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masse . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 16
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I.3 Présentations lors de conférences . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 195
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Introduction Générale

Les petits corps du système solaire, et en particulier ceux situés au delà de la
ceinture d’astéröıdes, comme les noyaux cométaires (à courte et longue périodes),
les Centaures et les Objets Transneptuniens (OTNs), sont encore considérés comme
les vestiges directs de la nébuleuse primitive, qui a donné naissance à notre système
solaire. La disparité géographique de ces objets (excepté les comètes à longue période,
P> 200 ans) dissimulerait en réalité une origine commune. Ils se seraient donc formés
dans la région transneptunienne (Fernandez, 1980; Morbidelli, 2004) et auraient une
composition physico-chimique identique (Coradini et al., 2008).

La particularité de ces objets, considérés comme “primitifs”, est qu’ils sont pour-
vus d’une grande quantité de volatils H2O, CH3OH, CO, N2, CH4, CO2... (Fornasier
et al., 2004; Bockelée-Morvan et al., 2004; Barucci et al., 2008) et d’éléments ré-
fractaires. L’éloignement de ces corps par rapport au Soleil depuis leur formation et
le faible apport énergétique qui en résulte, cautionnent l’idée que les glaces qu’ils
contiennent ont été peu modifiées depuis leur création. Cette hypothèse de préserva-
tion des volatils à l’intérieur de ces petits corps semble confirmée par l’observation de
la surface des objets de Kuiper ou du dégazage des noyaux cométaires en volatils tels
que H2O, CH4 et CO (Fornasier et al., 2004; Barucci et al., 2008). Leur petite taille
et l’absence de différenciation physico-chimique qui en résulte, laissent penser qu’ils
constituent les résidus des planétésimaux formés dans le disque protoplanétaire au
moment de la formation du système solaire. L’ensemble de ces considérations justi-
fie alors l’hypothèse d’une composition physico-chimique “primitive” de ces objets.
Pourtant, le “space weathering” comme le rayonnement cosmique, les impacts de
grains interstellaires, le rayonnement UV, le vent solaire ainsi que les collisions entre
objets (Stern, 2003; Orosei et al., 2001) pourraient avoir engendré un changement de
phase des espèces volatiles contenues à l’intérieur de ces derniers. Parallèlement aux
effets “corrosifs” provenant de l’environnement extérieur, la radioactivité de certains
composants, comme l’26Al, contenus dans la matrice solide de ces objets, consti-
tue une source de chaleur non négigeable pouvant altérer structurellement ces corps
glacés (Merk & Prialnik, 2003) au cours de leur évolution.

Plusieurs études ont été menées pour étudier l’influence de la porosité et des
volatils (Mekler et al., 1990; Espinasse et al., 1991), celle des changements d’orbite
(Coradini et al., 1997), de la formation d’une croûte de poussière (Espinasse et al.,
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1993) et des éléments radioactifs (Merk & Prialnik, 2003) sur l’évolution physico-
chimique et structurelle de noyaux cométaires. En revanche, aucune étude n’a été
effectuée sur les effets d’une série de collisions sur la différenciation physico-chimique
d’un objet apparenté à la région transneptunienne. Stern & Colwell (1997) indiquent
en effet que l’érosion collisionnelle et les éjections induites par les perturbations dy-
namiques auraient causé la perte de plus de 90% de la masse de cette région depuis
sa formation. La surface des objets de Kuiper ne serait pas primordiale et aurait
été modifiée par les multiples collisions (Durda & Stern, 2000). Les taux de colli-
sions entre objets de la ceinture de Kuiper, estimés de manière statistique par Stern
(1995), Davis & Farinella (1997) et Durda & Stern (2000), montrent que ceux qui
ont une taille supérieure ou égale à 100 km, ont subi certainement des modifications
structurelles depuis leur formation mais qui ne les ont pas significativement altérés.
Stern et al. (1996) indiquent, en revanche, que la population d’objets dont le rayon
est compris entre 1 et quelques dizaines de km a été fortement érodée. Le profil
de la distribution en taille de ces objets montre ainsi une rupture de pente sur cet
intervalle de taille (Leinhardt et al., 2008). La plupart des comètes à courte période
provenant du disque de Kuiper pourraient alors ne pas être physico-chimiquement
primordiales et provenir ainsi de corps parents plus gros (Davis & Farinella, 1996;
Coradini et al., 2008).

L’objet du travail présenté ici est de déterminer si la matière dite “primordiale”,
incorporée dans les Objets Transneptuniens, a perdu, d’une certaine manière la mé-
moire de ses origines, en subissant des transformations physico-chimiques profondes
lors de collisions successives. A cette fin, on analyse dans une première phase les
conditions de formation des glaces incorporées dans les planétésimaux et les struc-
tures de glace qui y sont associées. Je réalise un modèle numérique de planétésimal,
à la composition physico-chimique simplifiée, qui assure la conservation des quanti-
tés physiques (masse et énergie), et permet l’étude à long terme des planétésimaux
dans la région transneptunienne. Pour terminer, je détermine les laps de temps né-
cessaires entre deux collisions pour engendrer une évolution physico-chimique des
objets cibles, à partir d’une composition originelle imposée.

Au début du premier chapitre, je rappelle les processus de formation des glaces
au cours de la formation du système solaire et des systèmes planétaires en général.
Les glaces formées dans la région externe des disques participent à la composition
physico-chimique des planétésimaux, et permettent de contraindre la composition
des objets formés à partir de ces derniers. Je présente ensuite de façon détaillée nos
résultats concernant les implications de la composition des glaces sur les planètes
formées dans la région externe des disques protoplanétaires. Les processus de for-
mation des glaces, décrits dans ce chapitre, permettent d’élaborer la composition
physico-chimique d’un modèle de planétésimal qui prend en compte l’ensemble des
structures de glace possibles.

Le deuxième chapitre présente un modèle de planétésimal, ou noyau comé-
taire, simplifié (du point de vue de la composition des glaces). Ce modèle représente
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une matrice poreuse composée d’éléments réfractaires et d’un mélange de différentes
glaces. L’ensemble des processus physiques tels que les changements de phase (su-
blimation/condensation, cristallisation) et la modélisation des transferts thermiques
et de masse y sont discutés.

Le chapitre trois est dévoué à la conception numérique du modèle de noyau
cométaire qui prend en compte les multiples changements de phase des différentes
glaces qui peuvent avoir lieu simultanément à l’intérieur du système. On peut y
trouver une discussion sur le choix de la méthode d’intégration numérique et sur le
cadre mathématique de résolution des équations de conservation (masse et énergie).
Le problème de la conservation des quantités physiques (masse et énergie) est abordé
et l’erreur sur la conservation de la masse obtenue avec notre modèle est comparée
à celle obtenue avec les modèles antérieurs d’Espinasse et al. (1991) et d’Orosei et
al. (1999).

Enfin, j’étudie, dans le quatrième chapitre, l’influence d’une série de collisions
sur des objets situés dans la région transneptunienne. La composition physique de
ces objets, leurs tailles et les conditions d’impact affectent le résultat physique et
énergétique d’une collision. J’analyse dans un premier temps l’influence de la com-
position physico-chimique et de l’ensemble des paramètres physiques sur l’évolution
interne de planétésimaux qui auraient subi une unique collision. Puis, je recherche les
laps de temps nécessaires entre deux collisions pour permettre l’évolution physico-
chimique de la cible sur le long terme. Cela devrait confirmer ou infirmer l’hypothèse
selon laquelle les Objets Transneptuniens peuvent être significativement affectés par
le processus collisionnel.
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Chapitre 1

Origine et Formation des
Planétésimaux

Contents

1.1 Introduction . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 5
1.2 Différenciation Physico-Chimique du Système Solaire

en Fonction de la Distance au Soleil . . . . . . . . . . . . 6
1.3 Formation des planétésimaux dans la nébuleuse primi-

tive . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 9
1.3.1 Phase gazeuse . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 9
1.3.2 Formation des glaces dans le disque protoplanétaire . . . 11

1.4 Application du modèle de formation des glaces aux ob-
jets formés dans les systèmes solaires externes . . . . . . 15

1.4.1 Composition des glaces dans les planètes extrasolaires de
faible masse . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 16

1.4.2 Applications à la formation du système solaire externe . . 22
1.5 Conclusions . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 31

1.1 Introduction

Les modèles actuels de formation du système solaire montrent qu’il existe, au sein
des petits corps composés de glaces, deux principaux groupes d’objets aux origines
bien distinctes. Le premier a été formé dans la région comprise entre Jupiter et
Uranus. L’interaction gravitationnelle de ce premier groupe d’objets avec Jupiter
aurait créé un énorme réservoir de noyaux cométaires, situé entre 1000 et 100000
UA, et appelé le nuage d’Oort. Ce nuage serait aujourd’hui la source des comètes
dites à “longue période” (P > 200 ans) aux orbites très excentriques. Le deuxième
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1. Origine et Formation des Planétésimaux

groupe a été formé dans la région transneptunienne et est la source des comètes
dites à “courte période” (P < 200 ans) et des Centaures. Si on fait l’hypothèse que
la matière ne s’est pas mélangée durant la formation du système solaire, l’origine
géographique distincte (5-10 UA pour le premier, 30 UA pour le second) de ces deux
groupes suppose une composition originelle différente des objets.

L’objet de ce chapitre est de présenter les processus de formation des glaces à
l’intérieur du disque protoplanétaire. Ces glaces participent à la composition physico-
chimique des planétésimaux qui sont à l’origine de l’ensemble des objets créés au
délà de la “ligne des glaces”. Dans une première section, nous décrivons ces processus
de formation à partir du modèle de formation des glaces développé initialement
par Mousis et al. (2006; 2008) dans le disque protoplanétaire. Dans une deuxième
section, j’étudie les implications des variations d’abondances moléculaires dans le
disque protoplanétaire sur la composition physico-chimique des planétésimaux et
des planètes qu’ils ont formées.

1.2 Différenciation Physico-Chimique du Système

Solaire en Fonction de la Distance au Soleil

La formation du système solaire trouve son origine dans l’existence d’une né-
buleuse de gaz et de grains de poussière recouverts de glaces. Ce nuage de gaz en
équilibre hydrostatique et à la température de 10 K (Kouchi et al., 1994) est consti-
tué essentiellement d’hydrogène et d’hélium. Les grains de poussière sont constitutés
de silicates et de fer et sont recouverts de glace d’H2O amorphe (Kouchi et al., 1994).
La formation de glace sur la surface des grains réfractaires se produit soit par une
séquence de réactions chimiques O+H→OH et OH+H→H2O (Kouchi et al., 1994),
soit par la fixation aléatoire de molécules d’H2O existant en phase gazeuse. Ces
molécules d’H2O se fixent de manière aléatoire tout autour du grain réfractaire par
adsorption ou condensation. La température ambiante (10 K) lors de la condensation
de ces molécules d’H2O n’est pas suffisante pour leur permettre de se réorganiser et
de former une structure cristalline. Leur condensation aléatoire, et l’absence d’éner-
gie leur permettant de se mouvoir autour du grain forment des cavités. D’autres
éléments plus volatils que H2O, provenant du nuage de gaz, peuvent alors pénétrer à
l’intérieur de ces cavités et y résider temporairement à cause de l’intéraction de van
der Waals. Ils peuvent y rester piéger si des molécules H2O frâıchement condensées
viennent en fermer l’accès avant qu’ils n’aient pu s’en échapper (voir Fig. 1.1).

Le temps de piégeage d’une molécule dans une cavité encore ouverte dépend
en partie de l’intensité de la force de van der Waals (et donc de la molécule elle-
même). Quatre paramètres, que l’on peut regrouper en 2 catégories, peuvent faire
varier la quantité de volatils piégée dans une cavité (Kouchi et al., 1994). Dans la
première catégorie de paramètres on trouve la température du milieu et le taux
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1.2 Différenciation Physico-Chimique du Système Solaire en
Fonction de la Distance au Soleil

Arrivée des molécules H2O 
qui se fixent sur la surface
 des grains de poussière

surface du grain

Piégeage de volatilsH
2
O

volatil

Fig. 1.1 - Piegeage de volatils dans la glace H2O amorphe lors de sa formation.

de recouvrement des cavités par les molécules d’H2O. Plus la température est
basse, moins les molécules disposent d’énergie, et donc plus le temps de résidence
des volatils dans ces cavités augmente. Plus le taux de recouvrement des cavités
par les molécules d’H2O est faible, plus les volatils ont le temps de s’échapper. La
deuxième catégorie regroupe les paramètres dont dépend l’efficacité de la capture:
la polarisation d’un volatil, qui détermine l’intensité de la force de van der Waals
et la taille des volatils qui influe sur la quantité pouvant être piégée dans les ca-
vités. La conjonction de tous ces paramètres peut permettre à la matrice de glace
d’H2O amorphe, formée autour des grains réfractaires, de piéger des volatils dans sa
structure. Des expériences de laboratoire (Bar-Nun et al., 1985; Schmitt et al., 1989;
Hudson & Donn, 1991) ont illustré ce mécanisme de piégeage par la glace d’H2O lors
de sa formation à basse température. Schmitt et al. (1989) ont notamment montré
que la matrice de glace d’H2O amorphe pouvait contenir jusqu’à 10% en moles d’es-
pèces chimiques différentes. Cet état métastable de la glace pourrait être préservé
dans l’environnement interstellaire car le temps de cristallisation est plus long que
le temps de vie du nuage à 10 K (107 ans; Kouchi et al., 1994). Lorsque la tempé-
rature du milieu augmente suffisament pour que les molécules d’eau aient l’énergie
nécessaire pour former une structure cristalline, leur réagencement peut permettre
la réouverture des cavités et la libération des différents volatils qui y sont piégés
(Bar-Nun et al., 1985; Schmitt et al., 1989; Hudson & Donn, 1991).

Lorsque le nuage s’effondre sur lui-même par instabilité gravitationnelle, il s’échauffe
en son centre et adopte la forme d’un disque dans le plan équatorial de l’étoile.
L’échauffement provoqué par l’effondrement du nuage est tel que l’ensemble des élé-
ments présents à l’origine dans la nébuleuse interstellaire, sublime dans le disque
formé (Kouchi et al., 1994; Chick & Cassen, 1997). Cependant, la température et la
masse volumique de la nébuleuse solaire décroissent avec la distance héliocentique.
On obtient alors un profil radial décroissant de la température en fonction de la
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1. Origine et Formation des Planétésimaux

T

Distance au Soleil

Fig. 1.2 - Formation des glaces dans le disque protosolaire: le disque non homogène ther-
miquement est globalement découpé en deux régions distinctes; au centre la température
est si élevée que seuls les composants réfractaires (silicates et métaux) condensent; au delà
de la “ligne des glaces”, les composants volatils peuvent se solidifier et former les glaces
correspondantes (Sources: Sébastien Charnoz; document “La Formation Du Système So-
laire”).

distance au centre de la proto-étoile. Ce gradient de température a une conséquence
physico-chimique très importante sur la structure du futur système solaire: au cœur
de la nébuleuse solaire, la température reste si élevée que seuls les éléments les plus
réfractaires peuvent se condenser et former les grains de poussière solides (fer, si-
licates). Les éléments plus volatils dont les températures de sublimation sont plus
basses restent en revanche en phase gazeuse. Sur les zones périphériques de la nébu-
leuse, la température décrôıt spatialement (avec la distance au proto-Soleil) et tem-
porellement. Les éléments plus volatils peuvent alors recondenser sur les surfaces des
grains réfractaires déjà formés aux températures plus élevées et créer ainsi les glaces
cristallines correspondantes. On obtient ainsi une dichotomie physico-chimique du
système solaire en fonction de la distance radiale à la jeune étoile et du caractère
plus ou moins réfractaire des différents éléments. Il se crée une délimitation appelée
“ligne des glaces”: au cœur du nuage, on aura condensation des éléments les plus
réfractaires, tandis qu’en périphérie du disque, on aura condensation de l’ensemble
des composants chimiques (voir Fig. 1.2).

Malgré l’effondrement de la nébuleuse interstellaire, la température aux extrêmi-
tés du disque protosolaire pourrait rester suffisamment froide (30-90K; Taylor, 1992;
Kouchi et al., 1994; Mousis et al., 2000) pour que la glace amorphe qui recouvre les
grains de poussière, issue directement du nuage insterstellaire, reste intacte. Kouchi
et al. (1994) indiquent que la température maximale que doit avoir l’extrémité du
disque protosolaire pour préserver la glace amorphe est de 110–120 K ce qui corres-
pond à une région du disque où rh > 12 UA (Kouchi et al., 1994) ou 30 UA (Chick &
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1.3 Formation des planétésimaux dans la nébuleuse primitive

Cassen, 1997). La région située au delà de Saturne pourrait donc être constituée de
glaces amorphes si on suppose qu’elles ont été préservées dans le nuage moléculaire
parent. L’origine distincte des deux groupes de comètes (courte et longue période)
donnerait alors lieu à une structure physico-chimique différente. Les comètes ori-
ginaires de la région transneptunienne seraient formées de glaces amorphes, et au-
raient donc la composition physico-chimique de la nébuleuse insterstellaire, tandis
que les comètes dont le matériel serait issu de la recondensation des glaces dans le
disque protosolaire seraient constituées de glaces cristallines dont la composition et
la structure dépendent des rapports d’abondances entre les différentes molécules. Il
est possible de déterminer la composition des glaces qui recondensent dans le disque
protosolaire et qui participent à la formation des planétésimaux à partir d’un mo-
dèle de formation des glaces dans la nébuleuse protosolaire. A partir de ce modèle,
on peut montrer que les glaces, formées à partir de la phase gazeuse des différents
volatils dans la nébuleuse protosolaire, sont un mélange d’hydrates, de clathrates hy-
drates et de condensats purs. L’utilisation de ce modèle permet alors de contraindre
la composition initiale des planétésimaux constitués de glaces, et de l’ensemble des
objets formés dans la région externe du système solaire.

1.3 Formation des planétésimaux dans la nébu-

leuse primitive

1.3.1 Phase gazeuse

On décrit ici la composition de la phase gazeuse à partir de laquelle la séquence
de formation des différentes glaces est initiée dans le disque externe de la nébuleuse
solaire. Afin de définir la composition de la phase gazeuse dans ce disque, on postule
que tous les éléments O, C, N, S, Ar, Kr et Xe sont en abondance solaire (Lod-
ders, 2003) et on applique cette hypothèse à l’ensemble des composants réfractaires
(roches et organiques) et volatils. Les composants réfractaires incluent les roches
qui contiennent environ 23% de l’oxygène total de la nébuleuse (Lodders, 2003).
L’abondance du carbone organique représente 55% du carbone total de la nébuleuse
(Pollack et al., 1994). Le rapport C:O:N inclus dans ces éléments organiques, fixé
à 1:0,5:0,12 (Pollack et al., 1994; Sekine et al., 2005), a été déterminé par spectro-
métrie de masse sur la comète Halley lors de la mission VEGA–1 (Jessberger et
al., 1988). On suppose que le restant de O, C, N existe uniquement sous la forme
des molécules H2O, CO, CO2, CH3OH, CH4, N2 et NH3 qui constituent la phase
gazeuse initiale du disque protosolaire avec H2. Les glaces du milieu interstellaire
(ISM) contiennent aussi une faible fraction d’H2CO (du même ordre de grandeur
que CH4). Malheureusement, puisqu’il n’existe aucune donnée à notre connaissance
sur les courbes de stabilité de H2CO sous forme de condensat pur et sous forme cla-
thratée, cette molécule n’est pas considérée dans la composition de la phase gazeuse
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1. Origine et Formation des Planétésimaux

du disque protoplanétaire modélisé.

La composition finale des glaces formées dépend des rapports d’abondances entre
les molécules CO, CO2, CH3OH, CH4, N2 et NH3 insérées dans le modèle de for-
mation des glaces, de la cinétique des réactions possibles entre les molécules aux
différentes températures. Les rapports d’abondances, imposés dans le modèle, déter-
minent la composition physico-chimique des planétésimaux qui sont à l’origine des
planètes et des comètes. Il semble donc important d’examiner l’ensemble des rap-
ports CO:CO2:CH3OH:CH4 et N2:NH3 dans l’ISM entre les principales molécules
en phase gazeuse dans la nébuleuse. Dans le modèle, la température du disque est
initialement assez élevée pour sublimer toutes les glaces de l’ISM qui y entrent (dans
une région du disque comprise dans rh < 12 UA) et ce, en particulier, dans la zone
de formation des planétésimaux qui constitueront les planètes. Les rapports molaires
des molécules dans la phase gazeuse du disque protoplanétaire sont supposés simi-
laires à ceux de l’ISM où les phases solide et gazeuse coexistent (Mousis et al., 2002).
Cependant, dans certains cas, suivant la cinétique des réactions chimiques, la chimie
de la phase gazeuse pourrait affecter ces rapports moléculaires dans le disque. En
particulier, l’exemple du calcul de la distribution du soufre dans la nébuleuse solaire
(Pasek et al., 2005) nous permet de supposer qu’il est présent dans le disque proto-
planétaire sous la forme de H2S et d’autres composants réfractaires sulfurés. De plus,
la valeur du rapport N2:NH3 est complètement incertaine dans la phase gazeuse de
notre modèle de disque, même si les modèles chimiques courants de l’ISM prédisent
que N2 devrait être plus abondant que NH3 (Irvine & Knacke, 1989). D’un autre
côté, ce rapport N2:NH3 pourrait avoir été plus bas dans le disque puisque il a été
montré que la conversion du N2 en NH3 peut être accélérée par des effets catalytiques
sur les grains de Fe dans la nébuleuse solaire (Lewis & Prinn, 1980; Fegley, 2000).
Cependant, la variation du rapport N2:NH3 dans l’intervalle [0,1:1 - 10:1] montre
(voir section suivante) que, quel que soit le rapport adopté dans la phase gazeuse,
les fractions molaires des glaces formées à partir des autres composants volatils sont
peu influencées par ce paramètre.

Parallèlement, d’après Prinn & Fegley (1981, 1989), dans un gaz dominé par
H2, les réactions reliant CH4, CO2 et CO (principal réservoir de carbone en phase
gazeuse dans le milieu interstellaire et la nébuleuse solaire; voir Pollack et al., 1994
et Sekine et al., 2005) sont

CO + H2O � CO2 + H2 (1.1)

et

CO + 3H2 � CH4 + H2O (1.2)

lesquelles s’effectuent préférentiellement vers la droite avec la décroissance de la tem-
pérature à pression constante. La réaction (1.1) a été étudiée par Talbi & Herbst
(2002) qui ont démontré que son efficacité est négligeable, même à des températures
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1.3 Formation des planétésimaux dans la nébuleuse primitive

aussi élevées que 2000 K (de l’ordre de ∼4,2.10−22 cm3.s−1). Une telle température
n’est atteinte qu’aux distances vraiment proches de l’étoile au moment de la forma-
tion du disque protoplanétaire. On considère alors que la quantité de CO2 produite
à travers cette réaction est négligeable durant toute la durée de vie du disque proto-
planétaire. La réaction (1.2) a été étudiée par Lewis & Prinn (1980) et Mousis et al.
(2002): les auteurs ont trouvé que le rapport initial CO:CH4 était faiblement affecté
dans l’ensemble de la nébuleuse solaire, excepté très près du Soleil. On suppose donc
que les rapports entre les molécules CO, CO2 et CH4 dans la phase gazeuse des
disques protoplanétaires sont similaires à ceux déterminés dans l’ISM.

A partir de ces considérations, on impose à la phase gazeuse du disque les rap-
ports molaires CO:CH3OH:CH4 = 70:2:1, valeurs qui sont en accord avec les mesures
effectuées dans l’ISM et qui incluent les contributions des phases gazeuse et solide
(Frerking et al., 1982; Ohishi et al., 1992; Ehrenfreund & Schutte, 2000; Gibb et al.,
2000). De plus, on suppose que S existe sous sa forme moléculaire volatile princi-
pale, H2S, et sous la forme d’autres composants réfractaires sulfurés (FeS, MgS, SiS,
CaS; voir Pasek et al., 2005). Cependant, dans une région comprise entre 1 et 1,6 UA
(région interne du disque), H2S disparâıt totalement au profit des composants réfrac-
tires sulfurés (FeS principalement). En revanche, au delà de 1,6 UA, les cinétiques de
réaction sont trop lentes pour produire des composants réfractaires sulfurés à partir
de H2S (Pasek et al., 2005) qui a donc une abondance solaire au moment de la for-
mation du disque protoplanétaire (Grevesse & Sauval, 1998). Dans cette région, au
moment de la formation des glaces, la concentration initiale de H2S s’homogénéise
par diffusion avec la partie interne du disque. H2S ne représente plus que 50% de
H2S� formé dans la région externe du disque protoplanétaire (Pasek et al., 2005).
Le rapport H2S:H2 = 0,5 × (S:H2)� est alors adopté dans le modèle de formation
des glaces. On considère également le rapport N2:NH3=1:1 dans la phase gazeuse de
la nébuleuse. Cette valeur est compatible avec les calculs thermochimiques dans le
disque et prend en compte les effets catalytiques des grains de Fe mélangés au gaz
sur la cinétique de conversion du N2 en NH3 (Fegley, 2000). Enfin, une fois que les
abondances de ces molécules sont fixées, le restant de O donne l’abondance de H2O.

1.3.2 Formation des glaces dans le disque protoplanétaire

La formation et la composition des glaces incorporées dans les planétésimaux
est déterminée par leurs séquences respectives de condensation, clathration et d’hy-
dratation lors du refroidissement du disque protoplanétaire. On postule que seules
ces formes de glace (condensat pure, clathrate hydrate et hydrate) peuvent exis-
ter. Les clathrates hydrates sont composés d’une structure cubique de glace d’H2O
cristalline qui forme des cages à l’intérieur desquelles des molécules hôtes en phase
gazeuse sont piégées par des forces de type van der Waals. Cette structure clathrate,
métastable en l’absence de gaz, nécessite un taux minimal de remplissage des cages
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pour assurer sa stabilité et donc son existence. En deçà, cette structure disparâıt
et la glace adopte alors une structure cristalline classique (cubique ou hexagonale
suivant la température) de type“condensat pure”. La structure hydrate correspond à
la liaison d’une molécule x avec la molécule H2O. Les conditions thermodynamiques
de piégeage ou de condensation d’une espèce x à une distance donnée de l’étoile
sont déterminées par l’intersection des courbes de stabilité de ses formes hydratées,
clathratées et condensées (pures) avec la courbe de refroidissement (qui donne la
température T et la pression P ) du disque protoplanétaire, calculée à une distance
donnée de l’étoile. Les processus de clathration et d’hydratation résultent de la pré-
sence de glace d’H2O cristalline formée à partir de 150 K et disponible au moment
du piégeage des volatils dans la nébuleuse solaire. Ce postulat semble justifié si on
considère que les scénarios courants de formation de la nébuleuse solaire suggèrent
que la plupart des glaces provenant du nuage interstellaire tombent dans le disque,
et sont vaporisées dès qu’elles pénètrent dans la nébuleuse solaire primitive (dans un
rayon compris entre 12 et 30 UA autour de la proto-étoile; voir Kouchi et al., 1994
et Chick & Cassen, 1997). On suppose que la décroissance en température, en pres-
sion et en densité surfacique du disque protoplanétaire est suffisamment lente pour
permettre à l’ensemble des molécules x de la phase gazeuse de former les glaces hy-
drates, clathrates ou pures correspondantes. Une fois formées, ces différentes glaces
s’agglomèrent et sont incorporées dans les planétésimaux.

La courbe de refroidissement du disque protoplanétaire, issue d’un modèle tur-
bulent d’accrétion du disque décrit dans Papaloizou & Terquem (1999) et Alibert
et al. (2005), résulte de la détermination de la structure verticale du disque à une
distance donnée de l’étoile. Ce modèle, qui reproduit la diffusion turbulente de l’en-
semble des matériaux vers l’étoile, fournit, à partir de paramètres imposés (masse
stellaire M?, turbulence du disque α et position radiale à l’étoile r), la température
T , la pression P et la densité surfacique du gaz dans le disque protoplanétaire, à la
distance r de l’étoile. Cependant, les conditions de piégeage des volatils (composi-
tion des glaces) restent approximativement identiques quelles que soient la distance
r à l’étoile et les valeurs adoptées pour les paramètres (α, M?) du modèle de disque
(Section 1.4.1; Marboeuf et al., 2008). Ce résultat implique que la composition des
glaces reste identique (avec une erreur de ∼0.5% en masse), indépendamment des
paramètres de disque adoptés et de la région où elles sont formées.

Les courbes de stabilité des formes hydratées, clathratées et condensées pures
dérivent de données expérimentales et théoriques. Les courbes de stabilité des hy-
drates et des clathrates de chaque volatil, données dans le tableau 1.1, proviennent
de Lunine & Stevenson (1985). Les courbes de stabilité des condensats purs utilisées
dans le modèle de formation des glaces dérivent quant à elles des données expéri-
mentales et théoriques fournies dans le CRC Handbook de chimie et de physique
(Lide, 2002) et sont données dans le tableau 1.2.

La figure 1.3 illustre le processus de piégeage des volatils à partir des courbes de
stabilité des hydrates, clathrates et condensats purs de chaque espèce. Les courbes
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1.3 Formation des planétésimaux dans la nébuleuse primitive

Tab. 1.1 - Paramètres des courbes de stabilité des clathrates hydrates considérés (repro-
duits à partir de Hersant et al., 2004). Leurs équations sont de la forme ln(P/1 bar) =
A/T + B, où P et T sont la pression partielle (bars) et la température (K) de l’espèce
considérée, respectivement. A est en K et B est sans dimension.

Espèces A B

CH4 -2161,81 11,1249

CO -1685,54 10,9946

CO2 -2663,17 12,3069

N2 -1677,62 11,1919

NH3 -2878,23 8,00205

H2S -3111,02 11,3801

Ar -1481,78 9,95523

Kr -1987,5 9,99046

Xe -2899,18 11,0354

Tab. 1.2 - Paramètres des courbes de stabilité de condensats purs considérés. Leurs équa-
tions sont de la forme log(P/1 bar) = A/T + B, où P et T sont la pression partielle
(bars) et la température (K) de l’espèce considérée, respectivement. A est en K et B est
sans dimension.

Espèces A B

CH4 -475,61 4,28

CO -411,24 5,24

CO2 -1365,9 7,025

N2 -359,19 4,786

NH3 -1565,0 6,788

H2S -1153,7 5,5

Ar -369,9 4,186

Kr -603,46 5,106

Xe -819,28 4,988
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Courbes de refroidissement
du disque à  10 et 5 UA

Pression totale (bars)

Fig. 1.3 - Courbes de stabilité des hydrates (NH3-H2O), clathrates (X-5.75H2O) (lignes
solides), et condensats purs (lignes discontinues), et courbes de refroidissement de la nébu-
leuse solaire aux distances héliocentriques de 5 et 10 UA. Seules les glaces qui se forment
réellement lors du refroidissement du disque protoplanétaire sont représentées ici. Au des-
sus de chaque courbe de stabilité, l’espèce correspondante reste en phase gazeuse. En des-
sous, elle est piégée comme clathrate ou condense sous forme cristalline.

de refroidissement du disque à 5 ou 10 UA interceptent ces courbes de stabilité à
différentes conditions de température et pression. Seules les glaces qui se forment
effectivement lors du refroidissement du disque protoplanétaire sont représentées ici.
Pour chaque glace considérée, le domaine de stabilité est la région située sous la
courbe de stabilité correspondante. Le processus de clathration des volatils par la
glace d’H2O cristalline s’arrête quand il n’y a plus de molécules d’H2O disponibles.
Dans les conditions de pression de la nébuleuse solaire, seul le CO2 cristallise à tem-
pérature plus élevée que sa forme clathrate associée. On suppose alors que la phase
solide du CO2 existe uniquement sous cette forme dans cet environnement. Enfin,
dans nos calculs, nous n’avons considéré que la formation de glace pure de CH3OH
puisqu’à notre connaisance, il n’existe aucune donnée expérimentale concernant la
courbe de stabilité de sa forme clathrate associée dans la littérature.

Les résultats de la composition des glaces produites à partir d’une phase ga-
zeuse de composition solaire, montrent que NH3, H2S, Xe et CH4 sont entièrement
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piégés par H2O, sous forme d’hydrate NH3-H2O, et de clathrates H2S-5,75H2O, Xe-
5,75H2O et CH4-5,75H2O. Environ 60% du CO est piégé sous forme de clathrate
(CO-5,75H2O), au delà, il n’y a plus de molécules d’H2O disponibles pour former
le clathrate de CO. Le reste de CO, tout comme les volatils N2, Kr et Ar, dont la
clathration a lieu à plus basse température, reste dans la phase gazeuse jusqu’à ce
que le disque refroidisse suffisamment pour permettre la formation de condensats
purs (entre 20 et 30 K).

Les glaces formées après refroidissement du disque protoplanétaire participent
à la composition physico-chimique des planétésimaux composés de glaces, et des
objets qu’ils créent dans la région externe du disque. Les processus de formation des
glaces ainsi que la composition chimique de la phase gazeuse qui ont été décrits pour
le système solaire, restent valables quels que soient les systèmes planétaires étudiés.

1.4 Application du modèle de formation des glaces

aux objets formés dans les systèmes solaires

externes

A partir du modèle de formation des glaces décrit ci-avant, on examine les condi-
tions primordiales menant à la formation des planétésimaux qui ont contribué à la
formation des planètes dans la région externe des disques protoplanétaires. La com-
position des glaces est un paramètre clef dans les modèles de structure interne et
d’évolution thermique des planètes. Les espèces “mineures” déterminent la composi-
tion atmosphérique de ces planètes, la structure des manteaux glacés et la possible
présence de liquide (océans) à leur surface. Plus généralement, la composition des
glaces dans les planétésimaux dépend de la composition initiale de la phase gazeuse
et entre autres de l’abondance relative du carbone par rapport à l’oxygène C:O et
de l’abondance molaire du CO2 par rapport au CO. On propose ci-après d’illuster
les applications du modèle de formation des glaces aux planètes extrasolaires, aux
planètes géantes Jupiter et Saturne et à la formation de Titan. En Annexe H.2, le
lecteur trouvera également un article (auquel l’auteur a participé) sur l’origine des
volatils dans la ceinture d’astéröıde. Les glaces formées dans la région externe du
disque protosolaire pourraient avoir été charriées par la migration du gaz dans la
région interne (Cyr et al. 1998; Mousis & Alibert, 2005). Dans tous les cas d’études
que nous présentons, nous imposons les rapports molaires donnés dans la section
précédente, soient CO:CH3OH:CH4=70:2:1 et N2:NH3=1:1.
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1.4.1 Composition des glaces dans les planètes extrasolaires
de faible masse

L’utilisation du modèle de formation des glaces peut contraindre la composition
des petites planètes extrasolaires glacées telles que OGLE 390Lb (Beaulieu et al.,
2006). OGLE 390Lb est un exemple de système planétaire froid dont les paramètres
physiques (M? = 0.22+2.1

−0.11 M� et le demi grand axe de la planète a = 2.6+1.5
−0.6 UA)

en font un cas d’étude pertinent. Cette petite planète pourrait avoir été formée au
delà de la ligne des glaces du disque protoplanétaire de son système stellaire, et avoir
migré plus près de son étoile. Kuchner (2003) et Léger et al. (2004) ont suggéré que
de telles planètes pourraient être composées à ∼50% en masse d’éléments volatils,
tels que H2O, CO, CO2, CH3OH, CH4, NH3, N2 et H2S. Bien que les paramètres
de ce système soient incertains, la variation des paramètres d’entrée du modèle de
disque protoplanétaire (masse de l’étoile M?, position de la planète r et turbulence
du disque α) ont peu d’influence sur les conditions de piégeage des volatils dans ce
disque. Quels que soient les paramètres de disque adoptés et la région de formation
des glaces, leurs compositions restent approximativement identiques (avec une erreur
de ∼0.5%). Les abondances des différentes espèces chimiques sont donc homogènes
dans la phase gazeuse du disque. Nous choisissons par la suite de fixer M? = 0.22 M�,
α = 2 × 10−3, et r = 2.6 UA pour l’obtention de la courbe de refroidissement du
disque protoplanétaire du système OGLE 390Lb.

La composition des glaces dans les planétésimaux dépend donc essentiellement
de la composition de la phase gazeuse imposée, indépendamment des paramètres
du disque. On étudie l’influence de l’ensemble des rapports possibles sur la com-
position physico-chimique des planétésimaux. Tout d’abord, on choisit de tester la
variation du rapport CO2:CO (ces molécules étant les plus abondantes des volatils
carbonés) en phase gazeuse dans l’intervalle 0,1–1. Cet intervalle correspond aux
valeurs extrêmes mesurées dans les phases solide et gazeuse de l’ISM (Ehrenfreund
& Schutte, 2000; Gibb et al., 2004). Seul le rapport CO2:CO varie et les rapports
molaires CO:CH3OH:CH4 et N2:NH3 restent constants dans la phase gazeuse du mo-
dèle de disque protoplanétaire (70:2:1 et 1:1 respectivement). Parce que le rapport
C:O peut varier dans le milieu interstellaire (Kuchner & Seager, 2005; Roberge et
al., 2006), on étudie dans un second temps, l’influence de la variation de ce rapport
dans le disque sur la composition physico-chimique des glaces formées. On rappelle
que la variation du rapport N2:NH3 ne change pas la composition finale des glaces
des autres molécules.

A- Glaces produites dans une phase gazeuse de composition solaire

On calcule ici le rapport massique de chaque glace dans le disque protoplané-
taire de composition solaire. La décroissance temporelle de la densité surfacique
de l’ensemble des matériaux (par diffusion turbulente) engendre une variation des
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abondances des volatils par rapport à la composition initiale de la phase gazeuse
du disque. Au moment de l’hydratation, de la clathration ou de la condensation des
volatils, les abondances des glaces diffèrent de la composition initiale du gaz suivant
leurs températures et pressions de formation. Le rapport massique d’un volatil i
par rapport à H2O dans les planétésimaux accrétés est ainsi déterminé en utilisant
les conditions de formation des différentes glaces (calculées à une distance héliocen-
trique donnée dans les disques protoplanétaires), et à partir des abondances dans
la phase gazeuse. Ce rapport est déterminé par la relation donnée par Mousis &
Gautier (2004):

mi =
Xi

XH2O

Σ(r;Ti, Pi)

Σ(r;TH2O, PH2O)
(1.3)

où Xi et XH2O sont respectivement les rapports de masse des volatils i et H2O
par rapport à H2 dans le disque protoplanétaire. Σ(R;Ti, Pi) et Σ(R;TH2O, PH2O)
sont les densités surfaciques du disque à la distance r de l’étoile au moment de
l’hydratation, de la clathration ou de la condensation des espèces i, et au moment de
la condensation de H2O respectivement. A partir de mi , il est possible de déterminer
la fraction massique Mi de chaque espèce i par rapport à l’ensemble des volatils qui
prennent part à la formation du planétésimal glacé:

Mi =
mi∑

j=1,n

mj

, (1.4)

avec
∑

i=1,n

Mi = 1.

La figure 1.4 montre la variation de composition des planétésimaux formés dans
les disques en fonction du rapport CO2:CO (présenté pour des valeurs entre 0,1:1 et
1:1 respectivement), avec les rapports molaires CO:CH3OH:CH4 et N2:NH3 initiaux
dans la phase gazeuse (70:2:1 et 1:1). Les espèces Kr et Xe n’y figurent pas car leurs
fractions massiques sont très faibles (respectivement environ 1,04.10−5 et 2,65.10−6).
On rappelle que la composition des glaces dans la Fig. 1.4 est valide pour les solides
formés à n’importe quelle distance à l’intérieur du disque protoplanétaire. H2O reste
la glace la plus abondante en masse, quelle que soit la valeur du rapport CO2:CO
adopté dans la phase gazeuse du disque. Il est intéressant de constater que le CO est
l’espèce carbonée principale piégée à l’intérieur des planétésimaux pour CO2:CO ≤
0,4 dans la phase gazeuse et que le rapport CO2:CO est plus grand dans les planété-
simaux que dans la phase gazeuse d’un facteur 2,5–3. Aux rapports de CO2:CO plus
élevés, CO2 devient l’espèce carbonée principale incorporée dans les glaces. Parce
qu’on fixe les rapports CO:CH3OH:CH4 et N2:NH3, les quantités relatives de H2O et
des autres espèces carbonées diminuent à mesure que le rapport CO2:CO augmente.
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Fig. 1.4 - Composition des glaces incorporées dans les planétésimaux produits dans un
disque où les abondances de tous les éléments sont solaires, en fonction du rapport CO2:CO
adopté dans la phase gazeuse initiale du disque. La composition est exprimée en rapport
massique (masse de glace mi sur la masse totale de l’ensemble des glaces). Les abondances
des éléments considérés sont solaires avec CO:CH3OH:CH4 = 70:2:1 et N2:NH3 = 1:1
dans la phase gazeuse. L’intersection de la ligne verticale en traits discontinus avec les
autres courbes donne les rapports des fractions massiques des glaces formées à partir de
CO:CO2:CH3OH:CH4 = 70:10:2:1 et N2:NH3 = 1:1, notre modèle nominal de composition
de la phase gazeuse.

Au contraire, les fractions massiques de NH3, N2, H2S, et des gaz rares sont très peu
influencées par la variation du rapport CO2:CO dans la phase gazeuse.

B- Glaces produites dans une phase gazeuse riche en carbone ou en oxy-
gène

On suppose maintenant que le rapport atomique C:O pourrait différer de la valeur
protosolaire. En effet, on a admis jusqu’à présent que la composition des glaces qui
se formaient dans un disque avec un rapport C:O donné était obtenue en supposant
que la phase gazeuse de tous les éléments restait solaire. On postule maintenant que
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le rapport atomique C:O pourrait différer de la valeur protosolaire ((C:O)� ∼0.5;
Lodders, 2003), et on définit un facteur d’enrichissement carbone sur oxgène, f ≡
(C:O)disque / (C:O)�. Effectivement, Kuchner & Seager (2005) ont suggéré que les
systèmes extrasolaires pouvaient être formés à partir de nuages riches en carbone
où f > 2. De plus, les observations des disques de débris autour de β Pic indiquent
un enrichissement extrême en carbone de l’environnement post-protoplanétaire (f
∼18; Roberge et al., 2006). Cependant, les glaces peuvent avoir cristallisés dans
les disques protoplanétaires formés de nuages riches en oxygène. Pour le moment,
seules les observations d’Orion rapportent un facteur f ∼0,5 (Walmsley et al., 1999).
Dans l’étude qui suit, nous couvrons l’intervalle des valeurs observées et mentionnées
ci-dessus en faisant varier f entre 0,1 et 20.

La figure 1.5 montre la composition des glaces formées dans les disques proto-
planétaires en fonction de f pour CO:CO2=70:10. Les autres rapports molaires ne
changent pas. Pour de faibles valeurs de f (0,1 à 1,6), H2O est le constituant majo-
ritaire des glaces (86 à 34% en masse, respectivement). Pour 1, 6 < f < 3, 0, la glace
principale dans les planétésimaux est le CO (≥ 34% en masse, avec un pic à 53%
en masse pour f = 2). On rappelle que C, O et N sont distribués dans les éléments
organiques, suivant le rapport C:O:N = 1:0,5:0,12, et réfractaires. L’augmentation
de l’abondance du carbone (f > 1) accrôıt la quantité d’éléments organiques pro-
duits (avant les volatils) dans le disque, lesquels incorporent également l’oxygène et
l’azote. Dans les environnements riches en carbone (f > 1), ce sont les molécules
carbonées, et a priori, les molécules les plus simples comme le CO, qui se forment
en premier dans la phase gazeuse. Les autres molécules carbonées (CO2, CH3OH,
CH4) sont formées ensuite. L’augmentation du rapport f accrôıt donc naturellement
la production de ces molécules carbonées dans la phase gazeuse du disque. Le pic
en masse, à f = 2, des espèces carbonées (CO, CO2, CH3OH) correspond à l’in-
corporation maximale de l’oxygène, alloué à la phase gazeuse, dans ces molécules.
D’ailleurs, pour ce rapport, il n’y a plus d’oxygène pour former la molécule H2O.
Pour des rapports f plus grands, l’oxygène (capté initialement lors de la formation
des éléments réfractaires et organiques) vient à manquer et les abondances des mo-
lécules CO, CO2 et CH3OH décroissent. De même, l’azote (en abondance solaire),
incorporé dans les éléments organiques, diminue dans la phase gazeuse du disque et
les abondances des molécules N2 et NH3 décroissent. Pour f ≥ 3, CH4 devient le
composant glacé principal (≥ 33% en masse): l’essentiel du carbone sert à former
CH4. Pour f ≥ 5, tout l’oxygène va dans les éléments réfractaires et organiques:
CH4 devient la seule espèce carbonée présente dans le disque.

C- Résumé

Dans ce travail, nous avons quantifié les espèces mineures incluses dans les glaces
des planétésimaux produits dans les disques protoplanétaires. En utilisant une com-
position solaire des abondances élémentaires dans la phase gazeuse, nous avons dé-
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Fig. 1.5 - Composition des glaces (en % massique) dans les planétésimaux produits dans
un disque où tous les éléments sont solaires, excepté le carbone, en fonction du facteur
d’enrichissement C/O f ≡ (C/O)disque/(C/O)� dans la phase gazeuse initiale.
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terminé que H2O restait l’élément dominant quel que soit le rapport molaire CO2:CO
adopté. D’autre part, les planètes formées dans un environnement riche en carbone
sont appauvries en glace d’H2O et sont essentiellement formées de CO ou de CH4.
Ces résultats ont des implications non négligeables (voir ci-après) sur la structure
interne et l’évolution thermique des planètes formées dans ces environnements.

Implications pour les planètes extrasolaires froides de faible masse. Eh-
renreich et al. (2006) ont rapporté que les planètes extrasolaires froides et de faible
masse pourraient être décrites comme des “planètes océan” gelées, avec une couche
subsurfacique liquide d’H2O entre des couches de basse et haute pression. La source
de chaleur permettant l’existence d’une couche liquide pourrait être une énergie is-
sue d’éléments radioactifs à l’intérieur du manteau rocheux. Comme cette source de
chaleur décrôıt avec le temps, l’océan en sous-sol pourrait geler en quelques millions
d’années (Ehrenreich et al., 2006). Cependant, la glaciation de cet océan pourrait
être plus lente si la cryosphère de la planète contenait de faibles quantités de NH3,
puisque l’eau qui en contient a un point de gel plus bas en température que l’eau
pure. Un océan d’eau avec de l’ammoniac pourrait alors exister en sous-sol tant que
l’eau reste le constituant majeur des glaces pour f ≤ 1, 6 solaire, tandis que la frac-
tion massique de glace d’NH3 reste quasi identique avec ∼3,7–4,3% (voir Fig. 1.5).

Implications pour les “planètes océan” chaudes. Nos résultats peuvent être
utilisés pour contraindre la composition des phases solide et gazeuse des planètes
chaudes qui ont été formées initialement dans le disque externe et qui ont migré
près de leur étoile. C’est le cas des planètes océan décrites par Kuchner (2003),
Léger et al. (2004), et Selsis et al. (2007). La présence de CO2 dans ces planètes
océan pourrait dramatiquement changer l’évolution de leur refroidissement et de
leurs structures, parce que le CO2 maintiendrait l’atmosphère dans un état chaud,
empêchant la formation d’un manteau de glace ou d’un océan. Une faible quantité
de CO2 dans les glaces à l’origine des planétésimaux qui ont formé les planètes
océan représenterait en absolu plusieurs centaines de fois la quantité de CO2 dans
l’atmosphère de Vénus, puisque la fraction glace sur roche de ces planètes est de
l’ordre de 1. Cette faible quantité de CO2 serait donc suffisante pour provoquer cet
effet de serre. En postulant une composition solaire dans le disque, on prédit que
∼7 % de la masse de glace est composée de CO2, avec un pic à 25% pour f = 2.
L’augmentation du CO2 dans la planète aurait pour conséquence d’augmenter la
densité moyenne des planètes océan. Il serait alors difficile de les différencier des
super-Terres dans les missions de détection de planètes extrasolaires telles Corot et
Kepler (Selsis et al., 2007). Une planète océan formée dans un environnement riche
en carbone pourrait être également une “planète carbonée” (voir ci-après).

Implications pour les “planètes carbonées”. Kuchner & Seager (2005) ont
envisagé l’existence de planètes formées dans un environnement riche en carbone. Les
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“planètes carbonées”pourraient en effet être formées avec un rapport f > 1, 6 dans la
phase gazeuse. De tels environnements pourraient inclure des milieux stellaires riches
en carbone, comme les disques de débris autour de β Pic (Roberge et al., 2006). Le
principal élément réfractaire composant ces hypothétiques planètes devrait être le
SiC, davantage que les métaux et les silicates usuellement considérés dans les planètes
formées avec un rapport C:O solaire. Notre étude nous permet de contraindre la
phase volatile de telles planètes. La glace majoritaire est le CO, avec des fractions
massiques entre ∼34 et 53% pour 1, 6 ≤ f ≤ 3, 0. D’après la figure 1.5, quand f
augmente, le CO, le CO2 et le CH4 deviennent les composants majoritaires. Il est
intéressant de noter que ces planètes devraient être complètement asséchées, rendant
la quantité d’eau négligeable. Pour des valeurs de f plus élevées, CH4 devient la glace
la plus abondante dans les planètes carbonées (≥ 80% en masse pour f ≥ 5).

1.4.2 Applications à la formation du système solaire externe

A- Détermination de la masse minimale d’éléments lourds dans les atmo-
sphères de Jupiter et Saturne.

La capture des volatils sous la forme de clathrates hydrates durant la formation
des planétésimaux dans la nébuleuse solaire externe, est un mécanisme réaliste pour
interpréter leurs enrichissements observés dans les atmosphères des planètes géantes.
Jusqu’à présent, le processus de clathration était supposé efficace à 100%. Les mo-
dèles passés (Alibert et al., 2005) adoptaient une abondance de l’oxygène supérieure
à la valeur solaire, de manière à former suffisamment d’H2O pour clathrater l’en-
semble des volatils et reproduire l’abondance des volatils dans les atmosphères des
planètes Jupiter et Saturne. Cependant, les masses minimales de glace nécessaires
pour reproduire ces enrichissements dépassent les prédictions des masses d’éléments
lourds (élément plus lourd que H) dans les atmosphères des deux planètes géantes:
29 à 42 M⊕ pour Jupiter, et 0 à 10 M⊕ pour Saturne (Fortney & Hubbard, 2003;
Guillot, 2005). On montre dans cette section qu’il est possible de reproduire les en-
richissements en volatils des atmosphères de Jupiter et Saturne en postulant une
efficacité partielle des processus de clathration et en utilisant une abondance solaire
de l’oxygène.

Les processus de formation des glaces, illustrés en Fig. 1.3 et 1.6, sont déterminés
en utilisant les courbes de stabilité des hydrates, des clathrates et des condensats
purs, et la courbe de refroidissement du disque protoplanétaire détaillant l’évolution
de la température et de la pression à 5 et 10 UA pour un processus de clathration
efficace à 100 et 0% respectivement. On rappelle que les rapports molaires utilisés
sont CO:CO2:CH3OH:CH4 = 70:10:2:1 et N2:NH3 = 1:1. Ces valeurs sont cohérentes
avec les mesures dans l’ISM (voir section 1.3).

La figure 1.6 montre la séquence de formation des glaces en l’absence de cla-
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thration dans le disque protosolaire. L’ensemble des volatils, excepté NH3 qui forme
l’hydrate NH3-H2O, condense sous forme cristalline à mesure que le disque se refroi-
dit jusqu’à 20-30 K.

Les tableaux 1.3 et 1.4 donnent les enrichissements en volatils observés et cal-
culés dans Jupiter et Saturne respectivement, avec une efficacité de 100 et 0%, et
les mêmes rapports molaires dans la phase gazeuse initiale. Le modèle reproduit
les enrichissements mesurés dans les atmosphères des deux planètes géantes avec
une efficacité de clathration de 100 (a) et 0 (b) %, pour une abondance solaire de
l’ensemble des éléments (y compris O).

Tab. 1.3 - Enrichissements en volatils observés dans Jupiter, et calculés pour
CO:CO2:CH3OH:CH4 = 70:10:2:1, N2:NH3 = 1:1 et H2S/H2 = 0,5 × (S/H2)�. (a) =
abondance solaire de O avec une efficacité de clathration égale à 100% et (b) = abondance
solaire de O mais avec une efficacité de clathration égale à 0 %.

Espèces Observations (a) (b)

C 4, 1± 1 3,1 3,1

N 4, 15± 1, 6 3,0 3,7

S 2, 4± 0, 6 2,6 2,8

Ar 2, 15± 0, 4 2,0 2,4

Kr 2± 0, 4 2,6 3,2

Xe 2± 0, 4 4,3 3,9

La composition des glaces dépend des rapports molaires imposés dans la phase
gazeuse et de l’efficacité du processus de clathration, qui nous est inconnue. Afin
d’étudier l’influence de l’ensemble des rapports molaires qui peuvent exister, sur la
masse de glace nécessaire pour reproduire les enrichissements en volatils des atmo-
sphères de Jupiter et Saturne, on choisit dans un premier temps de tester la variation
du rapport molaire CO2:CO en phase gazeuse et d’étudier dans un second temps
l’influence de l’efficacité de la clathration des volatils. Le rapport CO2:CO a une in-
fluence non négligeable sur la formation des glaces qui comprennent C. Les rapports
molaires CO:CH3OH:CH4 et N2:NH3 demeurent constants (70:2:1 et 1:1 respective-
ment) dans la phase gazeuse du modèle quelles que soient les variations du rapport
CO2:CO imposées.

α- Glaces produites avec variation du rapport CO2:CO. On détermine la
masse minimale de glace nécessaire pour reproduire les abondances molaires obser-
vées dans les atmosphères de Jupiter et Saturne en fonction du rapport CO2:CO. Ce
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Tab. 1.4 - Enrichissements en volatils observés dans Saturne, et calculés pour
CO:CO2:CH3OH:CH4 = 70:10:2:1, N2:NH3 = 1:1 et H2S/H2 = 0,5 × (S/H2)�. (a) =
abondance solaire de O avec une efficacité de clathration de 100% et (b) = abondance
solaire de O mais avec une efficacité de clathration de 0 %.

Espèces Observations (a) (b)

C 8, 8± 1, 7 7,1 7,1

N 7,0 8,5

S 5,6 6,3

Ar 4,7 5,7

Kr 5,95 7,2

Xe 9,5 8,8

dernier varie dans l’intervalle [0–1] qui correspond aux valeurs extrêmes mesurées
dans la phase solide et gazeuse de l’ISM (Ehrenfreund & Schutte, 2000; Gibb et
al., 2004). Pour une efficacité de clathration égale à 100%, la figure 1.7 donne les
masses minimales de l’ensemble des glaces (y compris H2O) et la masse minimale de
la glace d’ H2O (uniquement). Ces masses permettent de reproduire les abondances
en volatils mesurées dans chacune des atmosphères des planètes Jupiter et Saturne,
en fonction du rapport CO2:CO imposé dans la phase gazeuse de la nébuleuse pro-
toplanétaire.

La masse de glace nécessaire pour reproduire les enrichissements en volatils de
l’atmosphère de Jupiter est de 10 à 14 M⊕. Cette quantité reste largement en deçà
des estimations de Fortney & Hubbard (2003) et Guillot (2005) sur la masse d’élé-
ments lourds dans l’atmosphère de cette planète. Toutefois, une fraction des éléments
réfractaires participe à la formation de l’atmosphère des planètes géantes (Alibert et
al., 2005b; Alibert & Mousis, 2007). Le modèle que nous utilisons ne donne que les
contributions en volatils provenant de la phase gazeuse du disque protoplanétaire.
Par conséquent, on ne connait pas la quantité de roches impliquée dans la formation
de ces planètes et qui aurait pu participer à l’élaboration des atmosphères. Néan-
moins, pour obtenir une masse totale de 29 à 42 M⊕ pour la planète Jupiter, on
peut supposer que les éléments réfractaires participent à au moins approximative-
ment 50% de la masse de l’atmosphère.

Pour Saturne, la masse de glace est comprise entre 6,7 et 9,5 M⊕. La masse
de glace déterminée pour reproduire les enrichissements en volatils de l’atmosphère
de Saturne reste dans l’intervalle de valeur donné par Fortney & Hubbard (2003)
et Guillot (2005) (soit 0–10M⊕), quel que soit le rapport molaire CO2:CO. Cela
implique que la masse de roche qui participe à la masse totale d’éléments lourds
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Fig. 1.7 - Masses minimales des glaces et de H2O dans les enveloppes de Jupiter et
Saturne nécessaires pour reproduire les abondances des volatils mesurés dans chacune des
atmosphères en fonction du rapport CO2:CO imposé dans la phase gazeuse de la nébuleuse
solaire.

dans l’atmosphère serait inférieure à environ 3 M⊕.

La figure 1.7 donne également la masse de glace d’H2O que contiennent les at-
mosphères de Jupiter et Saturne. Ainsi, l’atmosphère de Jupiter contient entre 5 et
9 M⊕ de glace d’eau tandis que celle de Saturne en contient entre 3 et 6 M⊕ pour
une variation du rapport de CO2:CO comprise entre 0 et 1.

β- Glaces produites avec une variation de l’efficacité de la clathration.
On fixe maintenant le rapport CO:CO2 à 70:10. L’efficacité de la clathration dans
la nébuleuse est inconnue et on recherche alors quelle peut être son influence sur la
composition et la masse de glace nécessaire pour reproduire les enrichissements en
volatils (par rapport à la valeur solaire) observés dans les atmosphères de Jupiter et
Saturne. La figure 1.8 donne les masses minimales de l’ensemble des glaces (y compris
H2O) et la masse minimale d’H2O nécessaires pour reproduire les enrichissements
en volatils (par rapport à la valeur solaire) mesurés dans les atmosphères des deux
planètes, en fonction de l’efficacité de la clathration des volatils par la glace d’H2O
disponible dans leur zone de formation (5 et 10 UA).

La masse de glace est comprise entre 13 et 15 M⊕ pour Jupiter et entre 8,5 et
10 M⊕ pour Saturne. Ces masses restent respectivement sous et dans les intervalles
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Fig. 1.8 - Masses minimales de l’ensemble des glaces et de H2O uniquement dans les
atmosphères de Jupiter et Saturne nécessaires pour reproduire les abondances des volatils
mesurées dans chacune des atmosphères, en fonction de l’efficacité de la clathration des
volatils par la glace d’eau cristalline disponible dans la zone de formation des deux planètes
géantes.

de valeur donnés par Fortney & Hubbard (2003) et Guillot (2005) (soit 29–42M⊕
pour Jupiter et 0–10M⊕ pour Saturne), quelle que soit l’efficacité de la clathration
dans le disque protoplanétaire. La masse de glace d’H2O correspondante est égale à
8–9,5 M⊕ pour Jupiter et 5–6 M⊕ pour Saturne, avec une efficacité de clathration
des volatils allant de 0 à 100%.

Conclusion: Le modèle de formation des glaces permet de donner une estimation
de la masse de glace (et implicitement celle du noyau) nécessaire pour reproduire les
enrichissements en volatils observés dans les atmosphères des deux planètes géantes.
Les résultats montrent que, quelle que soit l’efficacité de la clathration et le rapport
CO2:CO dans la phase gazeuse de la nébuleuse protoplanétaire, les masses de glaces
entrent dans les intervalles de valeurs prédits pour les éléments lourds par Fortney &
Hubbard (2003) et Guillot (2005) pour Saturne et en deçà pour Jupiter. Le processus
de clathration ne semble donc pas être un processus physico-chimique nécessaire pour
reproduire les enrichissements observés dans les atmosphères des planètes géantes.
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B- Origine de Titan et de son atmosphère

L’origine de Titan et de son atmosphère dominée par N2 et CH4 (Owen, 1982;
Niemann et al., 2005) demeure incertaine. La non détection des gaz rares 38Ar, Kr et
Xe lors de l’exploration de Huygens (Niemann et al., 2005), pourtant présents dans
l’atmosphère de Jupiter et probablement dans celle de Saturne, ainsi que le faible
rapport CO:CH4 (de l’ordre de 10−3) dans l’atmosphère de Titan (Lopez-Valverde et
al., 2005), alors que le CO devrait être plus abondant que le CH4 dans la nébuleuse
primitive (Prinn et al., 1981; Johnson et al., 2005), placent une forte contrainte sur
l’origine du satellite ou sur son évolution à long terme.

Des hypothèses sur la formation de N2 par des réactions de photolyse ou de
choc chimique avant la formation du satellite ont été proposés pour expliquer son
abondance dans l’atmosphère (Atreya et al., 1978; McKay et al., 1988). De même, la
valeur du rapport D:H dans le CH4, plus grand que la valeur protosolaire, résulterait
de photochimie atmosphérique (Lunine et al., 1999; Cordier et al., 2008).

A partir du modèle de formation des glaces décrit en section 1.2, il est possible de
présenter un scénario de formation des glaces qui serait à l’origine de la composition
physico-chimique de l’atmosphère de Titan: les glaces, produites dans le disque ex-
terne de la nébuleuse solaire et à l’origine de la formation de Titan, pourraient avoir
été partiellement appauvries durant leurs migrations à l’intérieur de la subnébuleuse
de Saturne.

En conservant les mêmes hypothèses (abondance solaire de l’oxygène dans la
phase gazeuse), la figure 1.9 montre que les glaces formées dans la partie externe
de la nébuleuse primitive sont composées d’un mélange de clathrates, d’hydrates
et de condensats purs qui sont, excepté pour le CO2 et le CH3OH, produits à des
températures comprises entre 20 et 50 K. Une fois formées, les différentes glaces sont
agglomérées et incorporées dans les planétésimaux qui grossissent.

Jusqu’à présent, nous avons toujours considéré que le processus de clathration
piégeait une unique espèce de volatils. En réalité, la formation d’une structure cla-
thrate autour des molécules du gaz X considéré peut piéger simultanément d’autres
espèces de volatils i. Suivant la méthode décrite par Thomas et al. (2007) nous avons
déterminé les abondances relatives des molécules X (H2S, Xe et CH4; voir Fig. 1.9)
piégées sous forme de clathrates dans la nébuleuse solaire. La table 1.5 donne les
fractions des abondances des volatils i (CO2, Xe, CH4, CO, Kr, Ar et N2) piégés dans
la structure clathrate par rapport à leur abondance gazeuse au moment du piégeage
des espèces X (H2S, Xe et CH4). L’abondance du volatil i dans les clathrates est
définie comme le rapport molaire de i sur X dans le clathrate X-5,75H2O. Les calculs
sont effectués aux conditions de température et de pression données par l’intersec-
tion de la courbe de refroidissement du disque à 10 UA et des courbes de stabilité
des clathrates considérés (voir Fig. 1.9). Dans les calculs, tout volatil déjà piégé ou
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1.4 Application du modèle de formation des glaces aux objets
formés dans les systèmes solaires externes
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Fig. 1.9 - Courbes de stabilité de l’hydrate (NH3-H2O), des clathrates (X-5.75H2O (lignes
pleines) et des condensats purs (lignes pointillées) et de la courbe de refroidissement de
la nébuleuse solaire à la distance héliocentrique de 10 UA. La zone grisée caractérise
les différentes glaces chauffées jusqu’à 50K durant leur migration et accrétion dans la
subnébuleuse de Saturne pour former Titan.
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1. Origine et Formation des Planétésimaux

condensé à température plus élevée que celle du clathrate considéré est exclu de la
composition de la phase gazeuse coexistante. Les résultats montrent que CO, N2 et
Ar sont peu piégés par les clathrates hydrates composés majoritairement de CH4,
H2S et Xe.

Tab. 1.5 - Abondance du volatil i dans les clathrates par rapport à l’abondance initiale de
ce même volatil i dans la nébuleuse.

Espèces clathrate H2S clathrate Xe clathrate CH4

CO2 1,6 ×10−6 – –

Xe 0,1424 – –

CH4 2,9 ×10−5 1,1 ×10−5 –

CO 1,5 ×10−8 1,2 ×10−10 2,3 ×10−5

Kr 1,3 ×10−5 8,5 ×10−7 1,17

Ar 1,6 ×10−8 6,4 ×10−11 2,3 ×10−5

N2 1,6. ×10−7 8,3 ×10−9 3,0 ×10−4

Une fois intégrés dans la subnébuleuse, les grains réfractaires et glacés, originaires
de la zone de formation de Saturne, pourraient avoir été altérés par des conditions
de température et de pression de gaz suffisamment élevées pour générer une perte
de volatils durant leur migration (Canup et al., 2006; Alibert et al., 2007).

Si les planétésimaux ont été finalement accrétés par Titan (dont la température
interne est d’environ 50 K) durant leur migration dans la subnébuleuse, ils ont alors
certainement perdu la plupart du CO, Ar, et N2 primordial qu’ils contenaient 1 (voir
Fig. 1.9). Dans ce scénario, une température de sublimation des planétésimaux plus
élevée est à exclure puisque celle-ci provoquerait la dissociation du clathrate de CH4

dans les grains de glaces accrétés par Titan, un résultat qui serait en conflit avec sa
très grande abondance dans l’atmosphère du Satellite. D’un autre côté, puisque Kr
et Xe sont incorporés à plus haute température que 50 K dans les clathrates produits
dans la nébuleuse, ils ne peuvent pas être éliminés via le mécanisme d’appauvris-
sement partiel uniquement. Le déficit en Kr et Xe observé dans l’atmosphère de
Titan pourrait alors résulter de divers processus de séquestration qui peuvent avoir
eu lieu avant ou après la formation du satellite. La présence de H+

3 dans la zone
de formation de Saturne pourrait induire le piégeage du Xe et du Kr sous la forme
stable des complexes KrH+

3 ou XeH+
3 (Pauzat et al., 2007; Mousis et al., 2008). Une

fois formés, ces complexes resteraient stables, même à basse température, et leur
présence dans la phase gazeuse appauvrirait le matériel délivré à Titan en Kr et

1L’azote atmosphèrique de Titan est présumé être le produit de la photolyse de l’ammoniac ou
de la chimie de choc (Altreya et al., 1978; McKay et al., 1988)
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Xe (Mousis et al., 2008). Il a été montré également que si une grande quantité de
Kr et de Xe était initialement présente dans l’atmosphère de Titan, elle aurait dû
être piégée efficacement, soit comme clathrate par la glace d’H2O cristalline située
sur la surface du satellite (Thomas et al., 2007 et 2008), soit éliminée par la brume
atmosphérique (Jacovi et al., 2008).

Parce que la température et la pression augmentent à l’intérieur de la subnébu-
leuse à mesure qu’on se rapproche de Saturne (Alibert et al., 2007), les planétésimaux
accrétés par les satellites réguliers situés à l’intérieur de l’orbite de Titan ont cer-
tainement subi le même processus d’appauvrissement durant leur migration. Tout
comme Titan, ils doivent être appauvris en CO et N2 primordiaux.

Finalement, quels que soient les rapports molaires CO:CO2:CH3OH:CH4 et N2:NH3

adoptés initialement dans la phase gazeuse de la nébuleuse solaire, les courbes de
stabilité des glaces de CO, de N2 et de Ar produites dans cet environnement restent
toujours à des températures inférieures à celle du clathrate de CH4. Indépendamment
de la composition de la phase gazeuse, les planétésimaux qui migrent à l’intérieur de
la subnébuleuse de Saturne sont donc toujours appauvris en CO, N2 et Ar puisqu’ils
se réchauffent progressivement. De plus, ce processus de formation de Titan n’est
pas influencé par la possible migration de Saturne (Alibert et al., 2005) durant sa
formation dans la nébuleuse puisque la composition des planétésimaux reste iden-
tique quelle que soit sa distance de formation dans le disque, à condition qu’il y ait
eu une phase gazeuse homogène dans la nébuleuse solaire (voir section 1.4.1).

1.5 Conclusions

Nous avons montré que l’origine géographique distincte des noyaux cométaires
pouvait donner lieu à une origine physico-chimique différente de ces objets. Les
planétésimaux formés dans la région transneptunienne pourraient être composés de
glaces amorphes formées dans le milieu interstellaire et d’autres glaces correspondant
aux différents volatils présents dans la phase gazeuse de la nébuleuse interstellaire.
La glace d’H2O amorphe que contiendraient ces planétésimaux pourrait également
renfermer des volatils piégés au moment de sa formation. Suivant l’abondance des
molécules, les planétésimaux formés dans le disque protoplanétaire pourraient être
constitués de glaces cristallines qui peuvent prendre la forme de condensats purs,
d’hydrates et de clathrates hydrates (dépendent aussi de l’efficacité du processus de
clathration).

Les objets (planètes extrasolaires de faible masse et glacées, planètes géantes,
satellites, comètes) formés dans la région externe des disques protoplanétaires, à
partir de planétésimaux constitués de glaces cristallines, sont d’une grande diver-
sité physico-chimique, entrevue à partir du modèle de formation des glaces. Cette
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diversité dépend essentiellement de la composition chimique initiale de la phase ga-
zeuse. Ainsi, le modèle de formation des glaces a mis en évidence la possibilité de
former des “planètes océan” froides, chaudes ou bien des “planètes carbonées” à par-
tir de planétésimaux composés quasi exclusivement de volatils carbonés (CH4, CO
et CO2). La composition physico-chimique des planétésimaux pourrait ainsi avoir
une incidence non négligeable sur la structure interne et l’évolution thermique des
planètes extrasolaires formées. L’application du modèle de formation des glaces à
l’étude spécifique de l’enrichissement en volatils des atmosphères des planètes Jupiter
et Saturne, a montré que le processus de clathration des volatils était un processus
physico-chimique satisfaisant mais pas nécessaire pour expliquer ces enrichissements
et satisfaire la masse critique en éléments lourds de ces planètes. Ainsi, quelle que
soit l’efficacité du processus de clathration des volatils par la glace d’H2O et les
abondances molaires dans la phase gazeuse du disque protoplanétaire, moins de 15
et 10 M⊕ sont nécessaires pour reproduire les enrichissements calculés dans Jupiter
et Saturne respectivement. Enfin, la composition atmosphérique de Titan peut être
expliquée par un réchauffement des glaces produites dans le disque protoplanétaire
de la subnebuleuse de Saturne et incorporées dans le satellite lors de sa formation,
et divers processus de séquestration du Kr et du Xe, et cela quelle que soit la com-
position physico-chimique de la phase gazeuse initiale du disque.

Les processus de formation des glaces étudiés dans ce chapitre en fonction de la
composition physico-chimique initiale de la phase gazeuse de la nébuleuse insters-
tellaire et du disque protoplanétaire, apportent une contrainte sur la composition
des glaces contenues dans les planétésimaux et permettent d’élaborer une struc-
ture physico-chimique d’un modèle de planétésimal ou de noyau cométaire que je
développe au chapitre suivant.

- 32 -



Chapitre 2

Le Modèle Physique de Noyau
Cométaire
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2.1 Introduction

Les noyaux cométaires, qui, en première approximation, peuvent être considérés
comme des planétésimaux, sont des objets poreux composés d’éléments réfractaires
et d’un mélange de différentes glaces (Voir Chapitre 1). La porosité de ces objets est
avérée par les observations et survols des sondes spatiales et peut être comprise entre
30 et 80% (Coradini et al., 2008). Ce mélange poreux de composants réfractaires et
volatils peut être modélisé par une matrice de glace et de poussière parcourue par un
réseau de pores interconnectés de manière à former un système ouvert sur l’extérieur
(voir Fig. 2.1). Ce mélange de matériaux réfractaires et de glaces peut produire,
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Porosité ouverte

Porosité fermée

Fig. 2.1 - Schéma représentant la matrice poreuse composée de glace d’H2O et de grains
de poussière incrustés à l’intérieur; l’ensemble est parcouru par un réseau de pores ouvert
avec des condensats de glace de différents volatils sur les parois.

lorsqu’il est exposé à une source de chaleur, de multiples changements de phase
(suivant la température de sublimation des différents composants), et engendrer la
diffusion de la phase gazeuse à travers le réseau de pores vers la surface du noyau.
Nous présentons ici un modèle simplifié de noyau cométaire qui ne prend en compte
que les structures amorphe et cristalline (sous forme de condensat pur) de la glace
d’H2O et les éléments volatils. Les seuls changements de phase et sources de chaleur
considérés dans ce modèle sont ceux de sublimation/condensation des volatils et de
cristallisation de la glace d’H2O ainsi que l’énergie solaire.

La principale source de chaleur qu’est le rayonnement solaire diffuse de la surface
vers l’intérieur du noyau et crée alors un profil thermique qui décrôıt en direction du
centre. Puisque chaque espèce chimique x sublime suivant sa pression d’équilibre,
une différenciation physico-chimique du noyau va s’opérer à partir de la surface.
Contrairement au processus de formation des glaces dans le système solaire (voir
Chapitre 1), les éléments les plus volatils vont sublimer en premier. Enfin, lorsque
la température de la matrice devient suffisamment élevée, la glace d’H2O sublime et
laisse sur place les composants les plus réfractaires tels que les grains de poussières
qui peuvent former une croûte en surface si le flux de gaz le permet. Pour chaque
espèce volatile, la sublimation de la phase condensée dans le réseau poreux de la
matrice de glace d’H2O crée une interface dite de “sublimation”. De part et d’autre
de cette interface, la phase gazeuse de l’espèce chimique correspondante va diffuser,
vers la surface pour alimenter la Coma, ou vers le centre du noyau où le gaz, en
rencontrant des températures plus basses, va condenser sur les parois des pores et
créer de cette manière un bourrelet de masse derrière l’interface de sublimation (voir
Fig. 2.2). Suivant sa structure initiale dans le noyau cométaire, la glace peut changer
de phase en fonction de la température et libérer les molécules qui y sont piégées.
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Fig. 2.2 - Schéma simplifié de la différenciation physico-chimique du noyau cométaire liée
à la sublimation des volatils présents dans les pores.
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Fig. 2.3 - Représentation des différenciations structurelle de la glace d’H2O et physico-
chimique liée à la sublimation des volatils dans le noyau cométaire.

Lorsque la température du milieu est de 110-130 K, la structure de glace, si elle est
amorphe à l’origine, devient cristalline et relâche alors les volatils piégés à l’intérieur
(voir Fig. 2.3). On obtient alors, en plus de la différenciation physico-chimique liée
à la sublimation des différentes espèces chimiques x, une différenciation liée à la
structure de la glace elle-même.

L’ensemble des processus physico-chimiques discutés est décrit par les équations
de conservation de l’énergie et de masse qui sont détaillées dans les sections 2.2 et 2.3
ci-après et qui permettent de fournir les variables de température T et de pression
P du système.

2.2 Conservation de l’énergie

Le transfert de chaleur dans les milieux poreux s’effectue selon divers processus:

– la conduction thermique à travers l’ensemble du milieu poreux sous l’effet d’un
gradient de température

– l’advection des fluides qui permet le transfert de l’énergie thermique qu’ils
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contiennent au milieu environnant
– le rayonnement thermique des différents composants
– les changements de phases des différents éléments chimiques

L’équation de conservation de l’énergie permet de décrire la capacité qu’a la
matrice poreuse à emmagasiner ou à restituer de la chaleur au milieu environnant
à travers les différents processus de transfert thermique décrits ci-dessus. Pour une
couche située à l’intérieur du noyau, l’équation de conservation de l’énergie s’écrit
comme suit:

ρ.c
∂T

∂t
= ∇.(K.∂T

∂r
) + Y (J .s−1 .m−3) (2.1)

avec ρ la masse volumique globale de la matrice, c sa capacité calorifique massique,
K sa conductivité thermique, T sa température, t le temps et r la variable spatiale.
K ∂T

∂r
et Y représentent respectivement le flux thermique à travers la matrice poreuse

et l’énergie échangée par unité de temps et par unité de volume durant les processus
de changement de phase des différents composants du milieu.

Pour aider à la lecture du présent chapitre, une liste des différents symboles
utilisés est donnée en Annexe J.

Chaque terme de l’équation 2.1 est explicité de gauche à droite dans les sections
2.2.1, 2.2.2 et 2.2.3 respectivement.

2.2.1 La Capacité Calorifique volumique du noyau ρ.c

La capacité calorifique d’un mélange de glaces (H2O, CO, CO2...) et de grains
de poussières peut être déterminée à partir de celle de chacun des composants de la
matrice. Ainsi, ρc, la capacité thermique volumique globale de la matrice poreuse,
est égale à la somme des masses par unité de volume ρ des différents composants du
noyau multipliés par leur capacité calorifique respective:

ρ.c = ρs.cs + ρg.cg (2.2)

avec ρ la masse volumique et c la chaleur spécifique de l’ensemble des composants
solides (indice s) ou de l’ensemble des espèces à l’état gazeux (indice g).

La capacité thermique des espèces chimiques en phase gazeuse étant négligeable
devant celle de la phase solide, on peut approximer la capacité calorifique globale de
la matrice à celle de cette dernière phase:
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ρ.c = ρs.cs (2.3)

Les données expérimentales sur la capacité calorifique des espèces pures, lors-
qu’elles existent, sont limitées quant au domaine de validité en température. Lorsque
ces données existent à très basse température, la capacité calorifique de chaque es-
pèce pure x sera utilisée pour déterminer la capacité calorifique globale de la matrice.
Dans le cas contraire, nous utiliserons la capacité calorifique de H2O, le constituant
majoritaire de la matrice solide, en lieu et place de celle du volatil x. La capacité
calorifique globale de la matrice solide devient alors:

ρ.c =
∑

l

ρl.cl (J .m−3 .K−1) (2.4)

avec ρl et cl respectivement la masse volumique et la capacité thermique du compo-
sant solide l.

2.2.2 Terme de divergence du flux thermique K.∂T∂r

Le terme K.∂T
∂r

représente la quantité de chaleur qui traverse la matrice poreuse
solide uniquement par conduction thermique, celle-ci étant le mécanisme de trans-
port principal de la chaleur dans les milieux solides. Elle correspond, à l’échelle
atomique, à la propagation de l’agitation thermique des particules des zones plus
chaudes aux zones plus froides.

Si on considère que la chaleur se transmet essentiellement par conduction ther-
mique à l’intérieur de la matière (on néglige alors le rayonnement thermique de la
matière à l’intérieur des pores et les variations de chaleur liées aux changements de
phase des différents éléments chimiques), la porosité du milieu traversé par le flux
de chaleur a alors une incidence sur la quantité d’énergie qui est transférée à l’inté-
rieur du noyau. Les points de contact entre les différents composants de la matrice
diminuant avec l’augmentation de la porosité, la chaleur a d’autant plus de mal à
diffuser dans le matériau. Les effets de la porosité sur la conductivité thermique
dépendent donc du nombre et de la nature de ces points de contact. Ainsi, pour
un même matériau, cette conductivité thermique décrôıt avec l’augmentation de la
porosité.

Ne pouvant faire abstraction de la porosité du milieu et donc de sa “géométrie”,
nous avons choisi de prendre une expression de la conductivité thermique K de la
matrice poreuse qui est déterminée à partir de considérations géométriques (Russel,
1935):
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K =
Ks.[ψ

2/3.Kp + (1− ψ2/3).Ks]

Ks.[ψ − ψ2/3 + 1]−Kp.ψ2/3.[ψ1/3 − 1]
(J .s−1 .m−1 .K−1) (2.5)

où Ks est la conductivité thermique de la matrice solide, Kp le coefficient de conduc-
tion de chaleur à travers les pores et ψ la porosité du milieu.

Cettte expression a l’avantage de donner une bonne estimation de la conductivité
thermique d’un milieu poreux pour une porosité moyenne (Prialnik et al., 2004;
Huebner et al., 2006) mais elle ne prend pas en compte les effets très importants de
la géométrie de surface de contact entre les grains.

Pour pallier ce problème, il est possible de considérer que la matrice solide est
constituée d’un assemblage d’éléments conducteurs disposés en parallèle avec une
surface de contact restreinte entre les différents composants (Prialnik et al., 2004;
Huebner et al., 2006). On introduit alors un paramètre adimensionnel dit “facteur
de Hertz” qui corrige la surface effective de la matrice avec le flux de chaleur; il
représente la surface de contact effective entre deux grains dans un milieu poreux et
réduit donc la conductivité thermique; si on représente 2 sphères accolées, de rayon
R avec un rayon de surface de contact rc, le facteur de Hertz s’écrit h ∝ r2

c/R
2,

l’intervalle de valeur à l’intérieur duquel h peut varier étant de [10−4-10−1]. On
obtient alors l’expression de la conductivité thermique suivante:

K = h
(∑

l

ρl
ρcl
kl

)
+Kp (J .s−1 .m−1 .K−1) (2.6)

où kl est la conductivité thermique du composant solide l.
Cependant, devant le manque d’informations au sujet de la structure du matériau
cométaire, l’équation de Russel (1935, Eq. 2.5) semble être un bon compromis afin
d’éviter l’introduction d’un paramètre libre supplémentaire et de surcrôıt, de valeur
inconnue, dont l’adoption serait difficilement justifiable. Nous considérerons par la
suite que l’expression de Russel constitue une valeur limite supérieure de la conduc-
tivité thermique effective d’un solide poreux.

Comme indiqué en Introduction de cette section, la porosité ψ considérée dans
l’expression de Russel (1935) est une porosité de type ouverte. Cette porosité est
égale au rapport du volume total Vvide occupé par les pores interconnectées sur le
volume total Vtotal de la couche:

ψ =
Vvide
Vtotal

= 1− Vsolide
Vtotal

(2.7)

où Vsolide est le volume occupé par l’ensemble des composants solides et Vtotal est
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donc exprimé comme suit:

Vtotal = Vdust + Vice + Vvide

avec Vdust le volume occupé par la poussière dans le noyau et Vice celui occupé par
la glace.

La porosité peut être exprimée également en fonction des masses volumiques des
différents composants:

ψ = 1− ρdust
ρcdust

− ρice
ρcice

(2.8)

où ρdust est la masse de poussière par unité de volume dans le noyau, ρcdust la masse
volumique compacte des grains de poussière. ρice est la masse de glace par unité
de volume dans le noyau et ρcice est la masse volumique compacte de la glace. Leur
rapport est exprimé comme suit:

ρice
ρcice

=
∑

x=1

ρx
ρcx

(2.9)

avec ρx la masse de glace de l’élément chimique x par unité de volume dans le noyau
et ρcx la masse volumique compacte de la glace de cet élément.

A - Conductivité Thermique de la Matrice Solide Ks

La matrice solide est modélisée comme un mélange de conducteurs de différentes
glaces et de grains de poussière disposés en parallèle. La conductivité thermique de
la matrice solide s’exprime alors comme la somme des conductivités kl des différents
composants l du noyau, pondérée par la fraction volumique fl occupée par chaque
composant correspondant:

Ks =

∑
l fl.kl∑
l fl

(J .s−1 .m−1 .K−1) (2.10)

Les fractions volumiques des différents composants l sont exprimées comme le
rapport des volumes Vl qu’ils occupent sur le volume Vsolide occupé par l’ensemble
de ces composants solides:

fl =
Vl

Vsolide
=

ρl
(1− ψ)ρcl

(2.11)
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avec ρl = ml

Vtotal
la masse volumique du composant l dans la matrice et ρcl = ml

Vl
sa

masse volumique compacte.

L’expression de chaque terme fl.kl correspondant au composant l est explicitée
ci-dessous.

a - Expression du terme fH2O.kH2O: La glace d’H2O peut avoir une structure
amorphe ou cristalline. La transition de phase “glace amorphe – glace cristalline”
étant une réaction qui prend du temps, la matrice peut temporairement contenir
les deux types de structure de glace dans une même couche. A ces deux structures
correspondent deux expressions de la conductivité thermique kH2O de la glace d’H2O:
la première pour la glace amorphe kaH2O

, la seconde pour la glace cristalline kcH2O
.

En l’absence de données expérimentales et théoriques dans le domaine de la
conductivité thermique des mélanges de glaces, comme pour le calcul de la conduc-
tivité de la matrice solide Ks (Eq. 2.10) pour le mélange des différents composants,
le milieu est assimilé à un assemblage en parallèle d’éléments conducteurs amorphes
et cristallins. L’expression de la conductivité thermique du mélange de glaces s’ex-
prime alors comme la somme des conductivités thermiques des différentes structures
existant dans une même couche pondérée par la fraction volumique occupée par
chacune d’entre elles:

fH2O.kH2O =
faH2O

.kaH2O
+ f cH2O

.kcH2O

faH2O
+ f cH2O

(J .s−1 .m−1 .K−1) (2.12)

avec faH2O
et f cH2O

les fractions volumiques de la glace amorphe et cristalline respecti-
vement et kaice et kcH2O

les conductivités thermiques de la glace amorphe et cristalline
respectivement.

L’expression de la conductivité de la glace lorsqu’elle a une structure amorphe
a été déterminée à partir du modèle classique de phonon dans un solide par Klinger
(1980). Elle dépend de sa masse volumique et de la température du milieu:

kaH2O
(i) =

1

4
.cH2O(T ).γ.λp.ρ

c
H2O

(J .s−1 .m−1 .K−1) (2.13)

avec cH2O(T ) la capacité calorifique de la glace d’eau par unité de masse, λp et γ le
libre parcours moyen des phonons et la vitesse du son dans la glace d’eau respective-
ment et ρcH2O

la masse volumique de la glace d’eau amorphe compacte. Les valeurs
des différents paramètres sont données dans le tableau ci-dessous.
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γ=2,5.103 m.s−1

λp=5.10−10 m

ρc=920 kg.m−3

En remplacant les paramètres par leurs valeurs respectives dans l’équation (2.13),
on obtient l’expression de la conductivité de la glace d’H2O amorphe:

kaH2O
(i) = 1, 15.10−3.c(T ) = 8, 6135.10−3.T + 1, 035.10−1 (J .s−1 .m−1 .K−1)

(2.14)

L’expression déterminée par Klinger (1980) est discutée par Kouchi et al. (1992).
Ceux-ci ont déterminé expérimentalement une conductivité thermique de la glace
amorphe plus petite de quatre ordres de grandeurs à des températures plus basses
que 125-135 K:

kaH2O
= 7, 1.10−7.T (J.s−1.m−1.K−1)

Cette différence pourrait être due à une surface de contact entre les grains de
glace beaucoup plus petite que leur surface réelle, même avec une faible porosité de la
glace amorphe. Tancredi et al. (1994) ont adopté un valeur intermédiaire (7,1.10−5.T
J.s−1.m−1.K−1) alléguant que la glace amorphe pourrait avoir été partiellement
cristallisée par le chauffage radiogénique (Haruyama et al., 1993). Cependant, An-
dersson & Suga (1994) ont déterminé expérimentalement une conductivité de la
glace amorphe, non poreuse et de faible densité, similaire à celle de Klinger (≈ 0,6
W.m−1.K−1) dans l’intervalle de température 70–135 K.
On adopte par la suite l’expression déterminée par Klinger, qui constitue une limite
supérieure de la contribution de la glace compacte et amorphe à la conductivité
globale de la matrice.

L’expression de la conductivité thermique de la glace cristalline a été dé-
terminée expérimentalement par Klinger (1980). Celle-ci correspond à une glace
entièrement cristalline de réseau cubique et ne dépend que de la température:

kcH2O
(i) = 567

T
(J .s−1 .m−1 .K−1)

Il existe différentes structures de glace cristalline. Etant donné que la conductivité
de la glace cubique est assez proche de celle de la glace hexagonale et afin de simplifier
le modèle, on considère que ces deux conductivités sont similaires.
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b - Expression fx.kx des autres espèces chimiques condensées: L’absence
de données sur la conductivité thermique des différents éléments chimiques x sous
forme amorphe comme cristalline, nous oblige à prendre la conductivité thermique
de la glace d’H2O comme référence pour les différents volatils. L’expression de la
conductivité de la phase solide de la matrice poreuse se réduit alors à:

Ks =

∑
x fx.kH2O + fdust.kdust∑

l fl
(J .s−1 .m−1 .K−1) (2.15)

avec fx et fdust les fractions volumiques occupées respectivement par les différentes
glaces x et par les grains de poussière, et Kdust la conductivité thermique des grains
de poussière.

c - Expression fdust.kdust des grains de poussière: La fraction volumique des
grains de poussière est donnée par l’expression:

fdust =
ρdust

(1− ψ).ρcdust

=

∑
j Nj.mj

(1− ψ).ρcdust
(2.16)

avec ρdust et ρcdust respectivement la masse volumique de l’ensemble des grains de
poussière dans la matrice et celle des grains compacts, Nj le nombre de grains de
poussière de taille j par unité de volume et mj leur masse.

La loi de distribution en taille des grains de poussière que nous avons choisie est
celle donnée par Espinasse et al. (1993) et utilisée par Orosei et al. (1995), (1999) et
(2001). L’origine de la distribution des grains de poussière dans les noyaux cométaires
est le résultat des processus de fragmentation et de coagulation œuvrant dans la
nébuleuse protosolaire. Selon Coradini et al. (1977), la taille moyenne des grains est
de l’ordre de 100 µm. Espinasse et al. (1993) ont choisi la distribution initiale de
grains indiquée sur la figure 2.4. La distribution de taille des grains observée dans
la queue des comètes est différente (Brin & Mendis, 1979; Fanale & Salvail, 1984;
Prialnik & Bar-Nun, 1988) mais cette contradiction ne pourrait qu’être apparente
car cette distribution ne concerne que les plus petits grains, les particules les plus
grosses formant le manteau de poussière en surface des noyaux cométaires (Prialnik
et al., 2004). Selon la taille des grains et la force excercée par le flux de gaz, la
sublimation de la glace permet l’éjection des grains de poussière de la comète ou
leur accumulation sur la surface du noyau. La formation d’une croûte de poussière
représente alors le dernier processus de différenciation physico-chimique du noyau
cométaire.
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Fig. 2.4 - Distribution en taille des grains de poussière adoptée dans le modèle (Espinasse
et al., 1993).
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Les données expérimentales sur la conductivité thermique et la densité des grains
de poussières provenant de noyaux cométaires sont très diverses. Ces grains ont une
densité comprise entre 1000 et 3000 kg.m−3 et semblent donc très poreux. Ils sont
principalement composés de matériaux réfractaires et en l’occurence, de minéraux
silicatés (Joswiak et al., 2007). La densité moyenne de ces grains de silicates doit
toutefois être inférieure à celle de ceux que l’on peut trouver sur Terre quelle que soit
leur taille puisque les conditions en température et en pression au moment de leur
formation sont très différentes (Coradini et al., 2008). La conductivité thermique de
ces grains nous est inconnue. Dans la littérature, les valeurs que peut prendre la
conductivité thermique des grains de poussière peuvent varier de 10−4 (Tancredi et
al., 1994) à 10 W.m−1.K−1 (Huebner et al., 2006).

B - Echange de chaleur par rayonnement de la matière dans les pores Kp

L’échange de chaleur par radiation entre deux parois séparées par un milieu
transparent est démontrée par Huebner et al. (2006):

kp(i) = 4rpεσT
3 (J .s−1 .m−1 .K−1) (2.17)

2.2.3 Termes de Transfert de Chaleur Y

Soit Y , la quantité de chaleur apportée ou emportée à la matrice poreuse telle
que :

Y = Yg + Ycr + Ychs (J .s−1 .m−3) (2.18)

avec Yg l’énergie globale de changement de phase de l’ensemble des volatils, Ycr
l’énergie apportée par la cristallisation de la glace et Ychs la chaleur sensible.

A - Energie de Changement de Phase de la Matière Yg

L’énergie de changement de phase de la matière est l’énergie de condensation/ad-
sorption ou de sublimation qui correspond, physiquement et respectivement, à l’éner-
gie apportée lors de la condensation/adsorption des molécules gazeuses sur les pa-
rois des pores, ou à celle emportée par les molécules en phase condensée lors de
leur sublimation. En réalité, on ne sait pas si les molécules de gaz sont adsorbées
ou condensées sur les parois des pores. On choisit toutefois de prendre l’énergie de
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condensation/sublimation comme énergie de fixation/libération des molécules d’une
espèce chimique x. L’énergie de changement de phase est alors égale à la quantité de
moles Qx qu’il est nécessaire de sublimer ou condenser par m3 et par seconde, mul-
tipliée par la chaleur latente de condensation/sublimation Hx de l’élément chimique
x correspondant:

Yg = −
∑

x

Hx.Qx (J .s−1 .m−3) (2.19)

Le terme Qx est déterminé par l’inversion de l’équation de conservation de la
masse (2.27) et explicité dans la section 2.3. L’expression de la chaleur latente de
sublimation/condensation de l’espèce chimique x est déterminée par la relation de
Clausius-Clapeyron donnée en Annexe E:

∆Hx =
R.T 2

P s
x(T )

.
dP s

x(T )

dT
(J .mol−1) (2.20)

avec R la constante des gaz parfaits, T la température du milieu et P s
x(T ) la pression

d’équilibre de la phase gazeuse de l’espèce chimique x avec la phase condensée à la
température T . Cette relation n’est valable que pour de faibles évolutions de la
température et de la pression d’équilibre.

B - Chaleur Sensible ou transfert de chaleur par advection Ychs

La chaleur sensible est la quantité de chaleur échangée entre la phase gazeuse
des éléments chimiques x qui diffusent à l’intérieur du réseau de pores, et la matrice
de glace poreuse, sans qu’il y ait pour autant de changement de phase des éléments
chimiques impliqués. La seule intéraction considérée, au cours de ce transfert de
chaleur, est celle des collisions élastiques des molécules en phase gazeuse avec les
parois des pores de la matrice poreuse. Lors du transfert de chaleur par advection, on
suppose qu’il y a équilibre thermique entre la phase gazeuse des différents éléments
chimiques x qui diffuse et les parois de la matrice avec lesquelles le fluide est en
contact. En diffusant, le gaz acquiert la température du milieu qu’il traverse. Selon
sa température initiale, il perd ou prend donc de l’énergie. Le transfert de chaleur
dépend alors de la température du milieu traversé et de la capacité du fluide à
restituer ou à accumuler cette chaleur:

Ychs =
∑

x

∂ρgx
∂t

.Cg
v,x.∆T (J .s−1 .m−3) (2.21)
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où ∂ρg
x

∂t
est la variation de moles du gaz x par m3 et par seconde dans les pores de la

couche, Cg
v,x la capacité calorifique du gaz x à volume constant et ∆T la variation de

température du nombre de moles de gaz x considéré au cours du transfert de masse.

C - Energie de Cristallisation de la glace amorphe Ycr

La transition de phase de la glace H2O pure amorphe en glace cristalline pure
est un processus physique exothermique et considéré comme irréversible. La chaleur
relâchée Hcr par cette transformation pour une transition de phase amorphe – cris-
talline (réseau cubique) est égale à 1620 J.mol−1 (Ghormley, 1968). La transition de
phase “glace cubique” – “glace hexagonale” a été négligée puisque la chaleur dégagée
ne représente que quelques % de celle de la transition amorphe-cubique.

Le réagencement des molécules d’H2O, fonction de la température du milieu, n’est
pas un phénomène physique instantané. Le temps nécessaire à la restructuration des
molécules d’H2O a été déterminé par Schmitt et al. (1989):

τcr(T ) = 9, 54.10−14.e
5370

T (s) (2.22)

La figure 2.5 donne le temps de cristallisation d’une structure de glace amorphe
en fonction de la température. La transition de phase ne devient vraiment effective
qu’à partir de 110 K. A cette température, la cristallisation des couches concernées
nécessite une dizaine d’année.

La chaleur relâchée durant le processus de cristallisation de la glace est alors
égale à:

Ycr =
Hcr.n

a
H2O

τcr(T )
(J .s−1 .m−3) (2.23)

avec naH2O
, le nombre de moles de glace H2O amorphe par m3.

Kouchi & Sirono (2001) ont montré cependant que la cristallisation d’une glace
impure qui contient des molécules CO, CO2 et CH4 peut être endothermique si leur
concentration est supérieure à 2% en moles d’H2O. La cristallisation de la glace
amorphe est supposée être la principale cause des outburts dans les comètes (Hu-
ghes, 1991; Prialnik & Bar-Nun, 1992; Prialnik, 1997) mais une cristallisation endo-
thermique supprimerait les outburst observés lors d’une cristallisation exothermique
(Kouchi & Sirono, 2001). Nous supposerons toutefois, par la suite, que le chan-
gement de phase “glace amorphe” – “glace cristalline” est un processus physique
exothermique.
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2.2.4 Bilan énergétique en Surface

La température en surface est déterminée à partir d’un bilan énergétique effectué
sur la couche de surface. Le rayonnement solaire est le principal apport énergétique
de l’objet. Cette énergie emmagasinée en surface est ensuite redistribuée selon diffé-
rents processus physiques de transport comme le rayonnement thermique du noyau
dans l’infrarouge ou la conduction de la chaleur à l’intérieur du noyau. Une partie de
l’énergie apportée par l’étoile participe également au réchauffement de la matière et
donc au changement de phase des différents éléments chimiques suivant la pression
de vapeur saturante de chacun d’entre eux.

La figure 2.6 présente une vue schématique des principaux phénomènes physiques
qui interviennent dans le bilan d’énergie à la surface de l’objet.

La température de surface d’un corps constitué de glace et de poussière est déter-
minée à partir du bilan d’énergie pour une surface de noyau n’étant pas recouverte
entièrement par une couche de poussière:

Cs.(1− Al)
4.R2

h

= ε.σ.T 4
s +K(Ts).

dT

dr
+
∑

x

f sx.Hx(Ts).ε̇x(Ts) (2.24)

avec Cs la constante solaire, Al l’albédo Bolométrique de Bond de la surface du
noyau, Rh la distance Héliocentrique, ε l’émissivité infrarouge de la surface, σ la
constante de Stefan-Boltzmann, Ts la température de la surface, K le coefficient de
conduction thermique, ε̇x le taux de sublimation, f sx la fraction volumique en surface
et Hx la chaleur latente de sublimation de la phase condensée de l’élément chimique
x.

Terme d’ensoleillement: Cs.(1−Al)

4R2
h

. La valeur du membre de gauche de l’Eq.(2.24)

est valide uniquement dans l’approximation du rotateur rapide (Espinasse et al.,
1991; Prialnik et al., 2004) qui est adoptée ici. Avec cette approximation, on postule
que le noyau tourne suffisamment rapidement pour que la température soit identique
sur l’ensemble de sa surface. D’après des mesures récentes de l’inertie thermique et de
la température à la surface de la comète 9P/Tempel 1 (Groussin et al., 2007), cette
approximation pourrait ne pas être appropriée pour représenter la surface de cette
comète. Pourtant, Prialnik et al. (2004) affirment que c’est une bonne approximation
pour l’intérieur du noyau sous la couche de surface et qu’elle reste valide pour cette
surface lorsque l’objet se trouve suffisamment loin du Soleil pour que les variations
journalières de l’ensoleillement soient faibles.

Espinasse et al. (1991) ont utilisé la même formulation en moyennant le flux
solaire sur la surface. Orosei et al. (1999) ont essayé de représenter les effets d’une
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Rayonnement corps noir

sublimationRadiation solaire

Diffusion thermique

TS

T1

Fig. 2.6 - Schéma représentant le bilan énergétique de la couche de surface

variation journalière et latidunale de l’ensoleillement solaire bien que leur modèle
soit unidimensionnel. Dans ce dernier cas, bien que l’énergie reçue en un point donné
de la surface puisse être une meilleure représentation, ce genre de modèle suppose
qu’il n’y a pas de diffusion latérale de la chaleur à la surface mais uniquement vers
le centre du noyau. Il n’est donc pas certain que les améliorations effectuées, sur le
bilan énergétique en surface, résultent en une meilleure représentation de la physique
réelle des noyaux cométaires.

Terme de sublimation des éléments chimiques x: f sx.Hx(Ts).ε̇x(Ts). L’énergie
dissipée par sublimation de tous les éléments chimiques x présents en surface est
fonction de la fraction volumique de l’élément chimique x, de sa chaleur latente
de sublimation correspondante et de son taux de sublimation ε̇x(Ts). Ce taux de
sublimation a été déterminé par Delsemme & Miller (1971) et décrit sous vide la
quantité de matière sublimée sur une surface homogène:

ε̇x(Ts) = P s
x

√
Mx

2.π.R.Ts
(kg.m−2.s−1) (2.25)

avec Mx la masse molaire et P s
x la pression d’équilibre entre la phase gazeuse et

la phase solide de l’espèce chimique x, et R la constante des gaz parfaits. Une
démonstration de ce terme peut être trouvée en Annexe G.

Cette expression n’est valable que pour un composé pur et homogène, mais en l’ab-
sence de données sur les mélanges de glaces, on adopte ce terme pour la sublimation
de la phase condensée des différentes espèces chimiques présentes en surface.
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Un facteur de correction f sx est inséré devant le taux de sublimation. Il correspond
à la fraction volumique de l’espèce condensée en surface exposée au Soleil. Ce facteur,
explicité ci-dessous, est donné par Crifo et al. (1997):

f sx =
(
1 +

ρcx
ρx
.
ρdust
ρcdust

)−1
(2.26)

avec ρx la quantité de matière à l’état solide présente à la surface du noyau par
unité de volume, ρcx la masse volumique de la quantité de matière présente en surface
lorsque celle-ci est compacte et ψ la porosité de la couche de surface.
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2.3 Conservation de la Masse

Le gaz contenu dans le volume total des pores peut être issu de deux processus
physiques différents. D’une part, la sublimation partielle ou totale de la forme solide
de l’élément chimique x peut alimenter la phase gazeuse. D’autre part, la cristalli-
sation de la glace lorsque celle-ci est initialement amorphe peut libérer des volatils
piégés à l’intérieur de sa structure. La phase gazeuse de l’espèce chimique x diffuse
à l’intérieur du réseau de pores qui est considéré ouvert sur l’extérieur. L’origine de
cette diffusion est le gradient de pression issu lui-même du gradient thermique créé
par la diffusion de la chaleur à travers la matrice poreuse.

L’équation générale de diffusion du gaz s’écrit:

∂ρgx
∂t

= ∇.(Gx.
∂Px
∂r

) +Qg (mol .m−3 .s−1) (2.27)

avec ρgx la quantité molaire volumique du gaz dans le volume des pores, Px la
pression partielle de la phase gazeuse de l’espèce x, Gx son coefficient de diffusion
dans le réseau de pores et Qg la quantité de moles par unité de volume et par seconde
apportée ou prise à la quantité de gaz dans les pores. Ces quantités sont déterminées
par unité de volume de la matrice totale.

En faisant l’hypothèse que les flux des différents éléments chimiques sous forme
gazeuse n’interagissent pas ensemble, on peut résoudre cette équation pour chaque
espèce chimique x indépendamment des autres espèces présentes dans le système.

Chaque terme de l’équation 2.27 est explicité de gauche à droite dans les sections
2.3.1, 2.3.2 et 2.3.3 respectivement.

2.3.1 Variation temporelle de la quantité de gaz dans les
pores ∂ρg

x

∂t

Le nombre de moles de gaz par m3 est relié à sa pression par la relation des gaz
parfaits:

ρgx =
ψ.Px
R.T

(mol .m−3) (2.28)

La porosité ψ est un facteur de correction. La quantité de gaz est déterminée à
partir de la pression calculée dans le volume libre constitué par l’ensemble des pores.
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L’ajout de ce terme permet de connaitre la quantité de moles de gaz par unité de
volume de l’ensemble de la matrice.

La variation temporelle de la quantité de moles d’une espèce chimique x en phase
gazeuse est égale à:

∂ρgx
∂t

=
ψ

R.T
.
∂P

∂t
(2.29)

si on suppose que la température ne change pas durant la variation de pression du
gaz. R est la constante des gaz parfaits, δt la variation temporelle et T la température
de la matrice solide.

On impose à la phase gazeuse une température égale à celle de la matrice solide:
la capacité calorifique de la phase gazeuse d’une espèce étant généralement plus
petite que celle de la phase condensée, le temps de mise à l’équilibre thermique
de la phase gazeuse avec l’environnement qui l’entoure est plus court que celui de
la matrice solide. De plus, la fréquence des chocs des molécules gazeuses avec les
parois des pores est supposée être suffisamment importante pour considérer que le
gaz acquiert rapidement la même température que la matrice solide à l’intérieur de
laquelle il se déplace.

2.3.2 Terme de divergence du flux de gaz Gx.
∂Px

∂r

Le mécanisme régissant la diffusion est déterminé par le nombre de Knudsen Kn
x

de chaque volatil x défini comme étant égal au rapport du libre parcours moyen λx
des molécules x et du diamètre moyen des pores Dp:

Kn
x =

λx
Dp

(2.30)

avec

λx =
kB√
2π.d2

x

.
T

Px
(m) (2.31)

On suppose que les molécules gazeuses x sont sphériques de diamètre dx, rigides
et élastiques. Le paramètre Kn

x , adimensionnel, caractérise le type d’écoulement. Sui-
vant sa valeur, l’écoulement peut être libre, visqueux ou dans un régime de diffusion
intermédiaire.
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2. Le Modèle Physique de Noyau Cométaire

La diffusion est de type “Knudsen” si Kn
x > 1. Le libre parcours moyen des

molécules est alors supérieur au diamètre Dp des pores. Les collisions des molécules
contre les parois prédominent sur les chocs des molécules entre elles. Les molécules
diffusent indépendamment les unes des autres. Ce régime est prédominant dans les
situations où l’espace est réduit ou lorsque la densité du gaz est faible, conditions
qui sont généralement réunies dans les noyaux cométaires. Chaque espèce sublime
et diffuse suivant un domaine de température qui lui est propre. Le coefficient de
diffusion du gaz déterminé pour un pore cylindrique est alors égal à:

GKn
x = rp.

√
π

2Mx.R.T
(mol .m−1 .Pa−1 .s−1) (2.32)

La diffusion est en revanche de type “visqueux” si Kn
x < 0, 01. Le libre parcours

moyen des molécules est alors très inférieur au diamètre des pores et les chocs entre
ces molècules prédominent. Le coefficient de diffusion du gaz dans un pore cylin-
drique est alors fonction de la viscosité η et de la pression totale PT régnant dans
les pores:

Gv
x =

r2
p

8η.Na

PT
kB.T

(mol .m−1 .Pa−1 .s−1) (2.33)

avec η = 1
3
ρ.λ.

√
8R.T
π.Mx

Le volume d’un pore étant assez restreint, ce régime de diffusion intervient es-
sentiellement lors d’un dégazage ou d’un relâchement conséquent de molécules de
gaz.

Enfin, si 0, 01 < Kn
x < 1, on est en régime de transition entre le domaine

“Knudsen” et celui “visqueux” (Fanale & Salvail, 1987). Le coefficient de diffusion
du gaz dans un pore cylindrique apparâıt comme une combinaison des équations
précédentes. Son expression a été déterminée empiriquement par Scheidegger (1963):

G∗x = 0, 9.GKn

x + 0, 5.Gv
x (mol .m−1 .Pa−1 .s−1) (2.34)

Le milieu poreux est constitué d’un réseau de pores ouvert représentant une
fraction volumique de la matrice (ψ) à l’intérieur de laquelle le gaz peut diffuser.
Afin de déterminer le coefficient de diffusion du gaz dans la matrice poreuse, on
multiplie le coefficient de diffusion du gaz, exprimé pour un pore cylindrique, par la
fraction volumique ψ occupée par l’ensemble des pores:

Gx = ψ.G∗x (mol .m−1 .Pa−1 .s−1) (2.35)

Comme dans l’Eq. (2.28) où le paramètre ψ a été inséré afin de déterminer la
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quantité de moles en phase gazeuse, il permet ici de déterminer la quantité de moles
de gaz qui diffuse à travers la matrice poreuse.

Influence de la tortuosité: Une distribution aléatoire des pores constitue un
obstacle physique à la diffusion du gaz en empêchant ce dernier de suivre le chemin le
plus direct et en le retenant au moins partiellement. L’écoulement du fluide emprunte
donc un passage plus compliqué et tortueux. Dans les travaux qui suivent, les effets
de tortuosité sont négligés.

2.3.3 Termes d’apport ou de perte de matière Qg

Soit Qg la quantité de moles des volatils apportée par cristallisation de la glace
d’H2O et/ou subissant un changement de phase dans la matrice poreuse:

Qg = Qx +Qcr
x (mol .m−3 .s−1) (2.36)

avec Qx la quantité de moles de l’espèce chimique x par m3 et par seconde subissant
un changement de phase et Qcr

x la quantité de moles de l’espèce chimique x par m3

et par seconde libérées par la transition de phase de la glace d’H2O lorsque celle-ci
est amorphe à l’origine. Chacun des deux termes est explicité ci-dessous.

A - Terme de changement de phase Qx

Ce terme correspond à la quantité de moles par m3 et par seconde de l’élément
x qu’il est nécessaire de sublimer ou condenser à la surface des pores pour conserver
l’équilibre thermodynamique solide-gaz local.

Lorsque l’élément chimique x est présent sous forme de condensat dans le ré-
seau de pores, la pression du gaz correspondant est celle d’une pression d’équilibre
thermodynamique dite pression de saturation à la température T du milieu. Les pro-
cessus de sublimation et de condensation à l’intérieur du réseau sont alors considérés
comme instantanés de manière à conserver en permanence l’équilibre thermodyna-
mique.

Le terme Qx est directement calculé à partir de la variation de la pression de
saturation et correspond à la quantité de moles par m3 et par seconde qu’il faut
sublimer ou condenser pour conserver l’équilibre thermodynamique:

Qx =
∂ρgx
∂t
−∇.(Gx.

∂Px
∂r

) (mol .m−3 .s−1) (2.37)
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B - Terme d’apport de matière lié à la cristallisation de la glace amorphe
Qcr
x

Ce terme correspond à la quantité de moles de gaz par m3 et par seconde relâchée
lors de la cristallisation de la glace amorphe. Il est donc proportionnel au nombre
de moles d’eau par m3 qui cristallisent:

Qcr
x = µx.

naH2O

τcr(T )
(mol .m−3 .s−1) (2.38)

avec µx la fraction de l’élément chimique x piégée dans la glace amorphe, en moles
de glace d’H2O amorphe.

Pour plus de détails au sujet des processus physiques qui ont lieu à
l’intérieur des noyaux cométaires, le lecteur est invité à lire Espinasse et
al. (1991), Prialnik et al. (2004) et Huebner et al. (2006).

2.4 Conclusion

Pour conclure ce chapitre de présentation du modèle physico-chimique de noyau
cométaire, on rappele les principaux processus physico-chimiques et approximations
considérés dans le modèle:

• la principale source de chaleur est le Soleil
• la diffusion de la chaleur à travers le noyau se fait par conduction thermique

à l’intérieur de la matrice poreuse
• les changements de phase considérés sont ceux de sublimation/condensation

de l’ensemble des volatils suivant leur température de sublimation respectives
• un deuxième changement de phase exothermique pris en compte concerne la

cristallisation de la glace si elle est initialement amorphe; celle-ci peut égale-
ment être accompagnée d’un relâchement de volatils.
• la phase gazeuse des différents éléments chimiques diffuse à travers le réseau de

pores ouvert; cette diffusion trouve son origine dans l’existence d’un gradient
de pression
• l’advection de la phase gazeuse permet le transfert de l’énergie thermique

qu’elle contient au milieu environnant
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Chapitre 3

Le Modèle Numérique

Contents

3.1 Introduction . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 57
3.2 Méthode Numérique . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 58

3.2.1 Intégration Spatiale . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 59
3.2.2 Intégration Temporelle . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 65

3.3 Comparaison du bilan de masse avec d’autres modèles . 71
3.3.1 Paramètres d’entrée . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 72
3.3.2 Résultats . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 73

3.4 Conclusions . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 81

3.1 Introduction

La modélisation d’un planétésimal composé de glaces fait intervenir de nombreux
changements de phases lorsque celui-ci se réchauffe (voir Chapitre 2). La principale
difficulté des modèles simulant plusieurs changements de phase est de réussir à main-
tenir une stabilité numérique et mathématique du calcul et d’assurer la conservation
à l’intérieur du modèle numérique des quantités physiques que sont l’énergie et la
matière. En effet, les changements de phase, qui sont régis par un certain nombre
de paramètres qui interagissent non linéairement entre eux, peuvent se produire si-
multanément et être la source d’instabilités numérique et mathématique. Ainsi, un
changement brutal de l’état physico-chimique mettant en jeu une discontinuité ma-
thématique et physique peut entrâıner des oscillations de température et de pression
à l’intérieur du système étudié. De même, le choix d’une méthode numérique de
discrétisation mal adaptée aux phénomènes physico-chimiques (cristallisation, subli-
mation/condensation des volatils) étudiés peut engendrer la propagation importante
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d’erreurs numériques de discrétisation et d’arrondi. La stabilité numérique de ces
modèles et la conservation des quantités physiques (masse et énergie) deviennent
d’autant plus importantes qu’on s’intéresse à l’étude à long terme de l’évolution
physico-chimique de ces objets.

Je présente dans une première partie la méthode numérique et le développement
mathématique utilisés pour modéliser les processus physiques qui ont lieu à l’inté-
rieur du noyau comètaire. Dans une seconde partie, je compare les améliorations
apportées au bilan de masse de notre modèle avec des modèles déjà publiés.

3.2 Méthode Numérique

Le choix d’une méthode de discrétisation est important tant il conditionne la
stabilité d’un système et sa convergence vers un résultat physique acceptable. Le
schéma de discrétisation majoritairement utilisé jusqu’ici pour résoudre les équa-
tions de conservation dans les modèles de noyaux cométaires (e.g. Espinasse et al.,
1991; Coradini et al., 1997; Enzian et al., 1997; De Sanctis et al., 1999; Orosei et
al., 1999; Capria et al., 2003; Mousis et al., 2005; Huebner et al., 2006) est la mé-
thode des différences finies. Cette méthode assez facile à mettre en place n’assure
pas nécessairement le principe de conservation des lois physiques et peut être su-
jette à des sources d’instabilités numériques. Elle consiste à approximer les dérivées
des équations de la physique au moyen des développements de Taylor et se déduit
directement de la définition de la dérivée. L’ordre de précision des résultats dépend
essentiellement de celui de la troncature des équations de Taylor ainsi que de la taille
des cellules et augmente avec la complexité de mise en oeuvre de la discrétisation.
Cependant, il est possible de contourner ce problème en écrivant les équations de
conservation d’énergie (2.1) et de masse (2.27) comme un système plan-parallèle et
en remplaçant la variable de position r par le volume V dans ces équations (Prial-
nik & Bar-Nun, 1987; Prialnik, 1992; Prialnik et al., 2004). Cette adaptation de la
méthode des différences finies permet alors de déterminer de manière classique les
termes de diffusion aux interfaces des cellules, en supprimant le terme de divergence,
et d’assurer ainsi la conservation des quantités physiques (énergie et masse).

Une autre méthode de discrétisation, la méthode des volumes finis, consiste à
intégrer analytiquement, sur des volumes élémentaires, les équations de conserva-
tion (2.1) et (2.27). Le principal avantage de cette méthode réside dans l’intégration
analytique du terme de divergence présent dans les deux équations de conservation,
qui mène à une simple différence algébrique de termes exprimés aux interfaces du
volume de contrôle, et qui peut être résolue aisément numériquement. Cette mé-
thode relativement simple à mettre en oeuvre fournit ainsi de manière naturelle des
approximations discrètes conservatives des équations de conservation et est particu-
lièrement bien adaptée aux équations de la mécanique des fluides.
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Ces deux méthodes de discrétisation sont toutes deux des méthodes d’approxi-
mation des équations. Elles permettent de déterminer de manière exacte une solution
approximative à partir d’équations approchées. La notion d’approximation est inhé-
rente aux méthodes numériques tout comme l’erreur sur la conservation des quantités
physiques (énergie et masse) à la discrétisation. Toutefois, une méthode numérique
doit assurer la meilleure conservation possible de ces quantités. Dans ce domaine, la
méthode des volumes finis a un avantage par rapport à celle des différences finies,
puisqu’elle préserve le caractère conservatif des équations d’évolution sur chaque
volume de contrôle grâce à la continuité des flux aux interfaces. De plus, elle reste
valable pour n’importe quelle finesse du maillage. Cette méthode semble donc dési-
gnée pour assurer l’exacte conservation des quantités physiques entre deux cellules
adjacentes et pour l’étude à long terme de l’évolution physico-chimique des noyaux
cométaires ou planétésimaux. Le lecteur trouvera une description plus détaillée de
cette méthode dans Patankar (1980).

Cependant, les bénéfices d’une bonne méthode numérique de discrétisation des
équations peuvent être anihilés si le cadre mathématique n’est pas bien posé. Dans
cette optique, Orosei et al. (1999) ont proposé un nouveau schéma mathématique
de résolution des équations de conservation. Ainsi, le changement brutal de la po-
sition des discontinuités physiques liées aux fronts de sublimations des différentes
espèces chimiques x, ainsi que le couplage entre des processus physiques (diffusion
de la chaleur et la diffusion de masse dans la matrice poreuse) qui ont des échelles
de temps caractéristiques différentes, tendent à créer des oscillations de température
et de pression à l’intérieur du noyau.
Afin d’augmenter la stabilité numérique du système étudié, Orosei et al. (1999) ont
proposé dans une première phase de déplacer progressivement et continuement le
front de sublimation de chaque espèce chimique x de manière à conserver les pro-
priétés physico-chimiques de l’interface. Enfin, ils ont résolus implicitement le terme
de sublimation/condensation Qx (explicité dans la section 2.3) lors de la résolution
de l’équation de conservation de l’énergie en l’exprimant en fonction de la tempé-
rature T du milieu recherchée. Cette dernière méthode permet alors de déterminer
de manière exacte la quantité de matière Qx sublimée/condensée correspondant à
l’énergie supprimée/apportée dans la cellule.

3.2.1 Intégration Spatiale

Le modèle de noyau cométaire décrit ci-dessous est un modèle unidimensionnel
segmenté en NC couches d’épaisseur ∆ri croissante avec la profondeur. Cette crois-
sance suit une loi géométrique ∆ri = a.∆ri−1 où a est un facteur constant plus
grand que 1. ri est défini comme la position du sommet de la couche i par rapport
au centre du noyau tel que:
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Fig. 3.1 - Vue schématique du noyau numérique. La pression Pi, la température Ti et les
coefficients de conduction de la chaleur Ki et de diffusion du gaz Gi sont définis au centre
de chaque cellule i et sont représentés par le coefficient Li. Les paramètres ri et ∆ri sont
la distance au centre du noyau et l’épaisseur de chaque cellule i.

∆ri = ri − ri+1 (3.1)

La figure 3.1 présente le maillage du noyau numérique utilisé pour discrétiser
les équations de conservation. La variable L définie en plusieurs points du maillage
représente les pression Pi et température Ti de chaque couche i, ainsi que les co-
efficients de conduction Ki et de diffusion Gi, qui dépendent de ces variables et
correspondent aux conditions physiques retrouvées au milieu du volume de contrôle
Vi de la couche i. Ce volume de contrôle se limite dans notre modèle unidimensionnel
à une cellule radiale de volume égal à Vi = 4

3
π[r3

i − r3
i+1].

Quand une espèce chimique x commence à sublimer, son front de sublimation
divise le noyau en deux zones (voir Fig. 3.1). Dans la première, de l’interface à la
surface, l’espèce x est présente uniquement en phase gazeuse et obéit simplement
à l’Eq. (2.27) sans le terme source/puits de matière Qx correspondant à l’espèce
x. Dans la seconde zone, de l’interface au centre du noyau, la phase condensée de
l’espèce x est en équilibre avec sa phase vapeur à la pression d’équilibre de vapeur sa-
turante.

Les équations de conservation de l’énergie (Eq. 2.1) et de la masse (Eq. 2.27) sont
discrétisées suivant la méthode des volumes finis dans la structure décrite ci-avant
et dans le cadre mathématique décrit par Orosei et al. (1999). J’illustre ci-après
l’intégration de l’équation de conservation de l’énergie dans sa forme générale avec
le terme source/puits de matière Qx correspondant à une espèce x présente sous
forme condensée. Je développe successivement l’intégration spatiale et temporelle
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3.2 Méthode Numérique

des différents termes de l’équation de conservation de l’énergie (Eq.2.1) rappelée ici:

ρ.c
∂T

∂t
= ∇.(K.∂T

∂r
) + Y (J .s−1 .m−3)

L’intégration spatiale et temporelle de l’équation de conservation de la masse
(Eq. 2.27) est développée en Annexe A.

Integration Spatiale du membre de gauche de l’Eq. (2.1). L’intégration
spatiale de ce terme sur le volume de contrôle donne:

∫∫∫

v

ρ.c.
∂T

∂t
.dv = ρ.c.

∂Ti
∂t

.Vi (3.2)

avec Vi = 4
3
π.[r3

i − r3
i+1] et i l’indice de la couche considérée. La température T est

une moyenne des températures pouvant régner dans la cellule i au même instant t.

Premier Terme du membre de droite de l’Eq. (2.1). Afin que deux cellules
puissent voir le même flux de part et d’autre de l’interface des volumes de contrôle,
on exprime les coefficients de conduction Ki à la surface de chaque cellule radiale.
Les coefficients ki sont leurs valeurs à la limite entre les cellules i− 1 et i.

La figure 3.2 montre la variable Li, qui représente les coefficients de diffusion Gi

(Cf. Annexe A) et de conduction Ki définis au centre de la cellule i, et sa variable
correspondante li, exprimée sur chaque interface pour les coefficients de diffusion gi
et de conduction ki. Chaque couche possède alors un jeu de coefficients de diffusions
(G,K) définis dans le centre de la cellule et un autre jeu de coefficients (g, k) définis à
sa surface. Les coefficients li peuvent être écrits comme des fonctions des coefficients
Li−1 et Li situés au dessus et en dessous de l’interface séparant les couches i− 1 et
i. On considére que ces coefficients forment un réseau parallèle défini par l’équation:

li =
∆ri−1 + ∆ri
∆ri−1

Li−1
+ ∆ri

Li

. (3.3)

dont l’explication se trouve en Annexe B. Le résultat, en remplaçant les coefficients
Li par li dans les termes de divergence des équations de conservation d’énergie (2.1)
et de masse (2.27), est l’exacte conservation des flux d’énergie et de matière à tra-
vers l’interface. L’interpolation concerne tous les termes compris dans la divergence,
excepté les termes de gradient.

La nature unidimensionnelle de notre modèle nous oblige à considérer une sy-
métrie sphérique; seule la composante radiale subsiste. L’intégration spatiale de la
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Fig. 3.2 - Vue schématique de la structure du noyau numérique. La pression Pi et la
température Ti sont déterminées au centre de chaque cellule i et sont représentées par le
coefficient Li. Les coefficients de conduction de la chaleur Ki et de diffusion du gaz Gi
sont définis au centre et au sommet de chaque cellule i. Ils sont ici représentés par les
coefficients Li au centre et li au sommet de chaque cellule i. Les paramètres ri et ∆ri
correspondent à la distance au centre du noyau et l’épaisseur de chaque cellule i.

divergence devient alors:

∫∫∫

v

∇.(k.∂T
∂r

).dv =

∫∫∫

v

1

r2
.
∂

∂r
(r2.k.

∂T

∂r
).dv

= 4π.
[
r2
i .ki.

∂Ti
∂r
− r2

i+1.ki+1.
∂Ti+1

∂r

]
(3.4)

où le gradient de température ∂Ti

∂r
s’écrit comme suit:

∂Ti
∂r

= 2.
Ti−1 − Ti

∆ri−1 + ∆ri
(3.5)

Deuxième terme du membre de droite de l’Eq. (2.1): Y Le terme Y réunit
les termes d’énergie de changement de phase des volatils Yg, d’énergie de cristallisa-
tion Ycr et de chaleur sensible Ychs.

L’expression de Yg est fonction de Qx (Eq. 2.18) qui a une valeur non nulle dans
les équations (2.1) et (2.27) uniquement si l’espèce chimique x correspondante est
présente sous forme solide dans les pores. L’intégration spatiale de Yg revient alors
à intégrer spatialement le terme Qx (Eq. 2.37):
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∫∫∫

v

Yg.dv =

∫∫∫

v

∑

x

Hx.Qx.dv

=
∑

x

∫∫∫

v

Hx.
(∂ρgx
∂t
−∇.

(
Gx.

∂P s
x(T )

∂r

)
−Qcr

x

)
.dv (3.6)

avec ρgx = ψ.P s
x (T )
R.T

. Ici, on utilise la pression de vapeur saturante P s
x de l’espèce

chimique x en lieu et place de la pression partielle Px de cette même espèce, car
l’élément x existe sous la phase solide en équilibre thermodynamique avec la phase
gazeuse à la pression d’équilibre P s

x(T ), qui est uniquement fonction de T . On consi-
dère de cette manière que les temps de sublimation/recondensation des molécules
d’un volatil x sont plus courts que le temps de variation de température: la phase
gazeuse est toujours en équilibre avec la phase solide tant que cette dernière existe.

Intégration Spatiale de l’Eq. (3.6) (terme source/puits de matière Qx).
En considérant que la phase vapeur est toujours en équilibre thermodynamique avec
la phase solide, on peut exprimer les différents processus physiques de l’Eq.(3.6)
en fonction de la température. En déterminant la température de la matrice solide,
on calule alors implicitement le terme source/puits de matière Qx et on stabilise le
calcul numérique (Orosei et al., 1999). Je développe ci-dessous les différents termes
de l’intégration spatiale de l’Eq. (3.6).

Premier terme du membre de droite de l’Eq. (3.6):

∑

x

∫∫∫

v

Hx.
∂ρgx
∂t

.dv =
∑

x

Hi,x.
∂ρgi,x
∂t

.Vi

=
∑

x

Hi,x.
ψi
R
.
∂
(
P s

x (Ti)
Ti

)

∂t
.Vi

=
∑

x

Hi,x.
ψi
R
.
∂
(P s

x (Ti)
Ti

)

∂T
.
∂Ti
∂t

.Vi (3.7)

En exprimant la pression de vapeur saturante sous la forme P s
x(T ) = AeBx(T )

(voir Annexe D), on obtient:

∑

x

∫∫∫

v

Hx.
∂ρgx
∂t

.dv =
∑

x

Hi,x.
ψiP

s
x(Ti)

RT
.Vi.
(∂Bx(Ti)

∂T
− 1

Ti

)
.
∂Ti
∂t

=
∑

x

Hi,x.ρ
g
i,x.Vi.

(∂Bx(Ti)

∂T
− 1

Ti

)
.
∂Ti
∂t

(3.8)
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Deuxième Terme du membre de droite de l’Eq.(3.6): ∂P s
x (Ti)
∂r

est le terme de gra-
dient de la pression de vapeur saturante de l’espèce x. Puisqu’on connait P s

x(T )
analytiquement, on exprime le gradient en fonction de celui de la température:
∂P s

x (Ti)
∂r

= ∂P s
x (Ti)
∂T

.∂Ti

∂r
.

Comme cela a été fait pour les coefficients de diffusion de la chaleur en utilisant
l’Eq. (3.3), on interpole les quantités Θi,x = Gi,x.

∂P s
x (Ti)
∂T

(qui apparaissent dans le
terme de divergence et qui sont uniquement connues au centre de la cellule) en leurs
valeurs θi,x exprimées au sommet de la cellule, afin d’assurer la conservation du flux
de matière.

La composante radiale de l’intégration donne alors pour chaque volatil:

∑

x

∫∫∫

v

Hx.∇.
(

Θi,x.
∂T

∂r

)
dv =

∑

x

Hi,x.4π
[
r2
i .θi,x.

∂Ti
∂r

− r2
i+1.θi+1,x.

∂Ti+1

∂r

]
(3.9)

L’intégration spatiale sur le volume de contrôle i du terme Qcr
x donne Qcr

x .Vi.

Intégration spatiale du terme de chaleur sensible Ychs: En utilisant une
méthode identique à l’intégration du terme ρgx dans l’Eq. (3.6), on obtient:

∑

x

∫∫∫

v

∂ρgx
∂t

.Cg
v,x.∆T.dv =

∑

x

ρgi,x.Vi.
(∂Bx(Ti)

∂T
− 1

Ti
.
)
.Cg

v,x.∆T.
∂Ti
∂t

(3.10)

L’intégration spatiale du terme Ycr donne Ycr.Vi.

Expression Finale de l’intégration spatiale de l’équation de conservation
de l’énergie (Eq.2.1). Finalement, comme résultat de l’intégration spatiale de
l’Eq. (2.1), on obtient l’équation de conservation de l’énergie à un pas de temps
donné:

ρi.ci
∂Ti
∂t

=
4π

Vi

[
r2
i .Φi.

∂Ti
∂r
− r2

i+1.Ωi+1.
∂Ti+1

∂r

]

−
∑

x

ρgi,x.
(∂Bx(Ti)

∂T
− 1

Ti

)
.
(
Hi,x − Cg

v,x.∆T
)
.
∂Ti
∂t

+
∑

x

Hi,x.Q
cr
i,x + Ycr,i (3.11)
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avec
Φi = ki +

∑

x

Hi,x.θi,x (3.12)

et
Ωi+1 = ki+1 +

∑

x

Hi,x.θi+1,x (3.13)

où θi,x et ki sont définis à l’interface des couches i et i− 1, comme expliqué ci-avant.

3.2.2 Intégration Temporelle

Les équations (2.1) et (2.27) sont non linéaires et la meilleure technique pour
les résoudre serait d’utiliser une méthode implicite qui détermine itérativement les
valeurs de T et P pour chaque pas temporel. Cependant, cette méthode nécessite
d’effectuer plusieurs itérations sur un même pas de temps, ce qui augmente consi-
dérablement le temps de résolution d’un tel système. On choisit donc d’utiliser la
méthode prédicteur-correcteur utilisée initialement par Espinasse et al. (1991). Ce
schéma d’intégration convient parfaitement dans le cadre d’évolutions thermody-
namiques monotones du noyau au cours du temps. Une discussion des différentes
méthodes d’intégration temporelle des équations de conservation peut être trouvée
dans Patankar (1980), Huebner et al. (2006) et Prialnik et al. (2004). Ici, je rappelle
simplement le schéma d’intégration et donne quelques détails. L’idée du schéma
prédicteur-correcteur est de déterminer en deux phases successives la température
de la matrice solide et la pression de chaque espèce chimique x à l’instant t pour
chaque pas de temps ∆t. On estime dans une première étape les valeurs de T et
P au pas de temps ∆t

2
pour chaque cellule (prédicteur). La connaissance de P∆t/2

et T∆t/2 nous permet de déterminer les valeurs des coefficients non linéaires (G, g),
(K, k) et (Θi,x, θi,x) au pas de temps courant ∆t

2
. Ces valeurs sont alors utilisées pour

résoudre les équations (2.1) et (2.27) avec le pas de temps courant ∆t (correcteur).

Je donne ci-après l’intégration temporelle de l’Eq. (3.11) sur un pas de temps
n.∆t, avec n = 1

2
pour le prédicteur et 1 pour le correcteur:

∫ t+n∆t

t

ρi.ci
∂Ti
∂t

.dt =
4π

Vi
.

∫ t+n∆t

t

[
r2
i .Φi.

∂Ti
∂r
− r2

i+1.Ωi+1.
∂Ti+1

∂r

]
.dt

−
∫ t+n∆t

t

∑

x

Hi,x.ρ
g
i,x.
(∂Bx(Ti)

∂T
− 1

Ti

)
.
(

1−
Cg
v,x.∆T

Hi,x

)
.
∂Ti
∂t

.dt

+

∫ t+n∆t

t

(∑

x

Hi,x.Q
cr
i,x + Ycr,i

)
.dt (3.14)

Pour résoudre cette équation, on a besoin de connâıtre l’évolution temporelle
du gradient de température durant le laps de temps n.∆t. A cette fin, on remplace

- 65 -
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ce gradient par une combinaison linéaire des gradients de température connus et
recherchés pondérés par un paramètre f qui prend une valeur comprise entre 0 et 1
suivant le type de schéma de résolution choisi:

Γi =
[
f.

(
∂Ti
∂r

)t+n∆t

+ (1− f).

(
∂Ti
∂r

)t ]
. (3.15)

Comme résultat de l’intégration temporelle, on obtient l’équation finale:

ρi.c
t+m∆t
i .[T t+n∆t

i − T ti ] = 4π
Vi

[
r2
i .Φ

t+m∆t
i .Γi − r2

i+1.Ω
t+m∆t
i+1 .Γi+1

]
.n.∆t

−
(∑

xHi,x.ρ
g
i,x.
(∂Bx(Ti)

∂T
− 1

Ti

)
.
(
1− Cg

v,x.∆T

Hi,x

))t+m∆t

.[T t+n∆t
i − T ti ]

+
(∑

xHi,x.Q
cr
i,x + Ycr,i

)t+m∆t

.n.∆t (3.16)

avec m = 0 pour le prédicteur et 1
2

pour le correcteur.

Pour le prédicteur, nous choisissons de prendre un schéma totalement implicite
(f = 1), tandis que pour le correcteur, nous utilisons le schéma de Cranck-Nicolson
qui est une méthode semi-implicite (f = 1/2). Les deux schémas numériques sont
totalement stables mathématiquement. Le schéma prédicteur est précis au premier
ordre en temps et prédit une bonne valeur des variables tant que le pas de temps ∆t
est petit 1 (Patankar, 1980; Huebner et al., 2006; Prialnik et al., 2004). Le correcteur
est précis au second ordre en temps mais la convergence vers une solution physique
acceptable n’est assurée que par le respect d’une condition qui stabilise le schéma
numérique (Patankar, 1980): α∆t

∆x2 ≤ 1. Le mélange des schémas totalement implicite
et semi-implicite améliorent la stabilité et la précision du schéma global.

En développant chaque terme de l’Eq. (3.16), on obtient une matrice tridiagonale
qui prend la forme:

ai.T
t+n∆t
i−1 + bi.T

t+n∆t
i + ci.T

t+n∆t
i+1 = di. (3.17)

Pour chaque couche i comprise entre 1 et NC − 1, on peut résoudre l’Eq. (3.17)
à l’aide d’un Algorithme qui inverse les matrices tridiagonales (TDMA; Patankar,
1980) décrit en Annexe C.

Suivant le même schéma de résolution, l’équation de conservation (2.27) pour
chaque espèce x rappelée ci-dessous est transformée en système tridiagonal, avec la
pression Px en lieu et place de T dans l’Eq. (3.17):

1Sa valeur dépend de l’utilisation. La méthode est stable pour tous les pas de temps mais l’erreur
sur chaque pas de temps est d’ordre (∆t)2.
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∂ρgx
∂t

= ∇.(Gx.
∂Px
∂r

) +Qg (mol .m−3 .s−1)

On rappelle que l’interface de sublimation d’une espèce x sépare le noyau en
deux zones différentes. Sous l’interface, l’Eq. (2.1) dans son intégralité est résolue
avec tous les termes sources et puits de matière tandis que la pression de l’espèce x
dans l’Eq. (2.27) est celle de la pression de vapeur saturante P s

x , une fonction de T .
Le terme source/puits de matière Qx dans l’Eq. (2.27) est alors explicitement calculé
à partir de T , P s

x et son gradient (voir Eq. 3.6). Au dessus de l’interface, le terme Qx

correspondant à l’espèce x dans l’Eq. (2.27) disparâıt et le terme entier de l’Eq. (3.6)
disparâıt de l’Eq. (3.16) pour l’espèce x considérée uniquement. L’Eq. (2.27) est
alors résolue entre la surface et l’interface de sublimation de l’espèce x, tandis que
l’Eq. (2.1) est résolue de la surface au centre du noyau, avec les changements des
termes mentionnés ci-dessus.

L’échelle de temps de la diffusion des différentes espèces x en phase gazeuse à tra-
vers la matrice poreuse est beaucoup plus petite que celle de la diffusion thermique
(Orosei et al., 1999; Prialnik et al., 2004; Huebner et al., 2006). Il est difficile de dé-
terminer un pas de temps de diffusion commun à l’ensemble des transferts thermique
et de masse sans augmenter considérablement le temps de résolution du système.
Pour pallier ce problème, Orosei et al. (1999) ont proposé de résoudre l’équation
de conservation de masse avec un pas de temps ∆tg différent de celui utilisé pour
la résolution de l’équation de conservation de l’énergie (∆t). Le pas de temps ∆tg
est déterminé à partir du plus petit temps de diffusion du gaz tgi,x à travers une
couche donnée. Le temps de diffusion de la phase gazeuse d’une espèce x à travers
une couche i est donné par le rapport de l’épaisseur ∆ri de cette couche et de la
vitesse V g

i,x du gaz dans celle-ci:

tgi,x =
∆ri
V g
i,x

(3.18)

où la vitesse V g
i,x du flux de la phase gazeuse de l’espèce x à travers une couche i est

égale à:

V g
i,x =

∣∣∣Gi,x.
∂Pi,x

∂r

∣∣∣
ρgi,x

(3.19)

où
∣∣∣Gi,x.

∂Pi,x

∂r

∣∣∣ est le flux de gaz x à travers la couche i et ρgx la densité molaire du

gaz x dans cette couche.

Le temps total ttotx nécessaire pour que toute la phase gazeuse d’une espèce x
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diffuse de l’interface vers la surface est égal à la somme des tgi,x de chaque couche i
située entre la surface et l’interface:

ttotx =

interface−1∑

i=1

tgi,x (3.20)

On distinguera deux états de diffusion du gaz en fonction du temps ttotx que met
le gaz x pour diffuser à travers la matrice poreuse (Orosei et al., 1999):

1. si ttotx < ftg.∆t, (ftg est un paramètre qu’on impose et qui est plus petit que 1)
alors on considère que la phase gazeuse d’une espèce x atteint l’état d’équilibre
avant que la température ne change au cours du temps d’intégration ∆t. La
diffusion du volatil est comme étant dans un état stationnaire et le membre de
droite de l’équation de conservation de la masse (Eq.2.27) est égal à 0.

2. si ttotx ≥ ftg.∆t, alors on résout un nombre entier Ndtg fois l’équation de
conservation de la masse avec le pas de temps ∆tg tel que Ndtg = ∆t

∆tg
(et

∆tg < min(tgi,x)).

Pour les détails au sujet de la discrétisation de l’équation de conservation de la
masse, le lecteur est invité à lire l’Annexe A.

Pour appliquer l’algorithme TDMA aux équations de conservation (2.1) et (2.27),
on impose des conditions aux limites spatiales du noyau. A la surface, la température
est donnée par l’Eq. (2.24) (condition limite de Dirichlet). Au centre du noyau, on
impose un flux de chaleur égal à zéro (condition de Neumann):

∂T

∂r
= 0 (3.21)

Si une espèce x est présente sous la forme solide dans l’ensemble du noyau,
alors on ne résout pas l’équation de conservation de la masse (2.27), on impose la
pression d’équilibre Px = P s

x(T ) (même en surface si l’espèce y est présente) et seule
l’équation (3.6) est résolue. Si au contraire, il existe une interface de sublimation pour
les espèces x, alors l’Eq. (2.27) est résolue entre la surface du noyau et l’interface de
sublimation. Ici, on impose une condition limite de Dirichlet aux deux extrémités
du domaine spatial de résolution de l’équation de conservation de la masse. A la
surface, on impose:

Px = 0 (Pa) (3.22)

et à l’interface de sublimation, on impose la pression d’équilibre de la phase
gazeuse avec la phase solide, soit:

Px = P s
x(T ) (Pa) (3.23)
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A la fin de chaque pas de temps ∆t, on calcule la variation de masse par unité
de volume de chaque espèce x dans toutes les couches en utilisant Qx:

∆.ρi,x = Mx.Qi,x.∆t (kg .m−3) (3.24)

Pour une représentation physique plus réaliste du noyau, la porosité et le rayon des
pores sont également recalculés pour chaque couche i:

ψi = 1−
∑

l

ρi,l
ρcl

(3.25)

rp,i = rip

√
ψi
ψi

(m) (3.26)

où ρi,l et ρcl sont la masse par unité de volume de la phase solide dans la cellule i et
la masse compacte par unité de volume du composant l, et ψi et rip sont la porosité
et le rayon des pores initiaux de la cellule i.

A la fin du correcteur, quand toutes les variables sont recalculées, l’interface du
front de sublimation d’une espèce x considérée se déplace vers le centre du noyau
continuement suivant les prescriptions d’Orosei et al. (1999):

∆Ri =
Gi,x.

∂Pi,x

∂r

ρi,x
.∆t (m) (3.27)

où ∆Ri est la variation positionnelle de l’interface. La taille et le nombre de cellules
sont alors recalculés à chaque fin de pas de temps. L’objectif est d’éviter que la taille
des cellules ne change trop brutalement avec le temps à une position donnée. On
évite ainsi le changement abrupt des gradients de pression Px et de température T ,
et on assure la stabilité du calcul. La figure 3.3 qui montre la température du front
de sublimation du CO dans le modèle d’Espinasse et al. (1991) illustre parfaitement
les oscillations créées lors du changement abrupt de la couche d’interface. Ce change-
ment de couche entrâıne une modification brutale des conditions physico-chimiques
(T , P , ρ...) régnant dans la nouvelle couche d’interface, ainsi qu’un changement des
gradients de température et de pression (les deux étant liés) qui influent sur le flux de
masse en sortie pour l’espèce chimique correspondante, et crée les conditions d’une
instabilité numérique.

Afin d’assurer l’exacte conservation de l’énergie et de la masse dans le noyau,
les nouvelles températures de chaque cellule i sont calculées à partir des valeurs
précédentes par interpolation. Soit j la nouvelle cellule qui recouvre les cellules
précédentes i et i + 1 (voir Fig. 3.4). L’énergie interne de la nouvelle couche j est
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Fig. 3.3 - Evolution temporelle de la température de la couche d’interface du modèle
d’Espinasse et al. (1991).
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Ti Ti+1
ri ri+1

rj

Tj Tj+1

rj+1

VbVa

Fig. 3.4 - Reconstruction de la grille après déplacement de l’interface.

déterminée à partir des capacités calorifiques volumiques des fractions volumiques Va
et Vb des couches i et i+1 respectivement. La nouvelle température Tj de l’ensemble
Va + Vb est calculée de manière à ce que le changement de l’énergie interne de la
fraction volumique Va de la couche i soit exactement l’opposé de celui de la fraction
volumique Vb de la cellule i+1, tout en conservant les masses volumiques des phases
solides et gazeuses:

∫ Tj

Ti

(
ρi.c(T )−

∑

x

Hx.
∂ρgi,x
∂T

)
.Va.dT = −

∫ Tj

Ti+1

(
ρi+1.c(T )−

∑

x

Hx.
∂ρgi+1,x

∂T

)
.Vb.dT

(3.28)

Lorsqu’une phase gazeuse devient trop abondante ou insuffisante, on force la
condensation ou la sublimation de manière à respecter la valeur de la pression de
saturation qui ne dépend que de T . Cette méthode est en accord avec la première
méthode d’interpolation proposée par Orosei et al. (1999) qui déterminait la nouvelle
température de la cellule par interpolation linéaire. Ils avaient également proposé
de conserver l’ancienne température plutôt que de la recalculer. Cependant, cette
méthode a montré une divergence de comportement thermique due à l’augmentation
de l’énergie interne.

3.3 Comparaison du bilan de masse avec d’autres

modèles

Il est difficile de comparer des méthodes numériques différentes tant les discréti-
sations spatiales et le schéma mathématique sont différents. Néanmoins, si l’erreur
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sur la conservation de masse obtenue avec notre modèle est plus petite que celle ob-
tenue avec les modèles d’Espinasse et al. (1991) et d’Orosei et al. (1999) qui utilisent
la méthode des différences finies, alors on peut dire que les modifications apportées
à notre modèle améliorent la conservation de la masse. Ces modèles d’Espinasse et
al. (1991) et d’Orosei et al. (1999) ne sont pas très récents et ne sont pas mis à jour
sur la modélisation physique (absence d’incorporation de grains de poussières dans
le modèle d’Espinasse et al., 1991). Toutefois, on pense que le schéma numérique
et le traitement mathématique des processus physiques utilisés pour résoudre les
équations de conservation importent tout autant que la prise en compte de certains
aspects physiques. Comme cela a été mentionné au début de ce chapitre, la méthode
numérique et le traitement mathématique utilisés par les deux modèles testés sont
encore utilisés par certains modèles de noyau cométaire et nous pensons que notre
comparaison avec ces deux modèles peut alors être rapportée aux autres modèles
existants.

3.3.1 Paramètres d’entrée

Les deux modèles publiés en 1991 et 1999 utilisent des compositions physico-
chimiques différentes (présence de poussière, abondance des volatils, piégeage de
ceux-ci dans la matrice, glace d’eau initialement cristalline ou amorphe...), qui abou-
tissent à une évolution physico-chimique différente des noyaux. Afin de pouvoir
comparer exactement nos modèles, nous adaptons le notre aux conditions physico-
chimiques initiales des modèles d’Espinasse et al. (1991) et d’Orosei et al. (1999).
Parallèlement, nous modifions les coefficients de conductivité et de diffusion de ma-
nière à ce que tous ces modèles aient les mêmes paramètres d’entrée. L’évolution
dynamique du noyau a elle aussi une influence non négligeable sur l’évolution ther-
mique et physico-chimique interne de l’objet tant elle conditionne l’énergie solaire
qu’il reçoit. Nous avons décidé de n’inclure que le CO dans les modèles, parce qu’il
est le volatil le plus observé dans les noyaux cométaires (Bockelée-Morvan et al.,
2004). Comme il sublime à très basse température et que H2O est le dernier des
volatils à sublimer, nous étudions l’évolution physico-chimique du noyau avec une
excentricité qui permette des variations de température à l’intérieur du noyau qui
chevauchent les domaines de température de sublimation de ces deux volatils. A
cette fin, nous avons décidé d’effectuer notre comparaison avec une orbite de type
“Halley”. Le tableau 3.1 donne les paramètres orbitaux que nous avons utilisé pour
effectuer cette comparaison. Ils permettent une large variation de température de
surface (de ∼40 K à l’aphélie à ∼200 K au périhélie) et donc l’étude de la conserva-
tion de masse dans des conditions thermodynamiques qui évoluent.

Le tableau 3.2 donne les paramètres physiques et la composition initiale de tous
les modèles. Notre premier modèle de noyau comètaire (modèle 1) s’adapte aux
paramètres physico-chimiques du modèle d’Espinasse et al. (1991): le noyau a une
structure matricielle composée exclusivement de glace initialement amorphe (sans
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poussière), avec du CO condensé sur les parois des pores et piégé dans la matrice
de glace. Bien qu’un modèle ne contenant pas de poussière soit peu réaliste, cette
condition physique n’est pas l’objet de notre étude puisque nous nous intéressons
uniquement à la conservation de la masse: quelles que soient les conditions physico-
chimiques intiales, les lois de conservations doivent être assurées pour notre modèle
comme pour celui d’Espinasse et al. (1991).

Notre second modèle de noyau cométaire (modèle 2), quant à lui, s’adapte aux
paramètres de celui d’Orosei et al. (1999): le noyau a une structure matricielle com-
prenant de la poussière et de la glace initialement cristalline avec du CO condensé
sur les parois des pores.

Les valeurs de nos paramètres pourraient correspondre à celles de la comète
Halley mais elles correspondent surtout à des valeurs plausibles applicables à un
large choix de comètes. Notre objectif ici est de comparer l’erreur à la conservation
de masse de tous les modèles dans des simulations ayant des paramètres physiques
réalistes.

Le tableau 3.3 donne les paramètres de capacité calorifique, de conductivité ther-
mique, de chaleur latente de sublimation et de cristallisation pour les différentes
phases présentes dans le noyau. La chaleur spécifique et la conductivité thermique
du CO ne sont pas connues dans les conditions de température et de pression qui
nous intéressent et nous utilisons donc les mêmes valeurs que celles de la glace d’H2O.

Le tableau 3.4 donne l’expression de la pression de vapeur saturante utilisée pour
H2O et CO. Il est à noter que l’expression pour le CO est uniquement valide pour
des températures en dessous de 62 K (Clayton & Giauque, 1932). Au dessus de cette
température, le CO est toujours en phase gazeuse et il est donc inutile de reporter
les autres expressions données par Clayton & Giauque (1932).

Les conditions de formation d’une croûte dépendent entre autre du taux de pro-
duction des différents gaz qui s’échappent du noyau et de la manière dont ils sont
ejectés. La croûte tend à isoler l’intérieur du noyau et diminue potentiellement les
effets des radiations solaires. Afin d’éviter qu’elle n’influe sur l’évolution thermo-
dynamique du noyau, nous avons désactivé la formation d’une croûte de poussière
pour le modèle 2 et celui d’Orosei et al.(1999) (le modèle 1 et celui d’Espinasse et
al.(1991) ne contiennent pas de poussière). Cela signifie que les grains de poussière
libérés de l’emprise de la matrice de glace seront considérés comme éjectés du noyau.

3.3.2 Résultats

Nous examinons premièrement la dépendance temporelle de la conservation to-
tale de la masse au cours de l’intégration. Pour cela, nous calculons l’erreur sur la
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Tab. 3.1 - Paramètres orbitaux des modèles de noyau cométaire.

Paramètre Valeur

Demi-grand axe 17,93 AU

Excentricité 0,967

Distance au Périhélie 0,59 AU

Distance à l’Aphélie 35,27 AU

Tab. 3.2 - Composition initiale et caractéristiques physiques des noyaux.

Paramètre Modèle 1 Modèle 2

Rayon (km) 1

Température initiale (K) 30

ε 1

Al 0,05

Structure initiale de la glace Amorphe Cristalline

Rapport Dust/ice Jdust (mass) 0 1

JCO (mol) in pores 5% 10%

JCO (mol) in water ice 10% 0%

ψi 50%

rip (m) 10−6

ρH2O (kg.m−3) 920

ρdust (kg.m−3) 1000

masse totale de CO dans le noyau. On définit ainsi un paramètre sans dimension Z
qui compare l’erreur totale de la conservation de la masse à la masse totale de CO
éjectée depuis le début de la simulation:

Z =
M0 −M t −M total

ejectas

M total
ejectas

(3.29)

où M0 est la masse totale initiale de CO, M t la masse totale courante de CO au
temps t et M total

ejectas la masse totale de CO ejectée depuis le début de l’intégration
numérique.

Les figures 3.5 et 3.6 montrent l’erreur Z sur la conservation de masse en valeur
absolue depuis le début de la simulation pour les trois modèles de noyaux cométaires.
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Tab. 3.3 - Paramètres Physiques des composants dans les noyaux.

Paramètre Valeur

Capacité Thermique (J.kg−1.K−1)

CH2O 7,49 T+90 (a)

Cdust 1200 (c)

Conductivité Thermique (W.m−1.K−1)

KH2O glace amorphe 2,34 10−3 .T+ 2,8 10−2 (b)

KH2O glace cristalline 567/ T (b)

Kdust 4,2 (c)

Chaleur Latente (J.mol−1)

HH2O 51983,9 - 20,0904 .T (d)

HCO 8215,2 (e)

Hcr 1620 (f)

(a)Giauque & Stout (1936), (b)Klinger (1980), (c)Ellsworth & Schubert (1983),
(d)Delsemme & Miller (1971), (e)Clayton & Giauque (1932), (f)Ghormley (1968).

Tab. 3.4 - Pression de Vapeur saturante des volatils.

Pression de sublimation(Pa) Expression

H2O 133,32 exp
(
−5631,1205

T
+ 18, 953 log10(T )− 3, 86144910−2T + 2, 7749410−5T2 − 15, 558956

)
(a)

CO (T ≤ 61, 55K) 1333.2 exp
(
−962,9

T
+ 9, 503 log10(T ) + 3, 3932− 0, 0604T

)
(b)

(a)Washburn (1928), (b)Clayton & Giauque (1932).

L’altération verticale de la courbe correspond au premier passage du noyau près du
périhélie. Après ce premier passage, l’erreur globale |Z| est stabilisée avec une lente
décroissance de la courbe. Comparé aux autres, l’erreur globale |Z| de notre modèle
est meilleure de plusieurs ordres de grandeur, excepté avant le premier passsage au
périhélie dans le cas du modèle d’Orosei et al. (1999) où l’amélioration n’est que d’un
ordre de grandeur. En particulier, l’erreur sur la production de CO de notre modèle
reste en dessous de 10−3 tandis que les erreurs respectives des modèles d’Espinasse
et al. (1991) et d’Orosei et al. (1999) sont de l’ordre de 0.3-0.4 et 0.05-0.1.

Nous définissons maintenant un deuxième paramètre Z ′ sans dimension qui com-
pare l’erreur locale (temporelle) de la conservation de masse (à l’instant t) à la masse
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Modèle d’Espinasse et al.  (1991)

Modèle 1
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Fig. 3.5 - Evolution temporelle de l’erreur relative |Z| sur la conservation de masse du
CO depuis le début de la simulation pour le modèle 1 (tracé noir) et celui d’Espinasse et
al. (1991) (tracé gris).
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Modèle d’Orosei et al.  (1999)

Modèle 2
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Fig. 3.6 - Evolution temporelle de l’erreur relative |Z| sur la conservation de masse du
CO depuis le début de la simulation pour le modèle 2 (tracé noir) et celui d’Orosei et
al. (1999) (tracé gris).
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de CO éjectée du noyau au même instant t:

Z ′ =
M t−∆t −M t −M t

ejectas

M t
ejectas

(3.30)

où M t−∆t est la masse totale de CO au pas de temps précédent t−∆t, M t sa valeur
courante au temps t et M t

ejectas la masse de CO ejectée durant l’intervalle de temps
t−∆t à t.

avec
∑t

t=0M
t
ejectas = M total

ejectas

Ce paramètre donne le niveau de confiance sur le taux courant d’éjection de gaz
à la surface du noyau et sur la différenciation chimique courante du noyau à chaque
pas de temps ∆t. L’évolution temporelle de l’erreur locale Z’ sur la conservation de
masse du CO pour les différents modèles est donnée en valeur absolue dans les figures
(3.7) et (3.8). La figure (3.7) montre que l’erreur locale |Z ′| du modèle d’Espinasse
est toujours comprise entre 0.1 et 1, excepté pour quelques points près du périhélie
où l’erreur fluctue entre 10−3 et 1000. D’un autre côté, notre erreur locale |Z ′| est
globalement plus faible de plusieurs ordres de grandeur que celle d’Espinasse et al.
(1991) et n’excéde ainsi jamais 0.6%.

La figure 3.8 montre que erreur locale |Z ′| du modèle d’Orosei et al. (1999) est
majoritairement comprise entre 10−3 et 10−1. Cependant, quand le noyau cométaire
s’approche du périhélie, |Z ′| atteint 0.1-0.5 continuement. Dans notre modèle, |Z ′|
est globalement inférieure d’un ordre de grandeur à celle du modèle d’Orosei et
al. (1999), excepté près du périhélie où elle devient inférieure de deux ordres de
grandeur. Ainsi, dans notre modèle, elle n’excède jamais 0.5% du flux s’échappant
du noyau bien qu’elle augmente de manière similaire au modèle d’Orosei et al. (1999)
près du périhélie. Finalement, les larges erreurs globales |Z| des modèles d’Orosei et
d’Espinasse résultent de l’accumulation de leurs erreurs locales respectives |Z ′|.

Pour compléter l’étude, nous fournissons également le flux de CO éjecté du noyau
pour tous les modèles à l’instant t. La Fig. 3.9 compare la production de CO de notre
modèle 1 à celui d’Espinasse et al. (1991), tandis que la Fig. 3.10 compare notre
modèle 2 à celui d’Orosei et al. (1999). Dans les deux cas, nous observons une forte
différence en début de simulation lorsque le noyau passe de l’état thermodynamique
initial à l’état d’équilibre thermodynamique avec l’environnement extérieur. Après
cette première phase, nous constatons que les taux de production de chaque paire
de modèles (modèle 1 et Espinasse et al., 1991; modèle 2 et Orosei et al., 1999) sont
similaires, avec des différences de 20 à 30% pour les maxima, et des différences plus
étalées temporellement pour les minima (sans considérer les pics vers le bas juste
avant le périhélie).

Quand on compare les flux de CO prédits à un instant donné pour chaque paire
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Fig. 3.7 - Evolution temporelle de l’erreur relative |Z ′| sur la conservation de masse du
CO à chaque pas de temps ∆t pour le modèle 1 (tracé noir) et celui d’Espinasse et al.
(1991) (tracé gris).
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Fig. 3.8 - Evolution temporelle de l’erreur relative |Z ′| sur la conservation de masse du
CO à chaque pas de temps ∆t pour le modèle 2 (tracé noir) et celui d’Orosei et al. (1999)
(tracé gris).
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de modèles, on constate un décalage temporel qui s’accentue avec le temps entre les
maxima et les minima des taux de production, augmentant ainsi artificiellement la
différence entre les extrema des différents noyaux. Cette différence entre les flux peut
être de plusieurs facteurs parce que la production de CO augmente très rapidement
juste avant le passage au périhélie. Quand on compare les Fig. 3.7 à Fig. 3.9 et
Fig. 3.8 à Fig. 3.10, nous pouvons voir que les taux de production prédits pour
les modèles d’Espinasse et al. (1991) et d’Orosei et al. (1999) sont plus lisses que
leurs erreurs locales. Il semble que cela implique que l’erreur est la plupart du temps
due à la conservation de la phase solide du CO plutôt qu’aux flux de gaz de CO
en sortie du noyau mais cela ne peut pas être prouvé puisque les deux sont liés.
En plus du décalage temporel entre les productions des modèles 1 et 2 et ceux
d’Espinasse et al.(1991) et d’Orosei et al.(1999), nous avons également une différence
dans la stratigraphie du noyau avec une interface (qui sépare la zone exclusivement
gazeuse de celle qui comprend les deux phases, condensée et gazeuse, en équilibre)
qui migre plus rapidement vers le centre pour les modèles plus anciens. Les deux
phénomènes sont reliés à une conservation de l’énergie au bilan incertain qui diminue
celui de la masse, et ils créent de cette manière un retour d’énergie positif. Bien que
pour les trois périodes orbitales modélisées, nous ne voyions pas de différence très
importante entre les taux de production prédits, il est clair que les taux d’Espinasse
et al. (1991) et d’Orosei et al. (1999) sont entachés d’erreur. Il est cependant difficile
de quantifier cette erreur puisque les modèles évoluent thermodynamiquement de
manière différente avec un décalage dans le temps des maxima et des minima des
taux de production entre les modèles. Cela montre combien il est important de
conserver la masse (et l’énergie) dans un schéma numérique.

Finalement, puisque les modèles décrits ici possèdent quelques faiblesses dans la
représentation physique de noyau cométaire (essentiellement l’absence de poussière
dans le modèle d’Espinasse et al., 1991 et notre modèle 1, et l’absence de formation
d’une croûte de poussière dans tous les modèles), il n’est pas possible de comparer
les taux de production obtenus aux observations actuelles.

3.4 Conclusions

Afin de bien modéliser l’évolution thermochimique des noyaux cométaires, il
est important de minimiser les erreurs sur la conservation de masse rencontrées à
l’intérieur du noyau sur l’ensemble des orbites. En effet, elles affectent la précision des
taux de production et l’évolution de la différenciation physico-chimique du noyau.

Nous avons montré que notre modèle, qui utilise la méthode des volumes finis,
minimise plus l’erreur globale Z et l’erreur locale Z ′ sur la conservation de masse,
que les autres modèles de noyaux cométaires, qui utilisent la méthode des différences
finies. Avec une erreur globale |Z| d’environ 0,1%, nous pensons que la conservation
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Fig. 3.9 - Evolution temporelle de la production de CO en mole pour le modèle 1 (tracé
noir) et celui d’Espinase et al. (1991) (tracé gris).
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Modèle 2
Modèle d’Orosei et  al.  (1999)
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Fig. 3.10 - Evolution temporelle de la production de CO en mole pour le modèle 2 (tracé
noir) et celui d’Orosei et al. (1999) (tracé gris).
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de masse de notre modèle est assez précise pour permettre l’étude à long terme des
noyaux cométaires. De plus, la faible valeur de |Z ′| (l’erreur locale), qui n’excède
jamais 1% durant nos calculs, nous permet de déduire précisément les taux de pro-
duction de gaz s’échappant du noyau à un pas de temps donné. Finalement, il devrait
être possible maintenant d’obtenir une représentation numérique plus précise de la
formation et de l’évolution d’une croûte de poussière en surface du noyau, puisque
son évolution est contrôlée par le nombre de grains délivrés à chaque pas de temps
par le flux de gaz s’échappant du noyau. De la même manière, la minimisation de
|Z ′| peut nous permettre de distinguer les outbursts des artefacts numériques qui
peuvent se produire avec l’utilisation des différences finies.

La méthode numérique que nous avons décrit permet la conservation de masse et
d’énergie dans les modèles de noyau cométaire. Pourtant, nous n’avons pas présenté
explicitement la conservation de l’énergie, car cette quantité dépend implicitement
de la conservation de masse. En effet, puisque le terme source/puits de matière Qx

est pris en compte dans la résolution de l’équation de l’énergie, une erreur dans la
détermination de la conservation de la masse affecterait la conservation de l’énergie
dans le même sens. D’un aute côté, une erreur sur la conservation de l’énergie ne
mènerait pas à une mauvaise détermination de la conservation de la masse dans ces
modèles, puisque le changement de phase des volatils est assujetti à la température
du milieu. Cela signifierait cependant que la production de gaz et la stratigraphie du
noyau seraient incorrectes d’un point de vue énergétique. Malgré tout, puisque les
principales données sur les noyaux cométaires sont les flux de matière, la focalisation
de ce travail sur la conservation de la matière nous semble justifiée. De plus, puisque
la méthode des volumes finis utilisée dans le présent travail pour la résolution des
transferts d’énergie et de masse assure la conservation de masse comme nous l’avons
montré, alors il est logique de supposer que l’énergie est également conservée.

Il est important de noter que certaines améliorations numériques issues des tra-
vaux d’Orosei et al. (1999) ont été incorporées à notre modèle. En particulier, nous
avons adopté la représentation continue de la progression de l’interface de subli-
mation d’une espèce chimique x, qui permet la stabilisation numérique du calcul.
L’utilisation de cette méthode est vitale pour quiconque souhaite conserver une évo-
lution thermodynamique monotone et éviter des fluctuations de température et de
pression à l’intérieur du modèle. Finalement, nous pensons que les améliorations que
nous avons apportées dans la conservation de la masse bénéficieront à la détermina-
tion de l’évolution physico-chimique des noyaux cométaires sur le long terme.

Comme indiqué dans le chapitre 2 et dans cette section, les modèles présentés ici
souffrent d’une absence de mise à jour des processus physiques ayant lieu sur le noyau
cométaire. En particulier, ces modèles utilisent l’approximation du rotateur rapide
dans l’équation bilan de l’énergie en surface (Eq. 2.24), ce qui empêche de modéliser
correctement la température de surface et les variations de température journalières
dues à la variation d’ensoleillement. Cependant, ce n’est pas un problème lorsque le
noyau se situe loin du Soleil ou pour l’intérieur du noyau cométaire sous la couche
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de surface. D’autre part, l’utilisation d’un modèle unidimensionnel ne permet pas la
simulation des variations d’ensoleillement qui nécessite la prise en compte des trans-
ferts thermiques horizontaux. Dans le cas présent, où nous ne formons pas de croûte
de poussière, cela a très peu d’effets sur la température maximale de la surface qui
ne peut dépasser ∼ 200 K car elle est limitée par la sublimation de H2O.

Finalement, l’approximation du rotateur rapide et l’amélioration de la conserva-
tion des quantités physiques (énergie et masse), associée à une meileure stabilisation
numérique du calcul, nous autorisent à utiliser ce modèle pour l’étude à long terme
de la différenciation physico-chimique des planétésimaux situés dans la région trans-
neptunienne présentée au chapitre suivant.
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Chapitre 4

Etude Collisionnelle des
Planétésimaux dans la Région
Transneptunienne

Contents

4.1 Introduction . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 87
4.2 Apport Energétique dans le Noyau Cible . . . . . . . . . 89

4.2.1 Considérations physiques et modélisation de l’apport éner-
gétique . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 89

4.2.2 Adaptation du Schéma Numérique & Mathématique. . . . 95
4.3 Paramètres . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 98
4.4 Résultats. . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 108

4.4.1 Etude de l’influence des différents paramètres pour une
seule collision . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 108

4.4.2 Etude d’une série de collisions . . . . . . . . . . . . . . . . 131
4.5 Conclusion . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 141

4.1 Introduction

La région transneptunienne pourrait contenir les derniers objets du système so-
laire dont la composition physico-chimique a été préservée depuis leur formation. En
effet, ces objets, éloignés de leur principale source de chaleur (le Soleil), devraient
avoir conservé une composition physico-chimique similaire aux planétésimaux créés
dans la région externe du disque protosolaire. Cependant, certains de ces objets pour-
raient avoir souffert de divers processus physiques qui auraient modifié leur nature
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physico-chimique (cristallisation de la glace, concentration des différentes espèces
volatiles) depuis leur formation. En effet, le “space weathering” (le rayonnement
cosmique, les impacts de grains interstellaires, le rayonnement UV, le vent solaire)
ainsi que les collisions entre objets (Stern, 2003; Orosei et al., 2001) pourraient avoir
engendré leur différenciation physico-chimique.

Actuellement, notre méconnaissance de l’influence des collisions sur l’évolution
physico-chimique des objets de Kuiper se caractèrise d’une part, par l’ignorance de
l’histoire dynamique des différentes populations à l’intérieur de la région transneptu-
nienne et, d’autre part, par l’absence de données sur la composition physico-chimique
et les propriétés physiques des objets de Kuiper. L’histoire dynamique et les pro-
priétés physiques des composants d’une population d’objets déterminent en effet
les principaux paramètres et résultats physiques (cassure, chauffage...) d’un impact
ainsi que l’évolution thermodynamique du noyau cible.

Bien qu’un travail expérimental conséquent ait été réalisé sur les collisions entre
corps poreux et glacés (Arakawa et al., 1999, 2000 et 2002; Ryan et al., 1999; Giblin
et al., 2004), notre méconnaissance reste toujours entière quant au devenir structu-
rel et physico-chimique d’objets glacés impactés. Les taux de collisions entre objets
de la ceinture de Kuiper, estimés de manière statistique par Stern (1995), Davis &
Farinella (1997) et Durda & Stern (2000), montrent que les objets de Kuiper avec
une taille supérieure ou égale à 100 km n’ont pas été significativement altérés par les
collisions depuis leur formation même s’ils ont toutefois dû subir des modifications
structurelles. Dans l’environnement collisionnel actuel de la ceinture de Kuiper, seuls
les objets dont la taille est inférieure à 5 km ont une durée de vie collisionnelle infé-
rieure à 3,5.109 ans. La plupart des petits corps de taille cométaire qui ont survécu à
cet environnement collisionnel ont certainement été endommagés physiquement par
de multiples collisions. Stern et al. (1996) indiquent que la population d’objets dont
le rayon est compris entre 1 et quelques dizaines de km a été fortement érodée. Les
collisions détruisent davantage les petits corps parce qu’ils sont plus fragiles (d’un
point de vue collisionnel) et plus nombreux (plus grande probabilité de destruction)
comparé aux corps plus gros (Leinhardt et al., 2008). L’effritement de cette popu-
lation crée alors une rupture de pente dans la distribution en taille de ces objets.
La plupart des comètes provenant du disque de Kuiper pourraient donc ne pas être
structurellement et physico-chimiquement primordiales et être plutôt les fragments
de corps parents plus gros (Davis & Farinella, 1996; Coradini et al., 2008). Farinella
et al. (2000) estiment en effet que les collisions dans la ceinture de Kuiper produisent
actuellement environ 10 fragments de 1 à 10 km de diamètre chaque année à 40 UA.
Quelques pour cents de ces fragments tombent sur une orbite dite “d’échappement”
de la ceinture de Kuiper (Duncan et al., 1995; Morbidelli et al., 1995), ce qui leur
permet d’évoluer ensuite vers le système solaire interne. Ces estimations appuient
l’hypothèse selon laquelle les comètes à courte période sont issues de la ceinture de
Kuiper (Morbidelli et al., 1998 et 2004). D’autre part, Durda & Stern (2000) ont
déterminé que l’échelle de temps entre deux collisions d’un objet de 100 km de rayon
avec un impacteur de 1 km de rayon, est de 7.107 à 4.108 ans dans une région com-
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prise entre 30 et 50 UA. Pour un objet de taille “cométaire”, le temps entre deux
collisions avec des impacteurs plus grands que 4 mètres pourrait être en revanche de
2,5.107 à 4,7.107 ans.

L’objet de l’étude proposée ici est de définir les conditions physico-chimiques
et temporelles nécessaires pour engendrer une différenciation physico-chimique des
planétésimaux durant la phase collisionnelle de la ceinture de Kuiper. Cette étude
est statistique: on détermine un intervalle de temps entre chaque collision considé-
rée comme “non destructive” et “non érosive” qui soit succeptible d’engendrer une
modification structurelle de la glace et de la composition physico-chimique initiale
du planétésimal cible. Dans une première section, je présente la méthode utilisée
pour modéliser d’un point de vue énergétique les collisions successives, puis j’étudie
dans une seconde section l’influence des paramètres physico-chimiques d’un plané-
tésimal cible sur son évolution physico-chimique à partir d’une seule collision. En
simulant une série de collisions sur un temps infini, je détermine l’intervalle de temps
nécessaire entre deux collisions pour permettre la progression d’une transformation
physico-chimique de la cible.

4.2 Apport Energétique dans le Noyau Cible

4.2.1 Considérations physiques et modélisation de l’apport
énergétique

Quatre observations justifient l’hypothèse d’une histoire collisionnelle significa-
tive dans la ceinture de Kuiper (Leinhardt et al., 2008) et l’étude de l’influence de ces
collisions sur la thermodynamique des objets de Kuiper. Premièrement, la ceinture
de Kuiper pourrait être l’une des sources de grains de poussières interplanétaires
(Liou et al., 1996; Flynn, 1996; Yamamoto & Mukai, 1998; Farinella, 2000 pour un
résumé). La quantité de poussière observée dans le milieu interplanétaire dans la
région du système solaire externe ne peut-être expliquée que par la combinaison de
trois réservoirs distincts que sont les comètes, le nuage d’Oort et les collisions entre
objets de Kuiper. Deuxièmement, une cassure dans la loi de distribution en taille des
objets de Kuiper indique une perte significative d’objets de taille kilométrique (1–10
km) qui peut être expliquée par une fragilité collisionnelle de ces derniers (Leinhardt
et al., 2008). Troisièmement, la présence d’une famille d’objets dynamique dans la
région transneptunienne indique la possibilité d’une destruction catastrophique d’un
corps volumineux par le passé (2003 EL 61; voir Brown et al., 2007). Enfin, les mo-
dèles d’accrétion des objets les plus gros de la ceinture de Kuiper démontrent que, si
les objets qui la composent ont été formés sur place, sa masse devait être beaucoup
plus importante dans le passé. Ainsi, plus de 90% de la masse initiale dans la zone
30-50 UA pourrait avoir disparu sous l’effet conjoint de perturbations dynamiques et
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de collisions entre objets de Kuiper (Stern, 1996; Stern & Colwell, 1997; Leinhardt
et al., 2008).

Les conditions d’impact (vitesse, inclinaison ...) et les propriétés physiques af-
fectent l’efficacité avec laquelle l’énergie collisionnelle est injectée dans la cible (Lein-
hardt et al., 2008). Dans cette étude, nous ne considérons pas de déformation du
noyau cible en surface ni d’ablation de couches, formation de cratère, ...., d’une part
parce que le modèle 1D de planétésimal dont nous disposons ne s’y prête pas, et
d’autre part car la suppression d’une fraction de la cible avant l’insertion de l’éner-
gie apportée par une collision sur notre modèle 1D supprimerait l’apport énergétique
des collisions précédentes. Les collisions simulées ici sont donc “non érosives” et n’af-
fectent pas la structure globale ni surfacique de la cible: la cible reste physiquement
intacte quel que soit le nombre de collisions. Cette approximation “grossière” opti-
mise néanmoins l’énergie apportée par les collisions successives et permet d’obtenir
une valeur limite supérieure des changements physico-chimiques obtenus à l’intérieur
de la cible.

Le résultat physique d’une collision sur le noyau cible dépend du rapport entre
les forces cohésive et gravitaire, qui maintiennent l’intégrité physique de l’objet.
Pour chaque régime cohésif et gravitaire, les densités d’énergie de destruction de
la cible Q∗d (définies au paragraphe suivant) ont été déterminées mais une large
transition existe entre ces deux régimes suivant la composition physico-chimique
de l’objet cible. La figure 4.1, issue de Leinhardt et al. (2008), donne l’énergie de
destruction de la cible en fonction de sa taille et de sa composition. Le régime cohésif
correspond à une taille de cible suffisamment petite pour que les forces de cohésion
l’emportent sur celles gravitaires. Le noyau cible se maintient alors physiquement
principalement par la cohésion structurelle des différents composants. Tant que les
forces de cohésion sont supérieures aux forces gravitaires, l’énergie nécessaire pour
détruire la cible diminue avec sa taille. En effet, en grossissant, le nombre de défauts
de cohésion internes à l’objet augmente et fragilise la cohésion globale de l’objet
(Leinhardt et al., 2008), le rendant ainsi plus vulnérable (voir Fig. 4.1). Pour le
régime cohésif, la pente de l’énergie de destruction d’une cible compacte composée
uniquement de glace est supposée être la même que celle des roches. Pour les glaces
poreuses, la pente est particulièrement incertaine. Elle pourrait être plus plate que
pour les matériaux non poreux parce que la dépendance en taille pourrait ne pas
s’appliquer (Housen & Holsapple, 1999). Cette incertitude se traduit sur la figure 4.1
par plusieurs traits discontinus de différentes pentes. Ryan et al. (1999) ont montré
que, bien que les cibles qu’ils ont étudiés aient été poreuses, celles-ci n’étaient pas
nécessairement collisionnellement fragiles, la compaction des pores pouvant absorber
une partie de l’énergie collisionnelle. A partir d’une certaine taille (100 m – 1 km),
les effets de gravité consolident le noyau cible en augmentant sa cohésion interne et
le rendent plus résistant aux collisions, augmentant ainsi l’énergie nécessaire pour le
détruire (voir Fig. 4.1). Parce que les objets de Kuiper ont probablement une faible
gravité et peut-être une faible cohésion interne, nombre de collisions entre objets de
Kuiper pourraient tomber dans un régime de transition (Leinhardt et al., 2008).
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Fig. 4.1 - Energie de destruction d’une cible en fonction de sa taille et de sa composition
(Leinhardt et al., 2008). La zone grisée correspond aux tailles des cibles testées.
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L’énegie Q∗d par unité de volume est la quantité d’énergie nécessaire pour détruire
physiquement la cible et disperser les fragments. Pour conserver l’intégrité physique
du noyau cible et n’étudier que les cas où il n’y a pas destruction, nous choisissons
de ne pas dépasser cette quantité d’énergie. Cette dernière dépend des tailles du
projectile et de la cible et de la composition de l’impacteur. Elle est exprimée comme
le rapport de l’énergie cinétique de l’impacteur sur le volume de la cible:

Q∗d =
1

2
.ρp.v

2
p.
(Rp

Rc

)3

(J .m−3) (4.1)

avec Rp et Rc les rayons du projectile et de la cible respectivement, vp la vitesse
relative d’impact et ρp la masse volumique du projectile.

On obtient alors facilement l’expression du rapport du rayon maximal que doit
avoir l’impacteur pour ne pas détruire la cible, sur le rayon de la cible:

Rmax
p

Rc

=
( 2Q∗d
ρpv2

p

)1/3

(4.2)

La taille maximale que peut avoir un impacteur sans détruire la cible dépend
donc de sa vitesse relative mais également de sa masse volumique et donc de sa
composition physico-chimique qui influe également sur l’énergie de destruction Q∗d
(voir Fig. 4.1).

D’après des études menées par Ryan et al. (1999) sur des collisions entre des
grains de glace poreux, l’énergie de destruction Q∗d est du même ordre de grandeur
que celle de cibles composées uniquement d’éléments réfractaires (e.g. silicates). Pour
des grains de glace, ils obtiennent une valeur minimale égale à:

Q∗d = 5.104 (J .m−3) (4.3)

Cette valeur n’est valable que pour des objets cibles poreux de masse volumique
égale à 500 kg.m−3 (soit une quantité d’énergie par kg égale à Q∗

′

d = 100 J.kg−1)
et de taille relativement petite où la gravité reste faible. Un mélange de glace et
de poussière pourrait fragiliser la matrice de glace d’un point de vue collisionnel ou
bien la renforcer. Nous choisissons toutefois d’adopter cette valeur comme densité
d’énergie de collision à ne pas dépasser lors de la rencontre de deux planétésimaux
qui se trouvent dans le régime cohésif. La densité d’énergie choisie reste alors en
dessous des limites imposées par la figure 4.1 pour des tailles de cible supérieures ou
égales à 1 km.

Afin d’avoir la certitude de ne pas détruire la cible, on impose une densité d’éner-
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gie Qd égale à
Q∗d
2

. L’expression donnant le rayon maximal que peut avoir le projectile
s’écrit alors:

Rp

Rc

=
( Qd

ρp.v2
p

)1/3

(4.4)

L’énergie provenant du choc contrôle la déformation physique (fragmentation de
la cible, fermeture des pores), le chauffage et les changements de phase des différents
éléments qui la composent. La structure interne et la composition physico-chimique
(présence de volatils, proportion et compaction des constituants entre eux, structure
de glace...) des corps impactés pourraient alors affecter de manière significative les
résultats des collisions. La densité de la matrice principale et la cohésion des diffé-
rents composants jouent également sur la taille maximale que peut avoir l’impacteur
sans détruire la cible. Une grande porosité de ces corps pourrait altérer le chauffage
par des déformations de la structure et l’absorption d’énergie. Il nous est impos-
sible de prévoir la déformation structurelle provenant d’une collision sur une cible
pour le moment, et c’est pourquoi nous ne considérons, dans l’étude qui suit, que le
chauffage de la matrice solide et les changements de phase des éléments volatils que
contient cette cible. L’ablation de couche qui résulterait d’un impact est également
ignorée et les colisions restent non “érosives” de manière à optimiser leur influence
sur le chauffage interne du noyau cible.

Une onde de choc puissante est produite lorsque la vitesse d’impact excède la
vitesse du son dans la cible comme dans l’impacteur (Leinhardt et al., 2008), or les
vitesses de collision mutuelles entre objets de Kuiper sont probablement comprises
entre des vitesses “subsonique” et “supersonique”. Quand la vitesse des collisions est
du même ordre de grandeur que celle du son, les déformations plastiques de la cible
dominent plus que les déformations liées à des chocs puissants. Dans le régime “sub-
sonique”, les collisions sont simplement élastiques. Actuellement, la vitesse relative
des objets de Kuiper est de l’ordre de 1 à 1,4 km.s−1 (Stern, 1996; Davis & Farinella,
1997; Durda & Stern, 2000). Cette vitesse est plus faible que la vitesse du son dans
les matériaux compacts tels que les silicates ou les glaces. En effet, la vitesse du son
dans la glace d’H2O non poreuse est de l’ordre de 3 km.s−1 à 100 K (Petrenko &
Whitworth, 1999; Stewart & Ahrens, 2005), et elle est de l’ordre de 5 km.s−1 (Poirier,
2000) dans les éléments réfractaires comme les silicates. Dans les grains d’analogues
non poreux constitués d’un mélange silicate-glace, elle est similaire à celle obtenue
dans la glace d’H2O avec une augmentation de 30% (Lange & Ahrens, 1983). La
glace d’H2O pure peut avoir en revanche des vitesses du son plus faibles comprises
entre 0,1 et 1 km.s−1 pour des densités de 0,2 à 0,5 g.cm−3 (Mellor, 1975; Furnish
& Remo, 1997). Si les objets de Kuiper sont poreux, riches en éléments volatils et
réfractaires , la vitesse de collision entre ces objets pourrait alors être supersonique
(Leinhardt et al., 2008).

La simulation de collisions “non destructives” et “non érosives” entre impacteurs
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Avant Impact Après Impact

Énergie de collision

Impacteur

Cible Cible

Fig. 4.2 - Schématisation d’une collision entre un impacteur et une cible plus grosse.

et cibles est caractérisée par un apport énergétique provenant d’une fraction f c de
l’énergie cinétique de l’impacteur délivrée sous forme de chaleur dans la cible. On
suppose qu’instantanément après l’impact, la fraction d’énergie apportée par le pro-
jectile est distribuée au noyau cible de manière uniforme suivant une méthode de
propagation décrite dans Orosei et al. (2001) et Mousis et al. (2005). Orosei et al.
(2001) considèrent que l’énergie collisionnelle est insérée dans une sphère approxi-
mativement de la taille de l’impacteur et centrée à la profondeur correspondant au
rayon du projectile. Ils supposent alors que la profondeur d’insertion adoptée consti-
tue une limite supérieure de l’altération thermique de la cible. Cependant, la densité
d’énergie insérée dans le noyau diminue d’autant plus que le volume d’insertion
est grand et c’est pourquoi, afin d’optimiser l’apport énergétique des collisions, on
considère que l’énergie collisionnelle est insérée dans une demi sphère centrée sur le
point d’impact en surface du noyau. On suppose alors que la fraction f c d’énergie
cinétique délivrée par l’impacteur se propage dans la cible jusqu’à une profondeur
correspondant au rayon du projectile. Au delà de cette profondeur, on considère
que l’énergie collisionnelle n’altère pas le noyau cible. Parce que le modèle utilisé
est unidimensionnel, la diffusion latérale de l’énergie est négligée. Nous choisissons
alors de prendre le volume d’un cylindre plutôt que celui d’une demi sphère dont les
dimensions correspondent au rayon de l’impacteur (voir Fig. 4.2).

La fraction d’énergie cinétique insérée dans la cible est égale à :
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Einsertion = f c.Ec = f c.
1

2
.mp.v

2
p = f c.

2

3
π.ρp.R

3
p.v

2
p (J) (4.5)

avec Rp le rayon du projectile, vp sa vitesse relative à la cible, ρp sa masse volumique
et f c la fraction d’énergie cinétique du projectile délivrée au noyau cible sous forme
de chaleur. L’énergie insérée dans le noyau cible étant distribuée sur un volume
correspondant approximativement à celui du projectile, la densité d’énergie insérée
par unité de temps dans chaque couche du noyau sur une profondeur égale au rayon
de l’impacteur donne:

Qc
i =

Einsertion
πR3

p.∆t
= f c.

2

3
.
ρp
∆t
.v2
p (J .s−1 .m−3) (4.6)

où ∆t est le laps de temps que dure l’impact qui correspond au temps d’insertion
de la densité d’énergie dans le noyau cible. La puissance par m3 insérée dans le
noyau est donc indépendante de la taille du projectile et dépend uniquement de la
vitesse d’impact et de la masse volumique de l’impacteur. Nous considérerons par
la suite que impacteurs et cibles sont identiques et ont les mêmes caractéristiques
physico-chimiques initiales.

L’utilisation d’un modèle unidimensionnel équivaut en réalité à reproduire chaque
collision sur une zone spécifique du planétésimal. On considère de cette manière que
notre modèle numérique correspond à la zone d’impact bien que ce soit le noyau cible
“numérique” dans son intégralité qui reçoive l’impact. D’un point de vue énergétique
global, bien que l’intégralité du noyau cible numérique soit touché par l’impact, on
considère que l’énergie insérée n’est insérée physiquement qu’à l’endroit de la zone
d’impact: seule une fraction physique du noyau est impactée.

4.2.2 Adaptation du Schéma Numérique & Mathématique.

La modélisation de l’apport énergétique reçue par les couches supérieures du
noyau cible, et dû aux collisions, se caractérise par l’ajout d’un terme dans l’équation
de conservation de l’énergie:

ρ.c.
∂T

∂t
= ∇.

(
K.
∂T

∂r

)
+ Y +Qc (J .s−1 .m−3) (4.7)

où Qc est la densité d’énergie apportée dans les couches au moment de la collision.
Les autres symboles sont décrits au Chapitre 2 et dans l’ Annexe J.
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Au moment de l’impact, le schéma de Crank-Nicolson, utilisé dans le cadre
d’évolutions thermodynamiques monotones du noyau au cours du temps, n’est plus
valable. L’insertion d’une grande quantité d’énergie dans le noyau entrâıne une
forte augmentation de la température (dans la zone collisionnellement atteinte) et
rompt sa variation linéaire et monotone. Ces nouvelles conditions thermodynamiques
n’étant pas liées à une évolution monotone “classique” de l’objet cible, il est préfé-
rable d’utiliser un schéma d’intégration temporel totalement implicite pour résoudre
le système d’équations de conservation d’énergie et de masse, et cela uniquement du-
rant le laps de temps que dure la collision. Comme nous l’avons déjà vu, ce schéma a
l’avantage d’être inconditionellement stable mathématiquement et de toujours don-
ner des résultats physiques acceptables (voir Chapitre 3). Les coefficients de diffusion
de la chaleur et de la matière étant dépendants de la température, les solutions sont
itérativement calculées. Ce schéma correspond bien à la situation: le pas de temps de
l’impact reste très petit et assure une très bonne estimation de la température dans
le noyau cible. D’autre part, il y a peu de liens de cause à effet entre la température
du pas précédent et la nouvelle température du noyau.

L’augmentation instantanée de la température en un seul pas de temps nous
oblige à revoir la discrétisation et les améliorations apportées au modèle quant à la
prise en compte de la quantité de matière à sublimer/condenser exprimée à travers le
terme Qx (Voir Eq. 4.7 et Eq. 2.27). Comme nous l’avons déjà vu (voir Chapitre 3), la
discrétisation de certains termes, liés à la quantité de matière d’une espèce chimique
x qui sublime/condense, est sujette à caution. Tant que les variations temporelle et
spatiale de la température sont faibles, il est possible de développer les gradients
temporel ∂u(T )

∂t
et spatial ∂u(T )

∂r
des termes u dépendant de T en fonction de ∂T

∂t
et ∂T

∂r

respectivement.

Cette méthode de linéarisation a l’avantage de déterminer de manière exacte la
température résultant de la condensation ou de la sublimation d’éléments chimiques
x en déterminant implicitement l’énergie emportée ou apportée par le changement de
phase des différents éléments chimiques. Lorsque les variations temporelle et spatiale
de la température sont trop brutales, cette linéarisation n’est plus possible. Ainsi,
le terme ∂ρ

∂t
(quantité de matière qui sublime/condense) ne peut pas être linéarisé

en fonction du gradient temporel de température dans l’équation de conservation
de l’énergie. Il n’est donc pas permis d’écrire ∂ρ

∂t
∝ ∂P s(T )

∂T
∂T
∂t

. La variation de la
température T durant le laps de temps ∆t que dure l’impact est trop importante
pour justifier une dérivation. On choisit alors de résoudre le terme ∂ρ

∂t
∝ (P

t+∆t

T t+∆t − P t

T t )
qui semble mieux approprié dans la situation d’un changement brutal des conditions
thermodynamiques. De même, il n’est pas correct d’écrire gx

∂P s
x (T )
∂r

= gx
∂P s

x (T )
∂T

∂T
∂r

(quantité de matière qui diffuse) lorsque la température chute brusquement entre
deux couches voisines, comme c’est le cas à l’intérieur du noyau cible, à la limite“zone
ayant reçu l’énergie d’impact” - “zone n’ayant pas reçu l’énergie d’impact”. Pour
cette raison, on préfère résoudre le terme gx

∂P s
x (T )
∂r

= gx
P s

x (Ti−1)−P s
x (Ti)

∆r
. D’autre part,

l’itération sur la température nous permet d’obtenir les pressions et températures
des couches au bon instant t et d’éviter ainsi de créer des oscillations de température
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et de pression au cours du temps.

De la même façon, la chaleur latente de changement de phase d’une espèce chi-
mique x, exprimée à partir de la relation de Clausius-Clapeyron (voir Annexe H),
n’est valable que dans le cadre de faibles incrémentations de la température et de la
pression:

∆Hx =
R.T 2

P s
x(T )

.
dP s

x(T )

dT
(J .mol−1 .K−1) (4.8)

Lors d’une collision, cette équation, qui est fonction de la dérivée totale de la
courbe de pression d’équilibre entre deux phases, n’est plus valable puisqu’on a une
augmentation brutale de la température et de la pression. On choisit alors d’intégrer
l’équation (4.8) sur le domaine de variation de température et de pression correspon-
dant au changement d’état du système. Dans l’hypothèse où une espèce chimique
x est à la pression d’équilibre entre la phase condensée et la phase vapeur à l’état
initial comme à l’état final, on a:

∫ f

i

∆Hx
∂T

R.T 2
=

∫ f

i

∂P s
x(T )

P s
x(T )

(4.9)

En faisant l’hypothèse que l’enthalpie de changement de phase ∆H varie peu
entre l’état final et l’état initial, on obtient la relation suivante:

∆Hx

R

∫ f

i

∂T

T 2
=

∫ f

i

∂P s
x(T )

P s
x(T )

(4.10)

L’intégration de l’enthalpie de changement de phase lors d’un changement de
condition thermodynamique brutal donne:

∆Hx = R.
1

1
Ti
− 1

Tf

(
ln(P s

x(Tf ))− ln(P s
x(Ti))

)
(J .mol−1 .K−1) (4.11)

Si en revanche, le système n’est pas à la pression d’équilibre à l’état final parce
que la phase solide a disparu entre temps, l’enthalpie de transition de phase de l’état
i à l’état f ne peut pas être exprimée en fonction de la pression de vapeur saturante
de l’espèce chimique x, puisque le changement d’état ne s’éffectue que jusqu’à ce que
la phase solide ou liquide ait totalement disparu. On prend alors comme référence, la
pression du gaz à l’état final. On suppose que c’est la sublimation ou la vaporisation
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Transneptunienne

du condensat qui est à l’origine de cette pression. L’expression de l’enthalpie de
changement de phase devient alors:

∆Hx = R

∫ f

i

1
∂T
T 2

∫ f

i

∂P

P

= R.
1

1
Ti
− 1

Tf

.
(
ln(P f

x )− ln(P s
x(Ti))

)
(J .mol−1 .K−1) (4.12)

où P f
x est la pression de la phase gazeuse de l’espèce chimique x à la température

Tf et P s
x(Ti) la pression d’équilibre de la phase gazeuse à l’état initial.

4.3 Paramètres

Au début de chaque simulation, les objets ont tous une composition physico-
chimique homogène. Le chauffage originel lié à l’accrétion et à la présence d’élé-
ments radioactifs est alors négligé, la seule source de chaleur permanente considérée
étant celle du Soleil. Les principaux paramètres physiques ainsi que la composition
initiale des planétésimaux sont donnés dans les tables 4.1 et 4.2. Ces valeurs sont
standards pour les noyaux cométaires dont on pense qu’ils sont issus de la région
transneptunienne (Morbidelli et al., 1998). Les éléments orbitaux ne correspondent
à aucun objet réel mais pourraient être ceux de n’importe quel corps situé dans
la ceinture de Kuiper primitive. La température initiale égale à 30 K sur tout le
noyau correspond à une température plausible de la nébuleuse solaire dans la région
transneptunienne au moment de la formation des objets de Kuiper (Yamamoto,
1985; Yamamoto & Kozasa, 1988). Dans cette étude, nous imposons une structure
de glace amorphe comme matrice principale des planétésimaux (Kouchi et al., 1994;
Mousis et al., 2000). La région externe du disque protosolaire (correspondant à la
ceinture de Kuiper actuelle) était plus froide que la région interne à l’époque de
formation de la nébuleuse solaire; les planétésimaux glacés de la ceinture externe du
disque protosolaire ont alors certainement été formés à partir de glaces primitives
amorphes originaires du nuage présolaire (Taylor, 1992; Kouchi et al., 1994; Mousis
et al., 2000). L’étude collisionnelle s’intéresse à des corps de 10 et 100 km de rayon.
Les objets de 10 km peuvent correspondre à de possibles corps “fils” issus de col-
lisions destructives de corps parents plus gros ou être les résidus de planétésimaux
formés sur place. Les objets de 100 km de rayon correspondent aux corps parent qui
peuvent survivre à l’environnement collisionnel de la ceinture de Kuiper (Davis &
Farinella, 1997).

La taille des corps et la masse volumique de la matrice solide influent sur la
porosité moyenne du noyau par pression hydrostatique. Cette porosité peut varier
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Tab. 4.1 - Composition Initiale et Caractéristiques Physiques et dynamiques du Noyau

Paramètre Valeurs Nominales

Demi grand axe 35 AU

Excentricité 0

Température Initiale 30 K

ε 1

Al 0,05

Structure Initiale de la Glace amorphe

ψi 50%

rip 10−06 m

ρH2O (kg.m−3) 920

ρdust (kg.m−3) 3000

entre 30 et 80% (Coradini et al., 2008) suivant la taille de l’objet et sa composition.
La densité des grains de poussière a une influence sur la masse volumique du noyau
et donc sur la capacité du noyau à accumuler, restituer ou diffuser de l’énergie. Pour
un même rapport massique grain de poussière sur glace Jdust, le volume occupé par
la poussière dans la matrice solide décrôıt avec l’augmentation de la densité des
grains de poussière (voir Fig. 4.3). La masse par unité de volume des grains de
poussière peut varier dans la littérature de 100 à 3000 kg.m−3 (Kelley et al., 2008).
Les agrégats de poussière ont initialement une structure légère et floconneuse mais
ils deviennent denses au cours de collisions mutuelles dans le milieu interplanétaire
(Suyama et al., 2008). Joswiak et al. (2007) indiquent que les particules de poussière
interplanétaires (IDPs) issues de noyaux cométaires ont une densité moyenne de
1000 kg.m−3. Ils sont dominés par de grandes porosités internes et une minéralogie
composée principalement de minéraux silicatés. D’autres études (Lisse et al., 1998;
Harker et al., 2002; Kimura et al., 2006) adoptent une densité des grains de poussière
de 2000–3000 kg.m−3 pour leur modèle dynamique d’observation des grains dans la
Coma. Fulle et al. (2000) ont utilisé les observations in situ de la Coma de la comète
1P/Halley et des modèles dynamiques pour déterminer une densité des grains de
poussière comprise entre 50 et 500 kg.m−3 avec une préférence pour 100 kg.m−3.
Enfin, la sonde spatiale de la mission Stardust qui a rapporté plus de 10000 grains
de poussière collectés dans la Coma de la comète 81P/Wild (Brownlee et al., 2006) a
permis de montrer que la densité des grains pouvait être comprise entre 300 et 3000
kg.m−3 (Hörz et al., 2006). D’autre part, les chondrites carbonées CI, composées
d’un mélange de silicates et d’organiques et qui peuvent correspondre à des grains
parents, ont une densité de 2270 kg.m−3 (Coradini et al., 2008).

La figure 4.4 décrit la relation entre la masse volumique du planétésimal et le
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Tab. 4.2 - Paramètres Physiques des Composants dans les Planétésimaux

Paramètre Modèle A Modèle B

Capacité thermique (J.kg−1.K−1)

CH2O 7,49.T+90 (a)

Cdust 3.T (d) 1200(c)

Conductivité thermique (W.m−1.K−1)

KH2O Glace amorphe 1
4
c(T )γλρc

(b)

KH2O Glace cristalline 567/ T (b)

Chaleur latente de changement de phase (J.mol−1)

Hcr 1620 (e)

(a): Giauque & Stout (1936), (b): Klinger (1980), (c): Ellsworth & Schubert (1983),
(d): Enzian et al. (1997), (e): Ghormley (1968)

rapport massique Jdust pour une masse volumique des grains de poussière égale à
1000 et 3000 kg.m−3, et pour une porosité ouverte ψ du noyau égale à 50%. Les
valeurs extrêmes du rapport Jdust permettent de couvrir l’ensemble des rapports
massiques possibles. Suivant la fraction massique de la glace, celle-ci peut servir de
matrice principale (Jdust très faible) ou bien de lien entre les grains de poussière
(Jdust très élevé). Pour une masse volumique de ces grains égale à 1000 kg.m−3, la
densité de l’objet change peu avec le rapport massique Jdust. En revanche, avec une
masse volumique compacte égale à 3000 kg.m−3, cette densité varie de plus d’un fac-
teur 2. Dans ce dernier cas, la composition de l’objet peut faire passer celui-ci d’un
régime de destruction cohésif (rapport massique Jdust faible) à un régime de destruc-
tion gravitationnel (rapport massique Jdust élevé) lorsque sa taille reste relativement
faible (1-10km). Quels que soient le rapport Jdust et la densité des grains de poussière
adoptés, la masse volumique du noyau reste comprise dans l’intervalle des densités
possibles des objets de Kuiper (<1000 à 2600 kg.m−3, Stansberry et al., 2008) avec
une porosité imposée de 50%. L’inertie thermique étant proportionnelle à la masse
volumique du noyau, le temps de diffusion de la chaleur sera d’autant plus long que
la masse volumique du noyau sera grande pour une même porosité ψ de la matrice
solide et un même rapport massique Jdust. En choisissant une masse volumique des
grains de poussière égale à 3000 kg.m−3 (valeur adoptée dans le modèle par la suite),
on favorise alors la possibilité d’une transformation physico-chimique du noyau cible.
Le rapport limite des rayons de l’impacteur et de la cible Rp

Rc
est sensible à l’éner-

gie de destruction de la cible Q∗d mais également à la masse volumique des objets.
Cependant, suivant la valeur du rapport massique Jdust, les objets peuvent être com-
posés essentiellement de glace ou bien de poussière (voir Fig. 4.3). Suivant ce même
rapport, l’énergie de destruction de la cible Q∗d, fonction de sa composition physico-
chimique, peut alors changer d’au moins un ordre de grandeur. De plus, suivant la
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composition physico-chimique (paramètre Jdust, volatil condensé dans les pores...) et
la taille du noyau cible, la porosité de la matrice peut différer (compaction différente
de l’objet liée à la gravité) et changer le comportement thermique de l’objet.

Durham et al. (2005) ont étudié l’influence de la pression hydrostatique sur l’évo-
lution de la porosité initiale de la glace et ont montré que cette porosité décrôıssait
avec l’augmentation de la pression hydrostatique, dont l’expression est rappelée ci-
dessous:

P h(r) = 1, 4.10−4.(ρR)2.
(

1−
( r
R

)2
)

(Pa) (4.13)

avec r (en km) la distance radiale par rapport au centre du noyau de masse volumique
ρ (kg.m−3) et R (en km) le rayon du noyau.

En supposant une porosité initiale de 50% du noyau cible et en utilisant le profil
de compaction de la glace (donné dans Durham et al., 2005) en fonction de la pression
hydrostatique, on peut reproduire approximativement le profil de porosité du noyau
cible suivant une loi qui prend la forme:

ψ(r) =
a

P h(r) + b
.ec.P

h(r) (4.14)

En faisant varier Jdust (et donc ρ), on montre que, pour un objet de 100 km de
rayon, la pression hydrostatique atteinte au coeur du noyau peut être approximati-
vement de 3,5, 7 et 22 bars pour des rapports massiques Jdust égaux à 0,1, 1 et 10
respectivement et une masse volumique des grains de poussière égale à 3000 kg.m−3.
Cette pression hydrostatique engendre approximativement, pour les mêmes rapports
massiques Jdust, une porosité de 49, 48 et 43% respectivement, au centre du noyau
(Voir Fig. 4.5). Pour une cible de 10 km, la porosité au cœur du noyau change peu
de la porosité imposée initialement (50%).

La variation de porosité reste relativement faible pour les modèles avec des rap-
ports massiques Jdust égaux à 0,1 et 1, et nous adoptons une porosité moyenne de
50% quelle que soit la composition physico-chimique initiale. En revanche, cette va-
riation de porosité reste assez grande pour le rapport massique Jdust égal à 10. Le
profil de compaction de la glace en fonction de la pression hydrostatique, donné par
Durham et al. (2005), a été déterminé pour une structure composée uniquement
de grains de glace. Par conséquent, la faible proportion volumique de glace pour
notre modèle très poussiéreux (Jdust = 10) nous oblige à ne pas considérer ce profil
et à adopter une porosité moyenne du noyau cible de 50%, comme pour les autres
rapports massiques.

La figure 4.6 donne le rapport maximal entre le rayon de l’impacteur et celui
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Transneptunienne

Distance au centre du noyau (km)

60 70 80 1009050403020100

50

48

49

47

46

45

44

43

Po
ro

si
té

 (%
)

J
dust

=1

J
dust

=10

J
dust

=0.1
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de la cible en fonction du rapport massique Jdust pour une énergie de destruction
Q∗d par unité de volume égale à 5.104 J.m−3. Pour une densité des grains de 3000
kg.m−3 et une porosité de la matrice solide égale à 50%, le rayon de l’impacteur ne
doit pas excéder plus de 3 à 5% du rayon de la cible suivant le rapport massique
Jdust dans le cas d’une cible soumise au régime de destruction cohésif. Pour une cible
de 10 km, la taille maximale que peut avoir un impacteur sans la détruire est de
300 à 500 m (voir Fig.4.6). En réalité, avec un rapport massique Jdust égal à 10, la
glace représente moins de 30% du volume de la matrice solide (voir Fig. 4.3). On
peut donc augmenter l’énergie de destruction Q∗d par unité de volume de manière à
obtenir un rayon maximal de l’impacteur égal à 500 m. Pour une cible de 100 km,
Q∗d augmente considérablement avec l’accroissement de la cible (voir Fig. 4.1). On
peut se permettre d’augmenter Q∗d d’un facteur 10 tout en restant en dessous de la
limite autorisée. Avec cette nouvelle énergie de destruction, on obtient, en majorant,
un rayon de projectile de l’ordre de 10% du rayon de la cible.

On discute à présent des paramètres physiques de conduction thermique et de
capacité calorifique des différents composants que l’on doit choisir. En effet, les
paramètres physiques des composants à l’intérieur des planétésimaux sont parfois
méconnus. Il existe ainsi dans la littérature de nombreuses valeurs de la capacité
et de la conductivité thermique des grains de poussière qui peuvent parfois varier
de plusieurs ordres de grandeur. Nous avons vu ainsi que la conductivité thermique
de la glace amorphe pouvait différer de quatre ordres de grandeur entre les valeurs
déterminées par Kouchi et al. (1992) et celles calculées par Klinger (1980) (voir
section 2.2.2). Cependant, cette variation pourrait être due à une porosité de la
glace amorphe lors des expérimentations de Kouchi et al. (1992) et nous choisissons
alors de conserver l’expression déterminée par Klinger pour une glace non poreuse
(la porosité de la matrice de glace étant prise en compte par l’expression de Russel;
voir Section 2.2.2).

En l’absence de données exactes sur la composition et les propriétés physiques des
éléments constituant les planétésimaux ou noyaux cométaires, on propose d’étudier
l’influence des paramètres physiques sur l’évolution physico-chimique des planétési-
maux durant la phase collisionnelle. Suivant la valeur de ces paramètres, le noyau
va pouvoir accumuler de l’énergie ou bien la diffuser plus rapidement. La capacité
calorifique et la conductivité thermique des différents éléments chimiques ont en effet
une incidence sur l’évolution physico-chimique du planétésimal. Plus exactement, la
capacité calorifique des différents matériaux va influer sur la température du milieu
lors de la collision: cette température sera d’autant plus élevée que la capacité ther-
mique globale sera faible, pour une même densité d’énergie insérée. La conductivité
thermique influe quant à elle sur la capacité de l’objet à diffuser son énergie ou à
la conserver, créant ou supprimant ainsi les conditions possibles d’une cristallisation
partielle ou totale du noyau cible. Aussi, le rapport massique Jdust a un double effet
sur le comportement thermique du noyau: en croissant, il augmente l’influence des
grains de poussière sur la capacité calorifique et la conductivité thermique globale
du noyau, et inversement. On testera donc également l’influence de ce paramètre sur
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le comportement thermique du noyau. Enfin, la présence d’un volatil sous forme de
condensat (dans les pores) peut également influer sur le comportement thermique
du noyau cible. Ainsi, suivant sa température de sublimation, celui-ci peut absorber
une fraction non négligeable de l’énergie collisionnelle lors de son changement de
phase (solide–gaz).

Pour commencer cette étude, on choisit de conserver les valeurs de la conductivité
thermique de la glace amorphe données par Klinger et al. (1980) (voir Table 4.2).
On prend ensuite la valeur terrestre donnée par Enzian et al. (1997) pour la capacité
calorifique des grains de poussière (3.T J.kg−1.K−1). Cette dernière correspond à la
moyenne des valeurs des minéraux terrestres donnés par Drury et al. (1984). Cepen-
dant, la capacité calorifique des minéraux terrestres a été calculée aux températures
terrestres et sa valeur nous est inconnue à très basse température. C’est pourquoi on
étudiera également les effets d’une valeur constante de la capacité calorifique (1200
J.kg−1.K−1) des grains de poussière donnée par Ellsworth & Schubert (1983). On
testera trois valeurs de la conductivité thermique des grains de poussière (10−4, 2 et
10 W.m−1.K−1) de manière à comprendre le fonctionnement thermique du modèle
lors des collisions. La valeur intermédiaire (2 W.m−1.K−1) correspond à la valeur
moyenne des minéraux terrestres (Drury et al., 1984). 10−4 et 10 W.m−1.K−1 sont
des valeurs extrêmes trouvées dans la littérature (Tancredi et al., 1994 et Huebner
et al., 2006 respectivement). Nous analyserons enfin l’influence de la composition
physico-chimique sur le comportement thermique de l’objet cible en faisant varier le
rapport massique poussière sur glace Jdust (valeurs testées: 0,1, 1 et 10) et la présence
de CO (10% en moles d’H2O; Bockelée-Morvan et al., 2004) dans le planétésimal
cible. Le choix du CO n’est pas anodin puisque c’est le volatil le plus abondant dans
les noyaux cométaires. De plus, il change de phase à très basse température et influe
de cette manière très tôt sur le comportement thermique du noyau au cours de son
évolution. Parce que le noyau cible endure de grandes variations de température et
de pression au cours de l’impact, nous avons déterminé une expression de la va-
peur saturante du CO à partir de données expérimentales et théoriques (Clayton &
Giauque, 1932; Lide, 2002) qui est valable entre 50 K et 130 K (voir Fig. D.1). De
cette manière, nous couvrons l’ensemble des valeurs physiques qui peuvent exister
et leurs possibles influences sur le comportement thermique du planétésimal.

Etant donné l’importance de la valeur de la capacité calorifique sur la tempéra-
ture du noyau au moment de la collision, on choisit de distinguer par la suite deux
modèles A et B avec une capacité thermique des grains de poussière égale à 3.T et
1200 J.kg−1.K−1 respectivement. Un apport donné d’énergie sous forme de chaleur
provoquera une plus forte élévation de température pour une capacité calorifique
moindre et inversement. Excepté la valeur de la capacité calorifique, on étudie, pour
les deux modèles A et B, l’influence de la conductivité thermique des grains de pous-
sière, du rapport massique Jdust et les effets de la présence en grande quantité d’un
volatil (CO) sous forme de condensat dans les pores de la matrice solide. Les ta-
bleaux 4.1 et 4.2 donnent l’ensemble des paramètres communs aux deux modèles A
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Transneptunienne

et B. La table 4.3 donne l’ensemble des valeurs des paramètres testés sur les modèles
A et B.

Tab. 4.3 - Autres Paramètres Physiques Testés pour les Modèles A et B

Paramètre Valeurs

Conductivité thermique (W.m−1.K−1)

Kdust 10−4 (I); 2(J); 10(K)

Jdust (masse) 0,1; 1; 10

JCO (mol) dans les pores 0–10%

(I): Mendis & Brin (1977), Tancredi et al. (1994),(J): Drury et al. (1984) ,(K):
Huebner et al. (2006)

Les paramètres d’impact sont donnés dans le tableau 4.4. La fraction d’énergie
cinétique f c de l’impacteur insérée sous forme de chaleur dans la cible est limitée
à 10% (Coradini et al., 1983; Orosei et al., 2001) et la vitesse collisionnelle adoptée
est la vitesse relative actuelle entre deux objets transneptuniens dans la ceinture de
Kuiper, soit 1 km.s−1 (Stern, 1996; Davis & Farinella, 1997; Durda & Stern, 2000).
Les paramètres d’impacts reliés aux caractéristiques physiques que nous imposons
au planétésimal, donnent un rapport Rp

Rc
maximum qui peut varier entre 3 et 10%

suivant la taille de la cible et sa masse volumique.

Tab. 4.4 - Paramètres d’impact

Paramètre Valeurs

Rayon cible 10 km 100 km

Q∗d (J.m−3) 5.104 5.105

vp (km.s−1) 1

4.4 Résultats.

4.4.1 Etude de l’influence des différents paramètres pour
une seule collision

Dans cette section, on simule une seule collision a t = 1000 ans entre un projectile
de 300 m et une cible de 10 km afin d’illustrer le comportement thermique du noyau.
L’intervalle de temps précédent l’impact est arbitraire et permet au couches situées
près de la surface du planétésimal cible de se mettre en équilibre thermique avec
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l’environnement extérieur. On discute dans cette section de l’influence des valeurs des
différents paramètres testés sur l’évolution thermodynamique du planétésimal cible.
Chaque sous-section qui suit est dédiée à l’étude de l’influence d’un seul paramètre:
conductivité thermique, rapport massique Jdust, présence de CO dans les pores. A
l’intérieur de chaque sous-section, nous distinguons un groupe A avec une capacité
calorifique des grains de pousière égale à 3.TJ.kg−1.K−1, et un groupe B avec une
capacité calorifique de ces même grains égale à 1200 J.kg−1.K−1. Avant l’étude des
différents paramètres sur l’évolution thermodynamique des noyaux cibles, on effectue
une première étude du comportement thermique du planétésimal.

α - Etude préalable du comportement thermique

Avant toute étude et interprétation des résultats, on propose ici d’analyser ce qui
régit le comportement thermique des planétésimaux. On analyse pour cela l’influence
de la glace et de la poussière sur la conductivité thermique de la matrice solide du
planétésimal cible. On décrit également l’influence de la capacité calorifique sur le
comportement thermique du noyau. On rappelle que la masse volumique des grains
de poussière qui est adoptée pour l’étude qui suit est égale à 3000 kg.m−3.

Avant de discuter de l’influence des différents composants sur le comportement
thermique du noyau, on signale que la glace cristalline (avec une conductivité ther-
mique égale à 567

T
W.m−1.K−1) conduit mieux la chaleur que la glace amorphe

(conductivité thermique égale à environ 8,61.10−3 T + 10−1 W.m−1.K−1, voir table
4.2 et section 2.2.2), pour une température inférieure à 130 K (au delà de cette tem-
pérature, la glace amorphe cristallise très rapidement). Quelle que soit la structure
de la glace (amorphe ou cristalline), la conductivité de la matrice solide est d’au-
tant plus élevée que la conductivité thermique des grains de poussière est grande.
Lorsque cette dernière est égale à 10−4W.m−1.K−1, elle est inférieure à celle de
la glace (quelles que soient sa structure et sa température). A 2 W.m−1.K−1, la
conductivité des grains est uniquement supérieure à celle de la glace amorphe. Seule
la conductivité thermique égale à 10 W.m−1.K−1 est supérieure à celle des deux
types de glace (pour la glace cristalline, uniquement au delà de 60 K).

La figure 4.7 donne le rapport fice.kice∑
l fl.kl

(voir Eq. 2.10) en fonction de la température

pour les valeurs extrêmes de conductivité thermique des grains de poussière (10−4

et 10 W.m−1.K−1) et pour un rapport massique Jdust égal à 1. Ce rapport donne
la proportion de la matrice solide régie par la conductivité thermique de la glace
d’eau. Lorsque la conductivité thermique des grains de poussière est égale à 10−4

W.m−1.K−1, la matrice solide est dominée thermiquement par H2O, à plus de 99%
(Quelle que soit la structure, et donc la condutivité thermique de la glace d’H2O).
La matrice solide reste encore largement régie par la glace d’eau cristalline (entre
85 et 60% suivant la température), lorsque la conductivité thermique des grains de
poussière est 105 fois plus grande. En revanche, pour cette nouvelle conductivité,
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.

lorsque la glace a une structure amorphe, c’est la poussière qui régit principalement
le comportement thermique du noyau à plus de 90%.

Les figures 4.8 et 4.9 donnent également le rapport fice.kice∑
l fl.kl

en fonction de la

température pour différents rapports massiques Jdust et une conductivité thermique
des grains de poussière égale à 10−4 et 10 W.m−1.K−1 respectivement. Avec une
très faible conductivité thermique des grains, la conductivité globale de la matrice
solide est essentiellement dominée par celle de la glace H2O à plus de 99%, quelle
que soit sa structure et la composition du noyau (Jdust = 0, 1; 1; 10). L’influence de la
glace d’eau sur la conduction thermique Ks augmente avec la diminution du rapport
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massique Jdust (voir Fig. 4.8).

Pour une conductivité thermique des grains plus élevée, la matrice solide est es-
sentiellement régie par la poussière lorsque la structure de la glace est amorphe.
Lorsque cette dernière devient cristalline, c’est l’inverse qui se produit, excepté
lorsque la poussière domine le noyau en masse (Jdust = 10).

La figure 4.10 donne la capacité calorifique volumique ρ.c(T ) du planétésimal
en fonction de la température pour les modèles A et B et pour différents rapports
massiques Jdust. Pour un même rapport Jdust, plus la capacité calorifique est élevée,
moins le gradient temporel de température (membre de gauche de l’équation 2.1)
est grand et inversement. Cela signifie que, lors d’une collision, la température sera
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d’autant plus élevée que la capacité calorifique sera faible. En revanche, pour cette
même capacité, la température de la matrice diminuera plus vite que pour une
capacité calorifique plus élevée, pour un même intervalle de temps donné. Enfin,
la capacité calorifique est d’autant plus élevée que le rapport massique Jdust est
grand. Le modèle B, en particulier, a une capacité calorifique différente d’au moins
un facteur deux entre chaque rapport Jdust adopté. La température de la matrice
diminuera alors d’autant moins vite que le rapport massique Jdust sera grand.

Dans les sections qui suivent, on étudie l’influence des différents paramètres pour
les modèles A et B avec une unique collision à t = 1000 ans et un impacteur de 300
m sur une cible de 10 km.

β - Influence de la conductivité thermique des grains de poussière

Dans cette section, on étudie l’influence de la conductivité thermique des grains
de poussière sur le comportement thermique global du noyau, après une seule col-
lision, pour les modèles A et B, avec un rapport massique Jdust égal à 1 et aucun
volatil condensé dans les pores de la matrice de glace d’H2O.

Modèle A: Nous avons adopté, pour les noyaux cibles, une capacité calorifique
des grains de poussière égale à 3.T J.kg−1.K−1. La figure 4.11 donne l’évolution de
la température à l’intérieur du planétésimal pour une conductivité thermique des
grains de poussière égale à 10−4 W.m−1.K−1 et un rapport massique Jdust égal à 1.
Les figures 4.12 et 4.15 donnent respectivement la température maximale atteinte et
la profondeur de cristallisation à l’intérieur du planétésimal cible au cours du temps,
pour différentes valeurs de conductivité thermique des grains de poussière.

Le profil thermique du planétésimal décrôıt d’autant plus vite que la conductivité
thermique des grains de poussière est élevée. Ainsi, 3000 ans sont nécessaires pour
atteindre un équilibre thermique entre l’intérieur du noyau et la surface pour la plus
faible des conductivités thermiques. En revanche, il ne faut que 2000 ans pour un
modèle avec une conductivité thermique des grains de poussière 105 fois plus élevée.
De plus, la chaleur diffuse davantage à l’intérieur du noyau lorsque la conduction
thermique adoptée pour les grains de poussière est la plus élevée.

Au moment de la collision, la température des couches excède 115 K quelle
que soit la conductivité thermique. Cette température entrâıne la cristallisation des
couches supeficielles du noyau (voir Fig. 4.15), ce qui entretient l’apport énergétique
de la collision et la diffusion de l’énergie vers le centre et la surface du noyau. Cette
diffusion est d’autant plus rapide que la conductivité thermique de la glace cristal-
line est supérieure d’au moins un ordre de grandeur à celle de la glace amorphe. La
figure 4.15 montre que la profondeur de cristallisation est d’autant plus importante
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Fig. 4.10 - Capacité volumique ρ.c(T ) (J.m−3.K−1) de la matrice solide en fonction de
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que la conductivité thermique des grains de poussière est faible. On obtient ainsi
pour des conductivités thermiques égales à 10−4, 2 et 10 W.m−1.K−1, des profon-
deurs de cristallisation de 490, 435 et 375 m respectivement. En effet, plus le noyau
refroidit rapidement à partir de la surface, moins il dispose d’énergie pour cristalli-
ser la glace. D’autre part, au niveau de la zone qui a reçu l’énergie collisionnelle, le
processus de cristallisation qui a lieu quasi instantanément après l’impact, n’évolue
pas au cours du temps. Une fois que la cristallisation a eu lieu, l’énergie diffuse très
rapidement vers la surface puisque la conductivité de la glace, devenue cristalline,
est plus importante.
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Modèle B: Nous avons adopté une capacité calorifique égale à 1200 J.kg−1.K−1

pour les grains de poussière des noyaux cibles. La figure 4.13 donne l’évolution de
la température à l’intérieur du planétésimal pour une conductivité thermique des
grains de poussière égale à 10−4 W.m−1.K−1. La figure 4.14 donne la décroissance
temporelle de la température maximale atteinte à l’intérieur du noyau pour diffé-
rentes valeurs de conductivité thermique des grains de poussière. Le temps de retour
à l’équilibre thermodynamique est beaucoup plus long comparé au modèle A. Ceci
s’explique par une capacité calorifique globale plus élevée (la température augmente
moins au moment de la collision et décroit moins vite que le modèle A pour un
même intervalle de temps) et par l’absence de cristallisation à l’intérieur du noyau,
sa température ne dépassant pas 105 K. A cette température, le temps de diffusion
de la chaleur est plus court que celui de la cristallisation. La conduction thermique
globale du noyau reste alors celle de la matrice amorphe et des grains de pous-
sière. Les figures 4.12 et 4.14, avec respectivement une capacité calorifique de 3.T
et 1200 J.kg−1.K−1 montrent que, pour atteindre une température d’environ 50 K
(pour une conductivité thermique des grains de poussière égale à 10−4W.m−1.K−1),
il est nécessaire d’attendre près de 3000 ans pour le modèle A, tandis qu’il faut près
de 20000 ans pour le modèle B. Ce résultat s’explique par les faibles conductivités
thermiques de la glace amorphe et des grains de poussière et par la grande capa-
cité calorifique globale du noyau, qui permettent de conserver l’énergie collisionnelle
aussi longtemps dans le modèle B. Dans le modèle A, la grande conductivité ther-
mique de la glace cristalline associée à une capacité calorifique globale plus faible
permettent une décroissance de la température beaucoup plus rapide.

En revanche, lorsque la conductivité thermique des grains de poussière augmente,
les temps de retour à l’équilibre des deux modèles A et B deviennent similaires. La
grande conductivité thermique de ces grains diminue l’influence de la glace et de
la capacité calorifique sur le comportement thermique global du planétésimal (voir
figure 4.7).

Conclusion: pour un même rapport massique Jdust égal à 1, seul le modèle A
cristallise sur une profondeur de l’ordre de grandeur de la taille de l’impacteur. Le
modèle B ne cristallise pas. Les résultats sont valables quelle que soit la conductivité
thermique des grains de poussière, bien qu’elle ait une incidence sur l’amplitude de
cristallisation et sur le temps de retour à l’équilibre thermique du noyau cible. Ainsi,
le retour à l’équilibre thermique des noyaux cibles après collision est d’autant plus
lent que la conductivité des grains est faible et que la capacité calorifique volumique
du noyau est grande. Finalement, 3000 ans et 20000 ans tout au plus sont nécessaires
aux noyaux pour retrouver un équilibre thermique avec l’environnement extérieur
pour les modèles A et B respectivement. Lors de collisions multiples, une faible
conductivité thermique des grains et une faible capacité calorifique favoriseraient
alors la cristallisation du noyau cible. Toutefois, lorsque la cristallisation a lieu, la
chaleur diffuse plus rapidement que dans une glace amorphe et la température décroit
d’autant plus vite que la capacité calorifique est faible.
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χ - Influence du rapport massique Jdust

Ce rapport a une double influence sur le comportement thermique du noyau.
Lorsqu’il augmente, la capacité calorifique et la conductivité thermique des grains
de poussière ont une influence plus importante sur celles de la matrice solide du
planétésimal cible. En revanche, lorsque Jdust diminue, c’est l’inverse qui se produit:
l’influence de la glace d’H2O sur la capacité calorifique et la conductivité thermique
globale du noyau augmente. Le volume occupé par la glace d’H2O dans la matrice
solide, donné en figure 4.3, est d’environ 97 et 25% pour des rapports massiques
Jdust égaux à 0,1 et 10 respectivement. Dans chacune des sections correspondant
aux modèles A et B ci-après, comme pour l’étude de l’influence de la conductivité
thermique, on étudie l’influence des rapports massiques Jdust sur le comportement
thermique du noyau cible avec Jdust = 0,1 & 10 et une conductivité thermique de
10−4, 2 et 10 W.m−1.K−1.

Modèle A: Pour un noyau composé essentiellement de glace (Jdust = 0, 1), la
cristallisation du noyau s’effectue très rapidement après l’impact, quelle que soit la
conductivité thermique des grains de poussière. La température moyenne au moment
de l’impact, d’environ 115 K, est sensiblement plus élevée que celle obtenue lorsque
le rapport massique Jdust était égal à 1 (section précédente). Cette augmentation de
température est liée au volume de glace (97% au lieu de 76% pour Jdust = 1) qui
abaisse la capacité calorifique globale du noyau (voir Fig. 4.10), et fournit davantage
de chaleur au moment de la cristallisation. A 115 K, le temps de cristallisation est de
l’ordre de 1 an, alors que le temps de diffusion de la chaleur est de plusieurs centaines
d’années. La cristallisation engendrée par la collision produit une chaleur suffisante
pour qu’une fraction puisse progresser à l’intérieur de la cible (voir Fig. 4.15) et
cristalliser les couches sous jacentes (le restant diffusant vers la surface). Les cris-
tallisations successives des couches entretiennent alors la cristallisation globale du
noyau qui progresse avec une vitesse moyenne de 1 m par an.

Pour un noyau poussiéreux (Jdust = 10), la résolution directe de l’équation (4.7)
donnerait une température supérieure à 400 K sur toute la zone d’impact, quelle
que soit la conductivité thermique des grains de poussière. Cette température élevée
découle de la faible capacité calorifique de la poussière qui est le composant dominant
dans ce modèle. A cette température, la glace d’eau se liquéfie. Avec ce rapport
massique et cette capacité thermique, on atteint les limites du modèle qui n’est pas
conçu pour prendre en compte une fusion de la matrice de glace.

Modèle B: Avec un modèle riche en glace (Jdust = 0, 1), le noyau atteint une
température moyenne de 100 K au moment de la collision, et cela, quelle que soit la
conductivité thermique des grains. A cette température, la cristallisation a lieu en
un peu moins de 50 ans, ce qui reste inférieur au temps de diffusion de la chaleur vers
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la surface. Comme pour le modèle A, la cristallisation du volume de glace d’H2O
engendre une quantité de chaleur suffisante pour que cette cristallisation progresse
plus vite que la diffusion de la chaleur vers la surface. Les cristallisations successives
des couches entretiennent alors énergétiquement la cristallisation globale du noyau
avec une vitesse moyenne de 87 cm par an.

La figure 4.16 donne la température maximale atteinte à l’intérieur du noyau
cible au cours du temps pour un modèle riche en poussière (Jdust = 10) et une
conductivité thermique des grains égale à 10−4 et 2 W.m−1.K−1 respectivement.
Avec ce rapport massique, la glace ne cristallise pas, quelle que soit la conductivité
thermique adoptée. Pour ce modèle poussièreux (la poussière occupe 75% du volume
de la matrice solide du noyau cible, voir Fig. 4.3), ce sont les grains de poussière qui
régissent le comportement thermique du noyau. La grande capacité calorifique de la
poussière (Cdust = 1200 J.kg−1.K−1) engendre une capacité calorifique volumique
ρ.c(T ) du noyau supérieure d’au moins un facteur deux par rapport aux modèles
avec des rapports massiques Jdust égaux à 0,1 et 1 (voir Fig. 4.10). C’est cette
forte capacité calorifique qui diminue l’augmentation de la température au moment
de l’impact et empêche la cristallisation du noyau. Comparée à la figure 4.14 qui
montre le profil thermique d’un noyau avec un rapport massique Jdust égal à 1,
la figure 4.16 montre qu’il faut jusqu’à 10 fois plus de temps, soit près de 150000
ans, pour que le profil thermique du planétésimal cible, avec une conductivité de
la poussière très faible (Kdust = 10−4W.m−1.K−1), retourne à l’équilibre thermique.
Bien que la glace d’eau soit minoritaire, elle contribue pourtant à plus de 99%
à la conduction thermique de la chaleur dans le noyau (voir Fig. 4.8) et devrait
permettre au noyau de se refroidir aussi vite que dans le modèle avec un rapport
massique Jdust égal à 1. Cependant, la grande capacité calofirique globale du noyau
dans le modèle poussièreux (Jdust = 10) freine la décroissance de la température
du milieu et explique le temps nécessaire pour retourner à l’équilibre thermique.
En revanche, en augmentant la conductivité des grains à 10, c’est la poussière qui
apporte la plus grande contribution à la conduction de la chaleur dans la matrice
solide, et le noyau essentiellement constitué de poussière, retourne plus rapidement à
l’équilibre thermodynamique. Ainsi, 146000, 5500 et 2000 ans sont nécessaires pour
que le noyau retourne à l’équilibre thermique avec des conductivités thermiques
égales à 10−4, 2 et 10 W.m−1.K−1 respectivement.

Conclusion: Quelles que soient la capacité calorifique et la conductivité thermique
des grains de poussière, une seule collision suffit pour engendrer une cristallisation
totale du noyau cible pour un noyau composé à 97% de glace (Jdust = 0.1). Un
rapport massique Jdust égal à 10 pour le modèle A engendrerait une fusion des
couches de surface du noyau cible mais notre modèle ne permet pas de modéliser ce
processus physique. Pour un rapport massique Jdust identique, on n’observe pas de
cristallisation pour le modèle B.

On peut d’ores et déjà faire un bilan de cette première étude collisionnelle d’un
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planétésimal constitué uniquement de glace d’eau et de grains de poussière. Le mo-
dèle A (capacité calorifique de 3.T J.kg−1.K−1) montre que dans les cas extrêmes
de rapport massique Jdust, le noyau cible cristallise totalement (modèle pauvre en
poussière) ou se liquièfie (modèle riche en poussière). Seul le rapport massique Jdust
nominal indique une cristallisation qui ne se propage pas au delà d’un certain temps
et d’une certaine profondeur.

Le modèle B a quant à lui montré que pour un modèle appauvri en poussière
(Jdust = 0,1), la cristallisation du noyau cible crôıt avec le temps. En revanche, pour
un rapport massique Jdust plus élevé (1 et 10), le noyau cible ne cristallise pas, même
partiellement.

La figure 4.17 résume l’état physico-chimique de la structure du noyau pour
chaque modèle.

δ - Influence de la présence d’un volatil condensé dans les pores

La présence d’un volatil dont le condensat n’est stable qu’à très basse tempéra-
ture peut affecter le profil thermique du noyau lors de la collision, et diminuer les
effets d’une possible cristallisation, surtout s’il est présent en grande quantité. On
examine dans cette section l’influence de la présence de 10% de condensat de CO
dans les pores du noyau cible.

Modèle A: Quel que soit le rapport massique Jdust, la température au moment
de la collision est si élevée (environ 115 K) pour le volatil CO que la totalité du
condensat sublime à l’intérieur du réseau de pores sur la profondeur de l’insertion
de l’énergie. Cette sublimation totale du condensat engendre une pression partielle
moyenne du CO égale à 14 bars. Il est impossible de savoir si cette pression, très
élevée, ne pourrait pas “souffler” les couches de surface du noyau, tant la porosité
(et peut-être la fragilité structurelle du noyau cible) est importante. Néanmoins,
on considère par la suite que le planétésimal reste physiquement intact, puisqu’il a
déjà été supposé que l’objet, extrêmement poreux, pouvait résister à une collision
physique avec un autre objet de même densité. La sublimation du condensat de CO
sur la totalité de la profondeur d’insertion d’énergie absorbe une fraction de l’éner-
gie collisionnelle et engendre une diminution de la température des couches d’une
dizaine de Kelvin. L’énergie disponible pour cristalliser le noyau diminue alors, mais
les résultats montrent que, quel que soit le rapport massique Jdust (excepté le rapport
égal à 10), l’objet cible cristallise sur la profondeur d’insertion de l’énergie collision-
nelle. Cependant, la présence de CO condensé en grande quantité dans les pores, au
delà des 300 m, freine la cristallisation du noyau cible. Les moles de CO condensées
dans les pores absorbent le flux de chaleur provenant de la cristallisation des couches
situées au dessus du front de sublimation du CO, et évacuent la chaleur en s’échap-
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pant du noyau. Ainsi, pour un modèle riche en glace (Jdust = 0, 1), la cristallisation
atteint une profondeur maximale de 400 m sous la surface, alors qu’elle avait une
progression plus importante vers le centre du noyau en l’absence de ce volatil. Pour
un rapport massique Jdust égal à 1, à conductivité thermique globale équivalente, on
cristallise moins en présence de CO: la cristallisation n’atteint plus que 340m (avec
JCO = 0, 1) alors qu’elle était de 435 m (JCO = 0) pour une conductivité thermique
des grains de poussière égale à 2 W.m−1.K−1.

Modèle B: Avec une capacité calorifique globale plus élevée que le modèle A (et
donc une température plus faible au moment de la collision), seule une fraction du
CO condensé sublime à l’intérieur du réseau de pores au moment de la collision. On
rappelle que, pour le modèle A, tout le CO condensé sublimait sur une profondeur
de l’ordre de la taille de l’impacteur. Au moment de l’impact, la température atteint
environ 90 K sur la profondeur d’insertion de l’énergie. A cette température, le CO
condensé, en équilibre avec la phase gazeuse, devient liquide. Le modèle n’est pas
conçu pour prendre en compte l’écoulement de la phase liquide du CO. En revanche,
la pression de vapeur saturante, ainsi que la capacité calorifique du volatil restent
valides dans ce domaine de température (voir Fig. D.1). De plus, la pression atteinte à
l’intérieur des pores au moment de l’impact est en moyenne égale à 2,7 bars, pression
très élevée, même si elle reste inférieure à celle créée dans le modèle A au moment
de la collision. On néglige par la suite, tout comme dans le modèle A, les effets d’une
telle pression ainsi que les écoulements que pourrait induire la fusion/liquéfaction
du CO dans le noyau cible.

Finalement, comme le modèle A, quel que soit le rapport massique Jdust, la
présence de CO condensé dans les pores empêche davantage la cristallisation du
noyau cible en absorbant l’énergie collisionnelle. On illustre graphiquement ci-après
les effets d’une collision sur un noyau composé de CO. La figure 4.18 donne le profil
thermique du noyau cible au cours du temps pour une capacité calorifique égale
à 1200 J.kg−1.K−1, un rapport molaire JCO égal à 10% et une conductivité des
grains de poussière Kdust égale à 10−4 W.m−1.K−1. Avant la collision, la couche de
CO se trouve à 20 m sous la surface du noyau cible. Au moment de la collision,
il se crée une dichotomie thermique à l’intérieur de ce noyau. Les couches qui ne
contiennent pas de condensat, soient les 20 premiers mètres, ont une température
avoisinant les 100 K. En revanche, les couches qui contiennent du CO condensé ont
une température inférieure d’environ 10 K à celle des couches sans condensat. Cette
dichotomie thermique au moment de la collision est liée à l’absorption d’une grande
quantité d’énergie par la sublimation partielle du CO dans le réseau de pores. Après
la collision, en l’espace d’un mois à un mois et demi, compte tenu de la température
à l’intérieur du noyau et de la volatilité du CO, le noyau cible a été appauvri en
CO sur près de 280 m, soit la quasi totalité de la profondeur ayant reçu l’énergie
de collision. Durant ce laps de temps, le noyau est passé de 90 K à environ 70–
80 K pour les couches ayant reçu cette énergie. La figure 4.19 donne la densité
molaire des condensats de CO dans le noyau en fonction de la distance au centre
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du noyau. Une grande quantité de ce CO sublimé s’est échappée du noyau cible,
mais une fraction non négligeable s’est condensée plus en profondeur, diminuant
alors la porosité jusqu’à 40% sous l’interface de sublimation du CO (voir fig. 4.19)
et formant un bourrelet de masse et d’énergie très important. La figure 4.20 donne
la température maximale atteinte à l’intérieur du noyau cible pour un modèle avec
du CO et un modèle sans CO pour une capacité calorifique des grains égale à 1200
J.kg−1.K−1, une conductivité thermique des grains égale à 10−4 W.m−1.K−1 et un
rapport massique Jdust égal à 1. La présence du CO dans les pores de la matrice
de glace et de poussière accélère le retour à l’équilibre thermique du noyau cible en
absorbant une grande quantité d’énergie lors de la sublimation du volatil.

Conclusion: La présence de condensat de CO en quantité non négligeable
(10% en mol d’H2O) dans le réseau de pores réduit l’amplitude de cristallisation et
empêche sa progression dans le noyau cible en absorbant l’énergie collisionnelle lors
de sa sublimation. La recondensation en profondeur d’une partie des volatils forme
une barrière énergétique très importante difficilement franchissable énergétiquement
par le flux de chaleur provenant de la collision et de la cristallisation des couches
supérieures. En dessous de cette barrière énergétique, le noyau cible reste physico-
chimiquement intact. Les résultats obtenus avec un modèle composé uniquement de
glace d’eau et de poussière constituent alors une valeur limite supérieure de l’état
de transformation physico-chimique du noyau cible.
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10km après un impact avec un projectile de 300m. Cdust = 1200 J.kg−1.K−1; Kdust =
10−4 W.m−1.K−1; Jdust = 1; JCO = 0.1.

- 128 -



4.4 Résultats.

Distance au centre du noyau (km)

8.88.6 9.0 9.2 9.4 9.6 9.8 10.0

D
en

si
té

 m
o

la
ir

e 
d

e 
C

O
 d

an
s 

le
s 

p
o

re
s 

(m
o

l m
-3

)

1000

0

2000

3000

4000

5000

6000

1000 

1000 

5001 

avant collision

temps en année

après collision

K
dust

=10-4 W.m-1K-1

J
dust

=1  (en masse)

C
dust

=1200 J.Kg-1.K-1

J
CO

=0.1  (en mol)
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4.4.2 Etude d’une série de collisions

L’étude préliminaire nous a permis de comprendre de quelle manière les différents
paramètres physiques pouvaient influer sur le comportement thermique du noyau
cible, et de déterminer quels pouvaient être ceux qui avaient la capacité d’engendrer
une transformation physico-chimique du noyau cible. La taille de l’impacteur, ainsi
que le moment de la première collision (t = 1000 ans) que nous avons choisis étaient
arbitraires. Cependant, la température du planétésimal est un paramètre important
lorsque l’on se trouve à la limite d’une possible transformation physico-chimique. Le
temps écoulé avant le premier impact, nécessaire pour que l’intérieur du planétésimal
soit à l’équilibre thermique avec l’environnement extérieur, est sans doute insuffisant
au regard du temps que pourrait passer un tel objet dans cette région sans subir
une seule collision (107 à 108 ans suivant sa taille d’après Stern et al., 1995; Davis &
Farinella, 1997; Durda & Stern, 2000). On peut supposer alors que le profil thermique
du noyau avant la collision pourrait être beaucoup plus plat si les collisions n’avaient
lieu que plusieurs dizaines de milliers d’années après la formation du planétésimal.
La figure 4.21 montre ainsi que le profil obtenu pour un modèle pauvre en CO
(JCO = 0) au bout de 2.105 ans est plus plat et plus élevé en température (T >
40 K) que ne l’était celui obtenu au bout de 1000 ans avec les mêmes paramètres
physiques, pour les 1000 premiers mètres sous la surface du noyau cible. Nous avons
également reproduit la même expérience avec un planétésimal qui contient cette
fois-ci du CO condensé en grande quantité (JCO = 0, 1) dans les pores. Les résultats
montrent que la profondeur de l’interface de CO progresse de 300 m sous la surface
de la cible en approximativement 300000 ans pour un modèle B ayant un rapport
massique Jdust égal à 1 et une conductivité des grains de poussière égale à 10−4 et 2
W.m−1.K−1. La collision avec un impacteur de 300 m au delà de ce laps de temps
n’engendrerait donc pas d’intéraction immédiate entre l’énergie collisionnelle et la
phase condensée du CO à l’intérieur du noyau cible. De plus, nous avons vu que le
profil thermique après la collision décroissait davantage en présence de CO condensé
dans les pores de la matrice solide. On peut donc affirmer que les collisions qui vont
être simulées sur un modèle de planétésimal sans CO peuvent donner des résultats
physiques qui constituent des valeurs limites supérieures.

Afin de donner une valeur limite supérieure à une possible transformation physico-
chimique du noyau cible, nous avons décidé d’imposer sur l’ensemble du noyau une
température initiale identique de valeur égale à celle de la surface à l’équilibre ther-
mique, soit 46 K à 35 UA. Ce profil de température pourrait être celui d’un noyau
dont la température de formation serait égale à 46 K, ou bien un profil thermique
acquis par un noyau ayant passé un temps infini à cette position dans la ceinture de
Kuiper. Avec ce profil thermique, nous avons réitéré les tests effectués dans la sec-
tion précédente avec une seule collision et un impacteur de 300 m. La transformation
physico-chimique de la cible a lieu dès le premier impact pour les rapports massiques
Jdust du modèle B qui ne donnaient pas de cristallisation avec le profil thermique
âgé de 1000 ans. C’est l’augmentation de la température initiale de 16 K sur l’en-
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Fig. 4.21 - Profil de température à l’intérieur du noyau cible à environ t = 2.105 ans.
Cdust = 1200 J.kg−1.K−1; Kdust = 2 W.m−1.K−1; Jdust = 1.
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semble du noyau qui accrôıt la température de la zone collisionnelle au moment de
l’impact et permet la critallisation partielle du noyau. Les résultats montrent, tout
comme avec le modèle A, que la cristallisation du noyau a lieu sur une profondeur
de l’ordre de la taille de l’impacteur, avec une légère augmentation de la profondeur
de cristallisation de quelques pourcents.

On propose dans cette section d’effectuer une série de collisions sur une longue
durée avec ce profil thermique plat, et de déterminer un intervalle de temps entre
chaque collision qui permette une évolution physico-chimique du noyau cible. Les
cibles étudiées ont un rayon de 10 et 100 km et correspondent chacune à une section
ci-dessous. A chaque taille de cible, on étudie une série de rayons d’impacteurs
possibles jusqu’à la taille limite maximale à ne pas dépasser, pour voir l’influence
du volume du projectile sur l’évolution thermique de la cible. Bien qu’il ait déjà été
déterminé que le rayon maximal de l’impacteur était limité à 3-5% de celui de la
cible lorsque celle-ci a un rayon de 10km, on étudie l’effet d’un impacteur dont le
rayon pourrait atteindre 10% de celui de la cible, exactement comme pour la cible
de 100 km.

Compte tenu des résultats obtenus au cours de l’étude préliminaire, nous avons
recherché un intervalle de temps entre chaque collision qui permette la propagation
de la cristallisation à l’intérieur du noyau pour les modèles A et B avec un rapport
massique Jdust égal à 1, et pour un modèle B avec un rapport massique Jdust égal
à 10. Les modèles A et B avec un rapport massique Jdust égal à 0,1 cristallisent
complètement avec une unique collision en l’absence de CO condensé dans la ma-
trice solide. En présence de CO, tous les modèles ont montré que la transformation
physico-chimique du noyau cible étaient stoppée prématurément, quelle que soit la
taille de l’impacteur et la température initiale choisie (30 ou 46 K). Les noyaux cibles
de 10 et 100 km sont donc composés uniquement de glace d’H2O et de poussière pour
les modèles A et B. On rappelle que le modèle A avec un rapport massique Jdust
égal à 10 n’est pas étudié compte tenu de la température très élevée de la matrice
solide après une collision (fusion de la glace d’H2O).

La faible conductivité thermique des grains de poussière favorise la cristallisation
parce qu’elle augmente le temps de retour à l’équilibre thermodynamique du noyau
cible. Pour cette raison, nous avons effectué les tests avec la plus faible des conduc-
tivités thermiques (Kdust = 10−4W.m−1.K−1) et les rapports massiques Jdust appro-
priés comme indiqué ci-dessus. Pour chaque taille d’impacteur, nous recherchons un
intervalle de temps qui permette la propagation au noyau cible de la transformation
physico-chimique engendrée par les collisions successives.
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Cible de 10km

Les rayons d’impacteur testés pour cette cible sont 10, 100, 300 et 1000m. Les
figures 4.22 et 4.23 donnent l’intervalle de temps entre chaque collision qui permet la
progression de la cristallisation en fonction de la taille de l’impacteur, respectivement
pour les modèles A et B avec un rapport massique Jdust égal à 1, et pour le modèle
B avec un rapport massique Jdust égal à 10. La zone grisée de chacune des figures
indique la région où le rayon du projectile dépasse les 10% de celui de la cible, limite
que nous nous sommes imposés pour ne pas la détruire. Pour un rapport massique
Jdust égal à 1 (voir Fig. 4.22), quel que soit le modèle (A ou B), la cristallisation
ne progresse que si l’intervalle de temps entre les impacts devient excessivement
court. Ainsi, 5000 et 10000 ans entre les collisions sont nécessaires pour les plus gros
impacteurs des modèles B et A respectivement (Jdust = 1). La différence d’intervalle
de temps entre deux collisions pour les modèles A et B trouve son origine dans la
différence de valeur de la capacité calorifique des grains de poussière: plus la capacité
calorifique est faible, plus l’élévation de température est importante et plus le laps
de temps entre deux collisions peut être important. Pour les projectiles de petite
taille, le temps de diffusion de la chaleur vers la surface, en compétition avec le
temps de cristallisation du noyau cible, décrôıt d’autant plus vite que l’épaisseur du
noyau cible recevant l’énergie collisionnelle est petite. La faible différence observée
entre les deux modèles pour les intervalles de temps entre les collisions devient alors
négligeable à mesure que la taille de l’impacteur diminue.

Quelle que soit la taille de l’impacteur, le front de cristallisation du noyau cible
ne progresse pas sans flux de chaleur quasi continu provenant des collisions. En
espaçant ou en arrêtant les collisions successives qui ont lieu à intervalle de temps
régulier, la progression de la cristallisation du noyau s’arrête progressivement (zone
située au dessus de la courbe). L’augmentation de l’intervalle de temps entre deux
collisions ne fait que réchauffer le noyau cible sans créer nécessairement les conditions
thermiques d’une progression du changement de phase de la glace. Inversement, la
réduction de cet intervalle de temps pour les plus gros des impacteurs (Rp > 100
m) crée en revanche les conditions thermiques d’une fusion de la matrice solide
(zone située en dessous de la courbe). Finalement, les conditions d’une progression
de la transformation physico-chimique du noyau cible résultent d’un équilibre entre
la température engendrée lors d’une collision (qui ne dépend que de la capacité
calorifique des différents composants), la diffusion de l’énergie collisionnelle vers la
surface et au reste du noyau, et l’intervalle de temps entre deux apports énergétiques.
Un déséquilibre dans cette combinaison de paramètres peut engendrer l’absence de
progression de transformation physico-chimique ou bien la fusion de la matrice de
glace.

Pour une cible poussiéreuse (Jdust =10, modèle B uniquement, voir Fig. 4.23), les
intervalles de temps entre les collisions, pour les différentes tailles d’impacteur, sont
semblables aux modèles A et B, avec un rapport massique Jdust égal à 1. Ainsi, 500 et
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détruire la cible. Cdust = 3.T (A) & 1200 (B) J.kg−1.K−1; Kdust = 10−4 W.m−1.K−1;
Jdust = 1.
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5000 ans sont indispensables pour des projectiles de 300 et 1000 m respectivement.
Ici aussi, un laps de temps plus grand entre les collisions ne permet pas la progression
de la cristallisation alors qu’un laps de temps plus court engendre une fusion des 25%
de glace (en volume) de la matrice solide. Pour les petits impacteurs, il semble plus
facile de cristalliser avec ce modèle plutôt qu’avec le modèle Jdust = 1. La proximité
de la zone d’impact avec la surface engendre le refroidissement rapide de la cible.
Ce refroidissement est d’autant plus rapide que la capacité calorifique volumique du
noyau est faible. La grande capacité calorifique volumique du noyau (modèle B avec
Jdust = 10) favorise alors davantage la cristallisation pour les petits impacteurs que
les modèles précédents (modèles A & B avec Jdust = 1).

Pour un même intervalle de temps entre les collisions, la présence de 10% de CO
réduit davantage temporellement et graduellement la progression de la cristallisation.
Il est cependant impossible de réduire l’intervalle de collision sans engendrer de fusion
des couches déjà appauvries en CO.

Cible de 100km

Les tailles d’impacteur testées pour cette cible sont 10, 100, 300, 1000 et 10000 m.
Les modèles A et B avec un rapport massique Jdust égal à 0,1 cristallisent progressi-
vement avec une unique collision en l’absence de CO condensé dans la matrice solide.
En revanche, en présence de CO, la transformation physico-chimique du noyau cible
est ralentie, quelle que soit la taille de l’impacteur. Tout comme la cible de 10 km,
les modèles A et B avec des rapports massiques Jdust supérieurs à 0,1 ne cristallisent
pas progressivement mais uniquement sur une profondeur équivalente à la taille de
l’impacteur pour une collision unique.

Les figures 4.24 et 4.25 donnent l’intervalle de temps entre chaque collision qui
permet la progression de la cristallisation en fonction de la taille de l’impacteur
pour, respectivement, les modèles A et B, avec un rapport massique Jdust égal à 1,
et pour le modèle B avec un rapport massique Jdust égal à 10. La zone grisée de
chacune des figures indique la région où le rayon du projectile dépasse les 10% de
celui de la cible, limite que nous nous sommes imposés pour ne pas la détruire. Les
intervalles de collisions pour les impacteurs ayant une taille inférieure ou égale à
1000 m sont rigoureusement identiques à ceux déterminés pour une cible de 10 km
quel que soit le modèle (A ou B) et le rapport massique Jdust: les mêmes causes
provoquent des effets similaires. Les divergences sur le laps de temps entre deux
collisions qui étaient apparues entre les modèles A et B avec un rapport massique
Jdust égal à 1 pour les projectiles de 300 et 1000 m disparaissent pour ceux de 10
km (voir Fig. 4.24). Entre 300 et 1000 m, seule la capacité calorifique, qui influe
sur la température au moment de la collision, influe sur le laps de temps entre deux
collisions nécessaire pour engendrer une cristallisation progressive du noyau cible.
L’élévation de température au moment de l’impact qui est supérieure pour le modèle
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Fig. 4.23 - Cible de 10 km - Intervalle de temps entre chaque collision pour permettre
la progression de la cristallisation en fonction du rayon de l’impacteur pour une cible de 10
km de rayon. La zone grisée correspond à un rayon d’impacteur supérieur à 10% capable
de détruire la cible. Cdust = 1200 J.kg−1.K−1; Kdust = 10−4 W.m−1.K−1; Jdust = 10.
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Transneptunienne

A, augmente alors légérement ce laps de temps. Au delà de 1000 m, le temps de
diffusion de la chaleur à travers le noyau augmente et diminue alors l’influence de la
capacité calorifique sur le temps de retour à l’équilibre thermique de la cible et donc
sur le laps de temps entre deux collsions. Pour les modèles A et B (Jdust = 1), 100000
ans entre chaque collision de projectiles de 10 km sont nécessaires pour engendrer
une progression de la cristallisation. Pour la même taille de projectile, pour le modèle
B (Jdust = 10), un million d’années sont indispensables entre chaque collision pour
engendrer une progression de la transformation physico-chimique du noyau.

Finalement, même avec une taille de projectile égale à 10 km, le front de cristalli-
sation du noyau cible ne progresse pas sans apport continu de chaleur provenant des
collisions. Là aussi, en espaçant les collisions successives qui ont lieu à intervalle de
temps régulier, la progression de la cristallisation du noyau s’arrête progressivement
(zone située au dessus de la courbe). Inversement, l’augmentation de l’intervalle de
temps entre deux collisions crée les conditions thermiques d’une fusion de la matrice
solide (zone située en dessous de la courbe).

Discussion

Les laps de temps obtenus sont excessivements courts si on les compare aux
prédictions de Durda & Stern (2000). Ces derniers prédisent qu’un objet cible de
100 km de rayon, situé à 35 UA, essuierait 1 collision tous les 3,5.109 ans avec un
impacteur de 10km; 1 collision tous les 6,5.107 à 1,5.108 ans avec un impacteur de 1
km; et 1 collision tous les 1000 à 6000 ans avec un impacteur de 4 m. Pour les mêmes
tailles d’impacteur, on obtient un laps de temps entre deux collisions d’environ 104 à
106 ans (Rp= 10km), 104 ans (Rp= 1 km) et 1 à 10 ans (Rp= 10 m). Pour une cible
plus petite, leurs prédictions collisionnelles sont davantage espacées dans le temps,
alors que les nôtres ne changent pas d’ordre de grandeur.

Les résultats ont été obtenus en majorant les effets susceptibles de produire
une modification physico-chimique du noyau. Parallèlement, on a diminué les effets
de conduction thermique de manière à accrôıtre le temps de résidence de l’énergie
collisionnelle pour favoriser la transition de phase de la glace amorphe et faciliter
la progression de cette modification physico-chimique. Les résultats montrent qu’un
laps de temps entre deux collisions plus grand que ceux déterminés dans les figures
4.22, 4.23, 4.24 et 4.25 ne crée pas de progression de la modification physico-chimique
engendrée par la première collision alors qu’un laps de temps plus court engendre en
revanche une fusion de la glace d’H2O. Les laps de temps déterminés apportent donc
une contrainte très forte sur l’environnement collisionnel nécessaire pour engendrer
une progression de la modification physico-chimique du noyau cible, puisqu’ils ne
peuvent bénéficier d’un écart aux valeurs calculées. Nous sommes forcés de constater
que les laps de temps que nous avons déterminés, et ceux prédits par Durda & Stern
(2000), sont complètement disjoints. Si les prédictions de ces derniers sont justes,
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Fig. 4.24 - Cible de 100 km - Intervalle de temps entre chaque collision pour permettre
la progression de la cristallisation en fonction du rayon de l’impacteur pour une cible de
100 km de rayon. La zone grisée correspond à un rayon d’impacteur supérieur à 10%
capable de détruire la cible. Cdust = 3.T (A) & 1200 (B) J.kg−1.K−1; Kdust = 10−4

W.m−1.K−1; Jdust = 1.

- 139 -



4. Etude Collisionnelle des Planétésimaux dans la Région
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Fig. 4.25 - Cible de 100 km - Intervalle de temps entre chaque collision pour permettre
la progression de la cristallisation en fonction du rayon de l’impacteur pour une cible de 100
km de rayon. La zone grisée correspond à un rayon d’impacteur supérieur à 10% capable
de détruire la cible. Cdust = 1200 J.kg−1.K−1; Kdust = 10−4 W.m−1.K−1; Jdust = 10.
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alors les figures 4.22, 4.23, 4.24 et 4.25 indiquent clairement qu’il n’est pas possible
d’engendrer une modification physico-chimique qui progresse à l’intérieur du noyau
cible lors de collisions successives dans l’environnement collisionnel actuel.

4.5 Conclusion

La méconnaissance de la composition et des propriétés physico-chimiques des
objets composés de glaces a conduit, dans une première phase, à étudier l’influence
des paramètres physico-chimiques (capacité calorifique, conductivité thermique des
grains de poussière, rapport massique Jdust et rapport molaire JCO) sur l’évolution
thermique des noyaux cibles après une seule collision, et à déterminer ceux qui fa-
vorisent une évolution physico-chimique du noyau cible. En considérant initialement
une matrice de glace amorphe, les résulats ont montré que seul le rapport massique
poussière/glace Jdust influait fortement sur l’évolution physico-chimique du noyau
cible après une seule collision et en l’absence de condensat de CO. Avec un modèle
constitué à 97 % de glace en volume (Jdust = 0,1), la transformation physico-chimique
du noyau cible évolue spontanément vers le centre de la cible grâce à la réaction exo-
thermique de la cristallisation de la glace d’H2O (Jdust = 0,1). En revanche, avec
une masse poussièreuse plus importante, la transformation physico-chimique, lors-
qu’elle a lieu, ne progresse pas à l’intérieur du noyau. La présence de condensat de
CO, à hauteur de 10% de moles d’H2O, arrête prématurément la progression de
la transformation physico-chimique du noyau cible, quels que soient les paramètres
adoptés.

Compte tenu des résultats obtenus dans cette première phase d’étude collision-
nelle, nous avons recherché dans une seconde partie, à effectuer une série de colli-
sions pendant un temps infini sur un même noyau cible, et à déterminer un laps
de temps entre chaque collision qui permette la propagation de la transformation
physico-chimique des couches impactées au noyau cible. Pour l’ensemble des colli-
sions simulées, nous avons systématiquement favorisé la création d’une transforma-
tion physico-chimique de l’objet cible, en négligeant les cassures et les ablations de
couches successives qu’entrâınerait naturellement toute collision entre deux corps.
Ainsi, les simulations de collisions effectuées sont “non destructives” et “non érosi-
ves”. La cible est toujours restée physiquement intacte quel qu’ait pu être le nombre
de collisions, et cette intégrité physique a favorisé l’accumulation de chaleur apportée
par les collisions successives, à l’intérieur du noyau cible. De plus, puisque le modèle
de noyau cométaire est unidimensionnel, les collisions successives ont eu lieu sur une
même zone géographique de la cible et ont favorisé encore une fois l’accumulation
de chaleur dans le noyau. Malgré ces effets d’accumulation d’énergie qui auraient pu
favoriser une transformation physico-chimique de la cible à long terme, on constate
que les intervalles de temps entre chaque collision, qui permettent cette évolution
physico-chimique, sont excessivement courts comparés aux prédictions effectuées par
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Durda & Stern (2000). Ainsi, nos modèles raisonnablement poussièreux (Jdust = 1)
et très poussièreux (Jdust = 10) n’engendrent de progression de la cristallisation que
si les intervalles de temps entre les collisions sont de l’ordre de 5000 à 10000 ans
pour l’ensemble des modèles (cible de 10 et 100 km confondus), avec un impacteur
de 1 km. En revanche Durda & Stern (2000) indiquent que l’échelle de temps entre
deux collisions sur une même cible de 100 km de rayon avec un impacteur de 1 km
de rayon est de l’ordre de 6,5.107 à 1,5.108 ans. Ces auteurs déclarent aussi qu’une
cible de 100 km de rayon serait touchée par un impacteur de 4 m tous les 1000 à
6000 ans. Pour engendrer une progression de la transformation physico-chimique du
noyau cible, nous avons déterminé qu’il devrait essuyer une collision tous les 1 à 10
ans sur la même zone géographique. Seuls les modèles extrêmement peu poussiéreux
(Jdust = 0,1) et sans condensats de CO (JCO = 0) à l’intérieur de la matrice solide
ont montré une progression de la transformation physico-chimique avec une seule
collision dès que l’impacteur atteint un rayon de 100 m.

Indépendamment de la taille de la cible et de la composition physico-chimique du
modèle (excepté le modèle avec Jdust égal à 0,1 et sans CO), les intervalles de temps
entre les collisions sont excessivement courts comparés aux prédictions de Durda &
Stern (2000). Des laps de temps aussi courts, et de surcrôıt sur une même zone géo-
graphique du noyau cible (modèle unidimensionnel), semblent impossibles sur une
longue période. Or, il est nécessaire que la période collisionnelle soit suffisamment
longue pour qu’un flux de chaleur suffisant puisse progresser à l’intérieur du noyau
cible et entretenir sa cristallisation. En effet, une variation du laps de temps déter-
miné (augmentation ou diminution) empêche toute forme de progression de transfor-
mation physico-chimique du noyau cible. Ainsi, un laps de temps plus court engendre
la fusion de la glace d’H2O de la matrice solide, tandis qu’un laps de temps plus long
n’engendre aucune progression de changement de phase des différentes glaces. Les
conditions d’une progression de la transformation physico-chimique du noyau cible
résultent d’un équilibre entre la chaleur apportée lors d’une collision (qui ne dépend
que de la capacité calorifique des différents composants), de la diffusion de cette
chaleur vers la surface et au reste du noyau (qui dépend de la conduction thermique
des différents composants, de la profondeur d’insertion de l’énergie collisionnelle et
de la capacité calorifique volumique du noyau), et de l’intervalle de temps entre deux
apports énergétiques. Un déséquilibre dans cette combinaison de paramètres peut
engendrer l’absence de progression de transformation physico-chimique ou bien la
fusion de la matrice de glace.

De plus, les tests ont été effectués avec la conductivité la plus faible de manière à
favoriser ces transformations physico-chimiques. L’intervalle de temps entre les colli-
sions pourrait alors décrôıtre davantage avec une conductivité thermique des grains
de poussière beaucoup plus importante. On rappelle également que la présence de
condensats de volatils à l’intérieur de la matrice poreuse stopperait prématurément
toute transformation physico-chimique du noyau cible avec un même intervalle de
temps entre collisions. Enfin, la possible évolution physico-chimique du noyau cible
est basée sur l’hypothèse que la glace d’H2O composant la matrice solide est amorphe
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à l’origine (Kouchi et al., 1994) et que la transition de phase“glace amorphe”–“glace
cristalline”, liée à l’augmentation de sa température, est une réaction exothermique.
Dans le cas où cette réaction serait endothermique 1, l’apport énergétique des col-
lisions n’engendrerait pas de progression de l’évolution physico-chimique du noyau
cible.

Compte tenu des limites imposées par le modèle et des approximations qui ont
été faites (et qui ont permis d’amplifier le processus d’évolution physico-chimique),
on peut affirmer que, dans le cas d’un modèle de noyau raisonnablement poussiéreux
avec différentes glaces, la transformation physico-chimique n’a lieu qu’à l’endroit de
la collision sur une profondeur de l’ordre de la taille de l’impacteur et ne progresse
pas à l’intérieur de la cible. Si l’on ne peut pas affirmer avec certitude que les objets
de Kuiper ou les noyaux cométaires sont primitifs, on peut toutefois affirmer que le
processus collisionnel ne leur a pas fait subir d’altérations physico-chimiques internes
significatives.

1Kouchi & Sirono (2001) ont montré que la cristallisation d’une glace d’eau amorphe contenant
des impuretés était endothermique (voir section 2.2.3).
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Conclusion Générale

La modélisation de planétésimaux composés de glaces a nécessité dans un pre-
mier temps un éclaircissement sur les processus de formation des glaces dans le milieu
interstellaire et le disque protoplanétaire. Les scénarios de formation des planétési-
maux créés au delà de la “ligne des glaces”, montrent qu’ils sont constitués de grains
de poussière et de glaces amorphes formées dans la nébuleuse interstellaire (s’ils ont
été fabriqués dans la région transneptunienne), ou bien de glaces cristallines formées
dans le disque protoplanétaire. Ces glaces peuvent prendre la forme de condensats
purs, d’hydrates ou de clathrates hydrates, suivant l’efficacité du processus de cla-
thration et l’abondance des molécules.

L’application du modèle de formation des glaces à l’étude spécifique de l’enrichis-
sement en volatils des atmosphères des planètes Jupiter et Saturne, a montré que
le processus de clathration des volatils était un processus physico-chimique satisfai-
sant, mais pas nécessaire, pour expliquer ces enrichissements et satisfaire la masse
critique d’éléments lourds de ces planètes estimée par Fortney & Hubbard (2003) et
Guillot (2005). La diversité structurelle des glaces formées dans les disques protopla-
nétaires associée à une diversité de composition physico-chimique initiale de la phase
gazeuse des nébuleuses primitives, ont une grande incidence sur la structure interne
et l’évolution thermique des planètes formées. A partir du modèle de formation des
glaces, nous avons montré que cette diversité pouvait aboutir à la formation de pla-
nètes “océan”, froides ou chaudes composées majoritairement d’eau, ou de planètes
“carbonées” déshydratées.

Les processus de formation des glaces étudiés en fonction de la composition ini-
tiale de la phase gazeuse de la nébuleuse insterstellaire et du disque protoplanétaire
permettent d’élaborer une structure et une composition physico-chimique d’un mo-
dèle de planétésimal. Les structures de glace formées dans le milieu interstellaire et
le disque protoplanétaire sont très diverses. Cependant, bien que prenant en compte
les différents processus et approximations physico-chimiques décrits ci-après, le mo-
dèle de planétésimal que nous avons développé dans un second temps, ne considère
qu’un nombre limité de structures de glace (amorphe – cristalline pure):

• le planétésimal est modélisé comme un mélange de grains de poussière (élé-
ments réfractaires) et de glaces (H2O étant majoritaire)
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• la principale source de chaleur est le Soleil
• la diffusion de la chaleur à travers le noyau s’effectue par conduction thermique

dans la matrice poreuse
• les changements de phase considérés sont ceux de sublimation/condensation de

l’ensemble des volatils (suivant leurs températures de sublimation respectives)
et celui de cristallisation de la glace (lorsqu’elle est amorphe à l’origine)
• la cristallisation est un changement de phase exothermique
• lorsque la glace est amorphe, une fraction de volatils représentant jusqu’à 10%

en mole d’H2O peut être piégée dans la matrice de glace d’H2O et être relâchée
lors de sa cristallisation
• la phase gazeuse des différents éléments chimiques diffuse à travers un réseau de

pores ouvert. Cette diffusion trouve son origine dans l’existence d’un gradient
de pression
• l’advection de la phase gazeuse permet l’échange de l’énergie thermique qu’elle

contient avec le milieu environnant
• l’ensemble des processus physico-chimiques est toujours considéré en équilibre

thermodynamique

Dans ce modèle, les différents changements de phase considérés ne prennent pas
en compte la totalité des différentes structures cristallines de glace qui peuvent
exister. Cependant, cette représentation simplifiée permet quand même de donner
une idée de l’évolution physico-chimique d’un objet dit “primitif”.

La modélisation numérique d’un planétésimal qui peut être sujet à de nombreux
changements de phase (qui peuvent apparâıtre simultanément) a nécessité la stabi-
lisation numérique et mathématique du système afin d’assurer la conservation des
quantités physiques (énergie et masse) à l’intérieur du modèle. L’amélioration du
modèle de noyau cométaire par rapport aux modèles existants (d’un point de vue
numérique) a permis de gagner au moins un ordre de grandeur sur l’erreur au bi-
lan de masse. L’utilisation des volumes finis comme méthode de discrétisation et
l’application de la représentation mathématique proposée par Orosei et al. (2001)
a permis la réduction des erreurs locale et globale sur la conservation de masse du
modèle, et la stabilisation du système. Dans le cadre d’études à long terme d’ob-
jets de type “cométaire”, ces améliorations permettent d’obtenir une représentation
physico-chimique plus fiable, et elles garantissent, quelle que soit la durée de l’étude,
l’exactitude des flux de gaz produits en sortie du noyau et celle de la progression de
la transformation physico-chimique du modèle, ces deux phénomènes étant associés.

Malgré les améliorations apportées au modèle de planétésimal, ce dernier contient
quelques limitations physico-chimiques et structurelles. En effet, la nature unidi-
mensionnelle du modèle développé ne prend en compte que les transferts radiaux
de chaleur et de masse. Les processus physico-chimiques qui s’y produisent consti-
tuent alors une valeur limite supérieure puisque les transferts de chaleur et de masse
sont négligés sur les côtés. D’autre part, l’absence de données sur les propriétés ther-
miques et physiques de certains constituants (éléments réfractaires et glaces, et leurs
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capacités calorifiques, conductivités thermiques...) à basse température (30-200 K)
impose davantage de simplification dans le traitement de la conductivité et de la ca-
pacité calorifique globale de la matrice solide. Enfin, l’équilibre thermodynamique,
imposé lors des changements de phase des éléments chimiques, permet de stabili-
ser davantage le système numérique, mais empêche toute étude d’un système hors
équilibre.

L’étude, à partir du modèle de planétésimal que nous avons développé, d’une
série de collisions “non destructives” et “non érosives” sur deux cibles de 10 et 100
km de rayon, a permis de montrer qu’elle ne pouvait pas engendrer de progression
de la transformation physico-chimique d’objets cibles avec une composition physico-
chimique initiale raisonnable (rapport massique Jdust égal à 1 & rapport molaire JCO
égal à 0 ou 0,1). Les laps de temps entre collisions à partir desquels une modification
physico-chimique profonde des objets cibles a été constatée sont extrêmement courts
si on les compare aux prévisions de Durda & Stern (2000), bien que certaines ap-
proximations et paramètres physiques adoptés, comme la nature unidimensionnelle
du modèle, l’absence d’ablation de matière lors des collisions, ou la prescription de
paramètres physiques favorables (conductivité thermique et capacité calorifique des
grains de poussière faibles), aient permis l’accumulation de chaleur à l’intérieur de
l’objet cible. On peut donc supposer que la transformation physico-chimique, lors-
qu’elle s’est produite, n’a eu lieu qu’à l’endroit de la collision sur une profondeur de
l’ordre de la taille de l’impacteur. Si l’on ne peut pas affirmer avec certitude que le
cœur des objets de Kuiper, ou des noyaux cométaires, a conservé une composition
physico-chimique primitive, l’utilisation de ce modèle, malgré ses limitations, nous
permet d’affirmer que le centre de ces objets n’a pas été altéré thermiquement de
manière significative par le processus collisonnel.

La physico-chimie à l’intérieur des noyaux cométaires pourrait être beaucoup
plus complexe que celle décrite et modélisée dans cette thèse. Ainsi, même avec une
structure amorphe à l’origine, la formation de structures clathrates durant la tran-
sition de phase de la glace n’est pas à exclure. Schmitt et al. (1992) ont montré en
effet que la cristallisation d’un mélange de glaces d’H2O amorphe, de CO et de CO2

pouvait former temporairement une structure clathrate. La non prise en compte
dans ce modèle de la formation de différentes structures de glaces cristallines (au
moment de la formation du planétésimal ou lors des transitions de phase) , ainsi
que sa nature unidimensionnelle, limitent l’étude de l’évolution physico-chimique
d’objets composés de glaces. Cependant, ces restrictions physiques et numériques
fournissent des résultats majorés de transformation physico-chimique de l’objet. Il
serait bon dans l’avenir de développer un modèle de planétésimal qui puisse modé-
liser la possible formation de l’ensemble de ces structures de glace (afin d’obtenir
une meilleure représentation physico-chimique de l’intérieur de ces objets) couplée
à une représentation tridimensionnelle qui prendrait en compte les flux de chaleur
et de matière transversaux et la variation d’ensoleillement en surface. L’améliora-
tion de la modélisation des différents processus physico-chimiques à l’intérieur de
l’objet pourrait peut-être permettre de comprendre davantage certains phénomènes
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thermodynamiques des comètes, comme les outbursts (exemple du dégazage massif
de la comète Holmes en 2007). Le peu d’informations dont on dispose ne permet
pas actuellement de certifier la présence de telles structures de glaces à l’intérieur
de ces objets, mais leur exploration par la mission Rosetta en 2014 pourra peut-être
procurer davantage de renseignements sur leur composition physico-chimique.
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Annexe A

Intégration de l’équation de
conservation de la masse

Contents

A.1 Integration Spatiale . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 149
A.2 Intégration Temporelle . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 151

Nous effectuons dans cette section l’intégration spatiale et temporelle de l’équa-
tion de conservation de la masse (2.27). L’équation que l’on discrètise ne contient
pas le terme source/puits de matière Qx déterminé uniquement en présence des
deux phases solide et gazeuse d’une espèce x. Contrairement au terme Qx exprimé
à partir de la pression de vapeur saturante, l’équation de diffusion du gaz x sans le
terme Qx n’est exprimée qu’à partir de la pression partielle de l’espèce x recherchée.
Nous développons successivement ci-dessous l’intégration spatiale et temporelle des
différents termes de l’équation de conservation de la masse (2.27) que l’on rappelle
ici:

∂ρgx
∂t

= ∇.(Gx.
∂Px
∂r

) +Qg (mol .m−3 .s−1)

A.1 Integration Spatiale

Integration Spatiale du membre de gauche de l’Eq. (2.27). L’intégration
spatiale de ce terme sur le volume de contrôle donne:

∫∫∫

v

∂ρgx
∂t

.dv =
∂ρgi,x
∂t

.Vi (A.1)
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A. Intégration de l’équation de conservation de la masse

avec ρgx = ψPx

R.T
, Vi = 4

3
π.[r3

i − r3
i+1] et i l’indice de la couche considérée.

Premier Terme du membre de droite de l’Eq. (2.27). La nature unidemen-
sionnelle de notre modèle nous oblige à considérer une symétrie sphérique; seule la
composante radiale subsite.

Afin que deux cellules puissent voir le même flux de matière de part et d’autre
de l’interface des volumes de contrôle, le coefficient de diffusion Gi,x est exprimé à
la surface de chaque volume de contrôle i et notés gi,x.

La figure 3.2 montre la variable Li qui représente le coefficient de diffusion Gi,x

définis au centre de la cellule i et sa variable correspondante li exprimée sur chaque
interface pour le coefficient de diffusion gi,x. L’équation A.2 dont l’explication se
trouve en annexe B nous permet d’exprimer le coefficient gi,x à l’interface en fonction
des coefficients Gi−1,x et Gi+1,x:

gi,x =
∆ri−1 + ∆ri
∆ri−1

Gi−1,x
+ ∆ri

Gi,x

(A.2)

Le résultat en remplacant le coefficients Gi,x par gi,x dans le terme de divergence
de l’Eq.(2.27) est l’exacte conservation des flux de matière à travers l’interface. Notez
que l’interpolation concerne tous les termes compris dans la divergence, excepté le
terme de gradient de pression. L’intégration spatiale de la divergence devient alors:

∫∫∫

v

∇.(gx.
∂Px
∂r

).dv =

∫∫∫

v

1

r2

∂

∂r
(r2.gx.

∂Px
∂r

).dv

= 4π
[
r2
i .gi,x.

∂Pi,x
∂r
− r2

i+1.gi+1,x.
∂Pi+1,x

∂r

]
(A.3)

où le gradient de pression
∂Pi,x

∂r
s’écrit comme suit:

∂Pi,x
∂r

= 2
Pi−1,x − Pi,x
∆ri−1 + ∆ri

. (A.4)

Deuxième terme du membre de droite de l’Eq. (2.27). Le terme Qg réunit
deux termes différents que sont le terme source/puits de matière Qx lié aux chan-
gements de phase des différentes espèces chimiques x et Qcr

x la quantité de matière
relachée lors de la cristallisation. Le premier terme est annulé car la diffusion du gaz
n’a lieu qu’en l’absence de phase condensée de l’espèce chimique x.

L’intégration du second terme donne simplement Qcr
x .Vi.
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Expression Finale de l’intégration spatiale de l’équation de conserva-
tion de masse (2.27). Finalement, comme résultat de l’intégration spatiale de
l’Eq. (2.27), nous obtenons l’équation de conservation de la masse à un pas de temps
et pour une espèce chimique x donnés:

∂ρgx
∂t

.Vi = 4π.
[
r2
i .gx,i.

∂Px,i
∂r
− r2

i+1.gx,i+1.
∂Px,i+1

∂r

]
+Qcr

x .Vi (A.5)

A.2 Intégration Temporelle

• Si le temps de diffusion du gaz entre l’interface de sublimation de l’espèce x
et la surface est supérieur à ftg fois le pas de temps de diffusion de la chaleur
(ttotx ≥ ftg.∆t, ftg est un paramètre que nous imposons et plus petit que 1),
alors nous résolvons un nombre entier Ndtg fois l’équation de conservation de
la masse avec le pas de temps ∆tg tel que Ndtg = ∆t

∆tg
(et ∆tg < min(tgi,x)).

L’équation (2.27) est non linéaire tout comme l’équation (2.1). Aussi, nous
choisissons d’utiliser la méthode prédicteur-correcteur utilisée pour l’équation
de conservation de l’énergie. L’intégration temporelle de l’Eq. (A.5) sur un pas
de temps n∆tg qui correspond au plus petit pas de temps de diffusion du gaz
x à travers une couche, avec n = 1

2
pour le prédicteur et 1 pour le correcteur

est égale à:

∫ t+n∆tg

t+(n−1)∆tg

∂ρgx
∂t

.dt =
4π

Vi

∫ t+n∆tg

t+(n−1)∆tg

[
r2
i .gi,x.

∂Px,i
∂r
− r2

i+1.gi+1,x.
∂Px,i+1

∂r

]
dt

+

∫ t+n∆tg

t+(n−1)∆tg

Qcr
x .dt (A.6)

Pour résoudre cette équation, nous avons besoin de connaitre l’évolution tem-
porelle du gradient de pression durant le laps de temps n∆tg. A cette fin, nous
remplaçons ce gradient par une combinaison linéaire des gradients de tempé-
rature connus et recherchés pondérée par un paramètre f qui prend une valeur
comprise entre 0 et 1 suivant le type de schéma de résolution choisi:

Γpi =
[
f

(
∂Pi,x
∂r

)t+n∆tg

+ (1− f)

(
∂Pi,x
∂r

)t+(n−1)∆tg ]
(A.7)

Comme résultat de l’intégration temporelle, nous obtenons l’équation finale:

ψ

RT t+m∆t

(
P
g,t+n∆tg
i,x − P g,t+(n−1)∆tg

i,x

)
=

4π

Vi
.
[
r2
i .g

t+m∆t
i,x .Γpi − r2

i+1.g
t+m∆t
i+1,x .Γpi

]
.∆tg

+ Qcr,t+m∆t
x .∆tg (A.8)
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avec m = 0 pour le prédicteur et 1
2

pour le correcteur.
Pour le prédicteur, nous choisissons de prendre un schéma totalement implicite
(f = 1), tandis que pour le correcteur, nous utilisons le schéma de Cranck-
Nicolson qui est une méthode semi-impicite (f = 1/2). Les deux schémas
numériques sont totalement stables mathématiquement mais la convergence
du correcteur vers une solution physique acceptable n’est assurée que par le
respect d’une condition qui stabilise le schéma numérique (Patankar 1980):
α∆tg
∆x2 ≤ 1.

• Si en revanche, le temps de diffusion du gaz entre l’interface et la surface est
très inférieur au pas de temps de diffusion de la chaleur (ttotx < ftg.∆t), alors la
phase gazeuse d’une espèce x atteint l’état d’équilibre avant que la température
ne change; la diffusion du volatil est dans un état stationnaire et le membre
de droite de l’équation de conservation de la masse (Eq. A.8) est égal à 0:

4π[r2
i .g

t+m∆t
i,x .Γpi − r2

i+1.g
t+m∆t
i+1,x .Γpi

]
= −Qcr,t+m∆t

x .Vi (A.9)

avec m = 0 pour le prédicteur et 1
2

pour le correcteur; Pour le prédicteur
comme pour le correcteur, nous choisissons de prendre un schéma totalement
implicite (f = 1).

En développant chaque terme de l’Eq. (A.8) ou de l’Eq. (A.9), nous obtenons
une matrice triagonale qui prend la forme:

ai.P
t+n∆t′

x,i−1 + bi.P
t+n∆t′

x,i + ci.T
t+n∆t′

x,i+1 = di (A.10)

avec ∆t′ = n∆tg lorsque la diffusion est non stationnaire et ∆t′ = n∆t lorsque la
diffusion est stationnaire. Pour chaque couche i, nous pouvons résoudre l’Eq. (A.10)
à l’aide d’un Algorithme qui résolve les matrices tridiagonales (TDMA; Patankar,
1980) décrit en Annexe C.
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Annexe B

Estimation des variables aux
interfaces des volumes de contrôle

Soit L représentant le coefficient de diffusion du gaz G ou celui de la chaleur K
au centre du volume de contrôle (voir Fig. B.1). On note l le coefficient de diffusion
du gaz g ou de la chaleur k aux interfaces du volume de contrôle tel que le flux ql
aux interfaces soit conservé:

ql = 2li
Ti−1 − Ti

∆ri + ∆ri−1

= 2Li−1
Ti−1 − Tint

∆ri−1

= 2Li
Tint − Ti

∆ri
(B.1)

où les coefficients Li sont fonction des conditions thermodynamiques au centre de la
cellule i et déterminés à partir de Ti et Pi. L’égalité précédente devient:

2
Ti−1 − Ti
∆ri+∆ri−1

li

= 2
Ti−1 − Tint

∆ri−1

Li−1

= 2
Tint − Ti

∆ri
Li

=
2[Ti−1 − Tint ] + 2[Tint − Ti]

∆ri−1

Li−1
+ ∆ri

Li

=
2[Ti−1 − Ti]
∆ri−1

Li−1
+ ∆ri

Li

(B.2)

On obtient alors :

li =
∆ri−1 + ∆ri
∆ri−1

Li−1
+ ∆ri

Li

(B.3)
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Pi, Ti

Li 

Pi-1, Ti-1

Li-1

Pi+1, Ti+1

Li+1

Δri/2 Δri/2Δri-1/2Δri-1/2 Δri+1/2 Δri+1/2ri-1 ri
ri+1

Vi-1 Vi Vi+1

ql
ql

li li+1li-2 li+2

Fig. B.1 - Estimation des variables l aux interfaces du volume de contrôle à partir des
variables L définies au centre des cellules de manière à assurer la continuité des flux. Le
volume de contrôle Vi de la couche i est défini autour de la variable Li.
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Annexe C

TDMA (Tri-Diagonal Matrix
Algorithm; Patankar, 1980)

Contents

C.1 Traitement des conditions aux limites : conditions de
type Dirichlet et Neumann . . . . . . . . . . . . . . . . . . 155

C.2 Algorithme de Thomas ou TDMA . . . . . . . . . . . . . 156

C.1 Traitement des conditions aux limites : condi-

tions de type Dirichlet et Neumann

Le système numérique nécessite des conditions aux limites pour pouvoir être
résolu. Les conditions limites qui sont choisies ici sont de deux types: celle de type
Dirichlet où l’on impose une valeur connue à la variable (T, P) et celle de type
Neumann où on impose un gradient nul de la variable. Les conditions limites choisies
pour la température sont de type Dirichlet et Neumann : la température de surface
Tsurface est connue car elle est calculée avant la résolution du système par l’équation
bilan de surface (2.24) et la température TNC+1 du centre du noyau est imposée et
égale à la température TNC de la couche NC de manière à satisfaire la condition de
Neumann : on a alors NC − 2 équations à résoudre. Les conditions limites pour la
pression sont de type Dirichlet: on impose une pression en surface et une pression
égale à la pression de saturation à la couche possédant l’interface de sublimation de
l’espèce chimique x.

A partir de ces conditions aux limites, on peut calculer la température et la pres-
sion de chaque couche en résolvant le système linéaire par l’algorithme de Thomas
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Lni Lni+1 Li-1 Li Li+1 Lnf
Lnf+1

rni+1 ri-1 ri ri+1 rnf

rni rnf+1

Lni-1

Fig. C.1 - Schéma simplifié du noyau.

(ou TDMA) décrit ci-dessous.

C.2 Algorithme de Thomas ou TDMA

Cet algorithme permet de calculer la solution d’un système linéaire lorsque la
matrice est tridiagonale. C’est notre cas si les équations discrétisées dans le système
linéaire s’écrivent sous la forme :

aiLi−1 + biLi + ciLi+1 = di avec ni≤i≤nf

avec L = P pour la pression ou T pour la température (voir maillage présenté en
fig. C.1)

La variable Lni−1 étant connue et la variable Lnf+1 étant imposée ou égale à
Lnf (choix des conditions aux limites en fonction du type de variable), le système
d’équations n’est résolu que pour les couches ni à nf par élimination en avant et
substitution en arrière.

Dans le processus de substitution en avant, pour i = ni, dans l’équation (C.1)
ci-dessous, on a une relation entre Lni−1, Lni et Lni+1 , mais parce que Lni−1 est
connue, la relation entre Lni−1, Lni et Lni+1, est réduite à un rapport entre deux in-
connues : Lni et Lni+1. On peut alors exprimer Lni en fonction de Lni+1. Le processus
d’élimination en avant commence par la substitution de Lni dans l’équation (C.2)
ci-dessous pour obtenir Lni+1 en fonction de l’inconnue Lni+2 seulement. On pour-
suit l’opération jusqu’à ce que Lnf soit exprimée en fonction de l’inconnue Lnf+1.
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On obtient alors, dans cette étape, la valeur de Lnf .

Dans la substitution en avant, on cherche ainsi les relations de type Li = f(Li+1)
sous la forme :

Li = βi.Li+1 + γi (C.1)

En insérant l’expression de Li ci-dessus à la place de Li−1 dans l’équation linéaire
aiLi−1 + biLi + ciLi+1 = di exprimée plus haut, on obtient :

ai(βi−1.Li + γi−1) + bi.Li + ci.Li+1 = di (C.2)

En regroupant les termes dans l’équation ci-dessus sous la forme générale Li =
βi.Li+1 + γi, on obtient les coefficients βi et γi en fonction des coefficients βi−1 et
γi−1:

βi =
−ci

bi + aiβi−1

(C.3)

et

γi =
di − aiγi−1

bi + aiβi−1

(C.4)

Le processus de substitution en avant se réduit à calculer les coefficients β et γ
de chaque couche i pour i = ni + 1 à nf .

Les coefficients β et γ de la couche 1 sont résolues séparément :

Supposons que Lni−1 soit connue

ani
.Lni−1 + bni

.Lni
+ cni

.Lni+1 = dni

=>

Lni
= f(Lni+1) =

dni
− ani

.Lni−1

bni

− cni

bni

.Lni+1

= βni
.Lni+1 + γni

(C.5)
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Pour satisfaire les conditions initiales à la couche ni − 1 pour la température et
la pression, on impose donc une valeur particuliére à β et γ pour i = ni:

βni
=
−cni

bni

(C.6)

γni
=
dni
− ani

.Lni−1

bni

(C.7)

équations dans le processus de substitution « en avant » pour i = ni + 1 à nf :

réécriture des équations

ani+1.Lni
+ bni+1.Lni+1 + cni+1.Lni+2 = dni+1

=>

Lni+1 = f(Lni+2) =
dni+1 − ani+1.Lni

bni+1

− cni+1

bni+1

.Lni+2

=
−cni+1

bni+1 − ani+1.
cni

bni

.Lni+2 +
dni+1 − ani+1.[

dni−ani .Lni−1

bni
]

bni+1 − ani+1.
cni

bni

(C.8)

----------------------------------------------------------------------------------------------

anf−1.Lnf−2 + bnf−1.Lnf−1 + cnf−1.Lnf
= dnf−1

=> Lnf−1 = f(Lnf
) =

dnf−1−anf−1.Lnf−2

bnf−1
− cnf−1

bnf−1
.Lnf

anf
.Lnf−1 + bnf

.Lnf
+ cnf

.Lnf +1 = dnf

=> Lnf
= f(Lnf +1) =

dnf
−anf

.Lnf−1

bnf
− cnf

bnf
.Lnf +1

Substitution en « arrière »:

Lorsque les β et γ de toutes les couches de 1 à NC ont été déterminées, on démarre
le processus de substitution en « arriére » en utilisant la relation Li = αi.Li+1 + βi
pour déterminer LNC , ... L1:

La variable L de la couche nf est déterminée indépendamment des autres couches
suivant les conditions aux limites imposées:
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– Pour la température, nf = NC, on impose un gradient de température nul au
centre du noyau, soit TNC = TNC+1.
On a alors Lnf +1 = Lnf

=
γnf

1−βnf

– Pour la pression, on résout le systéme linéaire pour les couches ne possédant
pas l’élément chimique x sous la forme de condensats. On impose une pression
de saturation PS à/aux (l’)interface(s) du noyau ce qui fait que Ln (N étant
l’indice de la couche possédant l’interface) est connue: Lnf+1 = PS.
On a alors Lnf

= βnf
.Lnf +1 + γnf

Lorsque le centre du noyau est dépourvu de condensats de l’espéce chimique
x, on impose un gradient de pression nul, soit Pnf = Pnf+1:

On a alors Lnf +1 = Lnf
=

γnf

1−βnf

Commence ensuite le processus de substitution en « arrière » pour les couches
nf − 1 à ni:

Lnf−1 = αnf−1.Lnf
+ βnf−1

--------------------------

Lni
= αni

.Lni+1 + βni

A la fin du processus de substitution en arrière, nous obtenons le profil de pression
ou de température en fonction de la distance au centre du noyau.
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Annexe D

Expressions de vapeur saturante

Toutes les expressions de vapeur saturante sont données sous la forme d’une loi
exponentielle:

P s
x(T ) = A.eBx(T ) (Pa) (D.1)

A partir de cette expression, il est aisé d’obtenir la dérivée totale de la pression
de vapeur saturante d’une espèce chimique x qui ne dépend que de la température:

dP s
x(T )

dT
= AeBx(T )dBx(T )

dT
(D.2)

Nous donnons ci-dessous les expressions de vapeur saturante pour chacune des es-
pèces x utilisées dans le modèle.

H2O

A = P s
0

BH2O(T ) = (
α1

T
) + α2.log10 (T ) + (α3.T ) + (α4.T

2) + α5

dBH2O(T )

dT
= [(
−α1

T 2
) +

α2

ln(10)
.
1

T
+ α3 + (2.α4.T )]

Les paramètres α sont donnés dans le tableau D.1.
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D. Expressions de vapeur saturante

Tab. D.1 - Table des paramètres α pour H2O

paramètre valeur paramètre valeur

α1 −5631, 1206 α4 2, 77494.10−05

α2 18, 95304 α5 −15, 558957

α3 −0, 0386144 P s
0 133, 3224

CO Pour l’expression de la vapeur saturante de CO, nous avons déterminé une
loi unique valable de 50K à 130K à partir des données expérimentales de Clayton
& Giauque (1932) et des données expérimentales et théoriques du Handbook of
chemistry and physics (Lide, 2002).

A = 1

BCO(T ) = (
α1

T
) + α2. ln(T ) + α3 + α4.T

dBCO(T )

dT
=
−α1

T 2
+
α2

T
+ α4

Les paramètres α sont donnés dans le tableau D.2.

Tab. D.2 - Table des paramètres α pour CO

paramètre valeur paramètre valeur

α1 −2039, 40883 α3 143, 958081

α2 −26, 9581 α4 0, 137764587
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Temperature (K)
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données de Clayton & Giauque (1932)
et de Lide (2002)

notre courbe:  f(x) =exp(a/x+b*ln(x)+c+d*x)
avec:
a  = -2039.40883       (2.199%)
b  = -26.9581              (4.2%)
c   = 143.958081        (3.453%)
d   = 0.137764587     (5.002%) 

Pression de saturation du CO 

Fig. D.1 - Pression de vapeur saturante du CO déterminée à partir de données expérimen-
tales et théoriques (Clayton & Giauque, 1932; Lide, 2002) en fonction de la température.
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Annexe E

Expressions de l’Enthalpie de
Transition de Phase

Soit l’espèce chimique x en équilibre sous deux phases 1 et 2. La chaleur latente
ou enthalpie de transition de phase est la chaleur nécessaire pour la transition de
phase d’une unité de masse de ce corps de la phase 1 à la phase 2, à température
et pression constantes. L’expression de la chaleur latente est donnée à partir de la
relation de Clausius-Clapeyron à pression constante:

∆H12 = T (v2 − v1)
dP12

dT
(E.1)

où v1 et v2 correspondent respectivement aux volumes des phases 1 et 2 de l’espèce
chimique x et dP12

dT
la dérivée totale de la pression d’équilibre p12 entre les deux

phases 1 et 2. Les phases considérées dans ces travaux sont celles solide, gaz et
parfois, liquide. Les équilibres considérés seront alors Solide-Gaz et Liquide-Gaz.
Le volume de la phase liquide ou solide étant très inférieur au volume disponible
pour la phase gazeuse, nous négligerons leur volume. Enfin, la pression d’équilibre
p12 correspond à la pression de vapeur saturante entre le solide-liquide et la phase
gazeuse. L’équation de Clausius-Clapeyron devient alors:

∆H12 = Tvg
dP s(T )

dT
(E.2)

où vg est le volume occupé par la phase gazeuse. En considérant le gaz comme
parfait, on obtient finalement:
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E. Expressions de l’Enthalpie de Transition de Phase

∆H =
RT 2

P s(T )
.
dP s(T )

dT
(E.3)

Cette relation n’est valable que pour un état voisin de l’état précédent, où la
température T et la pression P du système ont peu évolué. Cette équation est
adaptée dans le cadre d’évolutions monotones de la température et de la pression.

- 166 -



Annexe F

Constantes physiques utilisées

Tab. F.1 - Tableau des constantes physiques

paramètre valeur

Distance Terre-Soleil (dts) 149598.10+6 (m)

Masse solaire (ms) 1, 98892.10+30 (kg)

Constante solaire (Cs) 1367 (W.m−2)

Constante de Stefan-Boltzmann (σ) 5,6704.10−08 (W.m−2.K−4)

Constante des gaz parfaits (R) 8,314472 (J.mol−1.K−1)

Constante de Boltzmann (k) 1,3806503.10−23 (J.K−1)

Nombre d’Avogadro (Na) 6,02214199.10+23 (mol−1)

Constante de gravitation (G) 6,673.10−11 (m3.kg−1.s−2)
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Annexe G

Taux de sublimation d’une espèce
à la surface du noyau

La théorie cinétique décrite par Delsemme and Miller (1971) décrit la quantité de
molècules d’une espèce x qui sublime sur une surface constituée de glace homogène.
Lorsque la phase gazeuse d’une espèce chimique x est à l’équilibre avec sa phase
condensée, alors la pression de vapeur saturante P s

x(T ) de la phase gazeuse peut
être donnée par la relation des gaz parfaits P s

x = nx.kB.T , avec nx le nombre de
particules de l’espèce x par m3, T la température de surface et kB la constante de
Boltzmann.

Le modèle cinétique de déposition implique que toutes les molécules qui entrent
en collision avec la surface sont fixées et que la quantité de molécules qui condense
par unité de surface q−g est égale à celle qui sublime q+

g . Si maintenant la pression du
gaz est imposée égale à zéro (espace vide), la quantité de molécules qui condensent
(=qui entrent en collision avec la surface) est nulle : q−g = 0. En revanche, la quantité
de molécules qui subliment reste inchangée ce qui a été vérifié expérimentalement
par Delsemme and Miller (1971). Le taux de sublimation dans le vide peut être
maintenant prédit à partir de q−g à l’équilibre qui est connu en terme de flux de
densité à partir de la théorie cinétique dans le régime de diffusion de type ”Knudsen”.
Le nombre de molécules traversant alors une surface est égal à:

qg(vide) = q−g (eq) =
1

4
nxv

avec nx = P s
x

kB .T
et vx la vitesse moyenne des molécules x.

Pour une distribution maxwellienne de la vitesse à la température T , vx est égale
à :
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G. Taux de sublimation d’une espèce à la surface du noyau

vx =

√
8kBTs
πmx

(m.s−1)

avec m la masse en kg de la molécule x et Ts la températue de la surface.

En appliquant la loi des gaz parfaits, on obtient :

qg =
P s
x√

2πmxkTs
(particules .s−1 .m−2)

ou

.
εx = P s

x

√
Mx

2πRT
(mol .m−2 .s−1)
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Annexe H

Publications de l’auteur reliées au
chapitre 1

Contents

H.1 Composition des glaces dans les planètes extrasolaires
de faible masse . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 171

H.2 Origine des volatils dans la ceinture principale . . . . . 180

Dans les pages suivantes, je présente deux articles publiés et reliés aux travaux
présentés au chapitre 1:

• Composition of ices in low-mass extrasolar planets, Marboeuf, U., Mousis,
O., Ehrenreich, D., Alibert, Y., Cassan, A., Wakelam, V., Beaulieu, J.-P., The
Astrophysical Journal, Astrophysical Journal 681 (2008), 1624-1630.

• Origin of volatiles in the main belt, Mousis, O., Alibert, Y., Hestroffer, D.,
Marboeuf, U., Dumas, C., Carry, B., Horner, J., Selsis, F., Monthly Notices
of the Royal Astronomical Society 383 (2008), 1269-1280

H.1 Composition des glaces dans les planètes ex-

trasolaires de faible masse

L’article qui suit a été publié par l’auteur en 2008 dans “The Astrophysical Jour-
nal”. Il propose d’étudier les conditions de formation des planétésimaux glacés dans
les disques protoplanétaires afin de déterminer la composition des glaces dans les
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H. Publications de l’auteur reliées au chapitre 1

planètes extrasolaires de petite taille et formées dans un environnement froid. La
composition des glaces est influencée par la composition initiale de la phase gazeuse
des disques protoplanétaires. Les influences des rapports d’abondance des molécules
et de la variation du rapport C:O dans la phase gazeuse des disques protoplanétaires
sur la composition des glaces sont étudiées. On montre que les planètes extrasolaires
de faible masse formées à l’origine dans un environnement froid peuvent être du
type “planètes océan” froides, chaudes ou bien des “planètes carbonées” (voir sec-
tion 1.4.1).

- 172 -



COMPOSITION OF ICES IN LOW-MASS EXTRASOLAR PLANETS

U. Marboeuf,
1,2

O. Mousis,
1,2

D. Ehrenreich,
3
Y. Alibert,

1,4
A. Cassan,

2,5

V. Wakelam,
6
and J.-P. Beaulieu

2,7

Received 2007 December 12; accepted 2008 April 2

ABSTRACT

We study the formation conditions of icy planetesimals in protoplanetary disks in order to determine the composition
of ices in small and cold extrasolar planets. Assuming that ices are formed from hydrates, clathrates, and pure con-
densates, we calculate their mass fractions with respect to the total quantity of ices included in planetesimals, for a grid
of disk models. We find that the composition of ices weakly depends on the adopted disk thermodynamic conditions,
and is rather influenced by the initial composition of the gas phase. The use of a plausible range ofmolecular abundance
ratios and the variation of the relative elemental carbon over oxygen ratio in the gas phase of protoplanetary disks allow
us to apply our model to a wide range of planetary systems. Our results can thus be used to constrain the icy/volatile
phase composition of cold planets evidenced by microlensing surveys, hypothetical ocean planets, and carbon planets,
which could be detected by COROT or Kepler.

Subject headinggs: planetary systems — planetary systems: formation

1. INTRODUCTION

Recent discoveries of low-mass extrasolar planets demonstrate
the current capability to detect very low-mass planets (see, e.g.,
Rivera et al. 2005; Beaulieu et al. 2006; Udry et al. 2007). In
particular, themicrolensing technique has an unequaled potential
to reveal planetary companions of a few M� with ground-based
telescopes, down to a fraction ofM� when operating from space
(Bennett & Rhie 2002). Using the Probing Lensing Anomalies
Network (PLANET) of ground-based telescopes, Beaulieu et al.
(2006) reported the detection of OGLE 2005-BLG-390Lb (here-
after, OGLE 390Lb), a 5.5 M� planet at 2.6 AU from a faint
M star. Although the microlensing planet detection efficiency is
�50 times higher for Jovian-mass than for sub-Uranus-mass
planets (Cassan & Kubas 2007; Kubas et al. 2008), detections
are equally distributed, which supports the core-accretion theory
prediction that low-mass planets should be more common than
gas giants. Models of OGLE 390Lb can thus apply to a progres-
sively unveiled, large population of planets (Ehrenreich & Cassan
2007). Ehrenreich et al. (2006a) argued that such cold objects
(Tsurf � 40 K) could host a subsurface ocean under an ice shell
for several billion years. Besides, there is a growing interest in
modeling low-mass exoplanets, as illustrated by the descriptions
of the possible internal structures and atmospheres of ‘‘super-
Earths’’ (Valencia et al. 2007; Sotin et al. 2007; Ehrenreich et al.
2006b) or ‘‘ocean planets’’ (Kuchner 2003; Léger et al. 2004;
Sotin et al. 2007; Selsis et al. 2007).

These low-mass planets could originate from beyond the snow
line of their protoplanetary disks and later migrate closer to the

star. Kuchner (2003) and Léger et al. (2004) suggested that they
should consequently be composed by a large fraction of volatile
species, typically�50% inmass, including not onlyH2O, but also
‘‘minor’’ compounds, brought in by icy planetesimals during the
formation of the planet. Such compounds include carbon mon-
oxide (CO), carbon dioxide (CO2), methanol (CH3OH), methane
(CH4), ammonia (NH3), molecular nitrogen (N2), or hydrogen
sulfide (H2S).
This work aims at constraining the composition of the con-

densed volatile phase, or cryosphere8 of small and cold planets.
We examine the primordial conditions leading to the formation
of the icy planetesimals that eventually build those planets. The
composition of ices is a key parameter in planetary internal struc-
ture and thermal evolution models. ‘‘Minor’’ species determine
the structure of cold planet icy mantles, the presence of liquid
layers (oceans), and the atmospheric composition. For instance,
the existence of subsurface oceans on Europa, Ganymede, or Titan
depends on the composition of the volatiles incorporated in these
moons.9More generally, the composition of ices in protoplanetary
bodies is a function of the intricate properties of the protoplanetary
disk: the formation distance of planetesimals to the star, its initial
gas phase composition, its thermodynamic evolution, and the
carbon-to-oxygen relative abundances (C:O).
In x 2, we use a generic accretion disk model (Papaloizou &

Terquem 1999; Alibert et al. 2005) to represent the plausible
thermodynamic conditions of the nebula from which the planet-
esimals were produced.We then examine the gas-phase chemistry
that may occur in such a disk and derive the resulting abundances
of the main volatile species in x 3. In x 4, we determine the com-
position of ices in the planetesimals produced in the cooling pro-
toplanetary disk. Finally, x 5 is devoted to the discussion of the
implications for exoplanets detected or to be detected with the
microlensing and transit techniques. We finally discuss in x 5

1 Institut UTINAM,CNRS (UMR6213), Observatoire de Besançon, France;
ulysse.marboeuf@obs-besancon.fr, olivier.mousis@obs-besancon.fr, yann.alibert@
obs-besancon.fr.

2 The HOLMES collaboration.
3 Laboratoire d’Astrophysique de l’Observatoire deGrenoble,Université Joseph

Fourier, CNRS (UMR 5571), France; david.ehrenreich@obs.ujf-grenoble.fr.
4 Physikalisches Institut, University of Bern, Switzerland.
5 Astronomisches Rechen-Institut, Zentrum für Astronomie der Universität

Heidelberg, Germany; cassan@ari.uni-heidelberg.de.
6 Laboratoire d’Astrophysique de Bordeaux (CNRS;Université Bordeaux I ),

B.P. 89, F-33270 Floirac, France; wakelam@obs.u-bordeaux1.fr.
7 Institut d’astrophysique de Paris, CNRS (UMR 7095), Université Pierre et

Marie Curie, France; beaulieu@iap.fr.

8 The cryosphere includes all volatile ‘‘layers’’ condensed in the planet: the
ice shell, the potential subsurface ocean, and the icy mantle; cryo (���́o) simply
means cold.

9 The presence of ammonia in the interiors of major icy satellites lowers the
melting temperature of water and leads to the preservation of deep liquid layers
during their thermal history (see, e.g., Spohn&Schubert 2003;Mousis&Gautier
2004).
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the broader implications of our results for the composition of
planets detected and to be detected by the microlensing and transit
techniques.

2. MODELS OF PROTOPLANETARY DISKS

The composition of ices incorporated in planetesimals is deter-
mined by their condensation sequence in the cooling protoplan-
etary disk. The thermodynamic conditions of the formation of a
condensate at a given distance to the star are determined by the
intersection of its stability curve (as shown in Fig. 1; see x 4 for
details) with the evolutionary track of the disk (hereafter cooling
curve) calculated at the appropriate location. The cooling curve
for a given radial distance results from the determination of the
disk vertical structure which, in turn, derives from the turbulent
model used in this work. While a full description of our turbulent
model of accretion disk can be found in Papaloizou & Terquem
(1999) and Alibert et al. (2005), we simply provide in this section
a concise outline of the underlying assumptions.

Assuming cylindrical symmetry in the protoplanetary disk,
the vertical structure along the z-axis at a given radial distance r
is calculated by solving a system of three equations, namely, the
equation for hydrostatic equilibrium, the energy conservation,
and the diffusion equation for the radiative flux (eqs. [1], [2], and
[3] in Alibert et al. 2005, respectively). The system variables are
the local pressure P(r; z), temperature T (r; z), density �(r; z), and
viscosity �(r; z). Following Shakura & Sunyaev (1973), the tur-
bulent viscosity � is expressed in terms of Keplerian rotation
frequency � and sound velocity Cs, as � ¼ �C2

s /�, where � is a
parameter characterizing the turbulence in the disk. If the disk
evolution is mainly governed by viscosity and not by other pro-
cesses (e.g., photoevaporation by the central star or nearby stars),
the lower� is, the slower the disk evolves, and the inverse is also
true. In this approximation, the disk temperature, pressure, and
surface density are determined once the stellar mass M?, the ra-
dial distance r, and the viscosity parameter� have been given. At
a given r, the temporal evolution of P and T draws the cooling
curves, shown in Figure 1 for� ¼ 2 ; 10�3,M? ¼ 0:22M� , and
r ¼ 2:6 and 10 AU, values representative of the OGLE 390Lb
system.

In fact, OGLE 390Lb (Beaulieu et al. 2006) is an example of
such a frozen planetary system,whose physical parameters (M? ¼
0:22þ0:21

�0:11 M� and semimajor axis a ¼ 2:6þ1:5
�0:6 AU) makes it rel-

evant for our study. Taking into account the uncertainties on the
OGLE390Lb systemparameters,we consider protoplanetary disks
around stars of masses 0.11, 0.22, and 0.43M�. Furthermore, we
consider three regimes of disk turbulence, with values of � equal
to 1 ; 10�4, 2 ; 10�3, and 1 ; 10�2, thus yielding nine disk mod-
els. For each model, two extreme planetary formation scenarios
are considered: in situ formation at the present-day location of the
planet (2, 2.6, and 4.1 AU, depending on the choice of M?), and
formation with large scale migration, where we consider the com-
position of planetesimals at 10 AU from the star. These two ex-
treme cases should bracket the actual formation processes.

It is important to mention that, after having performed calcu-
lations using the afore-mentioned range of values for the parame-
ters� andM? of our diskmodel, we found that the volatile trapping
conditions (temperature, pressure, and density of gas) remain al-
most constant at any distance to the star, whatever the adopted
value of these parameters. These statements imply that, whatever
the input parameters adopted whenmodeling the disk, and regard-
less of the formation location considered for icy planetesimals
beyond the present-day position of the planet, their composition
(in percent by weight, wt.%) remains almost constant (consistent

within �0.5%), provided that the gas-phase abundances are ho-
mogeneous in the disk. In the following, we choose to fixM? ¼
0:22 M� , � ¼ 2 ; 10�3, and r ¼ 2:6 AU in all our calculations.

3. EVOLUTION OF THE GAS PHASE
IN PROTOPLANETARY DISKS

3.1. Distribution of Oxygen, Carbon, and Nitrogen between
Refractory and Volatile Components

In order to define the gas-phase composition in protoplanetary
disks, we consider both refractory and volatile components. Re-
fractory components include rocks and organics. According to
Lodders (2003), rocks contain �23% of the total oxygen in the
nebula. The fractional abundance of organic carbon is assumed to
be 55% of total carbon (Pollack et al. 1994; Sekine et al. 2005),
and the ratio of C:O:N included in organics is supposed to be
1:0.5:0.12 (Jessberger et al. 1988; Sekine et al. 2005). We then
assume that the remaining O, C, and N exist only in the form of
H2O, CO2, CO, CH3OH, CH4, N2, and NH3. Hence, once the gas-
phase abundances of elements are defined, the abundances of CO,
CO2, CH3OH,CH4, N2, andNH3 are determined from the adopted
CO:CO2:CH3OH:CH4 and N2:NH3 gas-phase molecular ratios
given in x 3.2, and from the C:O:N relative abundances set in
organics. Once the abundances of these molecules are fixed, the
remaining O gives the abundance of H2O.

We follow this strategy for the determination of the composition
of ices produced froma disk owning a solar elemental composition
(see x 4.1). In the case of a disk where gas phase abundances of
all elements but carbon remain solar (see x 4.2), we consider the
variation of the C:O ratio in the gas phase. Indeed, as the C:O
ratio increases, all the available O goes into organics, CH3OH,
CO, and CO2, so that the gas phase becomes H2O free and the
remainingC is in the formof CH4. This approach is consistentwith
C:O-dependent chemical models of dense interstellar clouds from
which interstellar medium (ISM) ices are formed (Watt 1985).
Similarly, at higher values of the C:O ratio, the abundances of
NH3, N2, CO2, CO, and CH3OH progressively decrease as the
amounts of oxygen and nitrogen increase in organics, since their

Fig. 1.—Stability curves of hydrate (NH3-H2O), clathrates (X-5.75H2O; solid
lines) and pure condensates (dotted lines), and cooling curves of the protoplanetary
disk model at two given distances to the star, 2.6 and 10 AU (the evolution of the
disk proceeds from high to low temperatures). Abundances of elements are solar,
with CO:CO2 :CH3OH:CH4 ¼ 70:10:2:1 and N2 : NH3 ¼ 1:1 in the gas phase
(our nominal gas phase composition). Species remain in the gas phase above the
stability curves. Below, they are trapped as clathrates or simply condense.

ICES IN LOW-MASS EXTRASOLAR PLANETS 1625



abundances relative to carbon remain fixed with C:O:N ¼
1:0:5:0:12 in these components.

3.2. Gas Phase Chemistry

Here, we investigate the plausible range of abundance ratios
that may exist between main volatile species in the gas phase of
protoplanetary disks. The temperature in the disk models is ini-
tially high enough to sublimate all ISM ices entering the disk and,
in particular, in the formation zone of planetesimals that will even-
tually take part in the planet accretion. Thus, similarly to the case
of the solar nebula (Mousis et al. 2002), the gas-phase molecular
ratios in the protoplanetary disks are presumed to derive directly
from those in ISM where the gas and solid phases coexist. How-
ever, in some cases, gas phase chemistry may affect these mo-
lecular ratios in the disks. In particular, taking the example of the
equilibrium calculations of the distribution of sulfur in the Solar
nebula (Pasek et al. 2005), we assume that this element is present
in protoplanetary disks in the form of H2S and other refractory
sulfurated components. We then set H2S:H2 ¼ 0:7(S:H2)�
(Mousis et al. 2006 and references therein).

In addition, the value of the N2:NH3 ratio is quite uncertain in
the gas phase of our disk models, although current chemical mod-
els of the ISM predict that molecular nitrogen should be much
more abundant than ammonia ( Irvine & Knacke 1989). Indeed,
the N2:NH3 ratio may have been much lower in the disks since
it has been shown that the conversion of N2 into NH3 can be ac-
celerated by the catalytic effect of local Fe grains in the solar
nebula (Lewis & Prinn 1980; Fegley 2000).We assume that disks
considered here behave like the solar nebula. In all our following
calculations, we consider three cases, namely N2 : NH3 ¼ 0:1:1,
1:1, and 10:1 in the gas phase.

On the other hand, following Prinn & Fegley (1981, 1989),
the net reactions relating CO, CH4, and CO2 in a gas dominated
by H2 are

COþ H2O\ CO2 þ H2; ð1Þ

COþ 3H2 \ CH4 þ H2O; ð2Þ

which all proceed to the right with decreasing temperature at con-
stant pressure. Reaction (1) has been studied by Talbi & Herbst
(2002), who demonstrated that its rate coefficient is negligible,
even at temperatures as high as 2000 K (of the order of �4:2 ;
10�22 cm3 s�1). Such a high temperature range is only reached at
quite close distances to the star and at early epochs only in our
protoplanetary disks models. As a result, the amount of carbon
species produced through this reaction is insignificant during
the whole lifetime of the protoplanetary disks considered in this
work. Reaction (2) has been studied by Lewis & Prinn (1980)
and Mousis et al. (2002) in the case of the solar nebula. These
authors found that the initial CO :CH4 ratio was not significantly
modified throughout the solar nebula, except quite close to the Sun.
Since the protoplanetary disks considered here are less massive

and colder than the solar nebula model used by Mousis et al.
(2002), we estimate that the CO :CH4 ratio is also poorly affected
in the gas phase of our models. Finally, we assume that the
CH3OH:CH4 gas-phase ratio present in the protoplanetary disks
is similar to that in ISM. Note also that ISM ices contain a small
fraction of H2CO. Unfortunately, since there exist no data on the
stability curves of H2CO either in the form of clathrate or as a
pure condensate, this molecule cannot be considered in the gas-
phase composition of our protoplanetary disks. Hence, we assume
that H2CO has been largely hydrogenated into CH3OH on inter-
stellar grains.
From the afore-mentioned considerations, we set CO:CH3OH:

CH4 ¼ 70:2:1 in the gas phase of the disks, values that are
consistent with the ISM measurements that consider the contri-
butions of both gas and solid phases in the lines of sight (Frerking
et al. 1982; Ohishi et al. 1992; Ehrenfreund & Schutte 2000; Gibb
et al. 2000). In addition, we opted to test the influence of several
CO2:CO gas-phase ratios, namely the twomost abundant carbon
volatile compounds, in the 0.1–1 range, whose extreme values
correspond to the ones measured or expected in the gas and solid
phases of ISM, respectively (Ehrenfreund & Schutte 2000; Gibb
et al. 2004). Table 1 summarizes the nominal gas-phase molec-
ular ratios adopted in our model of protoplanetary disks.
Note that the surface densities of our disk models still remain

higher than 100 g cm�2 in the formation zone of planetesimals as
long as the carbon and nitrogen species considered here are not
trapped in clathrates or condensed as pure ices. Such a high den-
sity implies that cosmic rays do not produce enough active ions,
such as Hþ

3 or He+, in the gas phase in order to convert signifi-
cant amounts of CO and N2 into CO2, CH4, NH3, and HCN (see,
e.g., Aikawa et al. 1999).

4. FORMATION OF ICY PLANETESIMALS

The process bywhich volatiles are trapped in icy planetesimals,
illustrated in Figure 1, is calculated using the stability curves of
hydrates, clathrates, and pure condensates, and the evolution-
ary tracks detailing the evolution of temperature and pressure at
2.6 and 10 AU (see x 2) for CO:CO2 :CH3OH:CH4 ¼ 70:10:
2:1 and N2 : NH3 ¼ 1:1 in the gas phase. The corresponding

TABLE 1

Nominal Molecular Ratios Adopted in the Gas

Phase of Protoplanetary Disk

Molecular Ratio Value

CO :CH4............................................. 70

CO2 :CH4 ........................................... 10

CH3OH :CH4 ..................................... 2

N2 :NH3.............................................. 1

TABLE 2

Gas Phase Abundances

Species X X/H2

O................................ 7.33 ; 10�4

C................................ 2.62 ; 10�4

N................................ 1.22 ; 10�4

H2O ........................... 4.43 ; 10�4

CO............................. 2.21 ; 10�4

CO2............................ 3.16 ; 10�5

CH4............................ 3.16 ; 10�6

H2S ............................ 2.56 ; 10�5

N2 .............................. 4.05 ; 10�5

NH3 ........................... 4.05 ; 10�5

S ................................ 3.66 ; 10�5

Ar .............................. 8.43 ; 10�6

Kr .............................. 4.54 ; 10�9

Xe.............................. 4.44 ; 10�10

CH3OH...................... 6.31 ; 10�6

Note.—Gas phase abundances (molar
mixing ratio with respect to H2) of major
species in the solar nebula from Lodders
(2003) with CO:CO2 :CH3OH:CH4 ¼ 70:
10:2:1 and N2 : NH3 ¼ 1:1 (our nominal
gas phase composition).
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gas phase abundances of the volatile compounds are given in
Table 2. The stability curves of hydrates and clathrates derive
from the Lunine & Stevenson (1985) compilation of laboratory
data, from which data is available at relatively low temperature
and pressure. On the other hand, the stability curves of pure con-
densates used in our calculations derive from the compilation of
laboratory data given in the CRC Handbook of chemistry and
physics (Lide 2002). The cooling curve intercepts the stability
curves of the different ices at some given temperature, pressure,
and surface density conditions. For each ice considered, the domain
of stability is the region located below its corresponding stability
curve. The clathration process stops when no more crystalline
water ice is available to trap the volatile species.

4.1. Ices Produced in a Gas Phase of Solar Composition

We calculate here the composition of ices produced from a gas
phase of solar composition, with CO:CO2 :CH3OH:CH4 ¼
70:10:2:1 and N2 : NH3 ¼ 1:1 (our nominal gas-phase mo-
lecular ratios). We obtain similar results in all our disk models:
NH3, H2S, xenon (Xe), and CH4 are entirely trapped by H2O,
as NH3-H2O hydrate, H2S-5.75H2O, Xe-5.75H2O and CH4-
5.75H2O clathrates, respectively. About 60% of CO is trapped
as CO-5.75H2O clathrate. The remaining CO, as well as N2,
krypton (Kr), and argon (Ar), whose clathration normally occurs
at lower temperatures, remain in the gas phase until the disk cools
enough to allow the formation of pure condensates (between 20
and 30 K). Note that during the cooling of disks, CO2 is the only
species crystallizing as a pure condensate before being trapped
by H2O to form a clathrate. Hence, pure ice of CO2 is the only
existing solid form containing this species. In addition, we have
considered only the formation of pure ice of CH3OH in our model
since, to our best knowledge, no experimental data concerning the
stability curve of its associated clathrate have been reported in the
literature.

Using the trapping/formation conditions of the different ices
calculated at a given heliocentric distance in the protoplanetary

disks, and knowing their gas phase abundances, one can estimate
theirmass ratioswith respect toH2O in the accreting planetesimals.
Indeed, the volatile, i, to water mass ratio in these planetesimals
is determined by the relation given by Mousis & Gautier (2004),

mi ¼
Xi

XH2O

� r; Ti;Pið Þ
� r; TH2O;PH2Oð Þ ; ð3Þ

whereXi andXH2O are themass mixing ratios of the volatile i and
H2O with respect to H2 in the protoplanetary disk, respectively.
�(R; Ti;Pi) and �(R; TH2O;PH2O) are the surface density of the
disk at a distance r from the star at the epoch of hydratation or
clathration of the species i, and at the epoch of condensation of
water, respectively. Frommi , it is possible to determine the mass
fractionMi of species i with respect to all the other volatile spe-
cies taking part to the formation of an icy solid,

Mi ¼
miP

j¼1;n mj

; ð4Þ

with
P

i¼1;nMi ¼ 1. The resulting composition of ices in the
forming planetesimals does not depend on the chosen diskmodel
(see x 2), but rather on the postulated composition of the gas
phase.

Figure 2 shows the variation of the composition of icy plan-
etesimals formed in the disks as a function of the CO2 :CO ratio
(shown for values between 0.1 :1 and 1 :1), with CO:CH3OH:
CH4 ¼ 70:2:1 and N2 : NH3 ¼ 1:1 in the gas phase, and Table 3
gives the mass ratios of the ices for the two extreme cases
CO2 :CO ¼ 0:1:1 and 1:1. The composition of ices given in
Figure 2 is then valid for solids formed at any distance within the
protoplanetary disks calculated in x 2, provided that the gas phase
is homogeneous and the disks are initially warm enough at that
location to vaporize the ices falling in from the ISM. It can be
seen that water remains the most abundant ice in mass, whatever
the value of the CO2:CO gas phase ratio adopted in the disks.
Interestingly enough, CO is the main carbon species trapped
within planetesimals for CO2 : CO � 0:4 in the gas phase. At
higher CO2 :CO ratios, CO2 becomes the main carbon species
incorporated in solids. We also note that the relative amounts of
H2O and of other carbon species decrease as the CO2 :CO ratio
increases. In contrast, the mass fractions of NH3, N2, H2S, and of

TABLE 3

Ratio of the Mass of Ice to the Global Mass of ices

in Planetesimals Formed in Protoplanetary Disks

Species CO2 :CO = 0.1 :1 CO2 :CO = 1 :1

H2O ..................... 6.19 ; 10�1 4.70 ; 10�1

CO2...................... 5.16 ; 10�2 2.93 ; 10�1

CO....................... 1.98 ; 10�1 1.14 ; 10�1

CH4...................... 2.25 ; 10�3 1.24 ; 10�3

CH3OH................ 1.28 ; 10�2 7.06 ; 10�3

NH3 ..................... 3.88 ; 10�2 3.88 ; 10�2

H2S ...................... 4.74 ; 10�2 4.74 ; 10�2

N2 ........................ 2.27 ; 10�2 2.27 ; 10�2

Ar ........................ 6.26 ; 10�3 6.26 ; 10�3

Kr ........................ 1.04 ; 10�5 1.04 ; 10�5

Xe........................ 2.65 ; 10�6 2.65 ; 10�6

Notes.—Ratio of the mass of ice i to the global mass of ices (wt.%)
in planetesimals formed in protoplanetary disks, calculated for CO2 :
CO ¼ 0:1:1 and 1:1 in the vapor phase. Both ratios are calculatedwith
CO:CH3OH:CH4 ¼ 70:2:1 and N2 : NH3 ¼ 1:1 in the gas phase.

Fig. 2.—Composition of ices (wt.%) incorporated in planetesimals produced
in a disk where the abundances of all elements are solar, as a function of the
adopted CO2 :CO ratio in the initial gas phase. The composition is expressed in
mass ratio (mass of ice i to the total mass of ices). Abundances of considered
elements are solar with CO:CH3OH:CH4 ¼ 70:2:1 and N2 : NH3 ¼ 1:1 in the
gas phase. The intersection of the vertical dashed line with the other curves
gives the mass fraction ratios of ices formed from CO:CO2 :CH3OH:CH4 ¼
70:10:2:1 and N2 :NH3 ¼ 1:1, namely our nominal gas phase composition.
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the noble gases are weakly influenced by the variation of the
CO2:CO gas phase ratio.

Figures 3 and 4 show the variation of the composition of icy
planetesimals formed in the protoplanetary disks as a function of
the CO2 :CO ratio in the same gas phase conditions as in Fig-
ure 2, but with N2 : NH3 ¼ 0:1:1 and 10:1, respectively. It can
be seen that, whatever the initial N2 : NH3 ratio adopted in the gas
phase, the mass fractions of other volatile compounds is weakly
influenced by this parameter. Hence, an extension of the range of
variation of this ratio is not warranted.

4.2. Ices Produced in a Carbon- or Oxygen-rich Gas Phase

The composition of ices forming in a disk with a given C:O
ratio is obtained assuming that gas phase abundances of all el-
ements but carbon remain solar. In order to test different values
of the C:O ratio, which may differ from the ‘‘protosolar’’ value
[(C:O)� � 0:5; Lodders 2003], we define a carbon-to-oxygen
enrichment factor, f � (C:O)disk /(C:O)�. Indeed, Kuchner &
Seager (2005) suggested that extrasolar systems can form from
carbon-rich clouds where f > 2, while observations of the debris
disk around � Pic hint toward an extremely carbon-rich post-

protoplanetary environment ( f � 18; Roberge et al. 2006). On
the other hand, icesmay have crystallized in protoplanetary disks
formed from oxygen-rich clouds. For instance, observations of
the Orion bar yielded f � 0:5 (Walmsley et al. 1999). In the
present study, we cover the afore-mentioned range of observed
values by varying f between 0.1 and 20.
Figure 5 shows the composition of ices formed in protoplanetary

disks as a function of f. The condensation sequence of ices is
calculated as in x 4.1 and the values shown here for f ¼ 1 match
those found in x 4.1 for CO:CO2 :CH3OH:CH4 ¼ 70:10:
2:1 and N2 : NH3 ¼ 1 (our nominal gas phase composition). For
low f (0.1–1.6), H2O is the major constituent of ices (86%–34%
in mass, respectively). For 1:6 < f < 3:0, the main ice in plan-
etesimals is CO (�34% in mass, with a peak at 53% in mass for
f ¼ 2). For f � 3, CH4 becomes the main icy compound
(�33% in mass).

5. SUMMARY AND DISCUSSION

In this work, we have quantified the ‘‘bulk’’ amount of minor
species included in icy planetesimals produced in protoplanetary
disks. The composition of ices calculated here can be translated
into the composition of planetary ices. However, it should be
regarded as an initial composition, and the individual species
mass fractions as upper limit values.
The main assumptions that allowed us to determine the com-

position of icy planetesimals are recalled below.

1. Taking into account the uncertainties on the physical pa-
rameters of the OGLE 390Lb system, and using an evolutionary
turbulent model, we have calculated a range of plausible disks
thermodynamic conditions fromwhich low-mass extrasolar planets
may have formed.
2. Ices are formed from hydrates, clathrates, and pure con-

densates produced during the cooling of the protoplanetary disks.
The efficiency of clathration is ruled by the amount of available
crystalline water ice in the disks.
3. A fraction of the available oxygen in disks is included in

rocks. Similarly, organics include a part of the O, C, and N initial
budget available in the gas phase. Finally, the remaining O, C,
and N are distributed in the form of H2O, CO2, CO, CH3OH,
CH4, N2, and NH3.

Fig. 3.—Same as Fig. 2 but for N2 : NH3 ¼ 0:1:1 in the gas phase.

Fig. 4.—Same as Fig. 2 but for N2 : NH3 ¼ 10:1 in the gas phase.

Fig. 5.—Composition of ices (wt.%) in planetesimals produced in a disk where
all elements but carbon are solar, as a function of the C/O enrichment factor f �
C/Oð Þdisk / C/Oð Þ� in the initial gas phase.
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4. Assuming solar elemental abundances in the initial gas phase,
plausible ranges of CO:CO2:CH3OH:CH4 and N2:NH3 gas-
phase molecular ratios have been employed in disks to investi-
gate the variation of icy solids composition.
5. In some cases, CO has been varied in order to constrain the

composition of icy planetesimals forming fromcarbon- or oxygen-
rich nebulae.

From these hypotheses, the main results derived from our cal-
culations are the following.

1. The composition of ices weakly depends on the adopted
disk thermodynamic conditions, and is rather influenced by the
initial composition of the gas phase.
2. Using solar gas phase elemental abundances, H2O is dom-

inant regardless of the adopted CO2:CO molecular ratio.
3. The variation of the adoptedN2:NH3molecular ratioweakly

influences the mass fractions of other volatiles incorporated in
ices.
4. Planets formed in carbon-rich environments are depleted in

water and would be essentially CO- or CH4-rich.

So far, models of volatile-rich low-mass extrasolar planets have
considered almost pure-H2O cryospheres. On the other hand,
Léger et al. (2004) estimated that hypothetical ocean planets
should contain some ‘‘minor’’ volatile species, with molecular
abundances similar to that of cometary ice in the solar system.
However, we have to bear in mind that there are some uncer-
tainties in determining the composition of comets. In particular,
it is difficult to directly detect molecules in cometary nuclei. In-
stead, only molecules and radicals (daughter molecules), which
are formed in the comae via photolysis, are observed. From these
observations, the molecular composition of the parent molecules
is determined using chemical reaction models. Hence, the mo-
lecular composition of the parent molecules is somewhat model
dependent. Moreover, it is unclear whether the cometary nuclei
are chemically homogeneous, and how much they were re-
processed in their formation stages and during their stay in the
Oort cloud or in the Kuiper belt (Aikawa et al. 1999). There are
indeed several pieces of evidence that indicate the presence of
macroscopic internal heterogeneity in cometary nuclei. For ex-
ample, observations of comet Halley showed that the relative
production rate of major volatiles varied more than tenfold, and
outbursts were observed for some given species, such as CO2-rich
outbursts (Mumma et al. 1993). Thus, comets cannot be considered
as good indicators of planetary ice composition.

Comparison with the Solar System.—In the framework of
giant planet formation scenarios, we point out that similar calcu-
lations reproduce the current abundances of volatile species in the
atmospheres of Jupiter and Saturn (Mousis & MarbKuf 2006).
Moreover, they can explain the current composition of Titan’s
atmosphere measured by the Huygens probe (Alibert & Mousis
2007). Estimating the composition of icy bodies devoid of atmo-
sphere is less straightforward, since the spectroscopy measure-
ments are actually limited to their surface. Indeed, despite the
detections of H2O, CO, CO2, CH4, NH3, and others at the surface
of several icy satellites (Brown & Cruikshank 1997; Hibbitts
et al. 2002, 2003), we do not have, to our knowledge, a real in-
sight of their ‘‘bulk’’ composition. As a result, internal structure
models of these bodies usually consider H2O icy mantles and set
the mass fractions of minor species as free parameters (Sohl et al.
2002; Spohn & Schubert 2003).

Implications for Cold Low-Mass Extrasolar Planets.—
Ehrenreich et al. (2006a) reported that cold low-mass extrasolar

planets could be described as frozen ocean planets, with a subsur-
face liquid H2O layer surviving between low- and high-pressure
ice shells, in a large version of a Ganymede-like internal struc-
ture model. The heat source allowing the existence of the liquid
layer is radiogenic energy from within the underlaying rocky
mantle. As this heat source decreases with time, the subsurface
ocean eventually freezes in a fewGyr, as predicted by Ehrenreich
et al. (2006a). However, the freezing might occur on a longer
timescale if the cryosphere of the planet contains small amounts
of NH3, since ammoniated water has a lower freezing point than
pure H2O. Hence, a subsurface ocean of ammoniated water can
exist in the range where H2O is the major component of ice for
f � 1:6 solar, while the mass fraction of NH3 ice remains nearly
constant around �3.7%–4.3% (see Fig. 5).

Implications for ‘‘Hot Ocean Planets.’’—Our results can also
be used to constrain the icy/volatile phase composition of warmer
planets that formed beyond the snow line and migrated closer to
the star. This is the case of ocean planets described by Kuchner
(2003), Léger et al. (2004), and Selsis et al. (2007). They noted
that the presence of CO2 in ocean planets could dramatically
change their cooling history and structure, because CO2 would
maintain the atmosphere in a hot state, hence preventing the con-
densation of an icy mantle and ocean. A small fraction of CO2 in
the ices is sufficient to trigger this effect, because given the ice-
to-rock mass fraction of an ocean planet (�1), it represents in
absolute several hundred times the quantity of CO2 in the atmo-
sphere of Venus. Indeed, we predict that �7% of the icy mass
is initially made of CO2, assuming a solar composition in our
disk models, with a peak at 25% for f ¼ 2. This could lead to
an increase in the predicted mean density of an ocean planet,
making it more difficult to discriminate ocean planets from super-
Earths in planetary candidates yielding from COROT and Kepler
transit surveys (Selsis et al. 2007). An ocean planet forming in
a carbon-rich environment could rather be a ‘‘carbon planet’’ (see
below).

Implications for ‘‘Carbon Planets.’’—Kuchner&Seager (2005)
conjectured up planets forming in carbon-rich environments.
‘‘Carbon planets’’ could be forming for f > 1:6 in the gas phase.
Such environments could include carbon-rich stellar surrounds,
like the debris disk around � Pic (Roberge et al. 2006). The main
refractory material composing these hypothetical planets should
be silicon carbide (SiC), rather than metals and silicates usually
considered for the refractory phase of planets forming at solar
C:O ratio. Our present work allows us to constrain the volatile
phase of such planets. Themajor ice compound is CO, with mass
fractions between �34% and 53% for 1:6 � f � 3:0 in the gas
phase conditions adopted in x 3.2. In this case and according
to Figure 5, we expect CO, CO2, and CH4 to be the other main
compounds as f increases. It is interesting to note that these
planets should be almost completely dry, as water amounts to a
negligible value. For even larger values of f, CH4 becomes the
most abundant ice in carbon planets, by far (�80% in mass for
f � 5).
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H. Publications de l’auteur reliées au chapitre 1

H.2 Origine des volatils dans la ceinture princi-

pale

L’article qui suit a été publié par Mousis et al. (2008) dans la “Royal Astronomy
society”. Il propose un scénario de formation de la ceinture principale à l’intérieur
de laquelle les astéröıdes incorporent les grains glacés formés dans la région externe
de la nébuleuse solaire. Une fraction significative pourrait avoir migré à la position
actuelle de la ceinture d’astéröıdes sans éprouver les conditions de tempérautre et
de pression suffisantes pour sublimer les glaces qu’ils contiennent. L’influence de
l’incorporation de la glace dans les astéröıdes sur leurs porosités et leur densité est
alors étudiée.
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ABSTRACT
We propose a scenario for the formation of the main belt in which asteroids incorporated icy

particles formed in the outer solar nebula. We calculate the composition of icy planetesimals

formed beyond a heliocentric distance of 5 au in the nebula by assuming that the abundances of

all elements, in particular that of oxygen, are solar. As a result, we show that ices formed in the

outer solar nebula are composed of a mix of clathrate hydrates, hydrates formed above 50 K

and pure condensates produced at lower temperatures. We then consider the inward migration

of solids initially produced in the outer solar nebula and show that a significant fraction may

have drifted to the current position of the main belt without encountering temperature and

pressure conditions high enough to vaporize the ices they contain. We propose that, through

the detection and identification of initially buried ices revealed by recent impacts on the surfaces

of asteroids, it could be possible to infer the thermodynamic conditions that were present within

the solar nebula during the accretion of these bodies, and during the inward migration of icy

planetesimals. We also investigate the potential influence that the incorporation of ices in

asteroids may have on their porosities and densities. In particular, we show how the presence

of ices reduces the value of the bulk density of a given body, and consequently modifies its

macroporosity from that which would be expected from a given taxonomic type.

Key words: minor planets, asteroids – Solar system: formation.

1 I N T RO D U C T I O N

In recent years, some objects within the main belt of asteroids have

been found to display cometary characteristics (Hsieh & Jewitt

2006). Objects such as 133P/Elst-Pizarro, P/2005 U1 and 118401

(1999 RE70) occupy orbits that are entirely decoupled from Jupiter

within the main belt, and are probably bodies that have undergone

a recent collision, revealing previously buried volatile material and

leading to the observed dusty outgassing. In addition, present-day

surface water ice and possible water sublimation have been reported

on Ceres (Lebofsky et al. 1981; A’Hearn & Feldman 1992; Vernazza

et al. 2005). This is consistent with recent Hubble Space Telescope
(HST) observations which suggest that Ceres’ shape is the result of

the dwarf planet consisting of a rocky core surrounded by an ice-rich

mantle (Thomas et al. 2005) – an idea in agreement with several

thermal evolution scenarios (McCord & Sotin 2005) that suggest

�E-mail: olivier.mousis@obs-besancon.fr

that the ice content of the asteroid is between 17 and 27 per cent,

by mass. These observations are supported by the evidence of hy-

drated minerals in meteorites which provide samples of rock from

asteroids in the main belt. Most of these minerals formed as a result

of water ice accreting with the chondritic meteorite parent bodies,

melting and driving aqueous alteration reactions (Clayton & Mayeda

1996; Jewitt et al. 2007).

It seems likely, then, that some objects in the asteroid belt have

incorporated significant amounts of water ice (and possibly other

volatiles) during their formation in the early stages of the Solar

system. These bodies would have incorporated icy particles1 coming

from the outer nebula that survived their inward drift due to gas drag

through the disc (Mousis & Alibert 2005, hereafter MA05). The

volatile fraction incorporated in this manner could vary depending

on the inward flux of icy planetesimals from the external region and

1 By icy particles is meant planetesimals composed of a mix of ices and

rocks.

C© 2007 The Authors. Journal compilation C© 2007 RAS



1270 O. Mousis et al.

the heliocentric location of the asteroid, together with the density

of the protosolar nebula. Given that the current asteroid belt lies

closer to the Sun than the ‘snowline’, postulated to lie at around

5 au in the solar nebula, these results are a little unexpected. In

this context, understanding how volatiles were incorporated into

the asteroids is therefore important, not only for the study of the

asteroids themselves, but also for our understanding of the processes

by which the Solar system came into being.

To this end, MA05 studied the possibility of determining the na-

ture and composition of the ices which were incorporated into Ceres.

They used a time-dependent model of the solar nebula and showed

that icy particles of sizes between 0.1 and 10 m could drift from

heliocentric distances greater than 5 au to the present location of

Ceres without encountering temperatures or pressures high enough

to vaporise the ices within. The authors then suggested that ices pro-

duced in the outer solar nebula were transported inwards to become

incorporated in the solids which accreted to form Ceres.

The present work aims to improve upon the calculation detailed

in MA05, along with expanding the results to involve the entire as-

teroid belt, rather than just its largest member. In particular, MA05

postulated that all volatiles, except CO2,2 were trapped by water in

the form of hydrates or clathrate hydrates in the outer solar nebula.

This assumption was supported by the work of Hersant, Gautier &

Huré (2001) who estimated that Jupiter was formed at temperatures

higher than ∼40–50 K. The accretion of ices in the form of hydrates

and clathrate hydrates was thus required during the formation of

the planet in order to explain the volatile enrichments observed in

its atmosphere3 (Gautier et al. 2001b,a). Indeed, since these ices

are usually formed at temperatures higher than that reached by the

nebula at the time of Jupiter’s completion, as defined by Hersant

et al. (2001), they can be incorporated in the planetesimals accreted

by the giant planet during its growth. However, the amount of water

that would be required in the nebula to trap all these volatiles as

hydrates and clathrate hydrates exceeds that derived from the solar

oxygen abundance. Therefore, MA05 made the ad hoc hypothesis

that oxygen was ‘oversolar’ in the gas phase in order to provide

enough available water in the solar nebula.4 Additionally, Hersant

et al. (2001) only used an evolutionary solar nebula model to de-

rive the disc’s temperature at the time when the mass of Jupiter’s

feeding zone was equal to that of the gas in its current envelope.

They thus neglected many important effects such as the influence

of protoplanet formation on the structure of the disc (e.g. fig. 2 of

Alibert, Mordasini & Benz 2004). However, recent giant planet core-

accretion formation models that include migration, disc evolution,

such as that proposed by Alibert et al. (2004), have shown that the

disc’s temperature can be as low as ∼10–20 K at the end of Jovian

formation. This implies that Jupiter itself can accrete ices during

its formation that were produced at temperatures lower than those

required for clathration. As a result, no extra water is required in the

2 CO2 is the only major volatile species which does not form a clathrate

hydrate in the solar nebula because it condenses as a pure ice prior to being

trapped by water.
3 The abundances of volatile species in Jupiter’s atmosphere have been mea-

sured using the mass spectrometer on board the Galileo probe. These mea-

surements reveal that the giant planet’s atmosphere is enriched by a factor

of ∼3 in Ar, Kr, Xe, C, N and S compared to the solar abundances (Owen

et al. 1999).
4 The oxygen abundance required for to allow the trapping of all volatile

species in the form of hydrates or clathrate hydrates is ∼1.9 times the solar

abundance, with CO2:CO:CH4 = 1:1:1 and N2:NH3 = 1:1 (the nominal

nebula gas phase ratios used in this work).

nebula to allow all the volatile species to be trapped in clathrate hy-

drates, and the oversolar oxygen abundance condition in the nebula

can be relaxed.

In Section 2, we calculate the composition of ices produced in

the outer solar nebula under the assumption that the abundances of

all elements, in particular that of oxygen, are solar. In Section 3, we

consider the inward migration of particles produced at various loca-

tions in the nebula, and at different times. This allows us to examine

whether some planetesimals formed in the outer solar nebula may

have drifted to the current position of the main belt without encoun-

tering temperature and pressure conditions high enough to vaporize

the ices they contain. In Section 4, we examine the uncertainties in

the determination of the physical properties of asteroids. We also

investigate the potential influence that the incorporation of ices in

these objects may have on their porosities and densities. Section 5

is devoted to summary and discussion.

2 C O M P O S I T I O N O F I C Y P L A N E T E S I M A L S
F O R M E D I N T H E O U T E R S O L A R N E BU L A

2.1 Initial gas-phase conditions in the nebula

In this section, we aim to estimate the composition of icy particles

produced in the region of giant planet formation, prior to the dissipa-

tion of the nebula, which then migrated into the forming main belt.

The calculations have been carried out in a manner consistent with

the formation of Jupiter with a realistic primordial volatile compo-

sition. This implies that the icy planetesimals that drifted inwards

to the formation zone of the asteroids shared the same composition

as those accreted by proto-Jupiter.

We then assume that the gas-phase abundances of elements are

solar (e.g. Table 1) and that O, C and N exist only in the form of

H2O, CO2, CO, CH4, N2 and NH3. S is only present as H2S and

other refractory sulphur components (Pasek et al. 2005). The gas-

phase molecular ratios in the solar nebula are presumed to derive

directly from that in interstellar ices (Mousis, Gautier & Bockelée-

Morvan 2002) and, in some cases, from the consideration of catalytic

effects that might affect these ratios in the nebula. Thus, although

the CO:CH4 ratio is typically around 10:1 in the interstellar medium

(ISM) (Allamandola et al. 1999), this can be revised down in the

solar nebula gas phase since some additional CH4 may be introduced

through conversions of both CO and CO2, as a result of the presence

of catalytically active regions in the disc (Kress & Tielens 2001;

Sekine et al. 2005). We, therefore, adopt CO:CH4 = 1:1 in the vapour

phase of the nebula. Moreover, CO2 should initially be present in the

gas phase of the nebula, with CO2:CO = 1:1–4:1, a range of values

that covers the ISM measurements (Gibb et al. 2004). The value

of the N2:NH3 ratio is quite uncertain, although current chemical

models of the ISM predict that molecular nitrogen should be much

Table 1. Gas-phase abundances (molar mixing ratio with re-

spect to H2) of major species in the solar nebula from Lodders

(2003) with CO2:CO:CH4 = 1:1:1 and N2:NH3 = 1:1.

Species X X/H2 Species X X/H2

O 1.16 × 10−3 N2 5.33 × 10−5

C 5.82 × 10−4 NH3 5.33 × 10−5

N 1.60 × 10−4 S 3.66 × 10−5

H2O 5.78 × 10−4 Ar 8.43 × 10−6

CO2 1.94 × 10−4 Kr 4.54 × 10−9

CO 1.94 × 10−4 Xe 4.44 × 10−10

CH4 1.94 × 10−4
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more abundant than ammonia (Irvine & Knacke 1989). On the other

hand, the N2:NH3 ratio may have been much lower in the solar

nebula since the conversion of N2 into NH3 can be accelerated by

the catalytic effect of local Fe grains (Lewis & Prinn 1980; Fegley

2000). In all our following calculations, we consider N2:NH3 = 1:1

as the nominal ratio for these two molecules in the nebula gas phase.

2.2 Formation sequence of the different ices in the outer
nebula

As a result of the adoption of a solar gas-phase oxygen abundance,

we show here that ices formed at distances greater than 5 au in the

cooling solar nebula are a mix of clathrate hydrates and hydrates

formed above 50 K, and pure condensates primarily produced at

lower temperatures (but still greater than ∼20 K). We note that this

hypothesis is supported by the recent work of Mousis & Marboeuf

(2006), who showed that the abundances of volatiles observed in the

envelopes of Jupiter and Saturn could be reproduced by using a solar

abundance for all elements in the solar nebula, and that the calcu-

lated amount of heavy elements remains in agreement with internal

structure models. The clathration and hydratation processes result

from the presence of available crystalline water ice at the time of

volatile trapping in the solar nebula. This statement seems justified

when one considers that current scenarios of the formation of the so-

lar nebula suggest that most ices falling from the pre-solar cloud on

to the disc were vaporized upon entering the early nebula. Follow-

ing Chick & Cassen (1997), H2O ice is initially vaporized at loca-

tions in the inner 30 au of the solar nebula. With time, the decrease

of temperature and pressure led to conditions which allowed the

water to recondense, forming microscopic crystalline ices (Kouchi

et al. 1994; Mousis et al. 2000). Once formed, the different ices

agglomerated and were incorporated into the growing and drifting

particles.

The process by which volatiles are trapped, illustrated in Fig. 1, is

calculated using the stability curves of hydrates, clathrate hydrates

Figure 1. Stability curves for hydrates, clathrate hydrates (solid lines) and

pure condensates (dotted lines), together with evolutionary tracks for the

nominal protoplanetary disc model at heliocentric distances of 5, 15 and

20 au. These evolutionary tracks correspond to the thermodynamic path-

way followed by the disc during its cooling at the considered distances

to the Sun (the evolution of the disc proceeds from high to low tem-

peratures). The abundances of elements are solar, with CO2:CO:CH4 =
1:1:1 and N2:NH3 = 1:1 in the vapour phase. Species remain in the vapour

phase as long as they stay in the domains located above the curves of stabil-

ity. The label −5.75H2O designates the clathrate hydrate of species X and

NH3–H2O corresponds to ammonia hydrate.

Table 2. Parameters of the stability curves of the considered

clathrate hydrates (reproduced from Hersant et al. 2004).

Their equations are of the form ln P = A/T + B, where P
and T are the partial pressure (bars) and the temperature (K)

of the considered species, respectively. A is in K and B is

dimensionless.

Species A B

CH4 −2161.81 11.1249

CO −1685.54 10.9946

N2 −1677.62 11.1919

NH3 −2878.23 8.00205

H2S −3111.02 11.3801

Ar −1481.78 9.95523

Kr −1987.5 9.99046

Xe −2899.18 11.0354

and pure condensates, and the tracks detailing the evolution of tem-

perature and pressure at heliocentric distances of 5, 15 and 20 au

within the solar nebula. These evolutionary tracks are derived from

the α-turbulent accretion disc model described in next section. The

stability curves of hydrates and clathrate hydrates derive from Lu-

nine & Stevenson (1985) compilation of laboratory data, from which

data is available at relatively low temperature and pressure. Their

equations, given by Hersant, Gautier & Lunine (2004), are of the

form ln P = A/T + B, where P and T are the partial pressure (bars)

and the temperature (K) of the considered species, respectively. Ta-

ble 2 shows the values of constants A and B determined by Hersant

et al. (2004) from their fits to laboratory measurements. On the other

hand, the stability curves of pure condensates used in our calcula-

tions derive from the compilation of laboratory data given in the

CRC Handbook of Chemistry and Physics (Lide 2002). Their equa-

tions are of the form log P = A/T + B, where P and T have the same

units as mentioned above. Table 3 also gives the constants A and B as

determined by our own fits to laboratory measurements. The cool-

ing curve intercepts the stability curves of the different ices at some

given temperature, pressure and surface density conditions (see Ta-

ble 4). For each ice considered, the domain of stability is the region

located below its corresponding stability curve. The clathration pro-

cess stops when no more crystalline water ice is available to trap

the volatile species. For example, if one assumes CO2:CO:CH4 =
1:1:1 and N2:NH3 = 1:1 in the gas phase, then the NH3 and H2S are

entirely trapped by the water, as hydrates of NH3 and clathrate hy-

drates of H2S, while only approximately half of the CH4 is trapped

Table 3. Parameters of the stability curves of the considered

pure condensates. Their equations are of the form log P =
A/T + B, where P and T are the partial pressure (bars) and

the temperature (K) of the considered species, respectively.

A is in K and B is dimensionless.

Species A B

CH4 −475.61 4.2831

CO −411.24 5.2426

CO2 −1365.9 7.0248

N2 −360.07 4.7459

NH3 −1565.0 6.7883

H2S −1153.70 5.5007

Ar −369.90 4.1862

Kr −603.46 5.1060

Xe −819.28 4.9881
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Table 4. Temperature T (K), total gas pressure P (bars) and

surface density � (g cm−2) conditions at which different ices

form in the solar nebula at heliocentric distance of 5 au. The

gas-phase conditions considered here are CO2:CO:CH4 =
1:1:1 and N2:NH3 = 1:1.

Ices T (K) P (bar) � (g cm−2)

H2O 157.5 3.4 × 10−7 677.4

NH3–H2O 89.1 1.9 × 10−7 498.0

H2S–5.75H2O 84.0 1.8 × 10−7 482.6

CO2 78.0 1.6 × 10−7 463.8

CH4–5.75H2O 60.9 1.3 × 10−7 404.3

Xe 38.2 7.6 × 10−8 301.1

CH4 31.3 6.0 × 10−8 259.1

Kr 29.2 5.4 × 10−8 244.4

CO 25.3 4.5 × 10−8 213.9

Ar 22.2 3.6 × 10−8 185.6

N2 21.8 3.5 × 10−8 181.7

as a clathrate hydrate in the solar nebula. The remaining CH4, as

well as Xe, Kr, CO, Ar and N2, whose clathration processes nor-

mally occur at higher temperatures, remain in the vapour phase until

the solar nebula cools enough to allow the formation of pure con-

densates (roughly between 20 and 30 K in the gas-phase conditions

assumed for the solar nebula; see Fig. 1). Note that, during the cool-

ing of the solar nebula, CO2 is the only species that crystallizes as a

pure condensate prior to being trapped by water to form a clathrate

hydrate. Hence, we assume here that solid CO2 is the only existing

condensed form of CO2 in these environments.

2.3 Composition of icy planetesimals

Using the trapping/formation conditions of the different ices cal-

culated at a given heliocentric distance in the outer nebula (e.g.

Table 4), and knowing their gas-phase abundances, one can estimate

their mass ratios with respect to H2O in the accreting planetesimals.

Indeed, the volatile, i, to water mass ratio in these planetesimals is

determined by the relation given by Mousis & Gautier (2004):

mi = Xi

XH2O

�(R; Ti , Pi )

�(R; TH2O, PH2O)
, (1)

where Xi and XH2O are the mass mixing ratios of the volatile i and

H2O with respect to H2 in the solar nebula, respectively. �(R; Ti ,

Pi ) and �(R; TH2O, PH2O) are the surface density of the nebula at a

distance R from the Sun at the epoch of hydratation or clathration of

the species i, and at the epoch of condensation of water, respectively.

From mi , it is possible to determine the mass fraction of species i with

respect to all the other volatile species taking part to the formation

of an icy solid:

Mi = mi∑

j=1,n

m j

, (2)

with
∑

i=1,n

Mi = 1.

It is important to mention that, after having performed calcula-

tions using a wide range of values from 10−3 to 10−1 for the viscosity

parameter α of our turbulent model, we found that the volatile trap-

ping conditions (temperature and pressure) remain almost constant

at a given heliocentric distance in the solar nebula, whatever the

adopted value of this parameter. In addition, Alibert, Mousis & Benz

Figure 2. Plot showing the composition of the ices (wt per cent) incor-

porated in planetesimals produced in the solar nebula as a function of the

adopted CO2:CO ratio in the initial vapour phase. The composition is ex-

pressed as a mass ratio (mass of ice i to the global mass of ices). The abun-

dances of the considered elements are solar with CO:CH4 = 1:1 and N2:

NH3 = 1:1 in the vapour phase. Note that the mass fractions of Kr and Xe

are too low to be represented given the scale adopted in the figure.

(2005a) demonstrated that the composition of icy planetesimals re-

mains similar whatever their formation distance within the same

disc, as long as a homogeneous gas phase is postulated within the

nebula. These statements imply that, whatever the input parameters

adopted when modelling the disc, and regardless of the formation

location considered for icy planetesimals at distances beyond 5 au,

their composition (in wt per cent) remains almost constant, provided

that the gas-phase abundances are homogeneous in the nebula.

Fig. 2 shows the variation of the composition of icy planetesimals

formed in the outer solar nebula as a function of the CO2:CO ratio

(shown for values between 1:1 and 4:1), with CO:CH4 = 1:1 and

N2:NH3 = 1:1 in the gas phase. The composition of ices given in

this figure is then valid for solids formed at any distance within the

outer solar nebula, provided that the gas phase is homogeneous and

the disc is initially warm enough at that location to vaporize the ices

falling in from the ISM. It can be seen that water remains the most

abundant ice in mass, provided that the CO2:CO gas-phase ratio in

the nebula is between 1 and ∼1.7. Interestingly enough, whatever

the assumed CO2:CO ratio, CO2 remains the main carbon species

trapped within planetesimals. We also note that the relative amounts

of H2O and of other carbon species decrease as the CO2:CO ratio

increases. In contrast, the mass fractions of NH3, N2, H2S and of

the noble gases are only weakly influenced by the variation of the

CO2:CO gas-phase ratio. Table 5 gives the mass ratios of the ices

for the two extreme cases CO2:CO = 1:1 and 4:1.

3 D E L I V E RY O F I C Y PA RT I C L E S TO T H E
M A I N B E LT

Particles in protoplanetary discs undergo orbital decay due to the

effects of gas drag (Weidenschilling 1977). The efficiency of this

process is particularly dependent on the gas density inside the disc,

and on the size and density of the particles. Cyr, Sears & Lunine

(1998) showed that icy particles produced in the outer Solar system

may have been incorporated in bodies formed in the inner regions.

Indeed, taking into account gas drag, sedimentation and sublimation,

these authors calculated that particles originating from ∼5 au may

migrate to heliocentric distances of the order of 3 au due to gas drag,

before subliming as a consequence of the higher temperature and

pressure domains encountered in the inner regions. However, it is
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Table 5. Ratio of the mass of ice i to the global mass of

ices (wt per cent) in planetesimals formed in the outer solar

nebula, calculated for CO2:CO = 1:1 and 4:1 in the vapour

phase. Both ratios are calculated with CO:CH4 = 1:1 and

N2:NH3 = 1:1 in the gas phase of the nebula.

Species CO2:CO = 1:1 CO2:CO = 4:1

H2O 48.8 25.5

CO2 27.5 58.4

CO 7.9 4.2

CH4 7.6 3.7

NH3 ∼3.3

H2S ∼2.9

N2 ∼1.9

Ar � 0.1

Kr � 0.1

Xe � 0.1

important to note that Supulver & Lin (2000), Cuzzi et al. (2005) and

Ciesla & Cuzzi (2006) were unable to reproduce these results. More

recently, MA05 examined the effect of gas drag on the migration

of icy particles using a time-dependent model of the solar nebula.5

They demonstrated that, after the Solar system has experienced a few

Myr of cooling, it is possible for icy particles from the outer Solar

system to drift inward to the present location of Ceres (∼2.7 au). In

such an evolved system, because the snowline has already passed

through the main belt, the volatiles contained in the icy particles can

avoid sublimation during their migration.

In this paper, we extend the calculations originally performed by

MA05, in order to take into account the possibility of volatile capture

directly in the form of pure ice, in case there is too little water to

trap all volatiles as hydrates and clathrate hydrates. Moreover, for the

sake of consistency, we use the disc model that allows the formation

of Jupiter and Saturn, leading to planets with internal structures

consistent with observations (see Alibert et al. 2005b).

The numerical procedure used to calculate the structure and evo-

lution of the disc are entirely detailed in Alibert et al. (2005c), and

in this work we only give the main points. More details can be found

in the afore-mentioned paper. The surface density � in the disc is

calculated by solving the diffusion equation:

d�

dt
= 3

r

∂

∂r

[
r 1/2 ∂

∂r
(ν̃�r 1/2)

]
+ �̇w(r ), (3)

where ν̃ is the mean viscosity (integrated along the z-axis), and

�̇w(r ) is the photoevaporation term, taken as in Veras & Armitage

(2004). The viscosity is calculated in the framework of the α for-

malism (Shakura & Sunyaev 1973) after first solving for the vertical

structure of the disc (see Alibert et al. 2005c). This calculation also

gives us the evolution of the thermodynamic conditions inside the

disc, as a function of time and heliocentric distance. These con-

ditions are used, together with information on the composition of

the nebula’s gas, in order to derive the amount of volatile species

trapped inside icy planetesimals. For the model we use here, the α

parameter is equal to 2 × 10−3, and the total evaporation rate is of

the order of 10−8 M� yr−1. At the beginning of the calculation, the

5 The work of Cyr et al. (1998) is based on the static solar nebula models

elaborated by Cassen (1994). In each of these models the position of the

condensation front of water (the ‘snowline’) remains at a constant heliocen-

tric distance. In contrast, evolutionary models cool with time and allow the

snowline to migrate closer to the Sun.

Figure 3. Thermodynamic conditions in our disc model. Top left: mid-plane

temperature profile; top right: mid-plane pressure profile; bottom left: surface

density profile; bottom right: aspect ratio H/a profile (H is the semithickness

and a the heliocentric distance). The epochs shown in the four panels are,

from top to bottom, 104 yr, 0.5, 1, 1.5 and 2 Myr.

Figure 4. Locations of the 25 K- and 150 K-lines as a function of time for

our model of the primitive nebula.

gas surface density is given by a power law, � ∝ r−3/2, normal-

ized to have � = 600 g cm−2 at the current day position of Jupiter.

As stated above, this disc model was used in Alibert et al. (2005b)

in order to calculate formation models of Jupiter and Saturn. The

resulting thermodynamic conditions are plotted in Fig. 3 for early

epochs during the evolution of the solar nebula.

Fig. 4 shows the location of the snowline6 and the 25 K-line7 as a

function of time. In our calculations, we assume that when a particle

6 The sublimation temperature of water ice is taken as 150 K, and does not

depend on pressure in our calculations.
7 At temperatures lower than ∼25 K, all the main volatile species are pre-

sumed to be trapped as clathrate hydrates or in the form of pure condensates

in the solar nebula (e.g. Fig. 1).
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reaches the snowline (or the 25 K-line), it loses all its volatiles (or

loses all the volatile species whose condensation temperatures are

lower than or equal to 25 K). This is of course a simplification, and

more accurate calculations should take into account the progressive

heat diffusion, and the resulting sublimation, within icy particles

entering the warmer regions of the early solar nebula. That such

low temperatures are reached at small heliocentric distances in the

solar nebula can be surprising, given that the equilibrium radiation

temperatures are of ∼160 K at 3 au. However, our calculations are

justified by the fact that, during the lifetime of the nebula, the Sun’s

radiation is significantly attenuated, even at distances of a few astro-

nomical unit, due to Rayleigh scattering from molecular hydrogen

and dust opacity, in particular if no inner gap is postulated in the

disc (Mousis et al. 2007). In these conditions, light becomes extin-

guished close to the star as a result of the high gas density, while

the outer regions play little role in the extinction. For temperatures

below 1500 K, the dominant dimming effect in the nebula at wave-

lengths shorter than a few micrometre is Rayleigh scattering from

molecular hydrogen (Mayer & Duschl 2005). This condition is ful-

filled for the entire nebula after 105 yr, with the temperature beyond

0.6 au already falling below 1000 K at this early stage. Moreover,

the mass absorption coefficient has been estimated to be σm = 5 ×
10−4 (cm2 g−1) in the solar nebula (Mousis et al. 2007). Integrat-

ing along the mid-plane radial axis of the model from 0.25 au (the

inner edge of the disc), the optical depth at 3 au is initially about

τ = 18. It decreases over time to τ = 5.3 after ∼5 Myr of the disc’s

evolution. As a result, only ∼0.5 per cent of the star’s radiation will

be available at this distance within the disc at this epoch. We can

therefore assume that the disc remains optically thick to solar radi-

ation during at least the first 5 Myr of its evolution. Note also that

it has been recently showed that discs with puffed up inner edge

could shield part of their outer edge from star light, in agreement

with the structure and the overall spectral energy distribution (SED)

of protoplanetary discs around Herbig Ae/Be stars (Dullemond &

Dominik 2004). This is the case for our solar nebula model which

is self-shadowed at heliocentric distances higher than ∼2–3 au (see

semithickness over heliocentric distance profile in Fig. 3). Since

the Rayleigh scattering, as well as the strong opacity of grains im-

pede the light to go through the upper layers and illuminate the outer

parts of the disc, the cooling of the nebula down to low temperatures

should follow, even in the formation zone of asteroids.

In our calculations, we have considered particles of various sizes,

ranging from 1 cm to 100 m. We assume that they are formed at dif-

ferent locations in the nebula, and at different epochs, in a similar

way to MA05. Fig. 5 shows the trajectories of particles of size 1 cm,

10, 30 and 100 m. For particles ranging between a few centimetres

and a few metres in size, gas drag is so strong that the trajectories

would be represented as vertical lines. The trajectories of the par-

ticles are stopped when they cross the iceline. Fig. 5 shows that,

due to gas drag, particles with the sizes considered here can drift to

the present day location of the main belt. The innermost location of

particles that have not suffered any sublimation of ice is therefore

given by the location of the snowline at a given time. Similarly,

the 25 K-line gives, as a function of time, the innermost location

of particles that have not lost any of their volatiles. The situation is

more complex for particles massive enough to significantly decou-

ple from the gas, which therefore experience minimal, if any, orbital

decay (see last panel n 100-m-size objects – in Fig. 5). Icy material

can thus be transported by such medium size particles. If they cross

the 25K-line, they would be expected to lose some fraction of their

volatile content. However, particles formed even later, after a few

Myr of the evolution of the solar nebula, but before it becomes op-

Figure 5. Trajectories of solid particles in the primitive nebula, for differ-

ent starting location and starting epochs. The initial location of particles is

either 5 or 10 au, and the drift starts during the first Myr of the solar nebula

evolution. The trajectories are drawn until particles cross the iceline (heavy

solid line), from which they are assumed to vaporize. The size of particles

is given in each panel, and their density is equal to 1 g cm−3.

tically thin, do not encounter temperatures higher than 25 K. They

can therefore preserve all of their volatile species from vaporization

until their capture by forming asteroids.

On the other hand, even if icy particles may have drifted to he-

liocentric distances low enough to take part to the formation of the

whole main belt without losing a non-negligible fraction of their

volatiles, the current distribution of ices that actually exists in as-

teroids has probably been significantly altered during and/or after

their formation. Indeed, more heat was generated during the accre-

tion of asteroids located at low heliocentric distances, as impacts

and collision velocities were greater. As a result, vaporization has

occurred, thus changing the composition of ices incorporated in in-

ner belt asteroids. Moreover, the equilibrium radiation temperatures

reached on the surfaces of main belt asteroids after the dissipation

of the nebula can be too high for the long-term stability of wa-

ter ice, particularly in the case of inner belt asteroids (Jewitt et al.

2007). Indeed, even if potential internal heating from the decay of

Al26 and other isotopes is not considered, radiation equilibrium may

have led to the vaporization of the ice content of the nearer aster-

oids (semimajor axes of ∼2 au), and melted the ice of mid-range

asteroids situated at ∼3 au. However, it will probably not have af-

fected the ice in the interiors of asteroids located further out. Inner

and outer asteroids would therefore display no detectable hydrata-

tion features either because the ice was vaporized and dissipated, or

because the ice never melted and thus did not react with other min-

erals that would enable its detection (Cyr et al. 1998). On the other

hand, mid-range asteroids could be expected to have undergone suf-

ficient melting that chemical alteration of silicates would occur and

be detectable (Cyr et al. 1998; Jewitt et al. 2007). Water ice could

also be present temporarily on the surface of large hydrated bod-

ies like Ceres, while migrating outwards from subsurface layers or
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mantle of the asteroids, and before it sublimates into space (Fanale

& Salvail 1989).

These considerations imply that the future detection and identifi-

cation of the volatile phases in asteroids could give some constraints

on the thermodynamic conditions that were present within the solar

nebula during their accretion, as well as during the inwards migra-

tion of icy planetesimals. For example, assuming a cold accretion

for asteroids located in the outer belt and that the only detected

volatile species on the surfaces of some of their members are CO2;

H2S, NH3 and H2O, one may deduce that the temperature of the

nebula on the migration pathway of icy planetesimals was between

∼60 and 80 K (e.g. Table 4). However, we note that alteration of the

volatile phases in asteroids may occur after their formation, as a re-

sult of catalytic reactions in their interiors. Indeed, this mechanism

has been proposed to explain the current composition of the plumes

released by the Saturn’s moon Enceladus (Matson et al. 2007) and

could occur at early epochs following the accretion of asteroids due

to internal heating caused by the decay of26Al. Hence, the influence

of this chemistry within the interior of asteroids may also play a

role in the composition of the volatile phases that potentially exist

in some members of the main belt.

4 I M P L I C AT I O N S F O R T H E P O RO S I T I E S
O F A S T E RO I D S

This section is devoted to a discussion of the determination of the

taxonomical types of the asteroids, and their densities. It appears

that some of the results in this area, due to their low accuracy, pro-

vide poor constraints on the internal structures of the asteroids in

question, and it is therefore difficult to infer their composition from

these measurements. This is particularly true for the M-type aster-

oids which often show a puzzlingly high albedo, and a measured

bulk density much lower than the densities of their supposed ana-

logue metallic meteorites. This implies that our current knowledge

of the physical properties of asteroids is not in contradiction with

the idea that some of them may have preserved substantial amounts

of the ices accreted during their formation. We then discuss the po-

tential influence that the incorporation of ices in asteroids may have

on their resulting densities and porosities.

4.1 Uncertainties in the taxonomical class and densities
of asteroids

The computation of porosity necessitates the knowledge of both the

bulk density of an asteroid and the bulk density of its constituent

material. With the exception of the few ‘giant’ objects or dwarf

planets (Ceres, Pallas and Vesta), the bulk density of asteroids is

generally smaller than that which would be expected from the den-

sities of supposed meteorite analogues. The relationship between

meteorite analogues and sample densities is, however, not straight-

forward and can, in some cases, be misleading. This is particularly

important for the objects classified as M, P or E-type asteroids in

the Tholen classification scheme.

Recently, a classification based on spectral morphology has been

proposed by Bus, Vilas & Barucci (2002), where these asteroids

are related to class X and subclasses therein. Asteroids within these

classes generally display a linear trend in their reflectance curve, and

often also have high albedo. In the case of radar observations, some

M-type asteroids also showed particularly strong echo signatures,

suggesting they are essentially made of metal, just like the M-type

meteorites. However, this might not be always the case, and some

X-type asteroids could also be closer to primordial D- or P-type

objects, and hence have lower densities. In any case, their connec-

tion to meteorites is either unknown or unclear (Clark et al. 2003;

Hardersen, Gaffey & Abell 2005) and has been under debate during

the last decade. M-type asteroids were generally thought to be the

remnants of the metallic cores of differentiated asteroids or plan-

etesimals that would have lost their silicate mantle, possibly after

a disruptive catastrophic collision. There is still debate about the

composition and origin of M- or X-type asteroids (Busarev 1998;

Rivkin et al. 2000). Following Lupishko & Belskaya (1990), a purely

metallic composition is hard to believe, and E-type chondrites or

stony-iron meteorites could be better analogues. Nowadays it ap-

pears likely that these classes comprise an assemblage of several

possibly unrelated surface types with a featureless spectrum, not all

of which are metallic. Indeed, some asteroids previously classified

as M-type have shown spectra with the 3 μm signature associated

with aqueous alteration which clearly makes this metallic-core hy-

pothesis less viable. Similarly, 21 Lutetia has been classified as an

M-type asteroid since its albedo is relatively high, but recent spec-

troscopic observations suggest it is actually a classical C-type body

(Lazzarin et al. 2004).

On the other hand, the bulk density of an asteroid is derived from

measurements of its mass and size. Mass determinations obtained

as a result of the dynamical perturbations experienced during close

encounters are less accurate, particularly when they are based on a

single target perturbation (Hilton 2002). One can find large discrep-

ancies when comparing the values obtained by this technique to the

one derived from the analysis of a moonlet’s orbit. For example,

the masses of 22 Kalliope and of 87 Sylvia differ by a factor of 2

between Marchis et al. (2003) and Kochetova (2004), or between

the results of Marchis et al. (2005) and Ivantsov (2007), where the

latter values should theoretically be the less accurate ones. There are

also large discrepancies between different results obtained from the

same technique but involving different observations: depending on

the authors, the mass of Psyche ranges from (0.68 ± 0.14) × 10−11

to (0.87 ± 0.26) × 10−11 or (1.49 ± 0.31) × 10−11 M� (Lupishko

2006) or even up to (3.38±0.28) ×10−11 or (4.0± 1.4)× 10−11 M�
(Kuzmanoski & Kovačević 2002; Ivantsov 2007), all values that are

generally outside the usual statistical 3σ margin. Finally, an error in

the size of the body (mainly resulting from the determination of the

object’s albedo) will introduce a large error in the determination of

the bulk density. We find that the revised density of Psyche from the

polarimetric albedo of Lupishko (2006), together with the largest

value for the mass of Kuzmanoski & Kovačević (2002), would then

reach the unrealistic value of ρ = 13.2 g cm−3. None the less it is

stressed that the matching between the IRAS-based diameters and

the sizes measured from resolved asteroids in the main belt is gener-

ally good (Cellino et al. 2003; Marchis et al. 2006), in contradiction

with the latter disagreement of Lupishko (2006) for this particular

M-type asteroid.

It therefore seems that it is difficult to obtain meaningful statistics

using the taxonomic M-type class because diversity is still present

(the situation is barely improved when one considers Bus et al.’s

X-class). It is therefore clear that an average value for the density of

the M-type asteroids (e.g. Krasinsky et al. 2002) can be misleading.

It would also be difficult to derive knowledge of the internal structure

of these bodies since the bulk densities quoted in the literature can

often be in error.

4.2 Influence of the volatile content in asteroids on their
bulk densities

Considering the delivery scenario detailed in Section 3, the aster-

oids would have been accreted from a mix of icy solids that formed
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initially in the outer solar nebula, and that preserved their volatile

content during their inward migration, with heavier and possibly dif-

ferentiated material produced at smaller heliocentric distances. Such

a scenario would not, however, be applicable to the gravitationally

re-accumulated aggregates that result from a catastrophic collision

(such as rubble-pile asteroids, and possibly binary objects), because

their formative collisions would happen at a later stage of the evo-

lution of the Solar system. Nevertheless, ices could still be present

in rubble-pile asteroids even after exposure to solar irradiation.

The time-scale for re-accumulation scales as (G ρ)−1/2, where

G is the gravitational constant and ρ the density of the body, so

that the dynamical time-scale for the re-accumulation of the aggre-

gates is – depending on their actual velocity dispersion – of the

order of several days (Michel et al. 2001; Durda et al. 2004; Michel,

Benz & Richardson 2004; Nesvorný et al. 2006). This corresponds

roughly to a few revolutions of the debris (the remaining material

would be ejected). At times larger than several weeks, debris are no

longer accumulated, but rather dispersed into a dynamical family.

The time-scale for re-accumulation after a catastrophic disruption

of an asteroid is thus of the order of weeks. On the other hand, the

sublimation rate experienced by the debris depends on several con-

ditions: temperature (heliocentric distance), and the presence and

thickness of soil and regolith (Chevrier et al. 2007). The sublima-

tion rate for a planar surface of pure ice is proportional to Ps(M/2π

RT)−1/2 in a vacuum (e.g. Novikov & Vagner 1969; Patashnick &

Rupprecht 1975; Farmer 1976), where Ps is the saturation vapour

pressure at T, M the molecular weight, R the universal gas constant

and T the temperature.

Depending on the author, the coefficient factor used to calculate

the sublimation rate from this proportionality incorporates differ-

ent effects (such as the rugosity, presence of other gas, soil shell

burying the ice, etc.) and can vary within two orders of magnitude.

The evaporation rate is, however, of the order of 1 m year−1 at most

(Hsieh & Jewitt 2006; Andreas 2007). At 160 K, which is a typical

temperature for a moderate albedo body in the main belt, the reces-

sion rate of water ice can be as low as a few mm yr−1 (Hsieh, Jewitt

& Fernández 2004). The sublimation lifetime for kilometre sized

bodies is therefore of the order of a few thousand years.

The dynamical time for re-accumulation is therefore much shorter

than that for the sublimation of all the ice in collisional debris. As a

consequence, one can neglect for our purpose the evaporation of ices

during the post-impact re-accumulation phase. We argue that water

and other volatiles are not easily revealed, and that such hidden ices

will have a significant influence on the internal structure and porosity

of the asteroids. Such a scenario was suggested by Veverka et al.

(1997) for the asteroid 253 Mathilde, but rejected by the authors

in the absence of any alteration feature in the spectra. Similarly,

Wilson et al. (1999) consider the case where all volatiles must have

been completely lost, thus increasing the porosity, but again only

for the altered bodies. In general, the presence of an unrevealed icy

fraction will reduce the expected bulk density (the body’s average

mass-to-volume ratio), regardless of its mass distribution, as would

do the presence of voids and cracks, or any other light material such

as a regolith. Thus, a low measured density could be explained by

voids or cracks in a rubble-pile structure, or a fractured body, or by

the presence of light ices, or both, since these hypotheses are not

mutually exclusive. In the following discussion, we address the bias

introduced by the presence of ices in a simple computation of the

macroporosity of an object.

The macroporosity of an asteroid is calculated by the determina-

tion of the fraction of empty space within the total volume, which

translates to 1 − ρb/ρ where ρb and ρ are the measured bulk density

Figure 6. The porosity of asteroids considering a possible volume fraction of

ices (fi) or silicates (fs) of density ρ = 0.97 or 3.4, respectively. The ordinate

is the average sample density 〈ρ〉 = f i(ρi − ρ) + ρ. The different curves

correspond to various values of measured bulk densities (ρb) of asteroids.

Upper panel: porosity for M-type asteroids with both metal (ρ = 7.4) and

silicaceous components. Bottom panel: porosity for M-type asteroids with

both metal and ices.

of the asteroid and the assumed sample bulk density, respectively.

Following Britt et al. (2002), the (uncompressed) sample density is

derived through knowledge of the asteroid’s taxonomic type, using

values measured in meteoritic analogues, and taking into account

microporosities in the meteoritic grain. This macroporosity can now

be computed by taking into account a possible volume fraction of

ices fi or silicates f s = Vs/(Vs + V i) (where Vs and Vi are the vol-

ume of silicates and ices, respectively), so that f s + f i = 1. This

corresponds to an effective sample density ρ̄s = fs (ρs − ρi) + ρi,

and the bulk porosity is now given by

ψ = 1 − ρb

fi(ρi − ρs) + ρs

, (4)

where one finds the limiting values of porosity for f i = 0 and 1.

As can be seen in Fig. 6, the bulk porosity of an object with a sig-

nificant icy component can remain relatively low, in the fragmented

regime of Britt et al. (2002). The corresponding mass fraction is Xi

= (ρ i/ρs) f i/(1 − f i) ≈ [3(1/f i − 1)]−1 for typical values of ice

and silicates. Thus the value of Xi = 17–27 per cent for the water

content by mass determined by McCord & Sotin (2005) in the case

of Ceres translates to f i ≈ 40 per cent in volume. Note that the

values shown in the figure are not strictly restricted to water ice.

Indeed, the densities of the considered hydrates, clathrate hydrates

or pure ices are very close to that of water ice (∼0.9 g cm−3). Nev-

ertheless, if a large fraction of ice must be present in a given body, it

is most likely that they would consist of H2O and CO2, as shown in

Table 5.

Assuming a mass fraction of silicate or ices together with metallic

components would lead to a reduction of the mean sample density

〈ρ〉, and hence the computed bulk porosity. As shown in Fig. 6, the

porosity of M-type asteroids 22 Kalliope and 16 Psyche (both X type

in the Bus et al. classification) with the adopted updated bulk den-

sities of ρ = 2.03 g cm−3 (Marchis et al. 2003) and ρ = 3.3 g cm−3

(Lupishko 2006), respectively, could be reduced by considering a

substantial volume fraction of either silicates (olivine, pyroxene) or
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Figure 7. Same as Fig. 6 with the volume fraction of ices (fi) and silicates

(ρ = 3.4) or the lightest chondrites (ρ = 2.2). Upper panel: porosity for

S-type asteroids with some icy fraction (right-hand legend). Bottom panel:

porosity of C-type asteroids with ices.

ices (water, . . .). In the case of Kalliope, however, only a large mass

fraction of silicates or ices could reduce the porosity to a realis-

tic packing for a supposedly post-collisional gravitationally bound

granular material (i.e. less than approximately 50 per cent). Psyche

is a controversial object because its radar echo is high, which makes

a metallic surface plausible. Keeping in mind that the error bars are

so large that its density could be in the range (1.7–13.2), it is clear

that the lowest values are feasible only if a significant fraction of

lighter material is introduced. Moreover, in this latter case, there is

no reason to expect a porosity larger than 20–30 per cent, i.e. larger

than that assumed for fractured objects. Furthermore, considering

that these bodies’ main constituent is of a lower density (closer to

those of silicates or stony-iron meteorites ∼3.3–4.5), one sees that

these could still contain a fraction of the order of 30 per cent ice.

Similarly, as shown in Fig. 7, one sees that for the low density

objects like Eugenia, Mathilde and Sylvia and the C-type aster-

oids in general, introduction of a significant mass fraction of ices

would change the computed porosity of these bodies. Note that a

composition of 30 per cent water ice and 70 per cent CI/CM-type

chondrites in the Cb-type asteroid 253 Mathilde would imply an

average porosity of approximately 30 per cent for both constituents,

a value which seems plausible; at least for the porosity of the ice.

Pushing this exercise further, one can also derive either the density

of the other constituents, by assuming a constant ice content and

a constant porosity, or inversely, derive the mass- or volume frac-

tion of ices at constant macroporosity and a given heavy element

(chondrite, silicate, stony-iron, etc.) density. For instance, the C-type

asteroids Mathilde, Eugenia and the X/P-type Sylvia could all have

the same density within their heavy constituents, and a porosity of

40 per cent. This would then require them to contain approximately

5, 15 and 45 per cent water ice, respectively.

In conclusion, water and other volatiles could have remained

buried inside the main belt asteroids since the formation of the So-

lar system without being easily detected by remote spectroscopic

observations. The presence of such ices will reduce the value of the

bulk density of the body that would be expected from its taxonomic

type, and, moreover – given the small amounts of compaction inside

Figure 8. The bias introduced in the computation of the porosity (ψ) by

neglecting a possible presence of ices (equation 4). Its resulting value is

given as a function of the actual volume fraction of ices (fi) and the sample

density (ρb) of the body. It is plotted here for two cases of ρb (solid and

dotted grid).

asteroids – it will additionally decrease the asteroid’s macroporos-

ity (Durham, McKinnon & Stern 2005). There would be no a priori

preference of this scenario for any asteroidal taxonomic type (hy-

drated or not), or collisional evolution (given short re-accumulation

time-scales). On the other hand the size and mass of the asteroid

may play an important role, which is not addressed here. Neglect-

ing the possible presence of such ices can thus increase the error

biases on the computation of the porosity, leading to it being sys-

tematically overestimated. For small amounts of ice (f i ∼ 0.2, see

Fig. 8), the error in the porosity is δψ ∼ f i ρb(ρ − ρ i)/[ρ2(1 +
f i(ρ i − ρ)/ρ)] which yields a bias in the calculated porosity of at

least 5 to 15 per cent depending on the actual bulk density of the

asteroid (ρb), its supposed sample density (ρ) and obviously on the

actual volatile component (fi). In addition, the precision of asteroids

bulk densities measurements is increasing with better knowledge of

masses and current high-resolution angular measurements for the

size (not to mention space probes). As a consequence, the impor-

tance of the error or bias discussed here should become more and

more important.

5 S U M M A RY A N D D I S C U S S I O N

In order to explain the presence of hydratation and cometary fea-

tures in the main belt, we have proposed that asteroids incorporated

during their formation icy particles formed in the outer solar nebula.

We have then calculated the composition of the ices trapped in these

planetesimals formed beyond a heliocentric distance of 5 au in the

nebula, in a manner consistent with the formation of Jupiter, by as-

suming that the gas-phase abundances of all elements, in particular

that of oxygen, are solar. As a result, we have found that the ices

being formed in the outer solar nebula are composed of a mix of

clathrate hydrates, hydrates formed above 50 K, and pure conden-

sates produced at temperatures between ∼20 and ∼50 K. We have

noted that, whatever the input parameters adopted in the modelling

of the disc, or the formation location considered for icy planetes-

imals at heliocentric distances beyond 5 au, their composition re-

mains almost constant, provided that the gas-phase abundances are

homogeneous in the nebula. We have argued in this work that gas

drag is responsible for the inward drift of icy particles formed in the
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outer nebula towards the forming main belt. To support this hypoth-

esis, we have showed that, at some epochs of the disc’s evolution,

some particles produced in the outer nebula may drift to the cur-

rent position of the main belt without encountering temperature and

pressure conditions high enough to vaporize the ices they contain.

The current distribution of ices potentially existing in asteroids

has probably been deeply altered after their formation. The effect of

solar insolation may have vaporized the ice within nearer asteroids

(semimajor axes of ∼2 au), melted the ice of mid-range asteroids

situated at ∼3 au, but should not have affected the ice in asteroids

located at greater heliocentric distances. Inner and outer asteroids

would therefore display no detectable hydratation features, either

because the ice was vaporized and dissipated, or because the ice

never melted and thus did not react with the surface minerals to a

sufficient extent as to allow detection (Cyr et al. 1998). In this con-

text, we have proposed that, from the detection and identification

of initially buried ices revealed by recent impacts on the surfaces of

asteroids, it could be possible to infer the thermodynamic conditions

that occurred within the solar nebula during the accretion of these

bodies, as well as during the inwards migration of the icy planetesi-

mals which they incorporated. However, this statement requires that

either no parent body processing or modification took place during

and after the formation of asteroids. For example, we have noted

that subsequent alteration of the volatile phases in asteroids may

occur due to catalytic reactions in their interiors.

We have also investigated the potential influence that the incor-

poration of ices in asteroids may have on their porosities and den-

sities. In particular, we have showed that the presence of ices can

considerably reduce the value of the bulk density of the body, and

consequently its macroporosity, that would be expected from a given

taxonomic type.

That volatiles were delivered to areas within the ice line is clearly

beyond doubt. In addition to the gas-drag mechanism described in

this work, it is also likely that a significant amount of volatile ma-

terial was dynamically driven inwards in the latter stages of planet

formation. We still see the tail of this dynamical, chaotic volatile

movement today – the comets we observe passing through the inner

Solar system are the bearers of ices formed far beyond the snowline,

and held in deep freeze since the early days. During the latter stages

of planetary migration, the flux of such objects passing through

the inner Solar system, and hence encountering the asteroids, was

significantly higher. Of particular interest, when one considers ve-

neers of volatile material near the surface of the asteroids, is the

Late Heavy Bombardment. In the Nice model, (see e.g. Gomes

et al. 2005), vast amounts of volatile-rich material is flung inwards

from the outer Solar system approximately 700 Myr after its birth.

This event, caused by the resonant destabilization of the outer Solar

system, would have coincided with a simultaneous stirring of the

asteroid belt, leading to an impact flux upon the Earth containing

approximately even proportions of asteroidal and cometary mate-

rial. It is clear, though, that the Earth would not be the only object

to encounter volatiles injected in this way, and the possibility of a

late veneer of ice arriving in the asteroid belt is surely something

which must be acknowledged in future work. In addition to this

aggressive and chaotic injection of material, there is also a gentler

mechanism by which volatiles can be driven inwards as a result of

planetary migration. As planets migrate, material can be trapped in

the locations of mean-motion resonances (MMR), which sweep in

front of the planet through its motion. Evidence of material being

swept outwards in the resonances of Neptune is clear for all to see

– the Plutino family of objects are locked in the 2:3 MMR with the

planet, and have an inclination distribution which can tell us a great

deal about the distance over which the planet migrated, sweeping

them along. Inward migration can have the same effect – the interior

resonances of a planet can collect material as it moves inwards, and

sweep it along – giving a mechanism by which volatile material can

be eased inwards, with the migration of a giant such as Jupiter. Work

such as Fogg & Nelson (2006) has shown that such resonant forcing

can operate with a reasonable efficiency, even for significantly faster

migration than expected in our Solar system, and so the effects of

this behaviour should not be ignored in future work.

In spite of the growing pool of evidence pointing towards the ex-

istence of water ice in the main belt, its detection on asteroids is a

challenging observational problem. Large bodies such as Ceres are

suspected to have retained a large amount of water since their for-

mation, perhaps even including an internal liquid ocean, throughout

the age of the Solar system (McCord & Sotin 2005). This could par-

ticularly be the case if this internal water was originally mixed with

some ammonia, in agreement with our composition calculations in

Section 2.3, which would have the effect of lowering the melting

point of the water (ammonium bearing minerals have been sug-

gested by King et al. 1992 as an alternate explanation for the origin

of the 2.07-μm band seen in the spectrum of Ceres). Nevertheless,

internal water can only be indirectly probed, either by measuring

the hydrostatic shape of the object, as was done in the case of Ceres,

or by inferring its density from its size and mass, when they are

known or, more evidently, from outgassing activities. The case of

Ceres is particularly interesting since, in spite of several possible

pieces of evidence which support it being a highly hydrated body,

the only report of water detection on the dwarf planet is the obser-

vation of OH escaping from its northern pole8 is still not confirmed.

Nevertheless, this detection could be explained in the context of

the accumulation of ice during winter on the surface or within the

subsurface layer, which would then dissipate during summer, when

the surface temperature rises. Similar transient events have been

suggested as possible mechanisms to trigger the geyser-like activ-

ity taking place near the south pole of Enceladus and reported by

Cassini (Porco & Team 2006).

It is interesting to note that, considering the gravity and the day-

side temperature of Ceres, any outgassed atmosphere would be

rapidly lost. The mean thermal velocity v0 of H2O, for instance,

would be close to the escape velocity (v∞ = 516 km s−1). Assuming

a subsolar temperature of 215 K (Dotto et al. 2000), v0 would vary

between 450 and 350 km s−1 from the subsolar point to a zenith an-

gle of 80◦. As a consequence, hydrodynamical escape would occur

(v2
esc/v2

0 � 2). The photolysis of H2O by solar extreme ultraviolet

(EUV) makes this atmospheric escape even more efficient by giving

the photodissociation products OH and H some additional kinetic

energy. Considering the short lifetime of H2O at ∼3 au (<9 d), and

the fact that the mean thermal velocity of H atoms exceeds v∞, a

tenuous atmosphere of OH is expected if water is outgassed by the

asteroid at a sufficient rate. Because of the transient nature of the

atmosphere, the loss of water to space is limited by the flux of water

from the interior to the surface. At low latitude, where ice is not sta-

ble, the continuous flux of water from the interior to space is too low

to be detected. Only an accumulation of water ice at high latitude

before perihelion, followed by an outgassing of H2O associated with

post-perihelion warming seems to result in an observable column

8 An OH atmosphere was indeed observed around Ceres after perihelion

by A’Hearn & Feldman (1992) by performing IUE (International Ultravi-
olet Explorer) long exposure spectra, with column densities of the order of

1011 cm−2.
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density of OH. These results were found to be consistent with an ear-

lier work done by Fanale & Salvail (1989), who estimated the mean

loss rate of H2O to be in the range 30–300 g s−1. Even if one assumes

that the atmospheric loss observed by A’Hearn & Feldman (1992)

occurs continuously at the same rate and at all latitudes (which is

obviously wrong as this maximum loss requires high latitudes and

post-perihelion conditions), the water loss remains below 4 kg s−1,

which, integrated over 4.5 Gyr, corresponds to only 0.07 per cent of

the mass of Ceres. If the loss rate of H2O in Ceres remained con-

stant throughout its thermal history, the initial water reservoir is thus

likely to be integrally preserved. Moreover, since the other volatile

species are expected to be trapped as hydrates, clathrate hydrates

and pure condensates in this reservoir, we can conclude that they

have also been preserved from outgassing throughout the thermal

history of the asteroid.

Ceres being the largest and, due to its size, probably the wettest

main belt asteroid, it is an ideal target for carrying out observations

aiming at constraining its water regime. The experiment searching

for water being vaporized within the polar regions of Ceres should

be repeated with the state-of-the-art instrumentation available today

on large telescopes. Such detection would confirm unambiguously

the presence of a large amount of water near the surface of Ceres.

Direct observation of water ice, or of the effects of hydration, on

the surface of Ceres can also be attempted for lower latitudes on the

asteroid using a combination of high angular resolution and spec-

troscopic instruments permitting the full resolution of its surface to

the 30–40 km level. Because of its low spectral resolution, imag-

ing of the surface of Ceres, even when it is spatially resolved using

HST or adaptive optics, is not sensitive to the presence of ice, while

the detection of such is within the reach of low resolution spectro-

scopic observations (e.g. the detection of absorption features in the

1.0–3.5 μm region). A spatially resolved spectroscopic mapping of

the surface of Ceres in the near-infrared (IR) can be done with to-

day’s ground-based telescopes and would permit the mapping of the

strength of the 3-μm band, and allow the search for regions on the

surface where interstitial water ice, or hydration features could be

present, for instance at the location of cracks within the surface of

Ceres, or the locations of deep impact craters. Indeed, recent HST
(Thomas et al. 2005) and adaptive optics (Carry et al. 2007) imaging

observations of Ceres revealed the presence of large impact craters

across its surface which have likely disrupted the outer crust of the

asteroid enough to directly expose the subsurface mantle of wet-

ter material. Finally, a spectroscopic study of the surface of Ceres,

in order to search for the spectral signature of water and maybe

those of other volatiles, should not be limited to one wavelength re-

gion (although the near-IR range offers many diagnostic bands) but

should, instead, encompass a wider range, from the near-UV to IR

wavelengths, in order to improve the identification of the chemicals

species responsible for these spectral features.

Finally, the NASA Discovery mission Dawn, which has been

launched in 2007 September and whose arrival at Ceres is sched-

uled for 2015, will certainly bring new constraints on the presence

of volatiles in the main belt. In particular, the Dawn mapping spec-

trometer (MS) covers the spectral range from the near-UV (0.25 μm)

through the near-IR (5 μm) and has moderate to high spectral

resolution and imaging capabilities (Russell et al. 2004). These

characteristics make it an appropriate instrument for determining

the asteroid’s global surface composition. Near-IR mapping of the

surface of Ceres at small spatial scales will be very sensitive to

volatile concentrations and may reveal ice spots on fresh impact-

crater ridges. Moreover, the gravitation investigation of Ceres will

allow the determination of its gravity field up to the 12th harmonic

degree (Russell et al. 2004). Such a measurement will enable the

shape and gravity models to characterize crustal and mantle den-

sity variations and, consequently, the amount of volatiles trapped

therein.
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Vernazza P., Mothé-Diniz T., Barucci M. A., Birlan M., Carvano J. M.,

Strazzulla G., Fulchignoni M., Migliorini A., 2005, A&A, 436, 1113

Veverka J. et al., 1997, Sci, 278, 2109

Weidenschilling S. J., 1977, MNRAS, 180, 57

Wilson L., Keil K., Browning L. B., Krot A. N., Bourcier W., 1999, Meteorit.

Planet. Sci., 34, 479

This paper has been typeset from a TEX/LATEX file prepared by the author.

C© 2007 The Authors. Journal compilation C© 2007 RAS, MNRAS 383, 1269–1280



Annexe I

Publications et communications

Contents

I.1 Publications dans des revues à comité de lecture . . . . 193
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Annexe J

Table des différents symboles
utilisés

Dans cet appendice, nous présentons une table avec les différents sym-
boles utilisés dans l’ensemble de la thèse.

Paramètres Description

Al Albédo Bolometrique de Bond

cl Capacité thermique du composant solide l (J.kg−1.K−1)

Cs Constante Solaire (W.m−2)

Cg
v,x

Capacité calorifique à volume constant de la phase gazeuse de l’espèce
chimique x (J.mol−1.K−1)

Ec Energie cinétique de l’impacteur (J)

f
Paramètre pour le schéma de résolution temporel des équations de conser-
vation: 0 pour explicite, 1

2
pour le semi-implicite et 1 pour totalement

implicite

f c
Fraction de l’énergie cinétique de l’impacteur délivrée sous forme de cha-
leur à la cible

fax
Fraction volumique de la phase condensée de l’espèce chimique x en struc-
ture amorphe

f cx
Fraction volumique de la phase condensée de l’espèce chimique x en struc-
ture cristalline

Suite page suivante
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Paramètres Description

Suite ...

f sx
Fraction volumique de la phase condensée de l’espèce chimique x en sur-
face

Gx Coefficient de diffusion du gaz x (mol.m−1.Pa−1.s−1)

γ Vitesse du son dans la glace d’eau (m.s−1)

Hcr Chaleur Latente de cristallisation par mole (J.mol−1)

Hx Chaleur Latente de sublimation de la glace x par mole (J.mol−1)

Jdust Rapport massique de la poussière sur la glace

Jx Rapport molaire de l’espèce x sur celle de H2O

Kn
x Nombre de Knudsen pour le volatil x

kB Constante de Boltzmann (J.K−1)

K
Coefficient de conduction thermique de la matrice poreuse
(W.m−1.K−1)

Ks
Coefficient de conduction thermique de la phase solide des composants
de la matrice (grains de poussière et glaces) (W.m−1.K−1)

kl Coefficient de conduction thermique du composant l (W.m−1.K−1)

Kp Conductivité thermique Radiative à travers les pores (W.m−1.K−1)

λp Libre parcours moyen des phonons dans la glace (m)

λx Libre parcours moyen des molècules de gaz x (m)

Mx Masse molaire de l’espèce chimique x (kg.mol−1)

mj Masse des grains de poussière de taille j (kg)

ml Masse du composant l (kg)

mp Masse de l’impacteur (kg)

µx
Fraction de l’élément chimique x piégé dans la glace amorphe en moles
de glace d’H2O amorphe

NC Nombre de couches total dans les noyau

Nj Nombre de grains de poussière de taille j par unité de volume (m−3)

naH2O
Nombre de moles de glace H2O amorphes par m3 (mol.m−3)

Suite page suivante
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Paramètres Description

Suite ...

Px Pression partielle du gaz x (Pa)

P s
x(T ) Pression de vapeur saturante de l’espèce x (Pa)

Qd Densité d’énergie de destruction de la cible (J.m−3.s−1)

Qc Densité d’énergie insérée dans le noyau lors de l’impact (J.m−3.s−1)

Qx Taux de volatils x qui sublime/condense (mol.m−3.s−1)

Qg Terme d’apport ou de perte de matière (mol.m−3.s−1)

Qcr
x

Quantité de moles de gaz par m3 et par s relachée lors de la cristallisation
de la glace amorphe (mol.m−3.s−1)

R Constante des gaz parfaits (J.mol−1.K−1)

Rh Distance Heliocentrique (UA)

Rp Rayon de l’impacteur (m)

Rc Rayon de la cible (m)

r Distance d’une couche au centre du noyau (m)

rp, r
i
p Rayon et rayon initial des pores (m)

T Temperature (K)

t Temps (s)

Vsolide Volume de la matrice solide sans porosité (m3)

Vtotal Volume de la matrice solide avec porosité (m3)

Vvide Volume de vide dans la matrice solide (m3)

vp Vitesse relative d’impact entre la cible et l’impacteur (m.s−1)

Ychs Chaleur sensible (W.m−3)

Ycr
Puissance par unité de volume produite par la cristallisation de la glace
d’H2O amorphe (W.m−3)

Yg
Puissance de changement de phase de la matière par unité de volume
(W.m−3)

Z,Z ′ Erreur globale et locale (en temps) sur la conservation de masse de CO

Suite page suivante
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Paramètres Description

Suite ...

αx
Fraction de surface du noyau recouverte par la phase condensée de l’es-
pèce chimique x

∆r Epaisseur d’une couche (m)

∆t Intervalle de temps considéré (s)

ε Emissivité infrarouge de la surface

ε̇x Taux de sublimation d’une espèce chimique x (kg.m−2.s−1)

Ψ,Ψi Porosité et porosité initiale de la matrice

ρ Masse volumique globale de la matrice (kg.m−3)

ρl Masse volumique du composant solide l (kg.m−3)

ρgx
Nombre de moles de gaz de l’espèce chimique x par unité de volume
(mol.m−3)

ρcl Densité volumique compacte du composant l (kg.m−3)

ρgx Densité molaire de la phase gazeuse de l’espèce x (kg.m−3)

ρp Masse volumique globale de la matrice de l’impacteur (kg.m−3)

σ Constante de Stefan-Boltzmann (m2.kg.s−2.K−1)

τcr Temps de crystallisation de la glace d’H2O amorphe (s)
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(A) & 1200 (B) J.kg−1.K−1; Kdust = 10−4, 2 & 10 W.m−1.K−1;
Jdust = 0,1, 1 & 10. . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 125
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C.1 Schéma simplifié du noyau. . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 156

D.1 Pression de vapeur saturante du CO déterminée à partir de données
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RÉSUMÉ

Les Objets Transneptuniens (OTN) et les comètes à courte période sont considérés comme les vestiges directs de
la nébuleuse primitive qui a donné naissance à notre système solaire. L’histoire dynamique et collisionnelle de ces
objets pourrait laisser penser qu’ils ont été différenciés physico-chimiquement. L’objet du travail présenté ici est de
déterminer si la matière dite “primordiale”, incorporée dans les OTN, a perdu, d’une certaine manière, la mémoire
de ses origines, en subissant des transformations physico-chimiques profondes lors de collisions successives.
Nous analysons dans une première étape les conditions de formation et la structure des glaces incorporées dans les
planétésimaux. Nous montrons que la composition chimique initiale de la phase gazeuse du disque protoplanétaire
a une incidence non négligeable sur la composition des planétésimaux formés de diverses glaces cristallines, et sur
l’évolution thermique de l’ensemble des objets formés (planètes extrasolaires de faible masse et glacées, planètes
géantes, satellites, comètes, ...) dans la région externe des disques protoplanétaires. Ainsi, les planètes extrasolaires
de faible masse formées à l’origine dans un environnement froid peuvent être du type planètes “océan” ou “carbo-
nées”.
Nous réalisons ensuite un modèle numérique de planétésimal, à la composition physico-chimique simplifiée, qui as-
sure la conservation des quantités physiques (masse et énergie), et permet l’étude à long terme des planétésimaux
dans la région transneptunienne. Ce modèle représente une matrice poreuse composée d’éléments réfractaires et
d’un mélange de différentes glaces. L’ensemble des processus physiques tels que les changements de phase (sublima-
tion/condensation, cristallisation) et la modélisation des transferts thermiques et de masse y sont pris en compte. Le
choix de la méthode d’intégration numérique et du cadre mathématique de résolution des équations de conservation
(masse et énergie) est ensuite discuté. Le problème de la conservation des quantités physiques (masse et énergie)
est abordé et l’erreur sur la conservation de la masse obtenue avec notre modèle est comparée à celle obtenue avec
des modèles antérieurs. Nous montrons que l’erreur sur le bilan de masse obtenu par la méthode des volumes finis,
utilisée dans ce modèle, permet de gagner au moins un ordre de grandeur sur celui des modèles antérieurs.
Les améliorations apportées au modèle de planétésimal permettent d’obtenir une représentation de sa différenciation
physico-chimique plus fiable sur le long terme et permettent l’étude de l’influence de collisions successives. Grâce
à cela, nous pouvons analyser l’influence de la composition physico-chimique et celle de l’ensemble des paramètres
physiques sur l’évolution thermique et physico-chimique de planétésimaux situés dans la région transneptunienne.
Enfin, nous déterminons les laps de temps nécessaires entre deux collisions pour engendrer une évolution physico-
chimique des objets cibles, à partir d’une composition originelle imposée. Nos résultats infirment l’hypothèse selon
laquelle les Objets Transneptuniens pourraient être significativement affectés par le processus collisionnel.

MOTS CLÉS

glaces – planètes extra-solaires – Objets Transneptuniens – noyaux cométaires – collisions

ABSTRACT

TransNeptunians Objects (TNOs) and short period comets are often considered as direct relies from the primordial
nebula from which the Solar System originated. Their dynamical and collisional history seems to imply that these
objects may have differentiated. The goal of the present work is to determine whether the “primordial” matter inclu-
ded in the TNOs has lost its pristine characteristics due to physico-chemical transformations induced by repeated
collisions. We first analyse the formation conditions and the structure of ices included in planetesimals. We show
that the initial chemical composition of the gaz in the protoplanetary disk strongly influences the composition of
planetesimals made of various crystalline ices, as well as the thermal evolution of the final objects (extrasolar low-
mass icy planets, giant planets, satellites, comets, ...) in the outer reach of the protoplanetary disks. For instance,
low-mass planets formed in a cold environment may be “cold” or “warm” ocean-plantes or carbonaceous planets.
We next setup an evolutionary numerical model of planetesimals with simplified physico-chemical composition which
ensure proper conservation of physical quantities (mass and energy), thus allowing long term study of transneptu-
nians planetesimals. This model describes a porous matrix made of refractory elements and a mix of various ices.
Phase transitions and energy and mass fluxes are accounted for. The choice of the mathematical framework for
solving the conservation equations as well as the integration numerical scheme is discussed next. We consider the
actual (non-)conservation of energy and mass in the numerical integration and compare our new model to previously
published works. We show that the use of the finite volume method allows us to reduce the error by an order of
magnitude compared to previous works.
Improvements on planetesimal’s modelling allows for more reliable long term studies of the differenciation and thus
the study of collisional evolution. Thanks to this, we can analyse the effects of initial the physical and chemical
composition, as well as other physical parameters, on the thermal, physical and chemical evolution of transneptunian
planetesimals. Finally, we determne the collision frequency required to generate a deep phase transition in planete-
simals, starting from a given chemical composition. Our results indicate that TNOs are unlikely to be significantly
thermodynamically affected by collisions.

KEY-WORDS

Ices – Extrasolar planets – Trans-Neptunians Objects – Cometary nuclei – collisions
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