layer of volume VSi between radii RS and R. The change of potential

energy is according to Eq.5.48 (see also Flasar , 1973) :

∆Ep =
2π

5R
g0

(

(ρFe − ρ0)R
5
Fe + (ρSi − ρ0)(R

5 − R5
S)

)

. (5.51)

The conservation of the two components implies that

R3
Fe = fR3

ic and R3
S = R3 − (1 − f)R3

ic. (5.52)
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Assuming Ric << R, a Taylor expansion of Eq.5.51 leads to

∆Ep ∼ −1

2
g0∆ρ0Rf(1 − f)Vic = −1

2
g0(ρFe − ρ0)RVFe = −1

2
g0(ρ0 − ρSi)RVSi, (5.53)

where Vic is the volume of the isobaric core. The change of potential energy is thus equivalent

to that released by the sinking of the isobaric volume Vic and excess density f(1 − f)∆ρ0.

Alternatively it corresponds to the energy released by a metal sphere of volume VFe sinking,

or of a silicate sphere rising, through undifferentiated material. If only the iron volume heats

up, the change of thermal energy according to Eq.5.49 is ∆ET = ρCpf∆ΘVic where ∆Θ is

the temperature increase (just after the impact, the metal temperature is T0 + ∆T0, then it

reaches at most T0 + ∆T0 + ∆Θ). A scaling value for the temperature increase that the metal

can get during segregation is thus

∆Θ =
1 − f

2

1

ρCp
g0∆ρ0R. (5.54)

As g0 is proportional to R (Eq.5.35), the core segregation can increase the temperature by a

quantity proportional to R2 (in agreement with Flasar , 1973; Ricard et al., 2008). The ratio

of ∆Θ to the post impact temperature ∆T0 is, according to Table 5.3,

∆Θ

∆T0
=

3f(m)

2γ

(1 − f)∆ρ0

ρ0
≃ 11.8 (5.55)

or, ∆Θ(K) = 11.8∆T0(K) = 5.6 10−4R2(km) which is rapidly a large quantity. Of course,

in a real situation not all the energy will remain into the metal, and we will see that, when

the metal diapir is too small, the metal can even cool off rather than warm up during its

motion.

Thermal regime of the metallic sphere

While the metallic sphere is sinking, it is heated by shear heating but it also cools down

by diffusion. In the reference frame of the sinking drop, the conservation of energy integrated
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over the volume VFe of the iron drop (or through its surface SFe) indicates that

ρCpVFe
d∆T

dt
= −k

∆T

δ
SFe + ~~τ : ~∇~v VFe, (5.56)

where we assume that the temperature and the dissipation are at first order uniform in the

iron. The thickness over which the temperature diffuses δ should be written as RFe times a

function of the various dimensionless parameters of the problem (see e.g., Ribe, 2007). The

simplest possibility would be that the radius of the iron diapir itself controls both the thermal

diffusion and the dissipation that we write ~~τ : ~∇~v = ηeV
2/R2

Fe where ηe is the effective

viscosity of the region where dissipation occurs. In this case, Eq.5.56 using the expressions

of the time dependent position, Eq.5.45, and of the maximum temperature increase, Eq.5.54,

can be recast as

d∆T

dt
= −∆T

τD
+ 2a

∆Θ

τS
exp(−2

t

τS
), (5.57)

where the dimensionless constant

a = c1
ηe

ηS

(

r0

R

)2

(5.58)

characterizes the proportion of heat effectively dissipated in the metal and τD the characteristic

time of diffusion

τD =
c2R

2
Fe

3κ
, (5.59)

where c2, measuring in terms of RFe the thickness of the thermal boundary layer around the

metal, δ = c2RFe, is a dimensionless number to be determined empirically. Eq.5.57 indicates

that the diffusion term decreases as R2
Fe while the dissipation term increases with R2

Fe.

The expression Eq.5.57 shows that the temperature is not necessarily an increasing func-

tion of time. More precisely, according to Eq.5.57 the metal temperature increases just after

the impact (t ≃ 0), if

−∆T0

τD
+ 2a

∆Θ

τS
> 0 (5.60)

Using the expressions for the temperature increase upon impact ∆T0 (see Eq.5.34), for the

scaling for the maximum temperature increase during segregation ∆Θ (see Eq.5.54) and for the

two time constant τS and τD (see Eq.5.46 and Eq.5.59), this condition implies that dissipative
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heating overcomes the dissipation when

RFe > Rmin (5.61)

where Rmin is a cumbersome expression that only involves the properties of the planet, but

not its radius

R4
min =

∆T0

∆Θ

9

8π

1

c2
1c2

ηS

ηe

ηSκ

Gρ0(1 − f)∆ρ
. (5.62)

According to the set of parameters shown in Table 1, Rmin ≃ 48 km (in Table 1, the

parameters c1 and c2 have been fitted from numerical experiments, but using the Stokes value

c1 = 4/15 and c2 = 1 would not change this value very much). Such a diapir corresponds

to an impactor of radius Rimp ∼ 60 km (Rimp ∼ Ric/31/3 ∼ RFe/(3f)1/3). Therefore, only

impactors larger than Rimp = 60 km generate metallic diapirs that heat up during sinking,

although their initial temperature set by the impact is not dependent on the size of the

impactor.

The integration of Eq.5.57 is straightforward and leads to :

∆T = ∆T0 exp(− t

τD
) + a∆Θ

2τD

2τD − τS

(

exp(− t

τD
) − exp(−2

t

τS
)

)

. (5.63)

The initial temperature anomaly ∆T0 decreases exponentially with time while the interplay

between diffusion and dissipation controls the general temperature evolution. When the diapir

heats up, it is when the heating time τS/2 is shorter than the diffusive time τD. Typically,

in the regime where the diapir heats up, the dissipation occurs before the diffusion, τS/2 <<

t << τD ; the temperature becomes simply ∆T = ∆T0 +a∆Θ, and the physical interpretation

of a is therefore the percentage of heat dissipated inside the metal. According to Eq.5.58, a

should be ≃ 4/15 = 0.27 and probably lower as the effective viscosity of the hot diapir ηe is

likely lower than the average viscosity ηS . As ∆Θ and ∆T0 are simultaneously proportional to

R2, the maximum temperature of the diapir is at most ∆T = 3.2∆T0 : the diapir can become

3.2 times hotter than just after the impact.

Dissipation only occurs for τS/2 << t << τD and Eq.5.45 implies exp(−2t/τs) is just

(r/r0)
2. Hence, the dissipation term in Eq.5.57 decreases with time and therefore with depth.
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When a diapir heats up, its temperature increases until d∆T/dt = 0 at the radius r that

satisfies

0 = −∆T0 + a∆Θ

τD
+ 2a

∆Θ

τS

(

r

r0

)2

, (5.64)

or
(

r

r0

)2

=
∆T0 + a∆Θ

∆T0

(

Rmin

RFe

)4

≃ 4.2

(

Rmin

RFe

)4

. (5.65)

As we have assumed in this expression that the sinking diapir heats up before cooling by

diffusion (e.g., that its temperature reaches ∆T0 + a∆Θ), Eq.5.65 is expected to be valid for

RFe larger than Rmin. When these two values become equal, we expect r = r0 = R.

Numerical models

We confront the predictions of the analytical model to spherical axisymmetric calculations

of a sinking metallic drop, especially to extract the constants c1 and c2. We then compare these

results to more complex numerical experiments where a compositional anomaly is generated

in the isobaric core after a large impact. The effect of variable viscosity is studied in these

models.

Numerical models of sinking metallic drops

Sinking velocity

We solve numerically a set of problems in which we introduce metallic spheres of different

sizes (C = 1), tangent to the surface, in undifferentiated planets of various radii (C = 0.17).

From this set of experiments, we compare the temporal evolution of the sphere position to

what is predicted by Eq.5.45. The calculations presented here are isoviscous for simplicity

but variable viscosity will be introduced in the more complex cases. Fig.5.17 shows that the

obtained values of τS in the numerical models vary as 1/R∗
Fe as expected from the analytical

model, with c1 = 0.187. For small sphere radii, the falling velocity of the sphere is almost

(70%) of the Hadamard-Rybczynski velocity. For large sphere radii, boundary effects cannot

be completely neglected and the sinking velocity deviates slightly towards values smaller than
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the Hadamard-Rybczynski velocity.

Tab. 5.3 – Typical parameter values for numerical models
Planet radius R 1000 - 4000 km
Impactor radius Rimp 100 - 400 km
Silicate density ρSi 3500 kg m−3

Iron density ρFe 8000 kg m−3

Density difference ∆ρ0 = ρFe − ρSi 4500 kg m−3

Average density ρ0 4270 kg m−3

Heat capacity ρCp 4×103 kJ K−1 m−3

Heat conductivity k 3 W m−1 K−1

Initial temperature T0 K
Metal content f 0.17
Viscosity η0 1022 Pa s
Viscosity ratio λ 0.1-1
Thermal expansion coefficient α 4.4 × 10−5 K−1

Gravity g0 = 4πGρ0R/3 m s−2

Stokes velocity scale ∆ρ0g0R
2/η ∼100 m/yr

Time scale η/∆ρ0g0R ∼20 kyr
Rayleigh number Ra ρCp∆ρ0g0R

3/η0k ∼108

Buoyancy B ∆ρ0/αρ0∆T 10-100
Dissipation number ρ0αg0R/ρCp 0.05-1
Impact energy conversion coefficient γ 0.3
Volume effectively heated by impact f(m) 2.7
Stokes velocity coefficient c1 0.1-0.2
Heat diffusion coefficient c2 0.3-2.12

Temperature evolution

During sinking, large diapirs heat up before cooling down by diffusion when the velocity of

the metal decreases sufficiently towards the center. Our theoritical predictions given by Eq.5.63

is in excellent agreement with the computed evolutions with the value c1 obtained previously,

which implies that around 20% of the released heat is trapped in the metal (a = c1 = 0.187).

Fig.5.18 shows the remarkable consistency between the numerical results and the theory, for

a value of c2 = 1.54. The maximum temperature value, 2.34∆T0, is in agreement with the

estimate ∆T = ∆T0 + a∆Θ = 3.2∆T0 predicted before. We will see in the next subsection

that these values of c1 and c2 can be used for a large range of simulations (Fig.5.20).

To verify the condition Eq.5.65 that predicts the radius for which dissipation overcomes

diffusion we computed the rate of heating or cooling of metallic spheres as a function of their

radius and depth. As shown in fig.5.19, our theory is very consistent with the numerical results
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Fig. 5.17 – Characteristic sinking time τS as a function of 1/R∗2
Fe, where R∗

Fe is the non-
dimensionalized metallic sphere radius. Results from numerical experiments (with uniform
viscosity ηS = 1022 and R = 1000 km) are representated with black circles. Theoretical fit
from Eq.5.46 is shown in brown dashed line with c1 = 0.187.

for large diapirs. For small ones, the increase of temperature starts as soon as RFe < Rmin

and they can reach a larger depth before starting to cool.

Application to global evolution after an impact

The thermo-chemical initial conditions after an impact differ from a simple hot metallic

sphere sinking within an undifferentiated material. Indeed, the denser metallic pond collected

at the bottom of the isobaric core is not spherical and above it a volume of light silicates

rises and spreads underneath the surface until it covers the entire surface of the planet. These

deviations from our analytical model potentially modify the results obtained from the sinking

metallic drop model. Here we show numerical simulations of segregations after an impact and

compare them to the analytical model previously developed.

Fig.5.21 depicts the thermal and compositional evolution after an impact of a large im-

pactor (R = 4000 km and Rimp = 600 km and RFe = 480 km). The three top rows corresponds
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Fig. 5.18 – Temperature evolution (black line) of a metallic sphere (RFe = 130 km) falling
in an undifferentiated planet with R = 1000 km. Theoretical evolution from Eq.5.63 is shown
with a brown dashed line with τ∗

D = 3264.7 and τ∗
S = 389

.

to real time snapshots at 0, 1.2 and 5.7 Myrs. The metallic pond sinks towards the center of the

planet while heating. This heating is in agreement with our previous findings that dissipation

is larger than diffusion for large impacts. However, the metal develops a tail through sinking

and is significantly deformed. In the mean time, the light silicates rise upward and heat up

as well while stretching laterally to cover the whole surface of the planet. Of course, Near the

surface, the diffusion of heat, out of the silicate layer, is much faster than that out of the deep

protocore and this shallow hot silicate layer cools rapidly. On a longer time scale, (bottom

row of Figure 5.21, at t ∼ 1 Ga), hot thermal plumes will start from the proto core-mantle

boundary and will deliver the protocore heat to the surface.

Fig.5.23 illustrates the conversion from potential to thermal energy with time after a 300

km radius impactor strikes a 2000 km radius protoplanet. During the thermo-chemical reequi-

libration, the potential energy (thick line) decreases as the iron approaches the center and as

the silicates spreads beneath the surface. Viscous heating induces an increase of the thermal

energy (dashed line). Once the iron has reached the center of the impacted protoplanet, the
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Fig. 5.19 – Thermal behaviour of a sinking metal sphere in an undifferentiated media as
functions of the position and the sphere radius. Black filled symbols represent numerical
experiments with viscous heating and white filled symbols represent numerical experiments
with only cooling. Different symbols characterize different planets radii. Theoretical evolution
from Eq.5.65 is shown with c1 = 4/15, Rmin = 48km and ∆Θ

∆T0
= 11.8 (see Eq.5.55).

thermal energy starts to decrease. During this whole process, heat is slowly removed by diffu-

sion through the surface and the cumulative heat flux (dotted line) balances the total energy

budget. This global balance (sum of potential energy, thermal energy and cumulative heat

flux, thin line) see Eq.5.47) is numerically satisfied within 0.3% which illustrates the good

accurary of the numerical code.

We introduced a temperature-dependence of the viscosity in the calculations and moni-

tored the evolution of the position r(t) of the center of intertia of the metallic ponds falling in

an undifferentiated material. The viscosity varies as η = η0λ
T ∗

with λ being the viscosity ratio

(lower than 1) between the hottest and the coldest material. We use λ = 0.25 (Figure 5.22

middle row) and λ = 0.1 (Figure 5.22 bottom row), the top row being the reference isoviscous

case. As the temperature of iron increases with depth by a factor up to 2, it implies viscosity

contrasts up to 1/λ2 orders of magnitude between cold and hot materials.

Increasing the temperature-dependence of the viscosity softens the surrounding material
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Fig. 5.20 – Non-dimensional characteristic time of diffusion τD as a function of the non-
dimensionalized metallic sphere radius. Results from numerical experiments (with a uniform
viscosity and R = 1000 km) are representated with black circles. Theoretical fit from Eq.5.59
is shown in brown dashed line with c2 = 2.12.

around the metallic drop and the sinking velocity is increased consistently with Eq.5.44 as

shown in Fig.5.22. Because the metallic pond becomes less viscous, its shape becomes more

spherical and the tail developped in isoviscous experiments disapears. Lowering the viscosity

in the surrounding material and within the metallic pond has also the effect of diminishing ηe

and hence the gravitational heating (Fig.5.22).

The value for c1 computed in the isoviscous case is 0.14, which corresponds to a velocity

being half of the nominal Hadamard-Rybczynski velocity. This is lower than the value obtained

in the numerical experiment with metallic spheres. The initial shape here differs from a sphere

hence viscous forces are larger and slow the drop down. In the variable viscosity case, the

unknowns c1 and the effective viscosity ηS of the surrounding material cannot be determined

together. Assuming c1 is identical to the isoviscous case, the obtained values for ηS/η0 are

0.43 and 0.29 for λ = 0.25 and λ = 0.1 respectively (see Fig.5.24). These values would

correspond to undifferentiated material having a non-dimensional temperatures of T ∗ = 0.61

and T ∗ = 0.53 respectively, which is consistent with the temperatures computed in the vicinity
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Fig. 5.21 – Non dimensional temperature (left) and composition (right) at times t = 0 (first
line), t = 1.2 My (second line), t = 5.73 My (third line) and t = 1 Gy (fourth line) (computed
for a uniform viscosity with R = 4000 km, Rimp = 600 km and 200 × 200 grid points)



5.5. DYNAMIQUE DE L’ANOMALIE THERMO-CHIMIQUE POST-IMPACT 127

0 1

C
0 1 2

T
Fig. 5.22 – The three rows depict the temperature (left) and the composition (right) at t = 1.2
My (with R = 2000 km and Rimp = 300 km), for a uniform viscosity (top) and for variable
viscosities (contrast of ∼ 16 middle and of ∼ 100 bottom). As expected, the sinking velocity
of the metallic diapir and the rising velocity of the silicates, both increase when their viscosity
is decreased.
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of the falling metallic pond. However, the difference in the shape of the sinking pond of metal

between isoviscous and variable viscosity experiments (see Fig. 5.22) questions the quality of

the assumption made on c1.

Fig. 5.23 – Nondimensionalized potential (solid black line) and thermal (solid brown line)
energies and time integrated surface heat flow (solid grey line) as functions of time for uniform
viscosity. The sum of these three quantities times 100 is shown in dashed black line. Its
difference to zero is indicative of the accuracy of the energy conservation of the numerical
code (for R = 2000 km, Rimp = 300 km and RFe = 240 km).

In the experiments depicted in Fig.5.21 and Fig.5.22, the temperature in the metal in-

creases during sinking and reaches a value close to twice the initial temperature in the isobaric

core. However, heating is less pronounced with variable viscosity and decreases with the vis-

cosity within the metal. Fitting the computed temperature evolutions in the metallic diapirs

with our theoritical model gives values of c2 of 0.44, 0.36 (λ = 0.25) and 0.31 (λ = 0.1) in the

isoviscous case and the variable viscosity cases respectively (see Fig.5.25). c2 being somewhat

related to the velocity of the falling pond, it naturally decreases with increasing viscosity

contrast, since the surrounding material is less viscous and hence reduces the drag force on

the diapirs.

We also obtain ηe/η0 of 1.6, 0.54 and 0.28 in the isoviscous case and the variable viscosity
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Fig. 5.24 – Position of the inertial center of the metal phase as a function of time for a
uniform viscosity (solid black line) and for temperature-dependent viscosities with λ = 0.1
(solid grey line) and λ = 0.25 (solid brown line) (with R = 2000 km and Rimp = 300 km.
Black dashed line correspond to theoretical results for the uniform viscosity from Eq.5.45 with
c1 = 0.14. Grey dashed line correspond to theoretical results for λ = 0.1 with c1 = 0.14 and
ηS/η0 = 0.43. Brown dashed line correspond to theoretical results for λ = 0.25 with c1 = 0.14
and ηS/η0 = 0.29.

cases respectively. These values are similar to ηS/η0 in both calculations, showing that the

effective volume of shear heating concerns a large fraction of the metal. As a consequence,

the heat release of the gravitational energy becomes increasingly efficient in the surrounding

undifferentiated material as the viscosity in the metal decreases (see Eq.5.58). The hot undif-

ferentiated domain develops as a tail behind the metallic pound and forms a column of hot

and light material that rises upwards as seen in Fig.5.21.

Discussion and conclusion

Core formation events induced by meteoritical impacts play a major role on the early

thermo-chemical state of growing planets. Large meteoritical impacts can trigger a local dif-

ferentiation between iron and silicates in a spherical zone above the surface called the isobaric
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Fig. 5.25 – Temperature evolution of the metal phase as a function of time for a uniform
viscosity (solid black line) and for temperature-dependent viscosities with λ = 0.1 (solid grey
line) and λ = 0.25 (solid brown line) (with R = 2000 km and Rimp = 300 km). Black dashed
line correspond to theoretical results for the uniform viscosity from Eq.5.63 with c1 = 0.14,
c2 = 0.44 and ηe/η0 = 1.6. Grey dashed line correspond to theoretical results for λ = 0.1 with
c1 = 0.14, c2 = 0.31 and ηe/η0 = 0.54. Brown dashed line correspond to theoretical results for
λ = 0.25 with c1 = 0.14, c2 = 0.36 and ηe/η0 = 0.28

Tab. 5.4 – Values obtained fitting numerical experiments with theoretical predictions (Eq.5.45
and Eq.5.63) for different values of λ (with R = 2000 km and Rimp = 300 km)

λ = 1 λ = 0.25 λ = 0.1

τ∗
S 606 257.8 176.459

c1 0.14 0.14 0.14
ηS/η0 1 0.43 0.29
T ∗

eq 0.61 0.53

τ∗
D 18 306.7 14 796.8 12 962.6

c2 0.44 0.36 0.31
ηe/η0 1.6 0.54 0.28

core. The dense metal phase sinks through undifferentiated material towards the center of the

impacted protoplanet which can induce viscous heating.

We followed the dynamics of the metal phase after a large impact with numerical ex-

periments in axisymmetrical spherical geometry. The sinking velocity of the metal phase is

Stokes-like and is function of the viscosity contrast between the metal phase and the undif-
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ferentiated crossed media. The falling velocity increases when viscous heating decreases the

viscosity of the surrounding material. A stress dependent viscosity (not considered here) would

also increase this velocity.

Our results also show that viscous heating of the metallic phase only occurs for large

enough metallic diapirs (RFe > 48 km). To induce such a large metallic volume at the bottom

of the isobaric core, the impactor has to be large enough (Rimp > 60 km). This result under-

lines the importance of accretion conditions on the inner thermal state of planetary bodies.

A planet accreted from small bodies can potentially have a metal core with a temperature

smaller than the Fe-FeS eutectic temperature needed to separate metal and silicates. Small

iron diapirs sink anyway but would ultimately bring the metal in a solid state to the core of

the impacted planet.

The gravitational energy release during a large metal diapir sinking is converted into vis-

cous heating. The heat repartition (between the metal phase and the undifferentiated crossed

material) following the iron sinking controls the inner thermal state of protoplanet and hence

its rheological behaviour. Hence, viscous heating induces important viscosity changes in the

sheared zone. Viscosity contrast between metallic and undifferentiated material is an impor-

tant feature in the heating of the metallic phase. For low shear zone viscosity, the iron phase

is weakly heated. Hence, gravitational energy release will mainly lead to the heating of the

undifferentiated material.

A 400 km radius impactor on a 4000 km radius planet will generate a local thermal

anomaly ∆T = 750 K (Monteux et al., 2007). This temperature increase surimposed to the

fossil thermal energy from short half-life radionucleides (26Al and 60Fe) and previous impacts

can lead to temperature upper than the melting temperature of the mletallic phase. Our

analytical models confirmed by numerical experiments show that the metallic drop sinks

towards the center with velocity of order of 1 m.y−1. Considering ηe/ηS = 0.5, the temperature

of the metallic phase can reach 1220 K but for ηe/ηS = 0.01, the metallic phase is not

significantly heated. Gravitational energy conversion will lead to a temperature increase in

the undifferentiated material localized within a column corresponding to the pond sinking

path that can thereby induce additional differentiation.
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These results are important for the understanding of the inner thermal state of growing

planets. As shown in Ricard et al. (2008), core formation of terrestrial protoplanets could be

the consequence of a runaway segregation induced by a large enough impact on undifferentited

material. These results also underline the importance of accretionnary conditions (size and

temporal repartition of impacts) on the thermal energy repartition and, hence, on the magnetic

history of growing planets (Elkins-Tanton et al., 2005).
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Conclusion

Dans cette thèse, nous avons étudié les effets thermiques des impacts météoritiques et

leurs contributions à la formation du noyau terrestre. Les impacts météoritiques apportent

sur leur cible une quantité importante d’énergie dont une partie (∼ 30%) permet une aug-

mentation locale de la température en dessous du point d’impact dans une région sphérique

appelée isobaric core et dont le rayon est de l’ordre de grandeur du rayon de l’impacteur.

Les bilans énergétiques réalisés dans cette étude montrent que l’augmentation de température

varie comme le carré du rayon de la planète impactée.

Un impact géant sur une protoplanète froide avec un rayon inférieur au millier de kilomètres

engendre une augmentation locale de la température sans fusion significative. Si l’impacteur

est trop petit, l’anomalie thermique va seulement se refoidir par diffusion. Lorsque l’impacteur

dépasse une taille critique, fonction de la taille de la protoplanète impactée, l’anomalie ther-

mique subit d’abord une phase advective isotherme. L’anomalie s’étale sous la surface jusqu’à

atteindre une épaisseur ne dépendant que des paramètres rhéologiques du corps impacté.

Ensuite, l’anomalie se refroidit par diffusion.

Lors d’un impact géant sur une protoplanète dont le rayon est supérieur au millier de

kilomètres, la variation locale d’énergie thermique apportée par la collision s’ajoutant à

l’énergie thermique fossile libérée par les radioactivités éteintes peut générer localement des

zones de fusion partielle. La température de fusion de la phase métallique étant plus faible

que celle de la phase silicatée, le fer liquide peut se rertouver au sein d’une matrice sili-

catée solide. Lors des stades primitifs de formation des planètes, de tels évènements peuvent

provoquer une séparation locale entre le fer très dense et les silicates plus légers. L’anomalie

chimique de fer peut ensuite migrer vers le centre de la Terre et contribuer à la formation du
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noyau terrestre. Nous avons développé des modèles prédisant les comportements cinématique

et thermique de la phase métallique. Le diapir, initialement chaud, descend avec une vitesse

de l’ordre de la vitesse de Stokes et son comportement thermique dépend du rapport entre les

taux de refroidissement par diffusion et le taux de chauffage par dissipation visqueuse. Pour

des volumes de fer trop faibles et donc pour des impacteurs de rayons inférieurs à 70 km, la

phase métallique plonge en se refroidissant. Lorsque son volume est suffisant, le diapir de fer se

réchauffe lors de sa chute vers le centre. Ce chauffage est fonction des paramètres rhéologiques

de la planète impactée et notamment des contrastes de viscosité mis en jeu.

Ces résultats soulignent l’importance de l’accrétion sur l’état thermique interne d’une

planète en croissance. Nos modèles permettent de mieux contraindre le comportement ther-

mique du fer et la dissipation de l’énergie potentielle du fer une fois le centre de la planète

atteint. Ainsi, une planète formée par l’accrétion de petits impacteurs peut potentiellement

avoir un noyau avec une température liée aux vitesses d’impacts mais le chauffage visqueux

concernera essentiellement le matériel indifférencié.



Perspectives

Les perspectives liées à ces travaux sont nombreuses. Afin de mieux décrire la dynamique

de réajustement thermo-mécanique suivant un impact météritique, je souhaite implémenter

la résolution des équations des fluides biphasés développées par Bercovici et al. (2001a) dans

mes modèles axisymmétriques sphériques. Ainsi, il me sera possible de de développer des

modèles plus réalistes des évènements de formation du noyau terrestre provoqués par impacts

météoritiques. Cette étude permettra de mieux comprendre les mécanismes de ségrégation en-

tre le fer liquide et les silicates solides et des effets thermiques des impacts durant la croissance

des planètes.

Comme développé précédemment, Callisto et Ganymède, les deux plus grandes lunes de

Jupiter ont des masses et des rayons relativement similaires et leurs intérieurs sont com-

posés d’un mélange de roches et de glaces. Cependant, Callisto est seulement partiellement

différenciée alors que Ganymède semble être entièrement différenciée avec un noyau de fer

et un manteau silicaté recouvert par une fine couche de glace (Anderson et al., 1996; Sohl

et al., 2002). La différenciation partielle de Callisto résulterait d’une accrétion plus lente

que Ganymède permettant ainsi d’évacuer la chaleur accumulée par impacts météoritiques,

décroissance radioactive et par contraction, empêchant ainsi la fusion et la différenciation

rapide du satellite (Canup and Ward , 2003; Mosqueira and Estrada, 2003; Showman et al.,

1997). Je souhaite développer un modèle numérique unidimensionnel d’évolution thermique de

satellite de glace en croissance avec une méthode se rapprochant de celle développée par Senshu

et al. (2002). En effet, leur un code numérique retrace l’évolution thermique de Mars pen-

dant sa croissance. Dans leur modèle, l’histoire thermique de Mars pendant son accrétion par

des corps de tailles importantes est suivie pour chaque impact en tenant compte du chauffage
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résultant. J’estimerai les paramètres physiques (densité, expansivité thermique, vitesse du son

dans le matériau ...) raisonnables pour un mélange fer-silicates (Jeanloz , 1989). Je propose de

caractériser les conditions d’accrétion (nombre, taille et fréquence d’impacts météoritiques)

qui n’entrâınent pas de fusion globale et ainsi de différenciation. J’évaluerai l’influence de la

fraction de masse en silicates sur l’évolution thermique des satellites de glace en croissance.

Mon modèle unidimensionnel tiendra compte de la convection et du chauffage interne.



Annexe A : Méthode détaillée de

résolution des équations de la

convection

Résolution de l’équation de Navier-Stokes

En géométrie axisymétrique cylindrique

En fonction de la contrainte déviatorique, l’équation de la conservation Eq.4.11 résolue

en géométrie axisymétrique cylindrique s’écrit :

−~∇∗P ∗ + ~∇∗. ~~τ∗ + T ∗ ~ez = 0 (5.66)

Les composantes de l’équation vectorielle précédente suivant ~er et ~ez sont :











−∂rP
∗ + (~∇∗. ~~τ∗)r = 0

−∂zP
∗ + (~∇∗. ~~τ∗)z + T ∗ = 0

(5.67)

Où (~∇∗. ~~τ∗)r et (~∇∗. ~~τ∗)z sont les contributions de la contrainte déviatorique suivant ~er et

~ez. La conservation de la masse s’écrit :

~∇∗ · ~v∗ = 0 ⇔ 1

r∗
∂r(r

∗v∗r ) + ∂zv
∗
z = 0 (5.68)
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Les contributions de la contrainte déviatorique en coordonnées axisymétriques cylin-

driques peuvent s’écrire de la façon suivante :











(~∇∗. ~~τ∗)r = (~∇∗. ~~τ∗)V C
r + (~∇∗. ~~τ∗)V V

r

(~∇∗. ~~τ∗)z = (~∇∗. ~~τ∗)V C
z + (~∇∗. ~~τ∗)V V

z

(5.69)

Les exposants V C et V V représentent respectivement les contributions a viscosité con-

stante et à viscosité variable. Ces termes s’écrivent (Schubert et al., 2001) :











(~∇∗. ~~τ∗)V C
r = µ∗(r∗, z∗)(∇2v∗r − v∗

r
r∗2

)

(~∇∗. ~~τ∗)V C
z = µ(r∗, z∗)(∇2v∗z)

(5.70)











(~∇∗. ~~τ∗)V V
r = 2∂rµ

∗(r∗, z∗)∂rv
∗
r + ∂zµ(r∗, z∗)(∂rv

∗
z + ∂zv

∗
r )

(~∇∗. ~~τ∗)V V
z = 2∂zµ

∗(r∗, z∗)∂zv
∗
r + ∂rµ

∗(r∗, z∗)(∂rv
∗
z + ∂zv

∗
r )

(5.71)

Pour s’affranchir de la pression P ∗, on prend le rotationnel de l’Eq.5.67 :

∂r(~∇∗. ~~τ∗)z − ∂z(~∇∗. ~~τ∗)r = −∂rT
∗, (5.72)

On introduit la fonction de courant ψ telle que :











v∗r = − 1
r∗

∂ψ
∂z∗

v∗z = 1
r∗

∂ψ
∂r∗

(5.73)

On reporte les expressions de v∗r et v∗z en fonction de ψ dans l’équation Eq.5.72. On obtient
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alors l’équation :

r4∂rT
∗ = µ (r, z)

[

−2
(

∂3

∂r∂z2 ψ (r, z)
)

r2 + 2
(

∂4

∂r2∂z2 ψ (r, z)
)

r3 +
(

∂4

∂z4 ψ (r, z)
)

r3

−3 ∂
∂rψ (r, z) + 3

(

∂2

∂r2 ψ (r, z)
)

r − 2
(

∂3

∂r3 ψ (r, z)
)

r2

+
(

∂4

∂r4 ψ (r, z)
)

r3
]

+ ∂
∂rµ (r, z)

[

−3
(

∂2

∂r2 ψ (r, z)
)

r2 + 2
(

∂3

∂r∂z2 ψ (r, z)
)

r3 + 3
(

∂
∂rψ (r, z)

)

r

−r2 ∂2

∂z2 ψ (r, z) + 2
(

∂3

∂r3 ψ (r, z)
)

r3
]

+ ∂2

∂r2 µ (r, z)
(

−r3 ∂2

∂z2 ψ (r, z) + r3 ∂2

∂r2 ψ (r, z) − r2 ∂
∂rψ (r, z)

)

+ ∂
∂zµ (r, z)

(

2 r3 ∂3

∂r2∂z
ψ (r, z) − 2 r2 ∂2

∂r∂zψ (r, z) + 2 r3 ∂3

∂z3 ψ (r, z)
)

+ ∂2

∂z2 µ (r, z)
(

r3 ∂2

∂z2 ψ (r, z) − r3 ∂2

∂r2 ψ (r, z) + r2 ∂
∂rψ (r, z)

)

+ ∂2

∂r∂zµ (r, z)
(

4 r3 ∂2

∂r∂zψ (r, z) − 2 r2 ∂
∂zψ (r, z)

)

(5.74)

On discrétise cette équation au second ordre de précision. Cette discretisation fait apparâıtre

la contribution de 12 points autour du point (i, j) telle que représentée sur la Figure 5.26.

On obtient ainsi l’équation au point (i, j) en fonction de la température T :

r4(i) (T (i,j)−T (i−1,j)+T (i,j−1)−T (i−1,j−1))
2dr = c(i, j)ψ(i, j) + s(i, j)ψ(i, j + 1)

+n(i, j)ψ(i, j − 1) + e(i, j)ψ(i + 1, j)

+w(i, j)ψ(i − 1, j) + se(i, j)ψ(i + 1, j + 1)

+sw(i, j)ψ(i − 1, j + 1) + ne(i, j)ψ(i + 1, j − 1)

+nw(i, j)ψ(i − 1, j − 1) + ss(i, j)ψ(i, j + 2)

+nn(i, j)ψ(i, j − 2) + ww(i − 2, j)ψ(i, j)

+ee(i, j)ψ(i + 2, j)

(5.75)
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avec l’expression suivante pour les cas à viscosité constante :

c(i, j) = r3(i)( 6
dz4 + 6

dr4 + 8
dr2dz2 ) − 6r(i)

dr2

s(i, j) = r3(i)( −4
dz4 − 4

dr2dz2 )

n(i, j) = r3(i)( −4
dz4 − 4

dr2dz2 )

e(i, j) = r3(i)( −4
dr4 − 4

dr2dz2 ) + 2r2(i)( 1
dr3 + 1

drdz2 ) + 3r(i)
dr2 − 3

2dr

w(i, j) = r3(i)( −4
dr4 − 4

dr2dz2 ) − 2r2(i)( 1
dr3 + 1

drdz2 ) + 3r(i)
dr2 + 3

2dr

se(i, j) = 2r3(i)
dr2dz2 − r2(i)

drdz2

sw(i, j) = 2r3(i)
dr2dz2 + r2(i)

drdz2

ne(i, j) = 2r3(i)
dr2dz2 − r2(i)

drdz2

nw(i, j) = 2r3(i)
dr2dz2 + r2(i)

drdz2

ss(i, j) = r3(i)
dz4

nn(i, j) = r3(i)
dz4

ww(i, j) = r3(i)
dr4 + r2(i)

dr3

ee(i, j) = r3(i)
dr4 − r2(i)

dr3

(5.76)

et l’expression suivante pour les cas à viscosité variable :

c′(i, j) = c(i, j)µ(i, j) +∂µ(i,j)
∂r

(

2r2(i)
dz2 + 6r2(i)

dr2

)

+∂2µ(i,j)
∂z2

(

2r3(i)
dr2 − 2r3(i)

dz2

)

+∂2µ(i,j)
∂r2

(

−2r3(i)
dr2 + 2r3(i)

dz2

)

s′(i, j) = s(i, j)µ(i, j) +∂µ(i,j)
∂r

(

−r2(i)
dz2

)

+∂µ(i,j)
∂z

(

−2r3(i)
dzdr2 − 2r3(i)

dz3

)

+∂2µ(i,j)
∂r∂z

(

−r2(i)
dz

)

+∂2µ(i,j)
∂z2

(

r3(i)
dz2

)

+∂2µ(i,j)
∂r2

(

−r3(i)
dz2

)

n′(i, j) = n(i, j)µ(i, j) +∂µ(i,j)
∂r

(

−r2(i)
dz2

)

+∂µ(i,j)
∂z

(

+2r3(i)
dzdr2 + 2r3(i)

dz3

)

+∂2µ(i,j)
∂r∂z

(

+r2(i)
dz

)

+∂2µ(i,j)
∂z2

(

r3(i)
dz2

)

+∂2µ(i,j)
∂r2

(

−r3(i)
dz2

)

(5.77)
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e′(i, j) = e(i, j)µ(i, j) +∂µ(i,j)
∂r

(

−2r3(i)
drdz2 + 3r(i)

2dr − 3r2(i)
dr2 − r3(i)

dr3

)

+∂2µ(i,j)
∂z2

(

r2(i)
2dr − r3(i)

dr2

)

+∂2µ(i,j)
∂r2

(

−r2(i)
2dr + r3(i)

dr2

)

w′(i, j) = w(i, j)µ(i, j) +∂µ(i,j)
∂r

(

2r3(i)
drdz2 − 3r(i)

2dr − 3r2(i)
dr2 + r3(i)

dr3

)

+∂2µ(i,j)
∂z2

(

−r2(i)
2dr − r3(i)

dr2

)

+∂2µ(i,j)
∂r2

(

r2(i)
2dr + r3(i)

dr2

)

se′(i, j) = se(i, j)µ(i, j) +∂µ(i,j)
∂r

(

r3(i)
drdz2

)

+∂µ(i,j)
∂z

(

−r2(i)
2dzdr + r3(i)

dzdr2

)

+∂2µ(i,j)
∂r∂z

(

r3(i)
dzdr

)

sw′(i, j) = sw(i, j)µ(i, j) +∂µ(i,j)
∂r

(

−r3(i)
drdz2

)

+∂µ(i,j)
∂z

(

+r2(i)
2dzdr + r3(i)

dzdr2

)

+∂2µ(i,j)
∂r∂z

(

−r3(i)
dzdr

)

ne′(i, j) = ne(i, j)µ(i, j) +∂µ(i,j)
∂r

(

r3(i)
drdz2

)

+∂µ(i,j)
∂z

(

+r2(i)
2dzdr − r3(i)

dzdr2

)

+∂2µ(i,j)
∂r∂z

(

−r3(i)
dzdr

)

nw′(i, j) = nw(i, j)µ(i, j) +∂µ(i,j)
∂r

(

−r3(i)
drdz2

)

+∂µ(i,j)
∂z

(

−r2(i)
2dzdr − r3(i)

dzdr2

)

+∂2µ(i,j)
∂r∂z

(

r3(i)
dzdr

)

ss′(i, j) = ss(i, j)µ(i, j) +∂µ(i,j)
∂z

(

r3(i)
dz3

)

nn′(i, j) = nn(i, j)µ(i, j) +∂µ(i,j)
∂z

(

−r3(i)
dz3

)

ww′(i, j) = ww(i, j)µ(i, j) +∂µ(i,j)
∂r

(

−r3(i)
dr3

)

ee′(i, j) = ee(i, j)µ(i, j) +∂µ(i,j)
∂r

(

r3(i)
dr3

)

Cette équation différencielle est valable en tout point du domaine. Ainsi, le système d’équations

peut se mettre sous la forme :

AΨ∗ = −∂rT
∗ (5.78)

Ce système est inversé par une méthode directe d’inversion (Schubert et al., 2001).
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Fig. 5.26 – Schéma de discrétisation de l’opérateur appliqué à la fonction de courant ψ(i, j).
Ce schéma est utilisé pour les cas à viscosité constante (Eq.5.76) et variables (Eq.5.77)

En géométrie axisymétrique sphérique

En géométrie axisymétrique sphérique, l’équation de la conservation de la quantité de

mouvement en fonction de la contrainte déviatorique que nous résolvons numériquement

s’écrit :

−~∇∗P ∗ + ~∇∗. ~~τ∗ + (T ∗ − BC∗)~er = 0 (5.79)

Les contributions à la contrainte déviatorique à viscosité constante (V C) et à viscosité variable

(V V ) s’écrivent (Schubert et al., 2001) :



















(

~∇∗. ~~τ∗

)V C

r
= µ∗(r∗, θ)

(

∇2v∗r − 2v∗

r
r∗2

− 2
r∗2

∂θv
∗
θ − 2v∗

θ cot θ

r∗2

)

(

~∇∗. ~~τ∗

)V C

θ
= µ∗(r∗, θ)

(

∇2v∗θ + 2
r∗2

∂θv
∗
r − v∗

θ

r∗2 sin2 θ

)

(5.80)
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(

~∇∗. ~~τ∗

)V V

r
= 2∂rµ

∗(r∗, θ)∂rv
∗
r + 1

r∗ ∂θµ
∗(r∗, θ)

(

1
r∗ ∂θv

∗
r + r∗∂r

(

v∗

θ
r∗

))

(

~∇∗. ~~τ∗

)V V

θ
= 2

r∗ ∂θµ
∗(r∗, θ)

(

1
r∗ ∂θv

∗
θ + v∗

r
r∗

)

+ ∂rµ
∗(r∗, θ)

(

1
r∗ ∂θv

∗
r + r∗∂r

(

v∗

θ
r∗

))

(5.81)

On introduit la fonction de courant ψ telle que :











v∗r = 1
r∗2 sin θ

∂ψ
∂θ

v∗θ = − 1
r∗ sin θ

∂ψ
∂r∗

(5.82)

On suit le même raisonnement que pour le cas à géomt́rie axisymmétrique cylindrique per-

mettant ainsi d’obtenir l’équation au point (i, j) en fonction de la température T et de la

composition chimique CC :

r4(j) sin2 θ(i)
(

(T (i,j)−T (i−1,j)+T (i,j−1)−T (i−1,j−1))
2dθ

−B(CC(i,j)−CC(i−1,j)+CC(i,j−1)−CC(i−1,j−1))
2dθ

)

= c(i, j)ψ(i, j) + s(i, j)ψ(i, j + 1)

+n(i, j)ψ(i, j − 1) + e(i, j)ψ(i + 1, j)

+w(i, j)ψ(i − 1, j) + se(i, j)ψ(i + 1, j + 1)

+sw(i, j)ψ(i − 1, j + 1) + ne(i, j)ψ(i + 1, j − 1)

+nw(i, j)ψ(i − 1, j − 1) + ss(i, j)ψ(i, j + 2)

+nn(i, j)ψ(i, j − 2) + ww(i − 2, j)ψ(i, j)

+ee(i, j)ψ(i + 2, j)

(5.83)
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avec l’expression suivante pour les cas à viscosité constante :

c(i, j) = 2 sin θ(i)
(

−3r4(j)
dr4 + 5

dθ2 − 3
dθ4 − 4r2(j)

dr2dθ2

)

+ 6
sin θ(i)dθ2

s(i, j) = 4 sin θ(i)
(

r4(j)
dr4 + r(j)

drdθ2 + r2(j)
dr2dθ2

)

n(i, j) = 4 sin θ(i)
(

r4(j)
dr4 − r(j)

drdθ2 + r2(j)
dθ2dr2

)

e(i, j) = −3
sin θ(i)dθ2 + sin θ(i)

dθ2

(

4
dθ2 − 5 + 4r2(j)

dr2

)

+ cos θ(i)
dθ

(

3 + 3
2 sin2 θ(i)

− 2
dθ2 − 2r2(j)

dr2

)

w(i, j) = −3
sin θ(i)dθ2 + cos θ(i)

dθ

(

2
dθ2 − 3

2 sin2 θ(i)
− 3 + 2r2(j)

dr2

)

+ sin θ(i)
dθ2 ( 4

dθ2 − 5 + 4r2(j)
dr2 )

se(i, j) =
(

cos θ(i)
dθ − 2 sin θ(i)

dθ2

) (

r(j)
dr + r2(j)

dr2

)

sw(i, j) =
(

− cos θ(i)
dθ − 2 sin θ(i)

dθ2

) (

r(j)
dr + r2(j)

dr2

)

ne(i, j) =
(

− cos θ(i)
dθ + 2 sin θ(i)

dθ2

) (

r(j)
dr − r2(j)

dr2

)

nw(i, j) =
(

cos θ(i)
dθ + 2 sin θ(i)

dθ2

) (

r(j)
dr − r2(j)

dr2

)

ss(i, j) = − r4(j) sin θ(i)
dr4

nn(i, j) = − r4(j) sin θ(i)
dr4

ww(i, j) = − sin θ(i)
dθ4 − cos θ(i)

dθ3

ee(i, j) = − sin θ(i)
dθ4 + cos θ(i)

dθ3

(5.84)
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et l’expression suivante pour les cas à viscosité variable :

c′(i, j) = c(i, j)µ(i, j) +∂µ(i,j)
∂r r(j) sin θ(i)

(

− 8
dθ2 − 4r2(j)

dr2

)

+∂2µ(i,j)
∂r2 r(j)dr sin θ(i)

(

2r3(j)
dr3 − 2r(j)

drdθ2

)

+∂µ(i,j)
∂θ cos θ(i)

(

−2r2(j)
dr2 − 6

dθ2

)

+∂2µ(i,j)
∂θ2 sin θ(i)

(

−2r2(j)
dr2 + 2

dθ2

)

s′(i, j) = s(i, j)µ(i, j) +∂µ(i,j)
∂r r(j) sin θ(i)

(

2r2(j)
dr2 + r(j)

dr − 2r3(j)
dr3 − 2r(j)

drdθ2

)

+∂2µ(i,j)
∂r2 r(j)dr sin θ(i)

(

− r2(j)
dr2 − r3(j)

dr3

)

+∂µ(i,j)
∂θ cos θ(i)

(

r2(j)
dr2 + r(j)

dr

)

+∂2µ(i,j)
∂θ2 sin θ(i)

(

r2(j)
dr2 + r(j)

dr

)

−∂2µ(i,j)
∂θ∂r r(j) r(j)

dr cos θ(i)

n′(i, j) = n(i, j)µ(i, j) +∂µ(i,j)
∂r r(j) sin θ(i)

(

2r2(j)
dr2 − r(j)

dr + 2r3(j)
dr3 + 2r(j)

drdθ2

)

+∂2µ(i,j)
∂r2 r(j)dr sin θ(i)

(

r2(j)
dr2 − r3(j)

dr3

)

+∂µ(i,j)
∂θ cos θ(i)

(

r2(j)
dr2 − r(j)

dr

)

+∂2µ(i,j)
∂θ2 sin θ(i)

(

r2(j)
dr2 − r(j)

dr

)

+∂2µ(i,j)
∂θ∂r r(j) r(j)

dr cos θ(i)

e′(i, j) = e(i, j)µ(i, j) +∂µ(i,j)
∂r r(j)

(

4 sin θ(i)
dθ2 − 2 cos θ(i)

dθ

)

+∂2µ(i,j)
∂r2 r(j)dr r(j)

dr

(

sin θ(i)
dθ2 − cos θ(i)

2dθ

)

+∂µ(i,j)
∂θ

1
dθ

(

sin θ(i)
(

−5
2 + 2r2(j)

dr2 + 2
dθ2

)

− 3
2 sin θ(i) + 3 cos θ(i)

dθ

)

+∂2µ(i,j)
∂θ2

(

cos θ(i)
2dθ − sin θ(i)

dθ2

)

+∂2µ(i,j)
∂θ∂r r(j)3 sin θ(i)

dθ

w′(i, j) = w(i, j)µ(i, j) +∂µ(i,j)
∂r r(j)

(

4 sin θ(i)
dθ2 + 2 cos θ(i)

dθ

)

+∂2µ(i,j)
∂r2 r(j)dr r(j)

dr

(

sin θ(i)
dθ2 + cos θ(i)

2dθ

)

+∂µ(i,j)
∂θ

1
dθ

(

sin θ(i)
(

5
2 − 2r2(j)

dr2 − 2
dθ2

)

+ 3
2 sin θ(i) + 3 cos θ(i)

dθ

)

+∂2µ(i,j)
∂θ2

(

− cos θ(i)
2dθ − sin θ(i)

dθ2

)

−∂2µ(i,j)
∂θ∂r r(j)3 sin θ(i)

dθ

se′(i, j) = se(i, j)µ(i, j) +∂µ(i,j)
∂r

r2(j)
dr

(

sin θ(i)
dθ2 − cos θ(i)

2dθ

)

+∂µ(i,j)
∂θ

sin θ(i)
dθ

(

− r(j)
dr − r2(j)

dr2

)

+∂2µ(i,j)
∂θ∂r

r(j) sin θ(i)r(j)
drdθ

sw′(i, j) = sw(i, j)µ(i, j) +∂µ(i,j)
∂r

r2(j)
dr

(

sin θ(i)
dθ2 + cos θ(i)

2dθ

)

+∂µ(i,j)
∂θ

sin θ(i)
dθ

(

r(j)
dr + r2(j)

dr2

)

−∂2µ(i,j)
∂θ∂r

r(j) sin θ(i)r(j)
drdθ

(5.85)
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ne′(i, j) = ne(i, j)µ(i, j) +∂µ(i,j)
∂r

r2(j)
dr

(

− sin θ(i)
dθ2 + cos θ(i)

2dθ

)

+∂µ(i,j)
∂θ

sin θ(i)
dθ

(

r(j)
dr − r2(j)

dr2

)

−∂2µ(i,j)
∂θ∂r

r(j) sin θ(i)r(j)
drdθ

nw′(i, j) = nw(i, j)µ(i, j) +∂µ(i,j)
∂r

r2(j)
dr

(

− sin θ(i)
dθ2 − cos θ(i)

2dθ

)

+∂µ(i,j)
∂θ

sin θ(i)
dθ

(

− r(j)
dr + r2(j)

dr2

)

+∂2µ(i,j)
∂θ∂r

r(j) sin θ(i)r(j)
drdθ

ss′(i, j) = ss(i, j)µ(i, j) +∂µ(i,j)
∂r r(j) sin θ(i) r3(j)

dr3

nn′(i, j) = nn(i, j)µ(i, j) −∂µ(i,j)
∂r r(j) sin θ(i) r3(j)

dr3

ww′(i, j) = ww(i, j)µ(i, j) +∂µ(i,j)
∂θ

sin θ(i)
dθ3

ee′(i, j) = ee(i, j)µ(i, j) −∂µ(i,j)
∂θ

sin θ(i)
dθ3

Résolution de l’équation de la chaleur

On cherche à résoudre l’équation d’advection-diffusion suivante :

∂T ∗

∂t∗
= (

∇∗2

RaIC
− ~v∗. ~∇∗)T ∗ (5.86)

En géométrie axisymétrique cylindrique le membre de droite de l’équation Eq.5.86 s’écrit :

(
∇2

RaIC
− ~v∗. ~∇∗)T ∗ =

1

RaIC
(∂2

rT ∗ +
1

r∗
∂rT

∗ + ∂2
z∗T

∗) − v∗r∂rT
∗ − v∗z∂zT

∗ − v∗rT
∗

r∗
(5.87)

On résoud l’équation Eq.5.86 grâce à un schéma aux directions alternées du second ordre

de précision en temps (méthode A.D.I.) (Peaceman and Rachford , 1955; Douglas, 1955). Le

schéma aux directions alternées s’écrit :











(1 − ∆t
2 Λz)T

n+1/2 = (1 + ∆t
2 Λr)T

n

(1 − ∆t
2 Λr)T

n+1 = (1 + ∆t
2 Λz)T

n+1/2
(5.88)

L’instant n + 1/2 est un instant de calcul intermediaire. Avec
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ΛzT
∗ = 1

RaIC
∂2

zT ∗ − v∗z∂zT
∗

ΛrT
∗ = 1

RaIC
∂2

rT ∗ + 1
RaIC

1
r∗ ∂rT

∗ − v∗r∂rT
∗ − v∗

rT ∗

r∗

(5.89)

On discrétise les opérateurs Λz et Λr au second ordre de précision en différences finies

centrées. Ainsi, en géométrie axisymétrique cylindrique on obtient :

ΛzT
∗ = 1

RaIC

T ∗

i,j+1
−2T ∗

i,j+T ∗

i,j−1

∆z2 +
v∗

z i,j(T
∗

i,j−1
+T ∗

i,j)−v∗

z i,j+1
(T ∗

i,j+T ∗

i,j+1
)

2∆z

ΛrT
∗ = 1

RaIC

T ∗

i+1,j−2T ∗

i,j+T ∗

i−1,j

∆r2 + 1
RaIC

1
r∗

T ∗

i+1,j−T ∗

i−1,j

2∆r

+
v∗

r i,j(T
∗

i−1,j+T ∗

i,j)−v∗

r i+1,j(T
∗

i,j+T ∗

i+1,j)

2∆r − (v∗

r i,j+v∗

r i+1,j)T
∗

i,j

2r∗

(5.90)

On résoud successivement les deux équations Eq.5.88.

Résolution de la première équation

Tn+1/2 − ∆t

2
ΛzT

n+1/2 = Tn +
∆t

2
ΛrT

n (5.91)

Une fois la discrétisation spatiale réalisée, cette équation se factorise sous la forme :

Ai,jT
n+1/2
i,j−1 + Bi,jT

n+1/2
i,j + Ci,jT

n+1/2
i,j+1 = Fn

i,j (5.92)

avec :

Ai,j = −∆t
2 ( 1

RaIC∆z2 +
vz |i,j
2∆z )

Bi,j = 1 − ∆t
2 (− 2

RaIC∆z2 +
vz |i,j−vz |i,j+1

2∆z )

Ci,j = −∆t
2 ( 1

RaIC∆z2 − vz |i,j+1

2∆z )

Fi,j = Tn
i,j + ∆t

2

(

T n
i+1

−2T n
i +T n

i−1

RaIC∆r2 + 1
r

T n
i+1

−T n
i−1

2RaIC∆r

+
vr|i(T

n
i−1

+T n
i )−vr|i+1(T n

i +T n
i+1

)

2∆r − (vr|i+vr|i+1)T n
i

2r

)

(5.93)

La résolution de l’équation Eq.5.91 revient à inverser des matrices tridiagonales.
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Résolution de la seconde équation

Tn+1 − ∆t

2
ΛrT

n+1 = Tn+1/2 +
∆t

2
ΛzT

n+1/2 (5.94)

Une fois la discrétisation spatiale réalisée, cette équation se factorise sous la forme :

Ai,jT
n+1
i−1,j + Bi,jT

n+1
i,j + Ci,jT

n+1
i+1,j = F

n+1/2
i,j (5.95)

Ai,j = ∆t
2 (− 1

RaIC∆r2 + 1
r

1
2RaIC∆r − vr|i

2∆r )

Bi,j = 1 + ∆t
2 ( 2

RaIC∆r2 + vr|i+1−vr|i
2∆r + vr|i

2r )

Ci,j = ∆t
2 (− 1

RaIC∆r2 − 1
r

1
2RaIC∆r + vr|i+1

2∆r + vr|i+1

2r )

Fi,j = T
n+1/2
i,j + ∆t

2

(

T
n+1/2

j+1
−2T

n+1/2

j +T
n+1/2

j−1

RaIC∆z2

+
vz |j(T

n+1/2

j−1
+T

n+1/2

j )−vz |j+1(T
n+1/2

j +T
n+1/2

j+1
)

2∆z

)

(5.96)

Comme précédemment, la résolution de l’équation Eq.5.94 revient à inverser des matrices

tridiagonales. Les conditions aux limites sont liées aux conditions de transfert de la chaleur

que l’on impose aux limites du système : température imposée ou flux nul.



Annexe B : Deformation and

rupture of the oceanic crust may

control growth of Hawaiian

volcanoes.

Parallèlement aux travaux réalisés dans le cadre de ma thèse, les résultats des études

menées pendant mon stage de Master 2 Recherche au Laboratoire de Geophysique Interne

(L.G.I.T.) de Chambéry et aux premiers mois de ma thèse ont été publiés dans l’article qui

suit. Ces travaux ont été réalisés sous la direction de J.L. Got et R. Hassani en collaboration

avec V. Monteiller et P. Okubo. Bien que le sujet soit très éloigné de mes travaux de thèse, j’ai

pensé que ces recherches ayant été faites pendant la même période et partageant avec ceux-ci

l’outil numérique, elles pouvaient figurer dans ce manuscrit.
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LETTERS

Deformation and rupture of the oceanic crust may
control growth of Hawaiian volcanoes
Jean-Luc Got1, Vadim Monteiller1, Julien Monteux2, Riad Hassani1 & Paul Okubo3

Hawaiian volcanoes are formed by the eruption of large quantities
of basaltic magma related to hot-spot activity below the Pacific
Plate1,2. Despite the apparent simplicity of the parent process—
emission of magma onto the oceanic crust—the resulting edifices
display some topographic complexity3–5. Certain features, such as
rift zones and large flank slides, are common to all Hawaiian
volcanoes, indicating similarities in their genesis; however,
the underlying mechanism controlling this process remains
unknown6,7. Here we use seismological investigations and finite-
element mechanical modelling to show that the load exerted by
large Hawaiian volcanoes can be sufficient to rupture the oceanic
crust. This intense deformation, combined with the accelerated
subsidence of the oceanic crust and the weakness of the volcanic
edifice/oceanic crust interface, may control the surface morpho-
logy of Hawaiian volcanoes, especially the existence of their giant
flank instabilities8–10. Further studies are needed to determine
whether such processes occur in other active intraplate volcanoes.

To understand the morphology of Hawaiian volcanoes, we must
combine geophysical information about the deep structure of the
volcanoes with studies of the mechanical interactions that take place
within the edifices and within the oceanic crust. In this work we first
computed a three-dimensional (3D) P-wave velocity model of
Mauna Loa volcano and Kilauea volcano, using data from 1,435
earthquakes that were well recorded (at least 25 stations) by the
Hawaiian Volcano Observatory (HVO) network between 1988 and
1999. These events were declustered in such a way that the earth-
quake-station ray set optimally sampled the tomographic volume.
The 44,504 high-quality P arrival-times were inverted using
Monteiller’s probabilistic algorithm11. The resulting 3D velocity
model (959,077 1-km3 cubic cells) was stable and detailed, and
showed most of the volcanoes’ structural features (Fig. 1). There-
fore, we used this model to compute double-difference locations
for 1,161 highly correlated earthquakes (providing 8,444,395 cross-
spectral time delays of millisecond-accuracy, from 669,903 event
pairs) in the south flank of Kilauea volcano recorded between 1988
and 1999 by the HVO seismic network (Fig. 2a). The quality of the
velocity model ensured that the slowness vectors used in the double-
difference locations were correctly computed. Plots of time delays as
a function of the angle between the slowness vector and the relative
position vector for each coherent earthquake pair and each station
(Supplementary Fig. 1) showed that the locations were almost per-
fectly coherent with the slowness vectors computed using the tomo-
graphic model. A systematic computation of the location root mean
square for varying dips showed that dip is well constrained in our
3D velocity model (Supplementary Fig. 2). The double-difference
location results showed earthquake locations on a subhorizontal
décollement plane, and along a deeper, steeper, southward-dipping
reverse fault (Fig. 2a; Supplementary Fig. 3), thus confirming some

preliminary results12,13 obtained using a one-dimensional model. The
inferred depth for the décollement plane (8–9 km) was obtained by
double-difference relocation using time-delay measurements com-
puted from widely correlated events into the 3D velocity model.
Coherence remained greater than 80% for inter-event distances up
to 1 km, leading to a well-conditioned inversion. This provides an
accuracy of better than 500 m for the earthquake depth calculations.
The 8.5-km depth coincides locally with the top of the oceanic
crust14,15.

Travel-time tomography was used to determine the deep structure
of the volcanoes. The resulting cross-sections show roughly triangu-
lar, high-velocity cores beneath the calderas and rifts. Plots of P-wave
velocities in the south flank of Kilauea along a north–south hori-
zontal profile (Fig. 2b) showed that velocity falls substantially with
distance from the rift axis. The norm of the velocity gradient is largest
near the intersection of the reverse fault plane and the décollement
plane. This maximum is reached for a P-wave velocity of roughly
6 km s–1, which is the limit used14 to differentiate between intrusive
rocks and lava flows in Hawaiian volcanoes. Reverse faulting initiates

1Laboratoire de Géophysique Interne et Tectonophysique, Université de Savoie, 73376, Le Bourget-du-Lac, France. 2Laboratoire de Sciences de la Terre, Ecole Normale Supérieure,
69364, Lyon, France. 3US Geological Survey Hawaiian Volcano Observatory, Hawaii National Park, 97560, Hawaii, USA.
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Figure 1 | Map of Hawaii Island. The map shows the main topographic
features, the epicentres of the earthquakes used for the tomographic model
(white dots) and for the double-difference relocation (black dots), and the
location of the HVO short-period seismic stations (open triangles). The solid
rectangle and the solid line show the locations of the cross-sections
presented respectively in Figs 2a and b, and in Fig. 4. Colour is used to
represent P-wave seismic velocities after travel-time tomographic inversion,
at 6 km depth. The resulting model is the simplest that best fits the data
(optimal a priori information: velocity parameter correlation length
l 5 5 km, velocity standard deviation sv 5 1 km s–1). It may be compared to
former P-wave velocity models26,27.
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near the core/cover boundary, at the depth of the décollement plane,
and propagates through the oceanic crust.

To ascertain the conditions required for such a rupture of the
oceanic crust to take place, we drew up a mechanical model of the
interaction between Hawaiian-type volcanoes and oceanic crust.
Geometrical boundary conditions and constitutive laws of these
bodies are provided by tomographic results and by Hill and

Zucca’s correspondence14 between local rock formations and velo-
cities. Drilling experiments16 in and around rift zones have shown
that the peripheral cover surrounding rift zones is mainly composed
of altered lavas whose mechanical properties are characterized by low
Young’s modulus, cohesion and friction coefficient. We therefore
represented the slow peripheral cover by an elastic-plastic material,
and carried out various numerical experiments using an elastic or
elastic-plastic material for the dense and fast cores (Fig. 3; Supple-
mentary Figs 4–9). The oceanic crust was represented by an elastic-
plastic material17. Basal décollement (top of the oceanic crust) is
represented by an interface with a Coulomb friction law (angle of
friction w 5 10u)4,18. Finite-element calculations of the deformation
of this model were carried out using the ADELI code19. They showed
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relocated earthquakes on the south flank of Kilauea volcano. The colour
scale highlights the velocity interval of 5.8–6.2 km s–1 that marks14 the
separation between intrusive rocks (core rocks) and lava flows (cover rocks).
Double-difference relocation uses this tomographic velocity model, thereby
ensuring that ray parameters are correctly calculated. We carried out
relocation using 1,161 correlated earthquakes (coherence .80%) on the
south flank of Kilauea volcano recorded by the HVO network between 1988
and 1999. The average errors for the relocations were found to be 100 m
vertically and 50 m horizontally. b, Velocity (solid line) and velocity gradient
(dashed line) as a function of distance along a horizontal north–south profile
across the south flank of Kilauea. The velocity profile is the mean, at 8.5 km
depth, of 10 north–south contiguous profiles across the rectangular area
B–B9 indicated in Fig. 1. The arrow indicates the abscissa of the intersection
of the reverse fault with the décollement plane; it shows that the reverse fault
initiates in the neighbourhood of the highest velocity gradient (core/cover
boundary).
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The décollement plane is represented by an interface with a Coulomb
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tomographic model. Colours are used to show the plastic deformation
(norm of the deviatoric plastic strain tensor). Notice the plasticized shear
zone created at the edge of the dense core. Deformation in the volcanic
edifice and along the décollement plane is due to the gravitational and
flexural stresses. Introducing a moderate amount of plasticity
(Supplementary Fig. 4: C 5 5 MPa, w 5 25u) in the cores does not notably
change the computed deformations. A homogeneous elastic-plastic model
for cores, covers and oceanic crust (Supplementary Fig. 5) preserves a
recognizable plasticized shear zone at the edge of the Kilauea dense core.
b, Model of the squeezing of the elastic-plastic oceanic crust by an isolated
volcano the size of Mauna Loa. A plasticized shear zone, which cuts through
the entire oceanic crust, is created at the edge of the dense core. It has a dip
comparable to the reverse fault dip found by double-difference relocation
(Fig. 2a). Additional horizontal displacement due to the expansion of the rift
zones does not change the major features evidenced at lower strain rates
(Supplementary Fig. 6).
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that, provided there is a realistic density contrast between the core
and the cover, the deviatoric stress can locally attain the plasticity
threshold and reverse faults can cut through the oceanic crust. Thus,
the load of the volcano can cause intense plastic deformation of the
oceanic crust, even though the volcano may be of limited size (for
example, Kilauea) (Fig. 3a). A large enough volcano (for example,
Mauna Loa) may rupture the oceanic crust completely (Fig. 3b).
Petrological and volcanological features20,21 have provided further
evidence for oceanic crust rupture under the load of Hawaiian vol-
canoes. Our model also shows that the effusive cover, both between
Mauna Loa and Kilauea (Kaoiki fault zone), and on the south flank of
Kilauea volcano (Hilina fault scarps), is plasticized by the squeezing
action of the cores of the volcanoes (Fig. 3a; Supplementary Fig. 4).

Double-difference relocation of 732 earthquakes (Fig. 4) indicated
that décollement earthquakes occur at depths of around 10 to 11 km
under Mauna Loa and at depths of around 8 to 9 km under the south
flank of Kilauea. The vertical uncertainty for these relocations was less
than 500 m. The difference in décollement depth is about 2 6 1 km
for 10 to 15 km horizontally between Mauna Loa and Kilauea vol-
canoes. Based on the hypothesis that the décollement plane coincides
with the top of the oceanic crust, the top of the oceanic crust between
Kilauea and Mauna Loa slopes at an angle of 9 6 5u, whereas the
average slope below the oceanic crust of the Hawaiian islands is
between 1.5 and 3u. This has been confirmed by careful inspection
of active seismic results14,15. Such local variations in flexure may be
considered anomalous; they cannot be explained using homo-
geneous elastic models22. Elastic-plastic models (Fig. 3) also place
the bases of Mauna Loa and Kilauea volcanoes at similar levels. If
such a slope variation was confined to the 5- to 6-km-thick crust, it
would represent an unrealistic deformation greater than 15%; hence
this deformation must also concern the upper mantle. Interestingly,
the southwest rift zone occupies the same position with respect to
Mauna Loa as the reverse fault revealed by double-difference location
occupies with respect to Kilauea. These observations and the results
of elastic-plastic modelling on the scale of Mauna Loa (Fig. 3b) sug-
gest that the rift system forming Kilauea may have initiated in the
local rupture of the oceanic crust caused by the loading exerted by
Mauna Loa, leading to magmatic eruption, collapse of the oceanic
crust below Mauna Loa (eventually accelerated by the relative dis-
placement of the mantle plume) and further propagation of the rift as
fast as the volcanic load increases. At depth, the seismicity (,30 km)
in the neighbourhood of the Mauna Loa/Kilauea volcano feeding

system indicates movements6 along subhorizontal planes, consistent
with the flexural stresses7 induced by the volcanic load.

Geodetic measurements clearly show that Kilauea and, to a lesser
extent, Mauna Loa grow horizontally23–25. Therefore, topographic
variations in the top of the oceanic crust may also constrain the
(horizontal) growth of Hawaiian volcanoes. It is often thought
that Kilauea buttresses Mauna Loa, blocking its seaward displace-
ment. The topography of the oceanic crust may provide a more
efficient explanation. The horizontal force, F, required to move a
non-deformable wedge of weight P, along a slope inclined at an angle
h, and with an internal angle of friction w is F 5 P tan(h 1 w). The
apparent basal friction coefficient along the décollement plane of
Kilauea volcano is thought to be very low4,18 (close to 0.1, w < 5u to
10u). With such friction coefficients, slope variation appears to be a
critical factor in determining the mechanical evolution of Mauna Loa
and Kilauea: more than three times as much energy is required to
move a body up a 10u slope than along a horizontal surface. To reach
an equivalent value by increasing the weight, P, of the wedge, the
thickness of Kilauea volcano would have to be double the thickness of
the southeast flank of Mauna Loa, which is contrary to the best recent
estimates5.

Topographical variations in the top of the oceanic crust could also
explain why the surface topographic slopes are steeper near large
eruptive centres, such as Mauna Loa3. The apparent coefficient of
friction increases with the slope of the oceanic crust and the edifice
remains stable for higher topographic slopes, as long as it has suf-
ficient internal strength4,18. The variations in the slope of the oceanic
crust across and along the rift zones, added to the squeezing action
of the central core on the plastic cover (Supplementary Fig. 6), may
therefore explain the giant gravitational readjustments observed8–10.

The topography of the oceanic crust may also be responsible for (1)
the blocking and relatively weak eruptive activity along the southwest
rift zone, and (2) the existence of an ‘aseismic’ zone along the ramp,
whereas the southeast flank of Mauna Loa shows some horizontal
displacement25. Could this zone accumulate sufficient stress to be the
source of major earthquakes, such as the great Kau (magnitude ,8)
earthquake, today’s expression of Lipman’s ‘piggyback’ tectonics5?
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thesis, Ecole Normale Supérieure de Lyon.
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Résumé

Dans cette thèse, nous avons étudié les effets thermiques des impacts météoritiques et leurs

contributions à la formation du noyau terrestre par modélisations numériques. Les impacts

météoritiques apportent sur leur cible une quantité importante d’énergie qui permet une

augmentation locale de la température fonction du rayon de la planète impactée dans une

région sphérique en dessous du point d’impact. Un impact géant sur une petite protoplanète

engendre une anomalie thermique sans fusion significative. Lorsque l’impacteur dépasse une

taille critique, l’anomalie thermique subit d’abord une phase advective isotherme puis refroidit

par diffusion. L’épaisseur de l’anomalie thermique à la fin de l’étape advective ne dépend que

de la taille et des paramètres rhéologiques du corps impacté. Lors d’un impact géant sur une

protoplanète indifférenciée avec un rayon supérieur au millier de kilomètres, l’énergie apportée

peut générer localement de la fusion partielle et une ségrégation entre le fer très dense et les

silicates plus légers. Le fer migre ensuite vers le centre de la planète et contribue ainsi à la

formation du noyau. Nous avons développé des modèles d’évolution thermique par dissipation

visqueuse de la phase métallique plongeant dans du matériel indifférencié. Lorsque son volume

est suffisant, le diapir de fer se réchauffe lors de sa chute vers le centre. Ce chauffage est fonction

des paramètres rhéologiques de la planète impactée et notamment des contrastes de viscosité

mis en jeu.

Summary

In this thesis, we study the thermal effects of meteoritical impacts and their contributions

to core formation using numerical modeling. Meteoritical impacts lead to a local temperature

increase function of the radius of the impacted body in a spherical region above the surface.

A large impact on a small protoplanet lead to a thermal anomaly without significant melting.

For large enough impactors, the thermal anomaly first flatens above the surface by isothermal

advection and then cools by diffusion. The thickness of the thermal anomaly at the end

of advection depends only on the radius and rheological parameters of the impacted body.

After a large impact on a large undifferentiated protoplanet, the temperature increase can

generate local melting and separation between heavy iron and light silicates. The iron sinks

towards the center of impacted body and contributes to core formation. We develop models of

thermal evolution of the metallic phase. The iron can undergo viscous heating while sinking

through undifferentiated material. The temperature of the iron only increases for large enough

metallic diapirs. This heating is function of the rheological parameters of the impacted body

and depends mainly on viscosity contrasts involved in the dynamics.

Mots clés (keywords)

Impacts, noyau, différenciation, planètes en croissance, modélisation numérique, accrétion

(Impacts, core, differentiation, growing planets, numerical modeling, accretion).


