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Questions posées

I Quel est le taux de refroidissement actuel de la Terre ?
I Quelles sont les échelles de temps pertinentes pour l’évolution

de la Terre ?
⇒ Comment fonctionne la convection dans le manteau ?
I Les observations sur le manteau profond indiquent la présence

actuelle de fusion partielle à la base du manteau→ Quelles
conséquences pour l’état initial du manteau et l’évolution à long
terme de la Terre ?
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Plan

Évolution thermique et tectonique des plaques
Le bilan d’énergie de la Terre
Convection et évolution thermique

Structure et évolution du manteau profond
Fusion partielle à la base du manteau : ULVZ
Processus de fusion à la base du manteau
La post-pérovskite et la structure thermique de la base du
manteau
Évolution d’un océan de magma à la base du manteau (OMB)
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Bilan de chaleur actuel

Contraintes sur l’histoire thermique de la Terre :

Perte de chaleur
Océans ∼ 32 [30− 34]TW
Continents ∼ 14 [13− 15]TW
Total ∼ 46 [43− 49]TW
Production radioactive totale ∼ 21 [15− 25]TW
dont croûte continentale ∼ 7 [6− 8]TW

⇒ La Terre refroidit.
dT/dt = 120 [50− 190]K/Ga actuellement.
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Évolution thermique

Q

H(t1)

H(t2>t1)

T

MCP
dT
dt

= −Q(T ) + H(t)

Échelle de temps pour l’évolution sur une branche :

τ =
MCPT
Q(T )
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Modèles de refroidissement

Convection à nombre de Prandtl infini :
I Croissance de couche limite par conduction (q = kTm/

√
κ age)

I subduction lorsqu’une flottabilité négative critique a été
accumulée.

⇒ q = A
(

αg
κν(Tm)

)1/3

T 4/3
m

Application à la Terre
I Problème : Refroidissement initial trop rapide pour expliquer le

flux de chaleur actuel avec la radioactivité actuelle.
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Solutions classiques

Pour résoudre le problème on peut
I Revoir le flux de chaleur à la baisse.
I Revoir la production de chaleur radioactive à la hausse (Stacey,

1992 ; Turcotte et Schubert).
I Mettre en cause la validité des modèles paramétrés de

convection.
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Convection et tectonique des plaques

‘

0.0 20.1 40.1 55.9 83.5 126.7 154.3 180.0
Ma

(Müller et al, 2008)

I Au premier ordre, la convection thermique explique la tectonique
des plaques⇒ quelles implications pour son fonctionnement ?

I Nombreuses observations géologiques ne peuvent être
interprétées par un modèle simple⇒ Faut-il ajouter des
ingrédients et lesquels ?
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Distribution de flux de chaleur

40 60 80 100 120 220 320

mW m-2
Pollack et al (1993)

I Flux de chaleur océanique et continental similaire.
I Perte de chaleur essentiellement par les dorsales.
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Flux continental

(Jaupart, Mareschal et al)

I Ne suit pas une loi simple avec l’âge de la province.
I Variations de courtes longueurs d’onde dues aux variations de

concentration en éléments radioactifs dans la croûte.
I Flux de chaleur en provenance du manteau faible

(' 10− 15mW/m2) et à peu près uniforme.
Dans la suite, on négligera cette contribution au refroidissement de la
Terre.
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Structure thermique de la lithosphère océanique
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(Stein & Stein, 1992)

T=1300ºC

δ(a)

x=u·a
u

δ ∼
√
κτ ⇒ q ∼ kTM√

κτ

Base de données totale :
bruit très important.
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Refroidissement de la lithosphère océanique
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Dans les océans :
I Le front froid se propage vers

le bas alors que la plaque se
déplace depuis la dorsale.

T (z) =TM erf
z

2
√
κt

=
2TM√
π

∫ z/2
√
κt

0
e−x2

dx

I Le flux de chaleur diminue
avec l’âge de la plaque

q(t) =
kTM√
πκt

= CQ t−1/2

I Coefficient CQ obtenu par ajustement des observations
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Flux de chaleur : Fonds bien sédimentés
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I q = CQ/
√

t valide jusqu’à 80 Ma avec
475 ≤ CQ ≤ 500⇒ TM = 1300◦C.

I Déviations aux âges > 80 Ma : convection de petite échelle sous
la lithosphère. Effet faible sur le bilan global.
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Océans jeunes
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I Accord remarquable
même pour les flux
très élevés lorsque la
couverture
sédimentaire est
suffisante pour

I pouvoir mesurer le
flux

I limiter la circulation
hydrothermale.
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Topographie des fonds océaniques

0

7000

3500

1500
500
-500
-1500
-2500
-3500
-4500
-5500
-6500

Profondeur (m)

Sandwell and Smith, 1996
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La lithosphère : couche limite thermique de la
Terre

0

7000

3500

1500
500
-500
-1500
-2500
-3500
-4500
-5500
-6500

Profondeur (m)
u

x=u a

ρ

ρ(Τ)

M

ρw d

zc

δ ∼
√
κτ ⇒ q ∼ kTM/

√
κτ

Contraction thermique⇒ subsidence du plancher océanique avec
l’âge.
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√
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π
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Test de la théorie

(Carlson & Johnson, 1994)

Root(Age, Ma)
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Anomalies magnétiques et tectonique des plaques

Champ magnétique enregistré dans les roches formées au niveau
des rides⇒ succession de polarité normales (comme actuelle, en
noir) et inverse (en blanc).

Heirtzler, Le Pichon, Baron, 1966 ; Vine and Matthews, 1966
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Échelles des âges géomagnétiques

Cande and Kent, 1995
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Carte des âges océaniques

0.0 20.1 40.1 55.9 83.5 126.7 154.3 180.0
Ma

(Müller et al, 2008)
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Flux de chaleur océanique

48 60 80 100 120 140 220 320 5000
mWm−2

I Total : 29± 1 TW.
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Bilan pour le flux océanique

Structure du plancher océanique contrôlée par l’épaississement par
diffusion de la lithosphère (couche limite) :

I profondeur : z = ρM
ρM−ρw

2αTM

√
κt
π

I Flux de chaleur : q = kTM/
√
κτ

Observation⇒ TM ' 1300◦C, en accord avec la chimie des
magmas. Qu’en est-il des modèles de convection thermique ?
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Tectonique des plaques en 2D
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Âges océaniques

0.0 20.1 40.1 55.9 83.5 126.7 154.3 180.0
Ma

Specificités :
I continents
I subduction de rides
I plaques de tailles et vitesses

différentes

Noter également : âge maximum identique pour le Pacifique et
l’Atlantique.
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Distribution des âges

(Cogné & Humler, 2004)

dA
dt

= C0

(
1− t

tmax

)
= C0f

(
t

tmax

)

I Lithosphère océanique de
tout âge subductée avec une
probabilité égale.

I Taux de création de plaque
constant sur les derniers 180
Ma.

dA
dt

= C0

(
1− t

tmax

)
= C0f

(
t

tmax

)
C0 et tmax liés par Aoc = C0tmax

∫ 1
0 f (u)du

(Surface océanique constante)
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Bilan de chaleur de la Terre

Perte de chaleur oceanique

Qoc =
kTmAoc√
πκtmax

λ(f ) = F (tmax , f )Tm

En supposant une isolation parfaite par les continents

MCP
dTm

dt
= −FTm +

∑
i

hie−t/τi

Échelles de temps : 1Ga < τi < 20Ga
MCP

F ∼ 10Ga
⇒ Évolution de température faible sur l’âge de la Terre.
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Modèle empirique

Hypothèses :
I tmax , f et Aoc constants, correspondant 180Ma derniers.
I Continents en équilibre avec leur production de chaleur interne.

(Labrosse & Jaupart, 2007)

Évolution de temperature modérée (10%).
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Comparaison avec les modèles paramétrés

I (eg Christensen, 1985)

Nu = Raβ ⇒ q ∝ T 1+β
m ν−β

I Valeur standard β = 1/3
I Viscosité ν = ν0(T/T0)−n, n ∼ 35 linéarisée autour de T0

MCP
dTm

dt
= −Q0(1 + β + βn)

Tm − T0

T0
+
∑

i

hie−t/τi

⇒ τa = MCPT0/(1 + β + βn)Q0 ∼ 800Ma
I En diminuant β on augmente l’échelle de temps.
β = 0⇒ τa = MCPT0/Q0 ∼ 10Ga

28 / 88
Évolution thermique de la Terre : tectonique des plaques et océan de magma basal



Évolution thermique et tectonique des plaques Structure et évolution du manteau profond

Modèles↔ Terre

I Modèles : mouvement vertical (subduction) où une flottabilité
thermique négative suffisante a été accumulée.

I Terre : subduction de lithosphère de tout âge, contrôlée par la
flottabilité intégrée de la plaque. Continents : rôle de la flottabilité
chimique.

I Paramétrisation basée sur les modèles classique de convection
non applicable au refroidissement de la Terre.

I Observations actuelles⇒ Évolution à long terme modérée !
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Différents régimes

Évolution de la temperature suivant

MCPdT/dt = −Q + H(t)

Magma Ocean

Plates

Stagnant lid

Freeze up

Melting
Ridge lock

G
lo

ba
l m

an
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w

Potential temperature

Hadean radioactive heat 
production

Present radioactive heat 
production

Trench lock
Now

(Sleep, 2000)

I Chaque régime : une courbe
Q(T )

I Changement de régime à la
fin de la branche.

I Échelle de temps :
τ = MCPT/Q.
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Terre primitive
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I Tectonique des plaques ne peut
démarrer qu’une fois que le
manteau a cristallisé à environ 60%
(transition rhéologique).

I Diagrammes de phase récents : ∼ 200K au dessus de la
température potentielle.
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Plan

Évolution thermique et tectonique des plaques
Le bilan d’énergie de la Terre
Convection et évolution thermique

Structure et évolution du manteau profond
Fusion partielle à la base du manteau : ULVZ
Processus de fusion à la base du manteau
La post-pérovskite et la structure thermique de la base du
manteau
Évolution d’un océan de magma à la base du manteau (OMB)
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Découvertes récentes sur la base du manteau

La vision de la base du manteau a profondément changé dans les 12
dernières années :

I Découverte des zones de très faible vitesse sismique, ULVZ
(Garnero & Helmberger ∼1996).

I “Piles” thermo–chimiques (∼ 1999).
I Découverte de la post–pérovskite (Murakami, et al. 2004).

Quelles implications pour l’évolution de la Terre profonde ?

Courtesy of S. Rost (2008)

Detected

Detected

Not detected

Not detected

Unsampled

ULVZ detection (SPdKS):

High res. detection 
(ScP, PcP, ScS):

(Murakami et al, 2004)
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Importance des variations de composition

−1.4 −0.7 0.0 0.7 1.4

shear velocity variation from 1−D 
−1.4% +1.4% 

S20RTS 
Ritsema et al. [1999] Depth= 2850 km 

Slabs (Depth 2000 km, degrees 1-15)

(Ricard et al, 1993)

I Tomographie du manteau
inférieur relativement bien
expliquée par les subductions
anciennes.

I Mais deux taches lentes à la
base du manteaux, associées
à deux super–bombements
(Pacifique, Afrique du sud).

I Géochimie : besoin d’un
réservoir “primitif”.
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Scénarios classiques

(Le Bars & Davaille, 2004)

(Le Bars & Davaille, 2004)

(Nakagawa & Tackley, 2005)
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Sismologie : Zones à très faible vitesse sismiques
(ULVZ)

Courtesy of S. Rost (2008)

Detected

Detected

Not detected

Not detected

Unsampled

ULVZ detection (SPdKS):

High res. detection 
(ScP, PcP, ScS):

−1.4 −0.7 0.0 0.7 1.4

shear velocity variation from 1−D 
−1.4% +1.4% 

S20RTS 
Ritsema et al. [1999] Depth= 2850 km 

I Larges zones à faible VS dans le manteau profond→ Anomalies
thermiques et chimiques (“Piles”)

I ULVZ→ poches de fusion partielle, concentrées au pourtour des
piles.

Existe-t-il un lien entre ces observations ?
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Une anomalie extrêmement localisée
Rost et al, Nature 435, 666-669 (2 June 2005)
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Densité du liquide
Rost et al, Nature 435, 666-669 (2 June 2005)
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Sismologie : présence actuelle de liquide à la base
du manteau

Observations de zones à très faible vitesse :
I Vitesse réduite : α ≡ δVP ∼ 10% ; β ≡ δVS ∼ 30%.
I Densité élevée : δρ ∼ 10%.
I Épaisseur ∼ 10 km.

Questions :
I Comment expliquer la présence de fusion partielle ?
I Comment expliquer sa densité élevée ?
I (Pourquoi le liquide n’est–il pas extrait entièrement ?)
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Notions de diagramme de phase
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I Eutectique : le solide a la
composition du pôle pur jusqu’à
atteindre l’eutectique.

I Solution solide : évolution
progressive de la composition du
liquide et du solide.

I Dans les deux cas, le liquide est plus
riche en FeO. Changement de
densité lors de la fusion :
∆ρ = ∆ρφ + ∆ρχ.

I ∆ρφ diminue avec la pression.
I ∆ρχ < 0
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Expériences de chocs

Figure 7. Density of high-pressure phases evaluated along
the liquidus of Mg2SiO4, illustrating crossovers in density
between liquid and solids.
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γ=0.75(V/V0)-1
.7

γ=0.5(V/V0)

I À hautes pression, la densité augmente lors de la fusion.
I Le paramètre de Grüneisen γ ⇒ Cristallisation d’un océan de

magma à partir de son milieux.

∂Tad
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γTad

KS
;
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= 2
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γ − 1

3

)
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Transitions de phase et structure thermique de D”
Hernlund et al (2005), Nature.

Le noyau impose une température
uniforme à la base du manteau.

I Noyau froid⇒ base du
manteau uniformément en
post–pérovskite et
discontinuité en tout point du
globe..

I Noyau chaud⇒ discontinuité
absente (manteau chaud) ou
double (manteau froid).
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Le modèle de double croisement
Hernlund et al (2005), Nature.

I Discontinuités doubles expliquées si
I la température du noyau est suffisante,
I le gradient de température est supérieur à la

pente de Clapeyron de la transition de phase.
I Implications géophysiques importantes :

I Mesures directes de la structure thermique du
manteau le plus profond.0

I Estimation du flux de chaleur à la frontière
noyau–manteau : 10–15 TW.

⇒ Refroidissement du noyau depuis la formation de la Terre :

∆T ∼ QCMB∆t
MCp

∼ 1000K .
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Un cartoon sismologique

I DTCP = Dense thermochemical piles.
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Observations concernant la base du manteau

I ULVZ : interprétées comme zones de fusion partielle, plus
denses que le manteau solide.

I Tomographie globale : piles chimiquement différentes.
I PPV et modèle d’évolution du noyau : flux de chaleur élevé⇒

refroidissement du noyau important⇒ zones fondues encore
plus importantes dans le passé !

I Énergétiquement compatible avec les modèles de formation de
la Terre.
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Observations concernant la base du manteau

I ULVZ : interprétées comme zones de fusion partielle, plus
denses que le manteau solide.

I Tomographie globale : piles chimiquement différentes.
I PPV et modèle d’évolution du noyau : flux de chaleur élevé⇒

refroidissement du noyau important⇒ zones fondues encore
plus importantes dans le passé !

I Énergétiquement compatible avec les modèles de formation de
la Terre.
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B Cristallisation de l’océan de magma à partir du milieu du
manteau.

A=MgSiO3
 or MgO

B=FeSiO3
 or FeO

C Cristaux formés à la base du
manteau encore entraînés par la
convection dans le manteau solide.

D Cristaux trop denses pour être
entraînés et lacs de magma riche en
FeO sous les piles.
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Différence de Température au travers de la couche
fondue

Flux de chaleur convectif dans la couche liquide :

q = Ck
∆T
h

(
αρg∆Th3

κµ

)1/3

' 100
∆T 4/3

µ1/3 Wm−2

Liquide peu visqueux :
⇒ Différence de température

super–isentropique (∆T )
négligeable.

⇒ Le refroidissement du noyau
doit suivre l’évolution du
liquidus du manteau.
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Temps nécessaire à la cristallisation de l’océan de
magma basal

A=MgSiO3
 or MgO

B=FeSiO3
 or FeO

τ =
MC∆T

Q
∼ 6Gyr

M = 2 1024kg, C ∼ 1000JK−1kg−1

∆T ∼ 1000K, Q ∼ 10TW.

Échelle de temps contrôlée par
I le flux de chaleur transporté par la convection du manteau solide
I la variation du liquidus avec la composition chimique
I la capacité calorifique du noyau.
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Équations de conservation

Énergie :

4πa2k
TL − TM

δ
=
(
MmCpm + MCCpC

) dTL

dt

+ H(t)− 4πa2ρ∆STL
da
dt

Fraction massique (ξL) de FeO et diagramme de
phase

da
dt

=
a3 − b3

3a2∆ξ

dξL

dTL

dTL

dt
Solution analytique approchée

a− b = (a0 − b)e−t/τc

TL = TL0 −∆ξ(TA − TB) t
τc

}
τc =

MCCpc(TA − TB)∆ξ

Q − H
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Évolution à long terme

I Résolution numérique des équations de conservation.
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I Solution analytique approchée :

d = d0e−t/τc

TL = TL0 −∆ξ(TA − TB) t
τc

}
τc =

MCCpc(TA − TB)∆ξ

Q − H
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Bilan de la Terre en Uranium

Boite [U] Q (U+Th+K)
BSE (si CI) 20 ppb 20 TW
Continents (Rudnick & Gao, 2003) 1.3 ppm 7 TW
Manteau source des MORBs 8.3–11 ppb 7–9 TW

Entre 20 et 30% du bilan doit être stocké en profondeur !
I Solution classiques : tout le manteau inférieur ou les piles

thermochimiques.
I Solution à tester : le liquide à la base du manteau.
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Évolution à long terme : le modèle préféré
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Une implication importante : démarrage de la dynamo retardé !
Tarduno et al (2006) : enregistrement incontestable le plus ancien a
3.2 Ga.
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Terrestrial nitrogen and noble gases in
lunar soils
M. Ozima1, K. Seki2, N. Terada2†, Y. N. Miura3, F. A. Podosek4 & H. Shinagawa2†

The nitrogen in lunar soils is correlated to the surface and therefore clearly implanted from outside. The straightforward
interpretation is that the nitrogen is implanted by the solar wind, but this explanation has difficulties accounting for both
the abundance of nitrogen and a variation of the order of 30 per cent in the 15N/14N ratio. Here we propose that most of
the nitrogen and some of the other volatile elements in lunar soils may actually have come from the Earth’s atmosphere
rather than the solar wind. We infer that this hypothesis is quantitatively reasonable if the escape of atmospheric gases,
and implantation into lunar soil grains, occurred at a time when the Earth had essentially no geomagnetic field. Thus,
evidence preserved in lunar soils might be useful in constraining when the geomagnetic field first appeared. This
hypothesis could be tested by examination of lunar farside soils, which should lack the terrestrial component.

Since the Apollo missions, it has been recognized that the Moon is
very strongly depleted in volatile elements, including N, H, C and the
noble gases1,2. The inventory of these elements in lunar materials is
not intrinsically lunar but rather reflects an extralunar origin. The
extralunar source is generally understood to be the Sun, via direct
implantation of solar wind (SW) ions in the surface of the Moon.
This interpretation suffices well for the other volatile elements, but
encounters difficulty with N—that is, there is too much N compared
to the canonical solar abundance (of, for example, Ar), and the
isotopic composition (15N/14N) of surface-correlated and presum-
ably extralunar N is strongly variable, by as much as 30%. The
overabundance of N has been attributed to underabundance of noble
gases such as Ar (refs 1, 2), and the isotopic variation to the variation
of N composition in the source region of the SW.
However, quantitative evaluations3 preclude any suggested mech-

anism by which the isotopic composition of N could vary so much in
either the photosphere or the SW. This has led in turn to hypotheses
inwhich some ormost surface-correlated lunar N is extrasolar as well
as extralunar: that is, it reflects a source other than the SW. Potential
sources that have been suggested include interstellar gas, intrinsic
lunar N degassed from the interior, the terrestrial atmosphere and
infall of cometary or asteroidal debris. The extrasolar interpretation
has been strengthened by recent experimental results4,5. Overall, no
specific model has gained a clear ascendancy.
Here we propose that sources of the extrasolar N and light noble

gases in lunar soils can be attributed to ion flows from the atmos-
phere of a non-magnetic Earth. Mechanisms responsible for the
atmospheric escape from a planet depend on its magnetic field6,7. An
atmospheric source of extrasolar N in lunar soils was suggested in a
framework of ion implantation in Earth’s magnetotail3,8. However,
recent observations of the Oþ escape flux7 and the Nþ /Oþ ratio9

indicate that the Nþ flux at the Moon is less than 103 cm22 s21,
which is insufficient to account for the extrasolar N flux in lunar soils.
However, if the geomagnetic field (GMF) were absent, the SW would
directly interact with the upper atmosphere, causing a much larger
ion escape flux.
The origin of the GMF is still not well understood; in particular,

the fundamental issue of when it first appeared remains enigmatic.
The oldest palaeomagnetic information available is based on
palaeointensity measurements on the Komati formation (age
3.5 Gyr)10, which showed a much smaller virtual geomagnetic dipole
moment than the present value. (But also note that this conclusion is
not unchallenged11.)
If the origin of the GMF were concomitant with the formation of a

liquid core, the age of the appearance of the GMF would probably be
essentially the same as that of the Earth, earlier than the formation of
any significant fraction of the present regolith. For such an early
appearance of the GMF, we could thus not expect preservation of any
record in lunar soils. On the other hand, if the appearance of the
GMF were significantly delayed, it is possible that there was a
significant window when the Earth had no GMF and the Moon
had a stable regolith surface that could preserve implanted ions to the
present day. In that case, the onset of the geomagnetic dynamomight
be recorded in lunar soils.

Ion escape from a non-magnetic Earth
In the presence of the GMF, the SWapproaching the Earth is stopped
at the magnetopause (at a distance of,10 Earth radii, 10RE), where
the GMFmagnetic pressure balances the SWdynamic pressure. If the
GMF did not exist or were much weaker, the SW would approach
much closer to the Earth, until its dynamic pressure was balanced by
ion pressure at the ionopause, about 500 km above the surface. The
SW must thus have interacted directly with the ionized (by solar
radiation) upper atmosphere. Atmospheric ions around the iono-
pause could then have been picked up by the incoming SW and
carried away from the Earth6. This SW-induced ion escape mecha-
nism from a non-magnetic planet has been observed for Venus12,
which has no permanent magnetic dipole. Thus, if the GMF were
absent or extremely weak, we would expect substantial ion escape
from the Earth’s ionosphere. Some fraction of the escaping ions
would have hit the Moon.
Pioneer Venus Orbiter (PVO) observed an escape flux of

,5 £ 107 Oþ ions cm2 2 s2 1 from the venusian atmosphere12,
and Nþ /Oþ<0.02 at the ionopause13. The escape of low-energy
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case) and 300 km (see Fig. 4 legend). Among the three mixing
parameters, the choice of 3He/4He for the ancient atmosphere
deserves special attention, since there are two prominent He
components in the early Solar System, namely pre-D-burning He
(3He/4He ¼ 1.4 £ 102 4) and post-D-burning He (3He=4He¼
4:5£ 1024). The former is observed in Jupiter’s atmosphere22 and
also in the so-called Q component23 in primitive meteorites. The
latter represents He in the present SW (it differs from the primordial
value because of creation of 3He by nuclear ‘burning’ of D in the pre-
main-sequence proto-Sun) and is also observed in somemeteorites24.
From a visual inspection of the mixing diagrams, we note that if the
distribution were due to the mixing of the SW and the Earth
components, the pre-D-burning He can fairly well be assigned as
the Earth end member.
In constructing a mixing curve between SW and terrestrial com-

ponents for He–Ar, we therefore tentatively used the solar isotopic
ratios for SW (3He/4He ¼ 4.5 £ 1024 and 40Ar/36Ar ¼ 1024) and
the pre-D-burning He isotopic ratio for the primitive Earth. How-
ever, the choice of appropriate 40Ar/36Ar for the ancient Earth
atmosphere is difficult because of the extremely rapid evolution in
this ratio in the terrestrial atmosphere owing to the addition of
radiogenic 40Ar (ref. 25). (For example, the present atmospheric
40Ar/36Ar (295.5) is more than six orders of magnitude larger than
the primordial cosmic ratio (1024)). We examined mixing curves for
two cases, that is, (40Ar/36Ar)E ¼ 50 and 150; here subscript E
indicates Earth.
Both He–Ne and He–Ar mixing curves (Fig. 4a, b) appear to show

that the pre-D-burning He may be assigned to the end member
corresponding to the Earth. A straightforward implication would
then be that the Earth inherited the pre-D-burning He when it
formed. However, this interpretation requires that the contribution
of radiogenic 4He had not been important in the first 0.5 Gyr or so of
the period in which ilmenite grains were likely to be implanted by the
EW (see below for the estimation of the SW exposure age). If
U(Th)/3He were large in the Earth, the primordial post-D-burning
He might have evolved to the isotopic ratio assumed for the Earth in
the mixing diagrams. From the mixing diagrams alone, we cannot
rule out either possibility, that is, pre-D-burning or the post-D-
burning He as possible primordial He in the Earth.

Implanted EW components
Table 1 shows non-solar N and light noble gas fluxes estimated in
lunar soils (details of estimation procedures are also given). From a
comparison with curves for various ions (Fig. 1) for an ionopause
altitude of 250 km, which is reasonable to assume for the primitive
abiogenic atmosphere, we infer that EW can account for non-solar N
and Ar (assuming 40Ar/36Ar ¼ 150) and barely for Ne (about 10%).
If the SWflux in ancient times wasmore intense, which is likely, most
of the Ne may also be accounted for by EW.
The SW sweeps ions away above the ionopause regardless of their

mass, and would not cause isotopic fractionation of its constituents.
The pick-up EW ions are quickly accelerated to the speed of the SW,
and some are then implanted in lunar soils with the same velocity as
that of the SW. Therefore, it would be difficult to discriminate
between implanted EW components from SW components on the
basis of the depth profile of implantation in lunar soils. Although
ions would not undergo isotopic fractionation once picked up by the
SW, isotopic compositions of pick-up ions may reflect fractionation
that took place below the ionopause.

Lunar soil, a tracer of GMF evolution?
In order to use lunar soil as a tracer of ancient GMF variation, we
must know the time when terrestrial atmospheric components were
implanted in lunar soils. If we find that the majority of lunar soils
older than a certain age were systematically endowed with a dis-
proportionately large fraction of plausible terrestrial components, we
may conclude that GMF did not exist before this age.

Several authors have suggested that the 40Ar/36Ar ratio may be
used as an antiquity parameter for the surface exposure of lunar
soil26. However, Ozima et al.27 questioned the validity of this method,
since the assumed process (degassing from lunar interior and re-
implanting in soil) requires an unrealistically large Ar degassing rate
from the lunar interior. Relevant information regarding surface
exposure age of lunar soils may be obtained by the use of cosmic
ray and surface neutron irradiation effects, but this only tells the time
during which samples were within a fewmetres of the surface, not the
exposure time of ilmenite grains directly exposed to the SW. Several
samples fromApollo 14 and fromApollo 17 have been studied for the
relevant cosmic ray and surface neutron irradiation data26,28.
Although it is difficult to relate the irradiation age of lunar soil to
the surface implantation age of an individual ilmenite grain in the
soil, the conclusion by Bernatowicz et al.28 may be worth noting: they
stated “the extreme case that the irradiation age coincided with the
formation age (ofminerals in soils) wasmost easily in accordwith the
data at hand”. Hence, it may be possible that the substantial fractions
of ilmenite grains used in this study had a surface implantation age
close to 3.8–3.9Gyr ago, which is generally assigned to the formation
age29,30 of major impact basins from where the Apollo samples were
collected. It is then tempting to speculate that the GMF was null or
very weak before about 3.9 Gyr ago.

Test of the hypothesis
Observed data so far available in the literature appear to be consistent
with our hypothesis on EW implantation in lunar soils. We suggest
that a further test of this hypothesis could be effected by comparing N
and light noble gas data for lunar soil/breccia samples from the
nearside of the Moon with those from the farside. The Moon–Earth
dynamic system, once formed, is thought to have become very
promptly (within a few tens of Myr) spin-locked owing to tidal
interactions31. Thus, only the present nearside of the Moon has been
facing the Earth throughout most of the history of the system, and so
the farside of the Moon should be essentially free from EWmaterial.
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Évolution thermique et tectonique des plaques Structure et évolution du manteau profond

Conclusions

I La convection thermique permet d’expliquer plusieurs
observations de premier ordre concernant la tectonique des
plaques et la structure sismique du manteau.

I La lithosphère océanique est bien expliquée comme étant la
couche limite supérieure de la convection dans le manteau.

I Mais, les critères contrôlant la subduction sont encore mal
compris.

I Le manteau supérieur s’est refroidit de moins de 200 K, alors
que le noyau et la base du manteau ont pu subir une évolution
beaucoup plus importante.
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Questions ?
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Bonus

Plan

Bonus
Arguments énergétiques
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Bonus

Transfert de chaleur à haut Ra

(Niemela et al, 2000)

Slope β=0.309 mean field

β=2/7

β=1/3

β=0.309

q =A
k∆T

d
Raβ

=Ak
(αg
κν

)β
d3β−1∆T β+1

I à haut Ra, le système est
contrôlé par la dynamiques des
couches limites

⇒ β ∼ 1
3

I Expériences les plus poussées (à faible Pr ) : β = 0.309
I Les modèles asymptotiques sont basés sur des hypothèses

d’équilibres dominants⇒ doivent être testés par des
expériences !

I Que peut-on prédire dans le cas où le système est chauffé en
volume ?
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Bonus

Profils de température avec chauffage interne
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I Deux paramètres sans
dimension Ra et H.

I Flux à la surface contrôlé par
la stabilité de la couche limite,
nombre de Rayleigh local :

Raδ =
∆Ts

∆T
δ3

d3 Ra = Rc

⇒ q =
k∆Ts

δ

=
k∆T

d

(
Ra
Rc

)1/3(
∆Ts

∆T

)4/3

58 / 88
Évolution thermique de la Terre : tectonique des plaques et océan de magma basal



Bonus

Paramétrisation de la température
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(Sotin & labrosse, 1999)

Deux contributions :
I Cas symétrique (sans

chauffage interne)
I Excédent dû au chauffage

∆Ts

∆T
=

1
2

+
h3/4

Ra1/4

Bon accord avec les résultats
numériques.
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Bonus

Modèles de couches limites

0.0

0.1

0.2

0.3

0.4

0.5

0.6

0.7

0.8

0.9

1.0

Pr
of

on
de

ur

0.0 0.2 0.4 0.6 0.8 1.0
Température moyenne

Ra=107

Ra=106

Ra=105

Couche limite

Couche limite

Coeur bien mélangé

0 5 10 15 20
Advection

0

0.2

0.4

0.6

0.8

1

H
au

te
ur

Ra=8 105

I Transfert de chaleur par advection doit s’annuler sur les surfaces
horizontales.

⇒ la conduction doit prendre le relais.
I Possible seulement si le gradient y est élevé⇒ couches limites.
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Bonus

Répartition advection–conduction

I Bilan d’énergie entre la surface et la profondeur z :

q0 ≡
(

k
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∂z

)
0

= k
(
∂T
∂z

)
z︸ ︷︷ ︸
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I Juste sous la lithosphère, on
doit pouvoir retrouver le flux à
la surface sous forme de
transport par advection.
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Bonus

Advection dans le manteau : ordre de grandeur

I Subduction :
I longueur L = 48800 km.
I anomalie moyenne de température δT ∼ 600 K.
I vitesse typique w ∼ 10 cm an−1

I épaisseur δx ∼ 100 km
⇒ Flux advectif total : Q = δxLρCpwδT ' 30 TW

I Rides : calcul similaire mais δT plus faible⇒∼ 5 TW
I Panaches : surface très faible⇒∼ 1 TW
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Bonus

Premier bilan

I Les observations concernant la lithosphère océanique sont bien
expliquées si on la considère comme couche limite de la
convection dans le manteau.

I Le flux de chaleur en surface est cohérent avec un transport
advectif avec la vitesse des plaques observée.

I La tomographie sismique dans le manteau inférieur et le géoïde
sont bien expliqués par l’histoire des subductions depuis ∼ 180
Ma.

⇒ La convection dans le manteau est-elle complètement
comprise ?

I Qu’est-ce qui contrôle la subduction et permet la tectonique des
plaques ?

I Quel est le rôle des variations de composition ?
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Bonus

Recette : liste des ingrédients

I Trois dimensions spatiales
I Géométrie sphérique
I Chauffage interne et basal
I Rhéologie qui dépend de

I la température
I la pression
I la contrainte
I la fusion partielle
I la taille des grains
I l’histoire de la déformation
I l’anisotropie

I Composition chimique variable
I Transitions de phases
I Variations des paramètres physiques (T , P, χ, , Φ etc.)
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Bonus

Décomposition toroidale–poloidale
(Ricard & Vigny, 1989)

I Approximation incompressible ~∇ · ~u = 0
⇒ ~u peut s’écrire

~u = ~∇× T~ez︸ ︷︷ ︸
Toroidal

+ ~∇× ~∇× S~ez︸ ︷︷ ︸
Poloidal

I Dans le cas d’une viscosité uniforme, la conservation de la
quantité de mouvement donne

∇4S =
δρg
η

; ∇2T = 0⇒ pas de faille transformante !

I Si η est variable :

η∇2ωz + ~∇ωz · ~∇η = −1
η

(~∇η × ~∇p) · ~ez

⇒ Des gradient horizontaux de viscosité sont nécessaires pour
produire du champ toroidal, c’est à dire des mouvement
cisaillant.
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Bonus

Déformation de la surface

(Dumoulin et al, 1998)

0.0 20.1 40.1 55.9 83.5 126.7 154.3 180.0
Ma

I Âges des fonds océaniques
→ vitesses des plaques.

I Deux types de mouvement :
I Convergence (subduction) et

divergence (rides).
I Cisaillement (failles

transformantes).
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Bonus

Variations de la viscosité avec la température

White (1988):
a : rouleaux
b, c : bimodal
d, e : carrés
f, g : hexagones
h : triangles
i, j : spoke

I Premier effet :
brisure de la
symétrie
haut–bas.

⇒ permet
d’obtenir des
géométries
différentes.

I Ces
expériences :
variations
modestes de la
viscosité.
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Bonus

Fortes variations de viscosités

(Davaille & Jaupart, 1993)

I Couche limite froide très visqueuse
⇒ couvercle stagnant : ça ne ressemble pas à la tectonique des

plaque !
I Il faut un mécanisme pour casser ce couvercle.
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Bonus

Localisation par pseudo-plasticité
(Tackley, 2000)

I Les variations de la viscosité avec la température permettent de
rigidifier la couche limite froide→ plaques.

η(T ) = η0eE/RT

I Un seuil de plasticité σy permet de saturer la contrainte au delà
d’une déformation critique :

ηeff = min
[
η(T ),

σy

2ε̇

]
avec ε̇ =

√
ε̇ij ε̇ij
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Bonus

I Gauche : viscosité
I Droite :

température
I Seuil de plasticité

croissant de haut
en bas, de 34 MPa
à 340 MPa

Tackley (2000)
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Bonus

Autres approches pour la localisation

Une rhéologie relativement simple (pseudo-plasticité) permet
d’obtenir la tectonique des plaques. Mais

I Quel est le lien avec la rhéologie des roches ? Notamment, les
seuils généralement utilisés sont beaucoup plus faibles que ceux
mesurés en laboratoire.

I Quel est le mécanisme responsable du seuil à l’échelle de la
tectonique des plaques ?

I Sur Terre, les anciennes structure sont souvent réutilisées→
rhéologie qui dépend de l’histoire de la déformation.

I Théorie de l’endommagement.
I Rhéologie anisotrope. Théorie encore à développer.
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Bonus

Géodynamique globale et Tomographie

Calcul des anomalies de densité produites dans le manteau par
l’injection de plaques denses depuis ∼ 180 Ma et comparaison aux
observations.

Slabs (Depth 500 km, degrees 1-15)

Slabs (Depth 500 km, degrees 1-3)

SH425.2 (Depth 500 km, degrees 1-3)

(Ricard et al, 1993)

Slabs (Depth 1000 km, degrees 1-15)

Slabs (Depth 1000 km, degrees 1-3)

SH425.2 (Depth 1000 km, degrees 1-3)

(Ricard et al, 1993)

Slabs (Depth 2000 km, degrees 1-15)

Slabs (Depth 2000 km, degrees 1-3)

SH425.2 (Depth 2000 km, degrees 1-3)

(Ricard et al, 1993)

72 / 88
Évolution thermique de la Terre : tectonique des plaques et océan de magma basal



Bonus

Distribution des âges

I Convection thermique : courants descendants lorsque la couche
limite s’est bien refroidie.

I Tectonique des plaques : subduction de plaques de tout âge !

(Cogné & Humler, 2004)

0.0 20.1 40.1 55.9 83.5 126.7 154.3 180.0
Ma

73 / 88
Évolution thermique de la Terre : tectonique des plaques et océan de magma basal



Bonus

Convection avec chauffage mixte
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Bonus

Convection avec tectonique des plaques
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Bonus

Une explication ?

Age 
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Without continents: 

With continents: 
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Bonus

Effet des continents

(Jaupart, Mareschal et al)

I Flux total continental : 14 TW.
I Production radiogenique

continentale : 7 TW.
I Flux du manteau
∼ 15 mW m−2

⇒ Les continents isolent le
manteau.
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Bonus

Effet des continents sur la convection du manteau

(Guillou & Jaupart, 1994)

I Continents ne
participent pas à la
circulation du manteau.

⇒ blocs isolants à la
surface.

I Le manteau
sous–continental
s’échauffe.

⇒ Focalisation de courant
montant.
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Bonus

Effet thermique des continents
(Grigné, 2003)

La température sous le continent a tendance a s’élever
→ focalisation de courant montants.

Mais le continent va-t-il rester en place ?
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Bonus

Convection et mouvement des continents
(Grigné, 2003)

I Le continent focalise les courants chauds.
I Les courants chauds repoussent le continent.
I Les courants froids l’attirent.
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Bonus

Effet des continents
(Grigné & Tackley)
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Bonus

Continents et tectonique des plaques
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Bonus

Condition pour la tectonique des plaques
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I Continents→ Variations de température à grande échelle.
I Contrainte associée importante→ aide la transition à la

tectonique des plaques.
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Bonus

Évolution à partir d’une situation stratifiée

(Le Bars & Davaille, 2004)

I Capacité de la convection
thermique à mélanger la chimie
contrôlée par le nombre de
flottabilité :

B =
∆ρχ
ρα∆T

I Entraînement lent→ diminution
progressive de ∆ρχ.

⇒ déstabilisation de l’interface et
transition de régimes.
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Bonus

Stratification progressive par ségrégation de
croûte

(Nakagawa & Tackley, 2005)

I Croûte→ éclogite qui est plus dense à la base du manteau.
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Bonus

Effet sur le géotherme
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I Convection avec compressibilité : profil isentrope.
I Chauffage interne : sous–isentrope.
I Stratification chimique : peut être super–isentrope.
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Bonus

Cristallisation de l’océan de magma basal
(Labrosse, Hernlund & Coltice, 2007)

B Cristallisation de l’océan de magma à partir du milieu du
manteau.

A=MgSiO3
 or MgO

B=FeSiO3
 or FeO

C Cristaux formés à la base du manteau
encore entraînés par la convection dans
le manteau solide.

D Cristaux trop denses pour être entraînés
et lacs de magma riche en FeO sous les
piles.
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Bonus

Fusion du manteau par sa base

T

TciTS

Tm

r

af

ai
b

Core

Melt

Solid

Si le noyau est initialement très chaud
(T > solidus du manteau)

I chaleur transportée par convection
dans la couche liquide

I Front de fusion monte jusqu’à ce que
toute la chaleur initialement en excès
soit consommée par le
réchauffement et la fusion du
manteau.

si Tnoy − Tsol = 1000 K→∼ 700 km de
fusion du manteau.

q = Ck
∆T
h

(
αρg∆Th3

κµ

)1/3

' 100
∆T 4/3

µ1/3 Wm−2
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Bonus

Conditions pour une dynamo convective

Conditions nécessaires minimales :
soit une graine est en croissance rapide

⇒ convection solutale produite par la libération d’éléments
légers durant la croissance de la graine.

soit le flux de chaleur à la FNM est supérieur à ce qui est
conduit le long du gradient isentropique.
⇒ convection thermique.

Par ailleurs :
I La convection thermique est nécessaire pour avant

l’apparition de la graine pour amener le centre de la
Terre à son liquidus.

QCMB

QCMB

⇒ le flux actuel peut être sous-isentropique pourvu qu’il ait été
super-isentropique suffisamment longtemps jusqu’à faire apparaître
la graine.
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