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TABLE DES FIGURES xi1.29 Carte de l'épaisseur de la roûte (a), de l'épaisseur élastique de lalithosphère (b) et des di�érents modes de ompensation du relief vé-nusien selon Anderson et Smrekar (2006). . . . . . . . . . . . . . . . . 70
2.1 Prodution umulée d'énergie par impats et hau�age par désinté-gration radioative (J·kg−1) en fontion du temps depuis la formationdu Système Solaire. Les roix orrespondent aux impateurs les pluspetits, les erles sont des impateurs de la taille d'embryons plané-taires et les arrés sont les impats géants de la dernière étape del'arétion. La ligne en trait plein montre l'énergie umulée assoiéeà la déroissane des éléments radioatifs 26Al, 60Fe et 40K ayant desdemi-vies respetives de 0,73 Ma, 1,5 Ma et 1,25 Ga (Rubie et al.,2007). . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 77
2.2 Régimes de onvetion dé�nis en fontion du nombre de Rayleigh à labase de la boîte (log10Ra1) et du ontraste de visosité (log10e

p) (Solo-matov, 1995). I : le régime de faible ontraste de visosité. II : Régimede ouverle mobile (ou sluggish regime) et III : le régime de ou-verle stagnant (ou stagnant lid). À gauhe, as d'une rhéologie New-tonienne, les ontours en pointillés représentent le domaine d'étudede Hansen et Yuen (1993), les tiretés elui de Christensen (1984) et ledomaine en trait plein orrespond au domaine supposé pour le man-teau terrestre. À droite, le as d'une rhéologie non-Newtonienne. Lesarrés noirs représentent les résultats de l'étude de Solomatov (1995)et les triangles représentent le omportement supposé d'un manteauterrestre onstitué d'olivine hydratée (triangle vide) ou d'olivine sèhe(triangle plein). . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 95
2.3 Représentation lassique du maillage d'une sphère selon méridiens etparallèles. On remarque la partiularité d'un tel maillage au niveaudes p�les, la surfae de haque maille diminue depuis l'équateur jus-qu'au p�le, jusqu'à e que les retangles de l'équateur deviennent destriangles aux p�les. . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 97



xii TABLE DES FIGURES2.4 Représentation des di�érents maillages d'une sphère utilisés par lesprogrammes de modélisation de la dynamique des �uides. a) Maillageutilisé dans Terra par Baumgardner (1985) puis Hsui et al. (1995)ave un déoupage en iosaèdres. b) Maillage du programme CIT-COMs, déoupant la sphère en 12 blos ontenant des ellules quasi-retangulaires (Zhong et al., 2000). ) Maillage en "Ying-Yang" deKageyama et Sato (2004) déoupant la sphère omme une balle detennis (en deux blos identiques). d) Maillage de GAIA utilisant lesellules de Voronoi (Huettig et Stemmer, 2008). . . . . . . . . . . . . 982.5 Représentation du maillage omplet des six blos "ubiques". . . . . . 992.6 Représentation de la projetion d'un ube sur la sphère ave le systèmede oordonnées r, ξ, η. Le point M sur la sphère de rayon r est référenépar les oordonnées angulaires ξ et η assoiés à deux grands erlesorrespondant. La région étudiée représentée par les lignes solidesonstitue 1
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de la sphère. Elle est dé�nie par les gammes suivantes deoordonnées pour ξ et pour η : [−π
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] Les oordonnées du systèmeartésien (x, y, z) sont également représentées omme référene. . . . 992.7 Représentation shématique de la disrétisation radiale du modèle. Àgauhe, la position des interfaes (r) et entre les interfaes (s) et àdroite la position des inonnues σ et u. . . . . . . . . . . . . . . . . . 1102.8 Couplage géométrique du modèle hybride. (G) représente la oquillevisqueuse simulant la onvetion dans le manteau (basée sur la mé-thode des volumes �nis) et (S) représente la oquille élastique, simu-lant la déformation de la lithosphère (basée sur une méthode spetrale).1112.9 Les fontions réponse présentées ii sont alulées à partir du pro�lde visosité issu de modèle GIA (a) de Mitrovia et Forte (2004).Fontion réponse de la gravité pour une ondition de surfae de free-slip (b) ou pour une ondition de no-slip (). Fontion réponse dela topographie de surfae pour une ondition de free-slip (d) ou deno-slip (e). Fontion réponse de la topographie à la CMB pour uneondition de free-slip (f) ou de no-slip (g) (Forte, 2007). . . . . . . . . 1143.1 The hybrid model we propose ouples a visous shell mimiking thevisous part of the lithosphere together with the underlying mantleto an elasti shell at its surfae mimiking the elasti part of thelithosphere. (G) refers to a grid-based method, whereas (S) indiatesa semi-spetral method. . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 130



TABLE DES FIGURES xiii3.2 In�uene of the elasti thikness on normalized surfae topography(left) and geoid (right) response funtions obtained for a visous shelloverlain by an elasti shell of thikness 0, 53, 106, or 159 km for de-grees ℓ = 2 (blak) and 16 (grey). Filled irles indiate HM (HybridMethod) results while lines refer to the SSM (referene Semi-SpetralMethod). Crosses denote the results obtained with the IVF-TES (Ins-tantaneous Visous Flow with Thin Elasti Shell) model (see e.g.,Zhong, 2002). Visosity is 106 above the dashed line, 1 below. . . . . 1393.3 Elasti �lter oe�ients Cℓ (top) and Sℓ (bottom) as funtions of har-moni degree ℓ (see eqs. 3.30, 3.32) omputed for three generi bodies :Venus-like (light grey lines), Mars-like (grey) and Dione-like (blak).Two di�erent thiknesses de of the elasti lithosphere are onsideredfor eah body. Values of g, µ and ρm for Mars and Venus are listedin Table 3.3. In the ase of Dione, g= 0.22 m s−2, µ = 9 GPa and
ρm = 1000 kg m−3. . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 1433.4 In�uene of the mehanial oupling on normalized surfae topogra-phy (top) and geoid (bottom) response funtions for a visous shelloverlain by an elasti shell of thikness 106 km for harmoni degrees
ℓ =2, 8 and 16. Dashed lines orrespond to results obtained in theradial approximation while solid lines orrespond to results obtainedwith the full oupling (see text for more details). Grey lines indiatethe ase without an elasti lithosphere (de = 0 km), for omparison.Visosity is 106 above the horizontal dotted line, 1 below. . . . . . . 1463.5 Horizontally averaged visosity pro�les assoiated with the two ther-mal onvetion ases (Mars-like and Venus-like body). . . . . . . . . . 1483.6 Topography (left olumn) and geoid (right olumn) obtained for theVenus-like onvetion ase (see Table 3.3). (Top) No elasti lithos-phere. (Middle) elasti thikness of 46 km in the radial approxima-tion. (Bottom) elasti thikness of 46 km with full oupling. See textfor more details on mehanial oupling. . . . . . . . . . . . . . . . . 1503.7 Power spetra of surfae topography and geoid obtained for the Venus-like onvetion ase (see Table 3.3) with a 46 km thik elasti lithos-phere. Dashed lines indiate results obtained in the radial approxi-mation while solid lines orrespond to results obtained with the fulloupling (see text for more details). Grey lines indiate the ase wi-thout an elasti lithosphere (de =0 km). . . . . . . . . . . . . . . . . 151



xiv TABLE DES FIGURES3.8 Geoid obtained for the Mars-like onvetion ase (see Table 3.3). Theuppermost panel orresponds to a ase with no elasti lithosphere.Below, ases with elasti thiknesses of 52, 104, 156 km are presented.(Right) Full oupling. (Left) Radial approximation. See text for moredetails on mehanial oupling. . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 1523.9 Geoid power spetra obtained for the Mars-like onvetion ase (seeTable 3.3). Dashed lines indiate results obtained in the radial ap-proximation while solid lines orrespond to results obtained with thefull oupling (see text for more details). . . . . . . . . . . . . . . . . . 1534.1 Comparaison des deux lois visosité assoiées au pro�l de températuremoyen de la simulation de référene en bleu (REF - que nous détaille-rons par la suite). En noir, le pro�l de visosité alulé par l'approxi-mation Frank-Kamenetskii et en rouge le pro�l de visosité de typeArrhénius. La ligne vertiale en pointillés représente le ontraste devisosité maximum imposé (uto�). . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 1614.2 Méthode de alul de la température interne moyenne Ti à partir des�ux di�usif et advetif pour la simulation de référene. . . . . . . . . 1634.3 Simulation de référene (REF). a) Représentation 3D de l'isotherme 0,629(2327 K, à gauhe) et de l'isotherme 0,575 (2127 K, à droite). b) Évolu-tion temporelle de la température (noir) et des nombres de Nusselt à labase (bleu) et au sommet (rouge). La ligne pontillée vertiale représente laséparation entre la simulation ave une résolution de 6×323 et la simula-tion en 6×643. ) Pro�ls de température moyenne adimensionnée (noir) etde visosité moyenne adimensionnée (rouge). d) Pro�ls des �ux de haleuradimensionnés advetif (noir) et di�usif (rouge) moyens. e) Pro�ls des vi-tesses radiales moyennes maximum adimensionnées asendantes (rouge) etdesendantes (noir). La ligne horizontale en pointillés sur les pro�ls ), d)et e) représente la base du ouverle, d'environ 300 km d'épaisseur. . . . . 1714.4 Simulation ave une diminution de la dépendane ave la profondeur de laloi de visosité (∆ηP=20). a) Représentation 3D des isothermes 0,7 (2589K, à gauhe) et de 0,645 (2386 K, à droite). b, , d et e) Pro�ls moyensadimensionnés de la température, de la visosité, des �ux de haleur et desvitesses radiales moyennes. Les pro�ls marrons sont eux de la simulationREF, voir la Figure 4.3 pour plus de détails. La ligne pointillée horizontalereprésente la base du ouverle dé�ni dans la simulation REF. . . . . . . . 173



TABLE DES FIGURES xv4.5 a) Spetres de puissane du hamp de température en fontion de laprofondeur pour la simulation de référene (REF, à gauhe) et pourla simulation où la dépendane en profondeur a été diminuée (P, àdroite). La ligne horizontale représente la profondeur du hamp detempérature représenté en b). b) Champ de température à 185 km deprofondeur et ) Champ de température à la demi-ellule au-dessusde la CMB. . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 1764.6 Cartes de la topographie dynamique de surfae pour la simulation deréférene à gauhe et pour la simulation P à droite. En haut : sanslithosphère élastique (topographie dynamique purement visqueuse) eten bas : ave une lithosphère élastique de 46,3 km. . . . . . . . . . . . 1784.7 Cartes du géoïde assoié à la simulation de référene à gauhe et àla simulation P à droite. En haut : artes du géoïde assoié à unetopographie dynamique purement visqueuse (sans oquille élastique)et en bas : artes du géoïde assoié à une topographie dynamiquesoutenue par une lithosphère élastique de 46,3 km. . . . . . . . . . . . 1794.8 a) Spetres de puissane de la topographie dynamique de surfae et dugéoïde assoié pour le dernier pas de temps, sans lithosphère élastique(noir) ou ave une lithosphère élastique de 46,3 km (rouge) pour lessimulations P (trait plein) et REF (trait pointillés). b) Admittanesentre la topographie dynamique de surfae et le géoïde assoié : sanslithosphère élastique (noir) ou ave une lithosphère élastique de 46,3km (rouge) pour les simulations P (trait plein) et REF (trait pointillés).1814.9 Spetres de puissane moyens de la topographie dynamique de sur-fae des simulations REF (en rouge) et P (en noir) sans lithosphèreélastique. La zone grisée représente l'enveloppe de l'évolution tempo-relle de la topographie dynamique pour la simulation P et l'enveloppeorange elle de la simulation REF. . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 1824.10 Spetres de puissane moyens du géoïde des simulations REF (enrouge) et P (en noir) sans lithosphère élastique. La zone grisée repré-sente l'enveloppe de l'évolution temporelle du géoïde pour la simula-tion P et l'enveloppe orange elle de la simulation REF. . . . . . . . . 1824.11 Admittanes moyennes entre topographie dynamique de surfae etgéoïde assoiés de la simulation P (en noir) et de la simulation REF(en rouge). La zone grisée représente l'enveloppe de l'évolution tem-porelle de l'admittane pour la simulation P et l'enveloppe orangeelle de la simulation REF. . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 183



xvi TABLE DES FIGURES4.12 Simulation ave une visosité strati�ée (saut de visosité au milieu du man-teau, simulation J). a) Évolution temporelle de la température (noir) et desnombres de Nusselt à la base (bleu) et au sommet (rouge). b) Représen-tation 3D de l'isotherme 0,66 (2441 K, à gauhe) et de l'isotherme 0,605(2238 K, à droite) à l'instant 8. ) Pro�ls de la température moyenne adi-mensionnée pour les huit instantanés analysés et en pointillés noirs, elui dela simulation REF. d) Pro�ls de la visosité moyenne adimensionnée pourles huit instantanés analysés et en pointillés noirs, elui de la simulationREF. . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 1854.13 Cartes de la déomposition en harmoniques sphériques du hamp detempérature pour les huit instantanés, à quatre profondeurs : justeau-dessus de la CMB (3062,4 km), à 3039 km, à 278 km et en�n à232 km. . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 1884.14 Cartes de la topographie dynamique de surfae (adre rouge) et dugéoïde (adre bleu), assoiés aux huit instantanés, sans lithosphèreélastique (gauhe) ou ave une lithosphère de 46,3 km (droite). . . . . 1894.15 a) Identi�ation des huit instantanés sur l'évolution temporelle dela température. b) Spetres de puissane de la topographie dyna-mique de surfae purement visqueuse pour les huit instantanés, aveun agrandissement entre les degrés 2 et 8. ) Spetres de puissanedu géoïde assoié aux huit instantanés ave un agrandissement entreles degrés 2 et 8. . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 1904.16 Spetres de puissane moyens de la topographie dynamique des si-mulations REF (en rouge) et J (en noir) sans lithosphère élastique.La zone grisée représente l'enveloppe de l'évolution temporelle de latopographie dynamique pour la simulation J entre les points 1 et 8 etl'enveloppe orange elle de la simulation REF. . . . . . . . . . . . . . 1914.17 Spetres de puissane moyens du géoïde des simulations REF (enrouge) et J (en noir) sans lithosphère élastique. La zone grisée re-présente l'enveloppe de l'évolution temporelle du géoïde pour la si-mulation J entre les 8 instantanés et l'enveloppe orange elle de lasimulation REF. . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 1924.18 Admittanes moyennes entre la topographie dynamique de surfae etle géoïde assoié pour les simulations J (en noir) et REF (en rouge). Lazone grisée représente l'enveloppe de l'évolution temporelle de l'admit-tane pour la simulation J et l'enveloppe orange elle de la simulationREF. . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 192



TABLE DES FIGURES xvii4.19 Simulation ave une modi�ation du nombre de Rayleigh (Ra−, REF etRa+). a) Évolution temporelle de la température (noir) et des nombresde Nusselt à la base (bleu) et au sommet (rouge) moyennés sur toute laoquille sphérique. Les �èhes et les numéros assoiés identi�ent les instan-tanés des Figures 4.22 et 4.23 et l'étiquette dpt identi�e le dernier pas detemps, orrespondant aux Figures 4.27 et 4.28. b) Pro�ls de la température(pointillés) et de la visosité (trait plein) adimensionnées et moyennés dansle temps à partir de l'instant 1, pour les simulations Ra− (rouge), REF(marron) et Ra+ (bleu). d) Pro�ls des �ux advetifs moyens (trait plein) etdi�usifs moyens (pointillés) pour les simulations Ra− (rouge), REF (mar-ron) et Ra+ (bleu). e) Pro�ls des vitesses radiales moyennes maximumasendantes (trait plein) et desendantes (pointillés) pour les simulationsRa− (rouge), REF (marron) et Ra+ (bleu). . . . . . . . . . . . . . . . . 1954.20 Représentation 3D des isothermes pour les simulations Ra− (a), REF(b) et Ra+ (). . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 1984.21 a) Spetres de puissane du hamp de température en fontion de laprofondeur pour les simulations Ra−, REF et Ra+. La ligne horizon-tale représente la profondeur du hamp de température représenté enb). b) Champ de température à 626 km de profondeur (Ra−), 255km (REF) et 209 km (Ra+) et ) Champ de température de la demi-ellule au-dessus de la CMB (3062,4 km de profondeur). . . . . . . . . 2004.22 Cartes de la topographie dynamique de surfae et du géoïde assoié dela simulation Ra− pour les quatre instantanés identi�és sur la Figure4.19a, sans lithosphère élastique. . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 2024.23 Cartes de la topographie dynamique de surfae et du géoïde assoiéde la simulation Ra+ pour les sept instantanés identi�és sur la Figure4.19a, sans lithosphère élastique. . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 2034.24 Spetres de puissane moyens de la topographie dynamique de sur-fae des simulations Ra− (rouge), REF (marron) et Ra+ (bleu) sanslithosphère élastique. Les zones de ouleur représentent les enveloppesde l'évolution temporelle de la topographie dynamique de haque si-mulation. . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 2044.25 Spetres de puissane moyens du géoïde des simulations Ra− (rouge),REF (marron) et Ra+ (bleu) assoié à une topographie dynamiquede surfae purement visqueuse. Les zones de ouleur représentent lesenveloppes de l'évolution temporelle du géoïde de haque simulation. 204



xviii TABLE DES FIGURES4.26 Admittanes moyennes entre la topographie dynamique de surfaepurement visqueuse et le géoïde des simulations Ra− (rouge), REF(marron) et Ra+ (bleu). Les zones de ouleur représentent les enve-loppes de l'évolution temporelle de l'admittane de haque simulation. 2054.27 Cartes de la topographie dynamique de surfae purement visqueuse(gauhe) et �ltrée par une lithosphère élastique de 46,3 km (droite)pour les simulations Ra−, REF et Ra+ au dernier pas de temps (dptsur la Figure 4.19a). . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 2074.28 Cartes du géoïde assoié à une topographie dynamique de surfaepurement visqueuse (gauhe) et �ltrée par une lithosphère élastiquede 46,3 km (droite) pour les simulations Ra−, REF et Ra+ au dernierpas de temps (dpt sur la Figure 4.19a). . . . . . . . . . . . . . . . . . 2084.29 a) Spetres de puissane de la topographie dynamique de surfae etdu géoïde assoié pour le dernier pas de temps, sans lithosphère élas-tique (trait plein) ou ave une lithosphère élastique de 46,3 km (traitpointillés) pour les simulations Ra− (rouge), REF (marron) et Ra+(bleu). b) Admittanes entre la topographie dynamique de surfae etle géoïde assoié : sans lithosphère élastique (trait plein) ou ave unelithosphère élastique de 46,3 km (pointillés) pour les simulations Ra−(rouge), REF (marron) et Ra+ (bleu). . . . . . . . . . . . . . . . . . . 2094.30 Simulation ave ajout de hau�age interne (simulation H). a) Représenta-tion 3D des isothermes 0,92 (3403 K, à gauhe) et 0,875 (3237, à droite).b) Évolution temporelle de la température et des nombres de Nusselt àla base et au sommet. ), d) et e) Pro�ls de la température moyenne, dela visosité moyenne, des �ux de haleur moyens et des vitesses radialesmoyennes. Les pro�ls marrons sont eux de la simulation REF. . . . . . . 2134.31 a) Spetres de puissane du hamp de température en fontion de laprofondeur pour la simulation de référene (REF, à gauhe) et pour lasimulation ave un hau�age interne (H, à droite) au dernier instantrespetif des simulations. La ligne horizontale représente la profondeurdu hamp de température représenté en b). b) Champ de températureà 185 km de profondeur et ) Champ de température à 23,1 km audessus de la CMB (demi-ellule au-dessus) pour la simulation REF età 185 km au dessus de la CMB pour la simulation H. . . . . . . . . . 2154.32 Cartes de température à 4568 km de profondeur (gauhe) et à 463 kmde profondeur (droite) pour le dernier pas de temps de la simulationH . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 216
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Introdution
La onnaissane de la struture interne de la Terre est tirée de l'étude approfondiedes ondes sismiques qui la parourent et dont l'analyse révèle de préieuses informa-tions. Ainsi, Dziewonski et Anderson (1981) établissent le premier modèle radial devitesses des ondes sismiques qui aratérise la struture interne de la Terre : le PREM(Preliminary Referene Earth Model). Assoiée à e premier modèle, l'étude des phé-nomènes qui perturbent l'équilibre hydrostatique de la Terre permet de dé�nir unegamme de pro�ls de visosité possibles pour la Terre. La plupart des informationsgéophysiques internes dont nous disposons sont prinipalement déterminées par esméthodes.Sur les autres planètes telluriques du Système Solaire, la Lune mise à part, nousn'avons pour l'instant auune donnée sismologique permettant une telle investigationde la struture interne. Les seules informations sont fournies par (1) les météoritesmartiennes, (2) les mesures géodésiques (hamp de topographie et hamp de gravité)et les mesures du hamp magnétique ou (3) par l'utilisation du modèle PREM remisà l'éhelle de la planète onsidérée. La majorité des études fondée sur l'analyse dela topographie et de la gravité sur des planètes omme Mars ou Vénus onernela résolution du problème inverse. La première méthode de résolution onsiste enun modèle très ontraint qui assoie un mode de ompensation des reliefs imposéa priori à une topographie et une gravité mesurée par les sondes en orbite (quel'on relie grâe à l'admittane). Une masse volumique et/ou l'épaisseur de la roûteainsi que la masse volumique du manteau sont également imposées. La résolutionde e problème inverse aboutit à une valeur unique de l'épaisseur élastique de lalithosphère (ou de l'épaisseur de la roûte). La seonde méthode onsidère égale-ment un mode de ompensation des reliefs a priori mais éhantillonne ette fois-iune gamme de valeur d'épaisseur élastique de la lithosphère, d'épaisseur de la roûteet éventuellement de masse volumique. Une méthode de résolution inverse est alorsutilisée et des ouples de valeurs pour es paramètres sont jugés préférentiels lorsquela di�érene entre la topographie générée par le modèle et elle qui est réellementenregistrée par les sondes en orbite est minimum. Les solutions que es études pro-1



2 Introdutionposent sont alors souvent non-uniques. La nature de la ompensation hoisie varieselon la longueur d'onde des reliefs onsidérés. De manière lassique, pour les re-liefs de longueurs d'ondes intermédiaires, le mode de ompensation souvent invoquéest d'origine lithosphérique (�exure élastique) et la ompensation de type isosta-tique (rustale) est un as extrême de la ompensation par �exure élastique, lorsquela rigidité est nulle. En�n, les strutures topographiques de plus grande longueurd'onde sont généralement assoiées à la présene d'un panahe mantellique et leterme "dynamique" est attribué à la topographie générée.Pour Mars, en onsidérant une ompensation des reliefs par isostasie, les étudesd'inversion des données de topographie et de gravité proposent des gammes d'épais-seur de la roûte variables mais qui semblent onverger vers une valeur aux alentoursde 50 km (MGovern et al., 2004; Wiezorek et Zuber, 2004; Neumann et al., 2004)(qui peut varier fortement selon les régions). Ces épaisseurs suggérées sont en profonddésaord ave les résultats invoqués par l'analyse des météorites SNC qui proposentune épaisseur de roûte 2 à 5 fois plus grande (Sohl et Spohn, 1997), dont le maintiendans le temps reste ependant énigmatique. En onsidérant ette fois une ompen-sation des reliefs par �exure élastique de la lithosphère, ertains auteurs suggèrentdes épaisseurs élastiques de 100 kilomètres, jusqu'à plusieurs entaines de kilomètresloalement (MGovern et al., 2004; Bellegui et al., 2005; Phillips et al., 2008). Cesépaisseurs élastiques de la lithosphère semblent ompatibles ave les épaisseurs al-ulées par les modèles d'évolution thermique de Mars (Grott et Breuer, 2010). Àpartir du pro�l de température lithosphérique du modèle d'évolution thermique, lesauteurs déterminent un isotherme qui marque la base de la lithosphère méaniqueque MNutt (1984) propose de relier simplement à la lithosphère élastique. La par-tiularité de la planète Mars réside dans le présene de strutures topographiquesde grandes longueurs d'ondes (la dihotomie rustale et le d�me de Tharsis) où unepremière hypothèse de soutien fait intervenir la onvetion mantellique dont l'étudeproède ette fois du problème diret (par exemple Harder, 2000). La seonde hy-pothèse suggère que Tharsis est une simple onstrution volanique maintenue par�exure élastique de la lithosphère sous-jaente (Banerdt et Golombek, 2000). Desétudes réentes suggèrent une double ontribution, elle d'un panahe mantelliqueet la présene d'une lithosphère élastique. La topographie dynamique ainsi généréene représente plus qu'une petite part de la topographie réelle enregistrée (Zhong etRoberts, 2003; Roberts et Zhong, 2004).Conernant Vénus, nous n'avons ni données sismologiques ni météorites. Il existeun modèle de struture interne fondé sur l'utilisation du PREM (Yoder, 1995) mais



Introdution 3la topographie, la gravité et le géoïde sont les seuls observables géophysiques dispo-nibles pour obtenir une quelonque information sur l'intérieur de la planète. D'autrepart, la température élevée interdit l'enregistrement par les rohes de surfae d'unhamp magnétique rémanent qui pourrait être mesurable en orbite. Spetres, orré-lation et admittane sur Vénus semblent penher pour une origine dynamique desstrutures de surfae, au moins pour les degrés les plus faibles et jusqu'au degré 40(Pauer et al., 2006; Wiezorek, 2007). Ainsi, pour les degrés les plus élevés, l'utili-sation des données de surfae, assoiées à un modèle de ompensation isostatiquedu relief pour le problème inverse, onduit à une épaisseur de roûte aux alentoursde 40 km (Arkani-Hamed, 1996). La onsidération d'un soutien de la topographiepar �exure élastique de la lithosphère onduit à des épaisseurs élastiques variables,de 10 km (MGovern et Solomon, 1992) à une entaine de kilomètres (Lawreneet Phillips, 2003) mais ave une valeur réurrente prohe de 50 km (Anderson etSmrekar, 2006).Mise à part les études onernant le soutien de la topographie de Tharsis et legéoïde assoié, les travaux mentionnés i-dessus relèvent du prinipe des problèmesinverses pour lesquels des données aquises par des sondes sont omparées à desmodèles d'intérieur simples, par le biais d'hypothèses sur la nature de la ompensa-tion. Notre approhe est ii omplémentaire et onerne don le problème diret :elle vise au alul de "données" synthétiques assoiées à des modèles d'éoulementsonvetifs au sein des manteaux planétaires, ombinés à un modèle de déformationde la lithosphère dont une partie est onsidérée élastique. Trois fateurs s'opposentlairement à l'obtention d'une topographie dynamique exatement similaire à elledes planètes. Le premier vient du fait que nous sommes inapable de déterminerpréisément la part de topographie dynamique sur le signal de topographie totaleenregistré en surfae. Le seond onerne la méonnaissane de la valeur des para-mètres déterminant pour la onvetion : le nombre de Rayleigh, le pro�l de visositéet le taux de hau�age interne. En�n, le dernier fateur limitant est relatif à tous lesingrédients potentiels qui ne sont pas pris en ompte dans notre modèle : transitionsde phases, variation de omposition, présene de roûte, variation de son épaisseurou de elle de la lithosphère élastique ... Quand bien même l'ensemble de es obs-tales serait surmonté, il ne serait pas raisonnable d'espérer obtenir exatement lesstrutures topographiques que l'on observe aujourd'hui à la surfae. Conserver desamplitudes et un nombre de strutures topographiques similaires est enore le mieuxque nous puissions faire pour une omparaison raisonnable ave les planètes.



4 IntrodutionTout e qui onerne (1) le formalisme mathématique assoié à la méthode spe-trale pour la représentation et l'utilisation des hamps de topographie et de gravité,(2) les grandeurs spetrales utiles à la aratérisation de es hamps et de leursrelations (spetre, orrélation, admittane) et en�n (3) les di�érents modes de om-pensation des reliefs ainsi que les aratéristiques spetrales assoiées est présentédans la première partie du hapitre I. La deuxième partie de e hapitre est onsaréeà la struture interne, la topographie, la gravité et leur utilisation pour les planètesTerre, Mars et Vénus.Le deuxième hapitre traite dans un premier temps des deux rhéologies oner-nées par l'étude (visqueuse et élastique) puis des soures d'énergies disponibles pourla onvetion avant de regarder plus préisément les aratéristiques thermiques desplanètes Mars et Vénus. La deuxième partie de e hapitre se onentre sur leslois physiques qui régissent la onvetion mantellique visqueuse et sa modélisationnumérique puis sur elles de la déformation élastique de la lithosphère. L'outil de mo-délisation numérique 3D sphérique de onvetion visqueuse dans le manteau utilisépour l'étude, Oedipe, a été développé par Choblet (2005) et résout les équations auxdérivées partielles de e problème par une méthode de type volumes �nis/di�érenes�nies. Il permet l'obtention de hamps de ontraintes à l'origine d'une topographiedynamique. Nous onsidèrerons à la fois la topographie engendrée par une litho-sphère purement visqueuse et elle, partiellement �ltrée, obtenue pour une litho-sphère dont la partie la plus froide (la plus visqueuse) a un omportement élastique.Le alul de la déformation élastique de la lithosphère, des hamps de topographieet de gravité ainsi que des grandeurs spetrales assoiées (spetres, orrélation etadmittane) font appel à un outil de alul indépendant que j'ai mis en oeuvre etqui utilise une méthode semi-spetrale de résolution des équations de déformation.Le deuxième hapitre se termine par la présentation du ouplage entre es deuxmodèles qui donne alors naissane à un nouvel outil dit "hybride".La validation de et outil hybride (qui utilise deux méthodes de résolution deséquations et qui aratérise deux omportements rhéologiques distints) s'e�etuedans un premier temps par omparaison ave un modèle entièrement semi-spetraldéveloppé par Ond°ej �adek. Ce modèle est également onçu pour le alul dela topographie dynamique synthétique purement visqueuse et/ou soutenu par unelithosphère élastique. Bien que d'une préision supérieure à elle que proure unmodèle en volumes �nis, e dernier ne prend pas en ompte les variations latéralesde visosité, primordiales pour la onvetion thermique (ontrairement au modèlehybride). Les résultats du modèle hybride que je propose ont également été onfron-



Introdution 5tés aux résultats du modèle viso-élastique de Zhong (2002). Le modèle hybride telqu'il a été onçu permet la distintion des di�érents omportements (visqueux etélastique), e que ne permet pas le modèle de Zhong. Toutes les omparaisons ainsiprésentées utilisent le alul de fontions réponses de la topographie et du géoïdepour une planète ayant des paramètres prohes de eux de Mars. Les fontionsréponses indiquent les amplitudes de la topographie et du géoïde assoiées à uneontrainte générée par une anomalie de densité d'amplitude unitaire et de profon-deur imposée. La omparaison des fontions réponses d'un modèle à l'autre révèleune adéquation quasiment parfaite, validant ainsi dé�nitivement notre modèle, equi fait l'objet du troisième hapitre. Ce troisième volet se termine par une série derésultats préliminaires d'appliation à des orps de la taille de Mars et Vénus pourlesquels des aluls de onvetion thermique ont été e�etués. La di�érene majeureave les fontions réponses provient de la prise en ompte des variations latérales devisosité qui onduisent à des disparités importantes omme par exemple des varia-tions de l'épaisseur latérale du ouverle rigide de surfae qui in�uene diretementla struture thermique du manteau supérieur.Les appliations sont rassemblées dans le quatrième et dernier hapitre, entiè-rement onsaré à l'in�uene de ertains paramètres sur le mode de onvetion etsur les observables de surfae assoiés. Le nombre de Rayleigh, le pro�l de visositéet le taux de hau�age radioatif sont les paramètres que j'ai hoisi de tester. Ladesription des hamps de température, de visosité, de vitesses et de �ux de haleurest assoiée, dans haune des simulations, à une analyse du hamp de topographie,du géoïde, des spetres et des admittanes orrespondants, pour un instantané dela onvetion ou de façon à mettre en évidene une évolution temporelle de esstrutures.





Chapitre 1Les planètes telluriquesLes planètes sont d'un intérêt partiulier pour le géophysiien (spéialement lesplanètes telluriques) ar leur omparaison ave notre propre planète nous permetune meilleur ompréhension des phénomènes terrestres. Le raisonnement inverse estenore plus vrai, 'est sur la base de e que nous onnaissons de la Terre que lesinvestigations vers les autres orps du Système Solaire sont menées. Les di�érentsproessus internes (onvetion dans le noyau, onvetion dans le manteau, déforma-tion de la lithosphère ...) ou de surfae (présene d'eau liquide, présene de glae,limat ...) au sein de es planètes sont ontraints par leur omposition, leur taille ouenore leur plae dans le Système Solaire. L'étude et la ompréhension de es pro-essus ommenent souvent par l'observation de es orps puis par la reherhe demodèles (analogiques ou numériques) permettant d'expliquer un(des) phénomène(s).Si les observables terrestres sont nombreux (et o�rent des ontraintes d'étude), il n'enest pas de même pour les autres orps du Système Solaire où les observations sontplus rares. Les paramètres orbitaux, le hamp magnétique, les images de la surfaeainsi que les hamps de topographie et de gravité sont souvent les seules donnéesdisponibles.Il serait long et hors sujet de traiter ii de toutes les méthodes d'observation desorps du Système Solaire. Je me onentrerai don dans un premier temps sur lesobservables qui font l'objet d'une grande partie de e travail de thèse, 'est à direla topographie, la gravité et le géoïde des planètes telluriques. Cependant, le leteururieux trouvera dans Sohl et Shubert (2007) une synthèse à propos des méthodesd'observation des planètes. Après une ourte synthèse à propos du développementmathématique néessaire à la représentation et au traitement des hamps de to-pographie, de gravité et du géoïde (équipotentielle de gravité), je développerai lesonnaissanes aquises sur les planètes Terre, Mars et Vénus. Je struturerai monexposé pour haune d'entre elles de la manière suivante : présentation générale,struture interne (omment y aède-t-on et que savons-nous), topographie, anoma-7



8 Chapitre 1 : Les planètes telluriqueslies de gravité et géoïde (à quoi ressemblent-ils et que nous apportent-ils).
1.1 Topographie, gravité et grandeurs spetralesLes planètes telluriques Merure, Vénus, la Terre et Mars possèdent une masseet un rayon relativement petit mais une masse volumique moyenne élevée omparéeaux géantes gazeuses du Système Solaire externe. Elles sont himiquement et rhéo-logiquement di�éreniées en un noyau rihe en fer, un manteau siliaté et une roûteroheuse résultant de la fusion partielle du manteau. Ces grandes aratéristiques desplanètes telluriques qui les distinguent des géantes gazeuses sont déduites des me-sures de rotation et de leurs variations, du moment d'inertie, du hamp magnétique,des données sismologiques (quand elles sont disponibles), de la aratérisation desstrutures géologiques, des ompositions de la surfae et des propriétés des matériaux(terrestres ou météoritiques). Le détail de es di�érentes méthodes d'observation setrouve par exemple dans Sohl et Shubert (2007) ainsi que dans Lognonné et John-son (2007) qui onsarent un hapitre entier à la sismologie en planétologie, méthodela plus aboutie dans l'analyse des strutures internes.Les hamps topographiques des orps omme la Lune, Mars, Vénus ou Merureont été obtenus par observation radar basée sur Terre (Harmon et al., 1986; Margotet al., 1999) et surtout par des données d'altimétrie obtenues par les sondes en orbiteautour des orps (Zuber et al., 1994; Smith et al., 1999a; Rappaport et al., 1999).Quant aux autres satellites que la Lune, il est très rare que les sondes en orbitepossèdent des instruments d'altimétrie. Par exemple, la topographie d'Europe estdéterminée grâe aux images de la surfae et par photolinométrie qui onsiste àreproduire un objet par les variations de lumière observées à la surfae (Nimmoet Manga, 2009). Le hamp gravitationnel des orps planétaires est mesuré par lessondes en orbite autour de es orps. La tehnique utilisée est fondée sur l'e�etDoppler des signaux radio transmis depuis la Terre vers la sonde en orbite puis dela sonde vers la Terre. Le déalage en fréquene du signal radio reçu par la Terrepar rapport à elui de départ traduit une modi�ation de la vitesse du satellite,diretement reliée aux anomalies de masses de la planète qu'il survole (par exempleRosenblatt, 2010).En l'absene de données sismologiques ('est à dire dans tout les as sauf surTerre et dans une moindre mesure sur la Lune), la topographie et la gravité sont trèssouvent les seuls observables géophysiques disponibles ave le hamp magnétique.Lorsque les données d'anomalies gravimétriques sont ouplées à la topographie et



1.1 Topographie, gravité et grandeurs spetrales 9que ertaines hypothèses géologiques sont émises (modes de ompensation des reliefs,masses volumiques de la roûte et/ou du manteau, ...), il est possible d'obtenir desinformations géophysiques importantes telles que l'épaisseur rustale, l'épaisseur dela lithosphère élastique, le gradient thermique assoié ou enore le pro�l de visositédu manteau. Selon la longueur d'onde que l'on hoisit d'étudier, es observablesgéophysiques fournissent des informations de surfae (propriétés de la roûte) maisaussi de sub-surfae (aratéristiques de la lithosphère) et également de profondeur(quand ils sont le résultat de la onvetion mantellique). La prinipale di�ulté dansla détermination de es aratères réside dans le fait que l'utilisation des hamps degravité et de topographie aboutit à des interprétations non-uniques.Puisque les orps du Système Solaire sont sphériques (en première approxima-tion), une méthode mathématique utilisée pour la représentation d'un hamp (sa-laire, vetoriel ou tensoriel) est une méthode spetrale fondée sur les fontions harmo-niques sphériques. Les grandeurs spetrales assoiées à ette méthode représententla base du traitement et de l'interprétation de la topographie et des anomalies degravité (ou du géoïde). Elles permettent par exemple de mettre en évidene la lon-gueur d'onde dominante du signal (spetre de puissane) ou la relation qui existeentre les di�érents hamps (la orrélation et l'admittane).L'utilisation d'une méthode spetrale ne saurait se passer d'un ertain formalismemathématique que je vais présenter i-dessous et qui aboutira à la présentation desoutils spetraux destinés à la représentation et à l'interprétation des hamps detopographie, de gravité et de géoïde des planètes telluriques.1.1.1 Les harmoniques sphériquesLe développement mathématique présenté i-dessous onerne les salaires telsque la topographie ou le géoïde mais le même développement appliqué aux veteurset aux tenseurs se trouve dans le Chapitre 2 et dans l'Annexe B. Pour de plus amplesdétails, le leteur pourra également se reporter à Jones (1985) ou à Varshalovih et al.(1988).Les fontions les plus appropriées pour le alul de grandeurs sur une sphère sontles harmoniques sphériques. Ces fontions sont onstruites grâe au produit de labase orthogonale eimϕ et des fontions de Legendre assoiées et se dé�nissent omme
Yℓm (θ, ϕ) = Pℓm (x) eimϕ, ave ℓ le degré d'harmonique, m l'ordre, Pℓm (x) les fon-tions de Legendre assoiées, x = cos θ, θ et ϕ respetivement la o-latitude et lalongitude. Ces fontions harmoniques sphériques répondent à un ritère d'orthonor-malité qui varie selon les auteurs (Tableau 1.1).
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Chapitre1:Lesplanètestelluriques

�adek (1989) (oe�ients réels) Wiezorek (2007) (oe�ients omplexes)Critère d'orthonormalité ∫ 2π

0

∫ π

0

Yℓm (θ, ϕ)Y ∗
ℓ′m′ (θ, ϕ) sin θdθdϕ = δℓℓ′δmm′ (1.1) ∫ 2π

0

∫ π

0

Yℓm (θ, ϕ)Y ∗
ℓ′m′ (θ, ϕ) sin θdθdϕ = 4πδℓℓ′δmm′ (1.2)Fateur de normalisation √

(2ℓ + 1)

4π

(ℓ − m)!

(ℓ + m)!

(1.3) √

(2ℓ + 1)
(ℓ − m)!

(ℓ + m)!

(1.4)Dé�nition de la fontionharmonique sphérique

Yℓm (θ, ϕ) = (−1)m

√

(2ℓ + 1)

4π

(ℓ − m)!

(ℓ + m)!
Pℓm (x) eimϕ (1.5) Yℓm (θ, ϕ) =

√

(2ℓ + 1)
(ℓ − m)!

(ℓ + m)!
Pℓm (x) cos (mϕ) (m> 0)(1.6)normalisée Yℓm (θ, ϕ) =

√

(2ℓ + 1) (ℓ−|m|)!
(ℓ+|m|)!Pℓ|m| (x) sin (| m | ϕ) (m<0)Fontions de Legendreassoiées normalisées P ℓm(x) =

(−1)m

√
4π

√

(2ℓ + 1)
(ℓ − m)!

(ℓ + m)!
Pℓm(x) (1.7) P ℓm(x) =

√

(2 − δ0m)(2ℓ + 1)
(ℓ − m)!

(ℓ + m)!
Pℓm(x) (1.8)Tab. 1.1 � Critères d'orthonormalité des fontions harmoniques sphériques, fateur de normalisation de es fontions, dé�nitionsdes fontions harmoniques sphériques normalisées et fontions de Legendre assoiées normalisées. Y ∗

ℓ′m′ (θ, ϕ) sont les fontionsharmoniques sphériques omplexes onjuguées de Yℓm (θ, ϕ) et δ est le symbole de Kroneker (δℓℓ′ = 0 si ℓ 6= ℓ′ et δℓℓ′ = 1 si ℓ = ℓ′),Ces notations sont utilisés par exemple par �adek (1989) et Wiezorek (2007).



1.1 Topographie, gravité et grandeurs spetrales 11Il existe une propriété importante qui assoie la fontion harmonique sphériqueà son omplexe onjugué ainsi que la relation qui lie un hamp à son omplexeonjugué (les oe�ients de e hamp étant réels) :
Y ∗

ℓm (θ, ϕ) = (−1)m Yℓ−m (θ, ϕ) , (1.9)
a (θ, ϕ) = a∗ (θ, ϕ) , (1.10)ave Y ∗

ℓm (θ, ϕ) les fontions harmoniques sphériques omplexes onjuguées de Yℓm (θ, ϕ)et a∗ (θ, ϕ) le omplexe onjugué de a (θ, ϕ).La normalisation hoisie dans les pages qui suivent est elle utilisée par �adek(1989) fondé sur des oe�ients réels, ave Pℓm (x), les fontions de Legendre asso-iées telles que :
Pℓm(x) = (1 − x2)m/2 dm

dxm
Pℓ(x), (1.11)et Pℓ(x), les polyn�mes de Legendre de degré ℓ qui s'expriment selon la formule deRodrigues :

Pℓ(x) =
1

2ℓ · ℓ!
dℓ

dxℓ
(x2 − 1)ℓ. (1.12)Indépendamment de la normalisation hoisie, le alul des fontions de Legendreassoiées normalisées fait intervenir une formule de réurrene permettant d'obtenirune valeur de ette fontion de degré ℓ et d'ordre m grâe à la valeur des fontionsd'ordre et de degré inférieurs. Il existe, dans la littérature, de nombreuses relationsde réurrene portant sur es fontions, voii elle que j'ai hoisie :

P ℓm(x) =

√

(2ℓ + 1)(2ℓ − 1)

(ℓ − m)(ℓ + m)
xP (ℓ−1) m(x)

−
√

(2ℓ + 1)(ℓ − m − 1)(ℓ + m − 1)

(2ℓ − 3)(ℓ − m)(ℓ + m)
P (ℓ−2) m(x), (1.13)assoiée aux onditions initiales suivantes :

Pmm(x) =
(−1)m

√
4π

√

∏m
i=1(2i + 1)
∏m

i=1(2i)
(1 − x2)m/2, (1.14)

P (m+1) m(x) =
√

2m + 3 x Pmm(x). (1.15)



12 Chapitre 1 : Les planètes telluriques1.1.2 Représentation spetrale et représentation disrèteDans le as de l'étude numérique présentée ii, un hamp a (θ, ϕ) est représentésoit en une série d'harmoniques sphériques dont les oe�ients peuvent être réelsou omplexes, soit par des valeurs disrètes sur une grille. La représentation de ehamp peut alors se faire de deux façons di�érentes. Soit à partir des oe�ientsd'harmoniques sphériques reonstitués sur une grille, on parle de synthèse, soit depuisdes données disrètes sur une grille vers des oe�ients en harmoniques sphériques,on parle alors d'analyse.1.1.2.1 Reonstrution d'un hamp salaire sur une grille à partir desoe�ients de la déomposition en harmoniques sphériques (syn-thèse)La reonstrution d'un hamp salaire a (θ, ϕ) sur une grille à partir de ses oef-�ients en harmoniques sphériques aℓm (r) peut se déomposer de la façon suivante :
a (θ, ϕ) =

∞
∑

ℓ=0

ℓ
∑

m=−ℓ

aℓm (r)Yℓm (θ, ϕ) . (1.16)On verra dans le Chapitre 2 que d'autres oordonnées peuvent être utilisées.On peut alors déomposer l'équation prinipale de représentation d'un hampsalaire omplexe sur une grille (équation 1.16) en trois termes :
a (θ, ϕ) =

∞
∑

ℓ=0

[

aℓ0 (r)Yℓ0 (θ, ϕ) +

−1
∑

m=−ℓ

aℓm (r)Yℓm (θ, ϕ) +

ℓ
∑

m=1

aℓm (r) Yℓm (θ, ϕ)

]

.(1.17)En utilisant les équations 1.9 et 1.10, on obtient l'égalité suivante :
−1
∑

m=−ℓ

aℓm (r)Yℓm (θ, ϕ) =
ℓ
∑

m=1

a∗
ℓm (r)Y ∗

ℓm (θ, ϕ) , (1.18)permettant de s'a�ranhir des ordres négatifs (m < 0). L'expression générale duhamp sous la forme de oe�ients d'harmoniques sphériques s'en voit ainsi simpli-�ée :
a (θ, ϕ) =

∞
∑

ℓ=0

(

aℓ0 (r) Yℓ0 (θ, ϕ) +
ℓ
∑

m=1

a∗
ℓm (r) Y ∗

ℓm (θ, ϕ) +
ℓ
∑

m=1

aℓm (r)Yℓm (θ, ϕ)

)

.(1.19)



1.1 Topographie, gravité et grandeurs spetrales 13Les oe�ients de la déomposition en harmoniques sphériques sont omplexeset a∗
ℓm (r) + aℓm (r) = 2Re (aℓm), la représentation sur la grille du hamp a à partirde ses oe�ients en harmoniques sphériques devient :

a (θ, ϕ) =

∞
∑

ℓ=0

[

aℓ0 (r) Yℓ0 (θ, ϕ) + 2Re

(

ℓ
∑

m=1

aℓm (r)Yℓm (θ, ϕ)

)]

. (1.20)1.1.2.2 Reonstrution des oe�ients d'harmoniques sphériques d'unhamp salaire à partir de ses valeurs disrètes sur une grille(analyse)À l'inverse, les oe�ients harmoniques sphériques aℓm (r) sont obtenus en al-ulant l'intégrale suivante :
aℓm (r) =

∫ π

0

∫ 2π

0

a (θ, ϕ) Y ∗
ℓm (θ, ϕ) sin θdθdϕ . (1.21)Dans le as où l'on onnait le hamp sur la sphère grâe à ses oe�ients disrets :

aℓm (r) =

M
∑

i=1

2M
∑

j=1

a (θi, ϕj) Y ∗
ℓm (θi, ϕj)∆ , (1.22)ave M le nombre de points sur la grille dans la diretion θ et ∆ le fateur traduisantles variations latitudinales des éléments de surfae de la sphère au niveau des p�les(∆ = π2

M2 sin θi).1.1.3 Spetre de puissane, orrélation et admittaneCalul des spetres de puissane Le spetre de puissane d'une fontion in-dique la ontribution de haque longueur d'onde (haque degré d'harmonique -ℓ -) àette fontion. Il dépend de la normalisation hoisie et se alule de la façon suivante :
Sℓ = aℓ0 (r) a∗

ℓ0 (r) + 2Re

(

ℓ
∑

m=1

aℓm (r) a∗
ℓm (r)

)

. (1.23)Calul de la orrélation La orrélation entre les hamps a et b traduit, pourhaque degré, la orrespondane linéaire entre les oe�ients d'harmoniques sphé-riques de es hamps :
cℓ =

aℓ0 (r) bℓ0 (r) + 2Re
(

∑ℓ

m=1 aℓm (r) b∗ℓm (r)
)

√

[

a2
ℓ0 (r) + 2Re

(

∑ℓ

m=1 aℓm (r) a∗
ℓm (r)

)]

×
[

b2
ℓ0 (r) + 2Re

(

∑ℓ

m=1 bℓm (r) b∗ℓm (r)
)]

. (1.24)



14 Chapitre 1 : Les planètes telluriquesCalul de l'admittane Contrairement au spetre, l'admittane présente l'avan-tage de ne pas dépendre de la normalisation hoisie. L'admittane γℓ est la fontionde transfert qui permet de passer d'un hamp salaire (a) à un autre (b) telle queles oe�ients d'harmoniques sphériques de es hamps satisfassent la relation :
aℓm (r) = γℓbℓm (r) + Iℓm, (1.25)où les Iℓm représentent les oe�ients d'harmoniques sphériques de la part du hampsalaire a qui ne sont pas linéairement liés au hamp b. Ainsi :

γℓ =
aℓ0 (r) b∗ℓ0 (r) + 2Re

(

∑ℓ
m=1 aℓm (r) b∗ℓm (r)

)

a2
ℓ0 (r) + 2Re

(

∑ℓ
m=1 aℓm (r) a∗

ℓm (r)
) . (1.26)L'utilisation de la topographie, du potentiel de gravité ou du géoïde pour la dé-termination des paramètres internes des planètes requière ertaines hypothèses dedépart, notamment sur le mode de ompensation d'un relief. Nous allons mainte-nant voir quels sont es modes de ompensation et leur signi�ation en termes detopographie, de potentiel de gravité (ou de géoïde) et d'admittane.1.1.4 Topographie, potentiel et équipotentielle de gravité etmodèles de ompensationComme évoqué préédemment, le hamp de gravité à la surfae d'une planète estsensible aux anomalies de masses présentes en surfae et en profondeur. Le potentielde gravité (qui traduit l'in�uene de es masses en un point de l'espae) s'érit dela façon suivante pour une sphère de rayon R0 :

V (r, θ, ϕ) = G

∫ R0

0

∫ π

0

∫ 2π

0

ρ (r′, θ′, ϕ′)

‖ r − r′ ‖ r′2 sin θ′dr′dθ′dϕ′, (1.27)ave G la onstante de gravitation, ρ (r, θ, ϕ) la masse volumique, r le veteur entrele entre de la planète et le point d'observation, r′ le veteur entre le entre dela planète et le point où se situe l'anomalie de masse onsidérée. En utilisant ladéomposition en harmoniques sphériques du hamp de densité :
ρ (r′, θ′, ϕ′) =

∞
∑

ℓ=0

ℓ
∑

m=−ℓ

ρℓm (r′)Yℓm (θ′, ϕ′) , (1.28)en se servant du théorème additionnel qui permet d'érire la déomposition en har-moniques sphériques de 1

‖r−r′
‖
et en appliquant le ritère d'orthonormalité (Équa-



1.1 Topographie, gravité et grandeurs spetrales 15tion 1.1), on obtient les oe�ients d'harmoniques sphériques issus de la déompo-sition du potentiel de gravité :
Vℓm (r) =

4πG

r (2ℓ + 1)

∫ R0

0

( r

r′

)ℓ

ρℓm (r′) r′2dr. (1.29)Si l'on onsidère une répartition en ouhes onentriques de la densité, on rem-plae l'intégrale sur le rayon total R0 par une somme des anomalies de masses surtoutes les ouhes :
∫ R0

0

(

r′

r

)ℓ

ρℓm (r′) r′2dr′ =
M
∑

i=1

(ri

r

)ℓ

ρi
ℓmr2

i ∆ri, (1.30)ave i l'indie de la ouhe onsidérée, M le nombre de ouhes, ρi
ℓm les oe�ientsd'harmoniques sphériques de la densité de la ième ouhe, r2

i le rayon moyen de laouhe onsidérée et ∆ri l'épaisseur de la ouhe.Les oe�ients en harmoniques sphériques du géoïde à la surfae (au rayon R0),omme équipotentielle de gravité s'expriment don de la façon suivante :
Nℓm (R0) =

Vℓm (R0)

g0 (R0)
=

4πG

R0g0 (2ℓ + 1)

M
∑

i=1

(

ri

R0

)ℓ

ρi
ℓmr2

i ∆ri , (1.31)ave g0 la pesanteur.Le terme "anomalies de masses" au sein d'une planète regroupe en fait la topo-graphie de surfae, la topographie à la CMB et les anomalies de masse volumiqueinternes, termes qui ontr�lent le potentiel de gravité (et l'équipotentielle), e quionduit à l'expression générale des oe�ients d'harmoniques sphériques du géoïde :
Nlm (R0) =

4πG

g0R0 (2ℓ + 1)

[

M
∑

i=1

(

ri

R0

)ℓ

ρi
ℓmr2

i ∆ri + hsurf
ℓm ρsurfR

2
0+

(

rCMB

R0

)ℓ

hCMB
ℓm ∆ρCMBr2

CMB

]

. (1.32)Comme nous allons le voir par la suite, ertains termes de ette équation généralepeuvent être préisés en faisant l'hypothèse d'un mode de ompensation des reliefs.L'un des prinipaux fateurs qui détermine l'état de ompensation d'un relief estsa taille. Dans les années 1970, les tehniques spetrales se sont développées (parexemple Dorman et Lewis, 1970), e qui a permis de quanti�er le degré de ompen-sation des reliefs sur Terre. Ces tehniques utilisent le fait que la relation entre lagravité (le géoïde) et la topographie hange ave la longueur d'onde des reliefs etave le mode de ompensation onsidéré. Sur Terre et sur les autres planètes (ommenous allons le voir dans les setions suivantes), les reliefs de ourte longueur d'onde



16 Chapitre 1 : Les planètes telluriquesne sont pas ompensés. Les reliefs de longueurs d'onde intermédiaires semblent om-pensés par des proessus super�iels rustaux (ompensation isostatique) ou par desproessus relatifs aux propriétés méaniques de la lithosphère (par exemple, om-pensation par �exure élastique de la lithosphère) (f. Parsons et Daly, 1983; Kido et�adek, 1997) alors que les reliefs de grande longueur d'onde semblent être supportéspar les éoulements de onvetion sous-jaents (par exemple Parsons et Daly, 1983;Riard et al., 1984; Rihards et Hager, 1984).1.1.4.1 Absene de ompensationDans le as d'un relief non ompensé, il n'y a pas d'anomalies de masse enprofondeur. Les oe�ients en harmoniques sphériques de l'équipotentielle de gravitéà la surfae sont diretement reliés à eux de la topographie de surfae :
Nlm (R0) =

4πG

R0g0 (2ℓ + 1)
hsurf

ℓm ρsurfR
2
0. (1.33)L'admittane omme fontion de transfert entre le géoïde et la topographie s'ob-tient soit par le rapport des oe�ients en harmoniques sphériques des hampslorsqu'ils sont onnus (Équation 1.26) soit théoriquement par la relation suivante(en supposant que la topographie et le géoïde sont parfaitement orrélés - terme Iℓmde l'équation 1.25 nul) :

γℓ =
4πGR0

g0 (2ℓ + 1)
ρsurf . (1.34)Par opposition à un relief entièrement non ompensé, on distingue trois modèlesde ompensation pour un relief : la ompensation isostatique (modèles de Pratt oud'Airy), la ompensation par �exure élastique (modèle de �exure en approximationde ouhe mine) et la ompensation dynamique (les anomalies de masses dans lemanteau à l'origine du proessus de onvetion entraînent des mouvements qui réentune topographie alors dite "dynamique").1.1.4.2 Compensation isostatiqueLe onept de l'isostasie est fondé sur l'hypothèse selon laquelle la pression li-thostatique à une profondeur est latéralement homogène (appelée profondeur deompensation). Dans e modèle de ompensation, les harges en surfae sont om-pensées par des variations de l'épaisseur d'une roûte de masse volumique uniforme :la raine rustale (modèle d'Airy - Figure 1.1). Par opposition, le modèle de Prattonsidère qu'une harge de surfae est aompagnée de variations latérales de lamasse volumique dans la roûte (d'épaisseur onstante).



1.1 Topographie, gravité et grandeurs spetrales 17Lorsque la topographie de surfae est faible devant la longueur d'onde du relief,ompenser un relief par isostasie revient à ramener l'anomalie de masse à l'interfaeoù elle devrait se trouver. C'est à dire que l'on ramène la topographie de surfae
hsurf

ℓm à l'interfae R0 et la topographie de la raine rustale hMOHO
ℓm à l'interfae

R0 − D (Figure 1.1). Ainsi, le prinipe d'isostasie nous indique :
hsurf

ℓm ρsurf + hMOHO
ℓm ∆ρMOHO = 0 (1.35)

+

-

D

R0

ρ
surf

ρ
m

hℓm

hℓm
MOHO

surf

ρΔ
MOHO

+

-

Contribution de la topographie

Contribution de la racine

N   
ℓm 0(R  )

a)

b)

(plus loin de la surface mais 

plus grande en volume 

que la topographie de surface)

RcompFig. 1.1 � a) Géoïde shématique issu d'une ompensation omplète du type iso-statique ave Nℓm (R0) les oe�ients en harmoniques sphériques du géoïde. b)Modèle de ompensation isostatique : Diagramme shématique montrant la relationentre la topographie de surfae et la topographie de la raine rustale ave R0 lerayon moyen de la planète, ρsurf la masse volumique à la surfae, ρm la masse vo-lumique du manteau, ∆ρMOHO la di�érene de masse volumique entre la raine etle manteau environnant (∆ρMOHO = ρsurf − ρm), D l'épaisseur normale de roûte,
Rcomp le rayon orrespondant à la profondeur de ompensation, hMOHO

ℓm les oe�-ients en harmoniques sphériques de la topographie de la raine (qui orrespond àun approfondissement du Moho) et hsurf
ℓm les oe�ients en harmoniques sphériquesde la topographie de surfae.



18 Chapitre 1 : Les planètes telluriquesSi l'on s'attarde sur l'e�et d'une topographie ompensée de façon isostatiqueet que l'on formule les approximations suivantes : (1) on néglige la topographieà la CMB (qui semble être une approximation justi�ée seulement si la onvetionne déforme pas ette interfae), (2) on ramène l'anomalie de masse à une hargelinéaire, 'est à dire que l'on identi�e hsurf
ℓm ρsurf en R0 et hMOHO

ℓm ∆ρMOHO en R0−D(qui est une approximation justi�ée uniquement si les topographies ainsi généréessont petites devant la longueur d'onde du relief) et (3) on néglige toute anomaliede masse plus profonde (dans le manteau par exemple), l'équation des oe�ientsen harmoniques sphériques de l'équipotentielle de gravité (Équation 1.32) devientalors :
Nlm (R0) =

4πG

g0R0 (2ℓ + 1)

[

(

R0

R0

)ℓ

hsurf
ℓm ρsurfR

2
0

+hMOHO
ℓm ∆ρMOHO

(

R0 − D

R0

)ℓ

(R0 − D)2

]

. (1.36)En appliquant l'équilibre lithostatique (Équation 1.35), on obtient :
Nlm (R0) =

4πR0G

g0 (2ℓ + 1)
hsurf

ℓm ρsurf

[

1 −
(

R0 − D

R0

)ℓ+2
]

. (1.37)Aux bas degrés, (R0−D
R0

)ℓ+2 est prohe de 1, seul un faible pourentage de latopographie de surfae ontribue au signal du géoïde.Par exemple, pour ℓ = 2, R0 = 6371 km et D = 30 km, (R0−D
R0

)ℓ+2

= 0, 986, moinsde 2% de la topographie ontribue au signal du géoïde. Plus le degré augmente, plusla ontribution de la topographie de la surfae est importante (∼5% au degré 10 parexemple).L'admittane entre la topographie et le géoïde, en supposant que es dernierssoient parfaitement orrélés (terme Iℓm de l'équation 1.25 nul), s'érit :
γℓ =

4πGR0

g0 (2ℓ + 1)
ρsurf

[

1 −
(

R0 − D

R0

)ℓ+2
]

. (1.38)Le terme 1 −
(

R0−D
R0

)ℓ+2 est ompris entre 0 et 1. Ainsi pour les grandes lon-gueurs d'ondes (les degrés les plus petits), e terme est prohe de 0, l'admittanesera la plus faible. A ontrario, pour les ourtes longueurs d'onde (les degrés les plusgrands), l'admittane sera la plus élevée. Cependant, le fateur 4πGR0

g0(2ℓ+1)
engendre leomportement inverse (Figure 1.4).



1.1 Topographie, gravité et grandeurs spetrales 191.1.4.3 Compensation par �exure - modèle de lithosphère élastiqueLe modèle de �exure élastique de la lithosphère est fondé sur des hypothèsesfortes qui simpli�ent le omportement de la lithosphère. La plus importante onsisteà onsidérer la roûte et le sommet du manteau supérieur omme des matériaux par-faitement élastiques durant le hargement et le déhargement d'une plaque. On peutdon représenter la lithosphère omme une ouhe élastique �ne qui ompenserait unrelief de surfae (ou de sub-surfae) par une �exure (Figure 1.2). Un développementomplet de la théorie du modèle de �exure élastique de la lithosphère se trouve dansTurotte et al. (1981) et je l'aborderai dans le Chapitre 2.
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Fig. 1.2 � a) Géoïde shématique issu d'une ompensation omplète de la topogra-phie de surfae par �exure élastique de la lithosphère ave Nlm (R0) les oe�ientsd'harmoniques sphériques du géoïde.b) Modèle de ompensation par �exure élastique de la lithosphère : Diagrammeshématique montrant la relation entre topographie de surfae et topographie à labase de la lithosphère élastique, ave hsurf
ℓm les oe�ients en harmoniques sphériquesde la topographie de surfae, wℓm les oe�ients en harmoniques sphériques de latopographie de la base de la partie élastique, ρsurf la masse volumique de la surfae,

∆ρ la di�érene entre la masse volumique de la lithosphère élastique (ρsurf) et elledu manteau environnant (ρm) et D l'épaisseur de la lithosphère élastique.Dans l'utilisation du modèle de ompensation par �exure élastique de la litho-



20 Chapitre 1 : Les planètes telluriquessphère, la formulation de l'équilibre lithostatique (Équation 1.35) devient :
Cde

ℓ ρsurfh
surf
ℓm + ∆ρwℓm = 0 et fait intervenir le terme de degré de ompensation

Cde

ℓ introduit par Turotte et al. (1981). Le oe�ient Cde

ℓ traduit la rigidité de lalithosphère (sa apaité à résister à une harge) et dépend de son épaisseur élastique
de (entres autres). Lorsque Cde

ℓ = 0, la lithosphère est purement rigide, on se trouvedans une on�guration de relief entièrement non-ompensé. A ontrario, une litho-sphère purement élastique (Cde

ℓ = 1) revient à une ompensation de type isostatique(modèle d'Airy). Ainsi, en s'inspirant de l'équation 1.37, l'expression des oe�ientsen harmoniques sphériques du géoïde à la surfae est la suivante :
Nlm (R0) =

4πGR0

g0 (2ℓ + 1)
hsurf

ℓm ρsurf

[

1 − Cde

ℓ

(

R0 − D

R0

)ℓ+2
]

, (1.39)L'admittane orrespond don à :
γℓ =

4πGR0

g0 (2ℓ + 1)
ρsurf

[

1 − Cde

ℓ

(

R0 − D

R0

)ℓ+2
]

. (1.40)1.1.4.4 Compensation dynamique - modèle d'un panahe sous-jaentLorsque les trois approhes préédentes ne permettent pas d'expliquer les admit-tanes observées sur les planètes (notamment pour les longueurs d'ondes les plusélevées), une ompensation de la topographie par des mouvements de onvetiondans le manteau est alors invoquée (par exemple, Riard et al., 1984; Rihards etHager, 1984; Pauer et al., 2006; Steinberger et al., 2010). Les anomalies thermiquesdu manteau sont à l'origine d'un éoulement �uide du manteau. Cet éoulementdéforme les di�érentes interfaes du manteau, on parle de topographie dynamique.Le géoïde résultant porte la signature de es topographies (topographie de surfaeen premier lieu, topographie de haune des interfaes déformées dans le as d'unmanteau hétérogène, et topographie de la CMB dans une moindre mesure) et porteégalement la signature des anomalies de masses dans le manteau générées par lesanomalies thermiques (plus l'anomalie thermique est loin de la surfae, plus sonimpat sur le géoïde sera faible) (Figure 1.3).Dans un as général, les oe�ients en harmoniques sphériques de la topographieet du géoïde assoiés à la onvetion étant des fontions non-linéaires de la visositéet linéaires de la densité, on peut les exprimer en terme de fontions réponses (oukernel). Dans le alul de la fontion réponse, on onsidère la réponse en terme detopographie (dynamique) et de géoïde assoié à une harge unitaire (anomalie dedensité) de degré ℓ et d'ordre m loalisée à une profondeur r0, dans un manteauou un pro�l de visosité est imposé a priori. Les réponses H et N (kernels dela topographie et du géoïde respetivement) expriment à la fois la signature de
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ℓm sontles oe�ients d'harmoniques sphériques de la topographie à la surfae et hCMB

ℓmeux de la topographie à la CMB.



22 Chapitre 1 : Les planètes telluriquesl'anomalie de masse relative à l'anomalie de densité interne et de la déformation desinterfaes (topographie dynamique). Ainsi,
{

hℓm = δmℓmH (η (r))

Nℓm = δmℓmN (η (r))
(1.41)ave δmℓm une anomalie de densité presrite a priori à une profondeur imposée, Het N les fontions réponses de la topographie et du géoïde qui ne dépendent que dupro�l de visosité radial η (r). Une utilisation possible de es fontions réponses setrouve dans le Chapitre 3.Comme nous le verrons dans la suite, la onsidération d'un soutien dynamiquede la topographie permet à ertains auteurs de déterminer les pro�ls de visositéet les paramètres internes des planètes en appliquant des méthodes inverses. Dansle as de la Terre où le pro�l de densité est onnu a priori grâe au PREM, lesvariations de visosité peuvent être retrouvées (par exemple Hager et Clayton, 1989;�adek et Fleitout, 1999). Pour les autres planètes, nous n'avons qu'une très vagueidée du pro�l de densité. Il y a alors deux possibilités pour déterminer les pro�ls dedensité ou de visosité. Soit en utilisant la modélisation numérique de la onvetionpour ontraindre la relation entre anomalies de masse plus ou moins profondes, to-pographie et géoïde (méthode direte) (Kiefer et Hager, 1991; Moresi et Parsons,1995; Solomatov et Moresi, 1996; Kiefer et Kellogg, 1998) soit en onsidérant unedistribution des anomalies de masse en profondeur, ainsi que des valeurs (aléatoiresou pas) de l'épaisseur de la roûte, de sa masse volumique, de la masse volumique dumanteau, ... et ainsi explorer la gamme de pro�ls de visosité qui permet d'expliquerla topographie et le géoïde observés (méthode inverse) (par exemple, pour Vénus :Kiefer et al., 1986; Simons et al., 1994; Pauer et al., 2006; Steinberger et al., 2010).La �gure 1.4 présente trois admittanes théoriques pour haun de es modèlesde ompensation ou en l'absene de ompensation (alulées ave les équations 1.34,1.38 et 1.40). Les hypothèses fortes émises ii sont : (1) le géoïde (parfaitementorrélé à la topographie) est alulé uniquement à partir de la topographie de surfae(assoiée à son mode de ompensation) (2) la profondeur de ompensation du modèleisostatique est égale à elle du modèle de �exure élastique de la lithosphère (dansun soui de omparaison des di�érents modèles). Les paramètres du modèle ainsique l'équation pour le alul des degrés de ompensation Cde

ℓ utilisés sont eux deTurotte et al. (1981) dans le as de la Terre et sont listés dans la légende de la�gure 1.4.L'admittane omme fontion de passage du géoïde à la topographie traduitl'ampleur de la topographie sur le signal du géoïde. Dans le as d'un relief non-
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ℓ le degré de ompensation alulé grâe à l'équation (27) deTurotte et al. (1981).



24 Chapitre 1 : Les planètes telluriquesompensé, il n'y a pas d'anomalies de masse en profondeur, le géoïde orresponddiretement à la topographie de surfae, l'admittane est élevée (ourbe verte dela �gure 1.4). Dans le as de la ompensation isostatique, le relief est entièrementompensé par une raine rustale responsable d'une nouvelle anomalie de massetrès importante en volume (la raine). Le géoïde porte à la fois la signature de latopographie et la signature de ette anomalie de masse, l'admittane est beauoupplus faible que dans le as d'une ompensation nulle (ourbe rouge de la �gure 1.4).Dans le as de la ompensation par �exure élastique, le degré de ompensation Cde

ℓtraduit la rigidité de la lithosphère. Dans un as de rigidité intermédiaire (Cde

ℓ 6= 0, 1),l'anomalie de masse présente dans le as isostatique (la raine rustale) s'y trouvetoujours mais est d'amplitude moindre. La signature de la topographie de surfaesur le géoïde est un peu plus importante que dans le as de la ompensation de typeisostatique, l'admittane est don un peu plus grande (ourbe noire de la �gure 1.4).Dans le as d'une ompensation dynamique des reliefs, il est di�ile de onnaîtrela relation entre la topographie et le géoïde tant les ontributions au signal dugéoïde sont nombreuses et variées (positions des interfaes, hamp de densité, hampde visosité et profondeur de l'anomalie de masse). Souvent fondés sur l'étude deMNutt et Shure (1986), ertains auteurs proposent néanmoins de déterminer laproportion de l'admittane qui est due à la présene d'un bombement topographiquegénérée par un panahe sous-jaent (par exemple Smrekar, 1994) dans un formalismetrès di�érent du notre.



1.2 La Terre 251.2 La TerreLa Terre est de loin la planète la plus observée et la plus onnue du SystèmeSolaire. La présene d'eau liquide à sa surfae, une ativité super�ielle importante(la tetonique des plaques) et le développement de la vie en font une planète remar-quable mais partiulièrement omplexe. Grâe aux mouvements de onvetion deson noyau externe, la Terre possède un hamp magnétique puissant qui lui apporteune protetion vitale ontre les rayonnements solaires, permettant ainsi de onser-ver une atmosphère et de développer la vie, e qui la rend unique dans le SystèmeSolaire. Située entre Mars et Vénus, un rayon moyen de 6371 km, une masse d'en-viron 6·1024 kg et une masse volumique moyenne de 5500 kg·m−3 lui onfèrent unepesanteur moyenne de 9,81 m·s−2.1.2.1 Struture interneLa sismologie est jusqu'à présent la méthode la plus aboutie pour ontraindrestruture et omposition des intérieurs planétaires. En 1981, Dziewonski et Andersonétablissent le PREM (Preliminary Referene Earth Model), premier modèle de vi-tesses des ondes sismiques qui permettra de dé�nir la struture interne de la Terre enterme de densité et de loalisation des di�érentes interfaes. La Figure 1.5 présentela struture interne radiale de la Terre déduite des pro�ls de vitesses sismiques etde masses volumiques déterminés par le PREM. À haque disontinuité importantedans es pro�ls radiaux orrespond une transition entre deux milieux déoupantainsi la Terre en grandes entités : le noyau interne solide (la graine), d'un rayon de1261 km surmonté d'un noyau liquide de 2210 km d'épaisseur, un manteau inférieurde 2230 km, un manteau supérieur de 470 km d'épaisseur et en�n une roûte d'uneépaisseur variant entre 6 et 30 km. Une partie du manteau supérieur et l'intégralitéde la roûte onstituent la lithosphère d'épaisseur variant de quelques kilomètres(dorsales) à 250 km (au niveau des ratons) (nous verrons par la suite qu'il existeplusieurs dé�nitions de la lithosphère).Le pro�l de masse volumique issu du PREM met en évidene des sauts majeursau sein du manteau à 200 km, 400 km, 670 km (à la base du manteau inférieur) età 2900 km (à la frontière entre le manteau inférieur et le noyau). Certaines de esdisontinuités sont interprétées omme des hangements de phases minéralogiques.L'e�et des hangements de phase dans le manteau sur la onvetion a été étudiépour le as de la Terre par Shubert et al. (1975) ou Takley (2007). Selon la natureendothermique ou exothermique du hangement de phase, le passage d'un ourantonvetif sera ralenti ou au ontraire aéléré par la transition de phase de deux



26 Chapitre 1 : Les planètes telluriquesfaçons : (1) par l'énergie latente assoiée aux transitions elles-même et (2) par lamodi�ation de la �ottabilité engendrée par des osillations de la bordure de estransitions. Ces �utuations sont ausées par les variations latérales de température(voir par exemple, Shubert et al., 1975; Christensen et Yuen, 1985).En plus de la masse volumique, le deuxième paramètre primordial relatif à lastruture terrestre et ayant une grande in�uene sur la onvetion est la visosité.Le leteur trouvera une synthèse à propos de la struture visqueuse de la Terre dansForte (2007). La détermination de la struture visqueuse (radiale) de la Terre utiliseplusieurs méthodes qui se foalisent sur les phénomènes à l'origine d'une perturbationde l'équilibre hydrostatique1 de la planète : modèle de onvetion dans le manteau,ajustement isostatique d'une harge de surfae (harge de glae), hangement duniveau marin et modi�ation du hamp gravitationnel de la Terre où enore par lesétudes expérimentales du omportement de l'olivine (f. l'exellent résumé de l'étudede Kaufmann et Lambek, 2000). Par exemple, une ontrainte supplémentaire quantà la visosité du manteau est apportée par l'étude de Karato et Wu (1993) qui préditune visosité entre 1019 et 1021 Pa·s à la température de référene de 1600 K pourun manteau onstitué d'olivine (hydraté ou anhydre). Par une minimisation de ladi�érene entre les observations de es phénomènes et leurs modèles, Kaufmann etLambek (2000) proposent trois pro�ls de la struture visqueuse radiale de la Terre(Figure 1.6).Ces trois pro�ls ont en ommun une variation de la visosité mantellique avela profondeur de deux ordres de grandeur. La visosité moyenne (pointillés épais)du manteau supérieur se situe autour de 2-5·1020 Pa·s ave une variation de moinsd'un ordre de grandeur et elle du manteau inférieur se trouve autour de 1-3·1022Pa·s. Nous verrons dans le dernier hapitre quelle est l'in�uene des strutures envisosité sur la onvetion dans les planètes.L'étude de Steinberger et Claderwood (2006) ontraint un pro�l radial de vis-osité à quatre ou inq ouhes dans le manteau à partir des résultats des étudesde la physique des minéraux. Ils omparent ainsi leurs pro�ls de visosité, le géoïde(alulé à partir de l'éoulement du manteau généré par le hamp de densité quefourni le modèle PREM) et le �ux de haleur obtenus ave eux observés. Ainsi, lepro�l de visosité qu'ils proposent est aratérisé par une "bosse" dans le manteauinférieur ave une valeur de visosité de 1023 Pa·s juste au-dessus de la ouhe D′′ ,la visosité est 100 à 1000 fois inférieure dans le manteau supérieur et la visositédans la lithosphère est prohe de 1022 Pa·s.1On dé�nit l'équilibre hydrostatique omme l'état dans lequel un système se trouve lorsque lesfores gravitationnelles (générées par le propre poids du système) sont parfaitement ontrebalanéespar un gradient de pression de diretion opposée.
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Fig. 1.6 � Pro�ls radiaux de la visosité pour la Terre. En pointillés épais, la viso-sité moyenne du manteau inférieur et supérieur et en pointillés �ns la disontinuitésismique à 670 km (Kaufmann et Lambek, 2000).
1.2.2 Topographie, gravité et géoïde sur Terre1.2.2.1 Topographie, anomalies radiales de gravité et géoïdeDe nombreux modèles de la topographie terrestre ave des soures de donnéesdi�érentes ont vu le jour es quelques dernières dizaines d'années, par exempleETOPO5 et ETOPO2 du National Geophysial Data Center(http ://www.ngd.noaa.gov/), ou enore GLOBE30 (Hastings et Dunbar, 1999). Lemodèle le plus préis aujourd'hui provient des données d'interférométrie radar olle-tées par The Shuttle Radar Topography Mission (SRTM Rodriguez et al., 2005). LaFigure 1.7 présente la topographie terrestre jusqu'au degré 100 à partir des donnéesSRTM. Le hamp de gravité terrestre a été obtenu par plusieurs tehniques dontdes observations par les satellites, des ampagnes de mesures au sol et l'altimétriesatellitaire. Les modèles les plus réents de gravité terrestre ave les résolutions lesplus grandes sont GGM02C (Tapley et al., 2005) et EIGEN-GL04C (Reigber et al.,2005). Les Figures 1.8 et 1.9 présentent le hamp des anomalies de gravité et dugéoïde terrestre développé jusqu'au degré 100 à partir des oe�ients d'harmoniquessphériques issus d'une ombinaison des données provenant des missions GRACE etLAGEOS (Föerste et al., 2008). Plus réemment, le hamp GOCE (2011) permettraégalement une artographie du hamp de gravité terrestre à haute résolution.
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Topographie (m)Fig. 1.7 � Carte de la topographie terrestre globale jusqu'au degré 100 obtenue parsynthèse à partir des oe�ients d'harmoniques sphériques de la mission SRTM.Données disponibles sur http://topex.usd.edu/WWW_html/srtm30_plus.html.1.2.2.2 Spetres de puissane, orrélation et admittaneAve une forme relativement similaires, le spetre du géoïde apparaît ependant 5fois inférieur à elui de la topographie (Figure 1.10), e qui re�ète la faible amplitudedes ondulations du géoïde (Figure 1.9). On notera également qu'auun des degrésComme je l'ai déjà évoqué, il a été démontré que l'origine des grandes longueurd'onde du géoïde (faibles degrés) est dominée par l'éoulement du manteau profond(Riard et al., 1984; Rihards et Hager, 1984; Chase, 1985). Un mélange des ontri-butions lithosphériques et dynamiques est supposé pour les longueurs d'ondes dugéoïde orrespondant à des degrés entre 10 et 30 (Le Stun� et Riard, 1995). En�n,des proessus purement lithosphériques sont les ontributeurs privilégiés pour lesdegrés supérieurs à 30 du géoïde (Le Stun� et Riard, 1995).La orrélation entre topographie et anomalies de gravité (ou géoïde) sur la Terreest relativement faible aux grandes longueurs d'ondes (ℓ <10, qui orrespond auxlongueurs d'onde où les reliefs sont ompensés par onvetion)(Figure 1.11). C'est leas, par exemple pour Hawaii, l'Afrique de l'Est, la partie entrale de l'Amérique duNord, l'Est de l'Australie ou l'Himalaya où une topographie dynamique est suggérée(Parsons et Daly, 1983; MNutt et al., 1988; Ebinger et al., 1989; MKenzie etFairhead, 1997). Ces grandes longueurs d'ondes du géoïde ont été utilisées pour

http://topex.ucsd.edu/WWW_html/srtm30_plus.html
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Anomalie radiale de gravité (mGal)Fig. 1.8 � Carte des anomalies radiales de gravité de la Terre jusqu'au degré 100obtenue par synthèse à partir des oe�ients d'harmoniques sphériques issus de laombinaison des données des missions GRACE et LAGEOS. Données disponiblessur http://op.gfz-potsdam.de/grae/results/grav/g005_eigen_gl04_oef.

http://op.gfz-potsdam.de/grace/results/grav/g005_eigen_gl04c_coef
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Anomalie de géoïde (m)Fig. 1.9 � Carte des anomalies de géoïde terrestre jusqu'au degré 100 obtenue parsynthèse à partir des oe�ients d'harmoniques sphériques issus de la ombinaisondes données des missions GRACE et LAGEOS. Données disponibles sur http://op.gfz-potsdam.de/grae/results/grav/g005_eigen_gl04_oef.
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Fig. 1.10 � Spetre de puissane de la topographie (gauhe) et du géoïde (droite)terrestre jusqu'au degré 100.
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Fig. 1.11 � Admittane (rouge) et orrélation (noir) entre la topographie et l'ano-malie radiale de gravité pour la Terre.ontraindre la température du manteau (Parsons et Daly, 1983), la visosité dumanteau (Thoraval et Rihards, 1997; Zhong et Davies, 1999; Panasuyk et Hager,2000), l'importane des variations latérales de la visosité (�adek et Fleitout, 2003),l'e�et d'une struture onvetive en deux ouhes (séparées par une transition dephase à 660 km) (Le Stun� et Riard, 1997) et de manière générale, Hager et al.(1985) explorent les di�érentes ontributions sur le géoïde de grande longueur d'onde(ontribution du manteau inférieur, du manteau supérieur ...). Au-delà du degré 10,la orrélation est relativement onstante et prohe de 0,6 jusqu'au degré ∼65 (puisdéroît faiblement au delà du degré 250 : Wiezorek, 2007). Cette orrélation élevéeà partir du degré 11-12 est souvent admise omme le signe d'une ompensationdes reliefs par isostasie (par exemple Phillips et Lambek, 1980; Maario et al.,1995) ou par �exure élastique de la lithosphère (par exemple, Forsyth, 1985; Ebingeret al., 1989). Toute la di�ulté réside dans la distintion des di�érentes ontributions(ompensation par isostasie, ompensation dynamique, ompensation par �exureélastique) en fontion de la longueur d'onde des reliefs. L'analyse de l'admittanefournit un élairage important sur e sujet.Aux plus bas degrés, l'admittane est faible puis augmente progressivement (Fi-gure 1.11). Si la topographie était entièrement non-ompensée (e qui semble être unebonne approximation au delà du degré 200 : Wiezorek, 2007), l'anomalie de gravitéserait diretement reliée à la topographie par la relation suivante : gℓm = 2πGρhℓm.L'admittane entre l'anomalie de gravité et la topographie (di�érente de l'équation1.34 qui traite de l'admittane entre topographie et géoïde) serait quasi-onstante



1.2 La Terre 33et prohe de la valeur 2πρG soit 113,4 mGal·km−1 ave ρ = 2, 7 g·m−3. Le fait quel'admittane soit inférieure à ette valeur pour tous les degrés traduit une topogra-phie partiellement ompensée, non totalement orrélée au hamp de gravité.1.2.2.3 Topographie et gravité omme ontraintes sur les strutures in-ternesContrairement aux autres planètes telluriques de notre Système Solaire, la topo-graphie et les anomalies de gravité ne sont pas les seuls observables disponibles pourontraindre la struture et la dynamique interne de la Terre. Comme je l'ai déjàmentionné, l'étude de la propagation des ondes sismiques est de loin la méthoded'investigation la plus puissante pour déterminer des paramètres tels que l'épaisseurde la roûte, de la lithosphère ou la struture du manteau. Cependant, en supposantun mode de ompensation partiulier (f. Setion 1.1.4), le alul du géoïde et/oudes admittanes assoiées, en utilisant un ertain nombre d'hypothèses peuvent dé-terminer les paramètres de la struture interne de la Terre (l'épaisseur de roûte,l'épaisseur de la partie élastique de la lithosphère, ...).Épaisseur élastique de la lithosphère Les avanées prinipales dans la om-préhension de la rhéologie de la lithosphère terrestre apparaissent durant la période1983-1986, et sont fondées sur l'étude des strutures de large éhelle qui se sont dé-veloppées dans des ontextes tetoniques variés, et sur les réponses méaniques deslithologies de la roûte et du manteau déterminés expérimentalement (voir Kirby etKronenberg, 1987, pour un résumé).La lithosphère dans sa terminologie la plus globale peut avoir plusieurs dé�nitionsselon que l'on onsidère son état thermique, méanique ou lithologique.La lithosphère méanique est dé�nie omme la partie "roûte-manteau" onte-nant les rohes qui ne peuvent pas se déformer de plus de 1% en 108 ans pour desontraintes typiques (de l'ordre de 1MPa : Shubert et al., 2001). Cette lithosphèreméanique est dérite par l'enveloppe des ontraintes (yield stress envelope) qui dé�-nit la rigidité de la roûte et du manteau omme une fontion de la profondeur (plusde détails se trouvent dans MNutt, 1984; Burov et Diament, 1995, par exemple).La lithosphère thermique est dé�nie omme la partie supérieure d'une planèteet représente la ouhe limite thermique froide. La profondeur de la lithosphèrethermique est dé�nie omme la limite entre la partie ondutive et onvetive dumanteau, la haleur y est don transportée prinipalement par ondution (Shu-bert et al., 2001). La base de ette lithosphère peut néanmoins devenir instable etpartiiper à la onvetion dans une zone dite intermédiaire.



34 Chapitre 1 : Les planètes telluriquesLa rigidité de la lithosphère autorise également sa �exure en réponse à une harge.Cette partie de la lithosphère apable de �éhir dé�nit la lithosphère élastique dontl'épaisseur dépend de ses aratéristiques internes. L'épaisseur de la lithosphère élas-tique suit la profondeur d'un isotherme spéi�que (que nous allons voir dans le pa-ragraphe suivant) qui marque la base de la lithosphère méanique. Les variations deette épaisseur élastique sont prinipalement ontr�lées par (1) l'état thermique dela lithosphère, (2) l'état de l'interfae roûte/manteau (déouplage de la roûte et dumanteau ontr�lé par la omposition, l'épaisseur et l'état thermique de la roûte) et(3) la ontrainte assoiée à la �exure engendrée par la pression exerée à la surfaeet en sub-surfae. Le omportement méanique de la lithosphère ontinentale estompliqué par son hétérogénéité ompositionnelle et par son histoire thermique etdoit être onsidéré di�éremment de la lithosphère oéanique.La détermination de l'épaisseur élastique de la lithosphère oéanique par desmodèles de �exure est relativement simple puisque es modèles sont fondés sur laonstrution de volans (ou hamps volaniques) isolés. La dédution de l'épaisseurélastique par la modélisation de la topographie et des anomalies de gravité rela-tives à es strutures onduit à une épaisseur de 45 km (Watts, 2001) (MKenzieet Fairhead, 1997, proposent une épaisseur maximum de 130 km). Cette épaisseurne dépend que de l'âge de la plaque au moment du hargement et orrespond ap-proximativement à la profondeur de l'isotherme 450 ◦C (Kirby et Kronenberg, 1987,suggèrent un isotherme entre 700 et 800 ◦C et Burov et Diament, 1995, proposentl'isotherme 600 ◦C). La di�érene entre gravité observée et modélisée au niveaudes dorsales suggère une ompensation par isostasie (Watts, 2007). La omparaisondes épaisseurs de roûte mise en jeu révèle une ompensation de type Pratt plut�tqu'une ompensation fondée sur le modèle d'Airy. Dans le as des marges, le modèlede ompensation d'Airy semble permettre une meilleur desription des strutures etles anomalies de gravité assoiées à e modèle de ompensation sont en aord aveelles observées (Watts, 2007). C'est le as de la marge Atlantique de l'Amérique duNord par exemple (Haxby et Turotte, 1978). Lewis et Dorman (1970) puis Forsyth(1985) déterminent une épaisseur élastique de 5 km sous les dorsales et 30 km sousles vieux bassins oéaniques.La détermination de l'épaisseur élastique de la lithosphère ontinentale est plusproblématique. La di�ulté provient du fait (1) que l'importane des harges desurfae ou de sub-surfae n'est pas lair a priori et (2) qu'une harge de surfae peutdonner des résultats identiques à une harge de sub-surfae en terme de topographieet d'anomalie de gravité. Dans le as de la lithosphère ontinentale, l'épaisseur élas-tique de la lithosphère suit une loi bi-modale, ave les valeurs les plus hautes entre 70et 90 km pour les ratons et des valeurs basses entre 10 et 20 km (Watts, 1992; Burov



1.2 La Terre 35et Diament, 1995). Forsyth (1985) détermine l'épaisseur élastique en minimisant ladi�érene entre une admittane réelle et une admittane alulée dans le as d'uneompensation par �exure élastique en supposant une harge à la fois en surfae et ensub-surfae, et en onsidérant onnues et onstantes la masse volumique de la roûte,la masse volumique du manteau, la profondeur de l'interfae roûte-manteau et lemodule de rigidité de la plaque (Setion 1.1.4.3). Cette méthode de omparaisondes admittanes a été très largement utilisée par di�érentes études (par exemple,Burov et Diament, 1995). Cependant, la détermination de l'épaisseur élastique dela lithosphère par ette méthode onduit à des valeurs trop grandes dans les vieillesrégions inatives, entre 5 et 134 km (orrespondant à un isotherme de 800-1000 ◦C -MKenzie et Fairhead, 1997). Il existe don des ontroverses onernant es valeursélevées (Watts et Burov, 2003) et les épaisseurs inhérentes à la méthode de Forsyth(1985) représenteraient la limite supérieure de l'épaisseur élastique possible.En utilisant la méthode de Forsyth (1985), Ebinger et al. (1989) utilisent laorrélation entre anomalies de Bouguer et topographie pour ontraindre l'épaisseurélastique de la lithosphère ontinentale dans les régions de l'Est afriain et des Afars.Ainsi, dans le as des ratons stables, ette épaisseur est estimée entre 64 et 90km (valeurs également proposées par Watts, 1992). Des estimations plus basses(43-49 km) ont été obtenues dans les régions non-fraturées prohes du Darfourà l'Est du plateau des Afars. En�n, des épaisseurs élastiques entre 21 et 36 kmsont attribuées à des régions volaniques atives (le Kenya, les rifts entraux etd'Éthiopie) ainsi que des régions inatives adjaentes des rifts. Les grandes longueursd'onde de la topographie et de la gravité de l'Est du plateau afriain ne peuvent pasêtre expliquées par un simple modèle de ompensation isostatique et la onvetionest invoqué omme origine de la topographie de ette région (Ebinger et al., 1989).En utilisant la même méthode de alul de la orrélation que ses prédéesseurs(Forsyth, 1985; Ebinger et al., 1989), MKenzie et Fairhead (1997) estiment quel'épaisseur élastique au niveau de l'Amérique du Nord, l'Est afriain, l'Australie, lapéninsule indienne et l'ex-URSS ne dépasse pas 25 km (résultats déjà évoqués parFoster et Nimmo, 1996, par exemple). Tiwari et Mishra (1999) ont également estimésl'épaisseur élastique de la lithosphère sous les trapps du Dean à partir de la or-rélation et l'admittane entre topographie et gravité. Ils onluent à une épaisseurde 10 ± 2 km, onordant ave d'autres observations au travers le monde qui dé-terminent une épaisseur de lithosphère plus petite que la profondeur de l'isotherme350 ± 100◦C.Dans le as de la struture volanique hawaiienne, un modèle de �exure élastiquede la lithosphère est proposé par Watts (2007) pour expliquer l'anomalie de gravitéobservée, ave une épaisseur élastique d'environ 25 km. L'hypothèse de base d'une



36 Chapitre 1 : Les planètes telluriquesompensation par �exure élastique de la lithosphère peut paraître étrange pour larégion d'Hawaii ar on pourrait s'attendre à un support de la topographie par laprésene d'un panahe sous-jaent. Sur la base du même modèle de �exure élastique,le plateau tibetain est assoié à une épaisseur élastique entre 0 et 20 km (Watts,2007) alors que MKenzie et Fairhead, 1997 proposent une épaisseur de 42 km pourl'Himalaya ave un soutien dynamique. Watts (2007) propose une ompilation desdonnées d'épaisseurs élastiques sous la forme d'une arte issue de di�érentes étudesd'inversion des anomalies de gravité et de topographie (Figure 1.12).Pour résumer, la modélisation de la �exure élastique appliquée à la lithosphèreoéanique est relativement simple (ar la harge de surfae n'est représentée que pardes volans ou des hamps volaniques) et onduit à des épaisseurs élastiques de lalithosphère inférieures à 35 km (voir Figure 1.12). L'épaisseur de la partie élastique deette lithosphère dépend de la profondeur des isothermes ∼300-600 ◦C (profondeurqui varie ave l'âge de la plaque). L'utilisation de modèles de �exure élastique pour lalithosphère ontinentale est plus omplexe. Bien que des valeurs importantes soientsuggérées par Forsyth (1985) ou Ebinger et al. (1989), on retiendra des épaisseursélastiques de lithosphère entre 5 et 70 km (voir Figure 1.12). Il existe une limitemajeure à tous es modèles de �exure élastique de la lithosphère : ontrairement auxautres planètes, la Terre présente une tetonique des plaques, indiquant le aratèrefragile de sa partie super�ielle (qui n'est pris en ompte dans auun des modèlespréédemment ités). Les valeurs de l'épaisseur élastique de la lithosphère sont donprobablement surestimées ii.

Fig. 1.12 � Carte de l'épaisseur élastique de la lithosphère terrestre après ompilationde jeux de données de plusieurs études, d'après Watts (2007).



1.3 Mars 371.3 Mars

Fig. 1.13 � Photographie des deux faes de Mars. À gauhe, une mosaïque de Marsentrée sur Vallès Marinéris et à droite, une mosaïque de l'hémisphère opposé avele vaste ratère Shiaparelli (près du entre). Crédits :NASA/JPL/CaltehMars est deux fois plus petite que la Terre et sa masse représente 1/10ème de lamasse terrestre soit un rayon moyen de 3389,5 km pour une masse de 0,6·1024 kg aveune pesanteur moyenne de 3,7 m·s−2 (identique à Merure). Parmi toutes les planètestelluriques, Mars possède les onditions environnementales qui se rapprohent leplus de elles de la Terre. Les températures extrêmes de la surfae varient de -140◦C à 20◦C. Tout omme Merure, la Lune ou Vénus, Mars ne présente pas (ouplus) de tetonique des plaques. Cependant, un simple regard sur sa surfae nouslaisse entrevoir les traes d'une ativité intense ave la présene par exemple d'unanyon de très grande taille (Valles Marineris) ou enore d'une ativité volaniqueimportante aratérisée par la présene de la plus grande struture volanique duSystème Solaire : le d�me de Tharsis.1.3.1 Struture interneOn ne possède pas de données sismologiques sur Mars qui permettraient uneexploration interne profonde �able. De plus, un manque de données onernant lemoment d'inertie ou la masse réelle de la planète limite enore la onnaissane deson intérieur profond. Les modèles de struture interne et d'évolution thermiquede Mars sont don prinipalement dépendants de l'interprétation que l'on fait des



38 Chapitre 1 : Les planètes telluriqueshamps de topographie, de gravité, du hamp magnétique et de l'analyse des météo-rites SNC (Shergottites, Nakhiles, Chassigny, onsidérées omme ayant une originemartienne). Les mesures des paramètres géodésiques par les sondes Mariner (dans lesannées 60-70), Viking (1976) ou Path�nder (1996) sont également des éléments pri-mordiaux pour l'établissement de modèles de struture interne. Par exemple, l'étudedu potentiel de marée k2
2 indique que l'intérieur de la planète semble su�sammenthaud pour qu'au moins la partie supérieure du noyau martien soit liquide (entre1520 et 1840 km : Yoder et al., 2003). Il existe également des modèles de strutureinterne de Mars fondés sur le modèle terrestre (PREM, Dziewonski et Anderson,1981) qui permettent ainsi de déduire un pro�l de masse volumique et la profondeurdes interfaes pour les limites roûte/manteau puis manteau/noyau (Figure 1.15)(Sohl et Spohn, 1997; Harder, 1998, par exemple). La struture interne de la Figure1.15 ne représente qu'une idée de e à quoi peut ressembler la struture interne deMars. Il est important de garder en tête que e sont des suppositions tant dans laposition réelle des interfaes que dans la présene des transitions de phases ou deleur épaisseur (non représentées sur la Figure 1.15 dans un soui d'allègement).Les études qui se sont attelées à l'établissement de modèles de la struture in-terne de Mars s'appuient soit sur des paramètres himiques obtenus des SNC soitsur des paramètres géophysiques ou géodésiques mais il semble assez di�ile d'ob-tenir un modèle de struture interne qui respete simultanément es deux types deontrainte (Sohl et Spohn, 1997). Des études plus réentes (par exemple Moquetet al., 2010) proposent une synthèse de plusieurs études sur les strutures internes deMars (entre autres) également fondées sur l'analyse des météorites SNC, sur les me-sures géodésiques (moment d'inertie et potentiel de marée) ou enore sur la relationmasse-rayon. Ainsi selon les modèles thermiques hoisis, le noyau aurait un rayonentre 1600 et 1750 km ave une masse volumique moyenne qui se situe aux alentoursde 6500 kg·m−3 (Figure 1.15). Ave un modèle de struture interne ontraint par lamasse volumique, la omposition et l'épaisseur de la roûte, la minéralogie du man-teau ou la taille et la teneur en sulfure du noyau, l'étude réente de Rivoldini et al.(2011), on�rme les résultats préédents par une méthode d'inversion et suggère unnoyau de 1794 ± 65 km.Les études fondées sur les mesures himiques sur les SNC permettent d'obtenirune gamme de valeurs de la masse volumique moyenne du manteau martien d'envi-ron 3600 kg·m−3 (par exemple Dreibus et Wänke, 1985; Sanloup et al., 1999). Enrihien fer omparé au manteau terrestre (aux alentours de 18 % sur Mars omparé à2k2 est le nombre de Love de degré 2 qui aratérise la variation du potentiel gravitationneld'un orps due à la redistribution de masse engendrée par une perturbation extérieure, par exemplel'e�et marée.



1.3 Mars 398 % pour les MORB terrestres : Robinson et Taylor, 2001 ; Longhi et al., 1992) lemanteau martien pourrait néanmoins ontenir des éléments radiogéniques dans lesmêmes proportions que sur Terre. D'après les ompositions dé�nies par Dreibus etWänke (1985), Longhi et al. (1992) proposent de déouper le manteau martien en unmanteau supérieur rihe en olivine (ave linopyroxène et grenat) ayant une massevolumique moyenne de 3520 kg·m−3 et un manteau rihe en perovskite (et magne-siowüstite) ave une masse volumique moyenne de 4170 kg·m−3 (Figure 1.15). Lestransitions dans le pro�l de masse volumique (Figure 1.15) peuvent être assoiéesà des modi�ations des assemblages minéralogiques des siliates et permettent dedessiner des transitions de phases suessives au sein du manteau (par exemple Ve-rhoeven et al., 2005). Comme dans le as de la Terre, es transitions de phases ontune in�uene non négligeable sur la dynamique interne (Weinstein, 1995; Harder etChristensen, 1996; Breuer et al., 1996, 1998). À ause d'un gradient de pression plusfaible que sur Terre, les transitions de phases sur Mars apparaissent à des profon-deurs signi�ativement plus grandes (Breuer et al., 1998). L'étude de Harder (1998)révèle qu'en utilisant un modèle de masse volumique perturbé de façon aléatoireainsi qu'une taille du noyau variant ave sa teneur en sulfure, la transition de laphase spinelle à la phase perovskite se situe à un rayon aux alentours de 1910 km.Une ouhe de perovskite (d'épaisseur préférentielle 100 km) est alors présente dansle manteau martien lorsque le noyau a une taille inférieure à 0,45 fois la taille de laplanète. Cette ouhe de perovskite (si elle est présente) est également un élémentdéterminant dans le style de onvetion.La masse volumique de la roûte martienne serait omprise entre 2700 et 3100kg·m−3 ave une épaisseur très variable selon les méthodes que l'on utilise pour sadétermination (omme nous allons le voir par la suite). La borne inférieure de ettegamme de masse volumique représente le p�le de omposition andésitique-basaltiqueobtenu par Path�nder (1996) (Brüker et al., 2003). La borne supérieure est, elle,représentative d'une omposition de shergottite basaltique (Britt et Consolmagno,2003). Les aratéristiques prinipales de la roûte martienne nous viennent desétudes ouplées de la topographie et de la gravité qui seront amplement disutéesdans la setion suivante.Sur la Terre, le pro�l de visosité du manteau (même s'il reste très inertain)est ontraint par l'utilisation du rebond de la lithosphère pendant une période post-glaiaire ou par l'utilisation des grandes longueurs d'ondes du géoïde (f. Setion1.2.1). Pour ontraindre la visosité sur Mars, on dispose des indiations fournies parles études expérimentales à propos de l'olivine (par exemple Korenaga et Karato,



40 Chapitre 1 : Les planètes telluriques2008; Karato, 2008).Steinberger et al. (2010) se sont fondés sur l'étude de Steinberger et Claderwood(2006) pour dériver un pro�l de visosité martien avant de s'en servir pour interpréterles plus bas degrés du spetre de puissane du géoïde omme la présene possibled'un soutien lithosphérique ou mantellique de la topographie (que nous verrons par lasuite). En alulant d'abord un pro�l de masse volumique en fontion de la pression(remis à l'éhelle à partir du PREM) puis un pro�l de température et en�n unpro�l de visosité, ils génèrent des fontions réponses de la topographie dynamiqueet du géoïde assoié. La omparaison du rapport entre topographie et géoïde qu'ilsobtiennent ave elui issu des données enregistrées de la topographie et du géoïdesur Mars, leur permet de onlure à un pro�l de visosité sur Mars ave une visositéquasiment onstante dans le manteau et à une lithosphère épaisse ave une visositéde 1023 Pa·s (Figure 1.14).

Fig. 1.14 � Pro�ls de visosité pour Mars (en bleu) et Vénus, proposés par Stein-berger et al. (2010) sur la base d'un pro�l de température alulé dans leur étude.Mars apparaît aujourd'hui sans tetonique des plaques, elle possède don unelithosphère su�samment épaisse pour que les ontraintes internes soient su�sam-ment faibles pour ne pas franhir le seuil de rupture en surfae. Cette lithosphèreépaisse restreint le mode de onvetion à un régime de onvetion de type ouverlestagnant (stagnant lid) (type de onvetion que nous détaillerons dans le Chapitre



1.3 Mars 412). Ce type de onvetion s'obtient en présene d'une visosité fortement dépendantede la température (Davaille et Jaupart, 1993; Solomatov, 1995; Grasset et Parmen-tier, 1998, par exemple). De plus, la présene de la dihotomie martienne (qui seraprésentée dans le détail par la suite) est parfois interprétée omme la preuve d'uneonvetion partiulière de faible degré (Zhong et Zuber, 2001; Roberts et Zhong,2006, par exemple). La rédution du degré de la onvetion fait intervenir (entreautres) une variation de la visosité ave la profondeur ainsi qu'une strati�ation dela visosité (Zhang et Yuen, 1995; Bunge et al., 1996). Plus réemment, Zhong etZuber (2001) et Roberts et Zhong (2006) ont montré par des simulations numériquesde la onvetion qu'un ontraste de visosité très prononé (d'un fateur 500 pour lespremiers, 100 pour les seonds) entre le manteau supérieur et le manteau inférieurde Mars pouvait produire une struture de onvetion de degré 1 (en 100 Ma). Laprésene d'un a�aiblissement de l'asthénosphère engendré par la fusion partielle dumanteau supérieur est une justi�ation possible à un tel saut de visosité (Zhong etZuber, 2001). Tous es éléments ontraignent fortement le pro�l de visosité martien.
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Fig. 1.15 � Exemple de struture interne possible pour Mars déduite d'une synthèse de modèles de masse volumique (di�érentesourbes à droite) de Sohl et Shubert (2007). Ces trois modèles de masse volumique sont les résultats d'un modèle ou la teneur ensulfure du noyau varie. En vert, un noyau de fer pur, en bleu un noyau omposé uniquement de sulfure de fer et en rouge, un modèleintermédiaire ave la même proportion de fer pur que de sulfure de fer (le leteur pourra se rapporter à l'étude Babeyko et Zharkov(2000) pour plus de détails).



1.3 Mars 431.3.2 Topographie, gravité et géoïde sur Mars1.3.2.1 Topographie, anomalies radiales de gravité et géoïdeLes oe�ients en harmoniques sphériques des hamps de la topographie et dugéoïde martien (aréoïde) sont disponibles sur le site de la NASA (par l'interfaePlanetary Data System). Ces oe�ients (ii jusqu'au degré 84 mais onnus jusqu'audegré 719), utilisés pour la représentation du hamp de topographie de la Figure 1.16,proviennent des mesures d'altimétrie de l'instrument MOLA (Mars Orbiter LaserAltimeter) embarqué sur la sonde MGS (Mars Global Surveyor), lanée le 7 novembre1996. Les oe�ients en harmoniques sphériques des anomalies radiales de gravitéet du géoïde (utilisés pour les Figures 1.17 et 1.18) sont obtenus grâe aux donnéesradio de Mars Odyssey et MGS et sont onnus jusqu'au degré 95 (Konopliv et al.,2006). Plus réemment, Konopliv et al. (2011) ont obtenus les anomalies radialesde gravité jusqu'au degré 110. De nombreux modèles ont utilisé es oe�ients enharmoniques sphériques (pour la onstrution de artes et pour le alul de grandeursspetrales) a�n de dérire les strutures topographiques et les anomalies de gravité(ou elles du géoïde) de la surfae de Mars (Yuan et al., 2001; Konopliv et al., 2006,par exemple).La onstrution des hamps de topographie et d'aréoïde (Figure 1.16 et 1.18)permet la desription des grandes strutures martiennes (Smith et al., 1999a,b; Le-moine et al., 2001). D'un point de vue global, la �gure topographique dominantede la surfae de Mars est une large dihotomie prohe de l'équateur, marquée parune di�érene d'altitude moyenne de 5 km et séparant les terrains de basse alti-tude, faiblement ratérisés et plus jeunes au nord (ayant potentiellement subi un"resurfaçage" : Tanaka et al. 2003, Neukum et al. 2010) des terrains au sud, de plushaute altitude, plus fortement a�etés par des proessus de surfae et de sub-surfaeet plus aniens. Mars présente également une struture volanique importante quise situe au niveau de l'équateur et qui semble interrompre la dihotomie, 'est led�me de Tharsis. Ce d�me est onstitué de plusieurs volans dont le plus élevé dusystème solaire, Olympus Mons haut de presque 22 km. Assoiés à Olympus Mons,on trouve également Arsia Mons, Pavonis Mons et Asraeus Mons. Moins imposant,Elysium Mons est également une struture volanique remarquable de Mars ave unealtitude d'environ 14 km. Très prohe du d�me de Tharsis se trouve une struturetémoignant de l'ativité géologique passée, il s'agit du plus grand anyon du SystèmeSolaire, Valles Marineris, de 3300 km de long, 300 km de large et qui peut atteindre7000 m de profondeur. La surfae martienne (et partiulièrement l'hémisphère sud)est également riblée de ratères d'impat souvent de petite taille mais on notera laprésene des deux plus imposants, le bassin d'impat Hellas d'un diamètre d'environ2300 km pour une profondeur de 9 km, et elui d'Argyre.
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Fig. 1.16 � Carte de la topographie martienne globale obtenue par synthèse à par-tir des oe�ients d'harmoniques sphériques jusqu'au degré 84 fournis par l'instru-ment MOLA de la sonde MGS. Données disponibles sur http://pds-geosienes.wustl.edu/missions/mgs/shadr.html

http://pds-geosciences.wustl.edu/missions/mgs/shadr.html
http://pds-geosciences.wustl.edu/missions/mgs/shadr.html
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Anomalie radiale de gravité (mGal)Fig. 1.17 � Carte des anomalies radiales de gravité à la surfae de Mars jusqu'audegré 84 obtenue par synthèse à partir des oe�ients d'harmoniques sphériquesjusqu'au degré 84 fournis par la sonde MGS. Données disponibles sur http://pds-geosienes.wustl.edu/geo/mgs-m-rss-5-sdp-v1/mors_1002/sha/.

http://pds-geosciences.wustl.edu/geo/mgs-m-rss-5-sdp-v1/mors_1002/sha/
http://pds-geosciences.wustl.edu/geo/mgs-m-rss-5-sdp-v1/mors_1002/sha/
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Anomalie de géoïde (m)Fig. 1.18 � Carte des anomalies du géoïde martien (aréoïde) jusqu'au degré 84 ob-tenue par synthèse à partir des oe�ients d'harmoniques sphériques jusqu'au degré84 fournis par la sonde MGS. Données disponibles sur http://pds-geosienes.wustl.edu/geo/mgs-m-rss-5-sdp-v1/mors_1002/sha/.

http://pds-geosciences.wustl.edu/geo/mgs-m-rss-5-sdp-v1/mors_1002/sha/
http://pds-geosciences.wustl.edu/geo/mgs-m-rss-5-sdp-v1/mors_1002/sha/
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La struture la plus visible du hamp d'anomalies radiales de gravité (Figure1.17) est assoiée à la formation volanique d'Olympus Mons et des Monts du d�mede Tharsis, aratérisée par une forte anomalie positive et enadrée par des anomaliesnégatives. La zone Est, ontenant ertains bassins d'impat omme Isidis, Argyre ouUtopia est également aratérisée par une anomalie de gravité positive. Les anomaliesnégatives sont quant à elles assoiées au grand rift de Valles Marineris, entourent lesbassins, parfois ertaines montagnes et ertaines strutures volaniques.L'aréoïde est également dominé par une struture de degré 2 quasi-irulaire(par opposition aux �gures topographiques omplexes) (Figure 1.18). Le maximumde signal est lairement symétrique par rapport au d�me Tharsis qui est don entourépar un anneau de signal minimum. La deuxième zone de signal maximum est assoiéeaux impats majeurs (Hellas) et à la struture volanique d'Elysium.

1.3.2.2 Spetres de puissane, orrélation et admittaneLes spetres de puissane de la topographie et de l'aréoïde sont dominés parles degrés les plus bas (Figure 1.19). Cette prédominane des grandes longueursd'onde est la onséquene direte de la présene de strutures de large éhelle, ii ladihotomie hémisphérique et la provine de Tharsis.La orrélation entre topographie et gravité est relativement élevée ave des va-leurs entre 0,6 et 0,8 exepté pour les faibles degrés (ℓ < 10) et les degrés les plusélevés (ℓ > 65) (Figure 1.20). Une orrélation faible aux grandes longueur d'onde estassoié à une ompensation de type isostatique (ou autre). Au ontraire, l'absene deompensation ou la ompensation dynamique ('est à dire très profonde) est avanédans le as de fortes orrélations. La déroissane de la orrélation au-delà du degré60 est attribuée à la limite de mesure de l'instrument à bord de MGS (Lemoineet al., 2001; Wiezorek, 2007).L'admittane entre topographie et anomalie radiale de gravité présente la mêmeforme que la orrélation ave des valeurs qui augmentent ave les degrés dans un pre-mier temps (jusqu'au degré ∼25) pour atteindre un plateau relativement onstantave une valeur aux alentours de 110 mGal/km jusqu'au degré ∼60 (Figure 1.20).Comparée à la Terre ette valeur d'admittane partiulièrement élevée est en aordave une faible ompensation des reliefs (Phillips et Saunders, 1975; Smith et al.,1999b; Arkani-Hamed, 2000). En�n, l'admittane diminue progressivement pour at-teindre une valeur de 20 mGal/km au degré 84.
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Fig. 1.19 � Spetre de puissane de la topographie (gauhe) et du géoïde (droite)jusqu'au degré 84.
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Fig. 1.20 � Admittane (rouge) et orrélation (noir) entre la topographie et l'ano-malie radiale de gravité pour Mars jusqu'au degré 84.



1.3 Mars 491.3.2.3 Topographie et gravité omme ontraintes sur les strutures in-ternesÉpaisseur et masse volumique de la roûte Si l'on émet ertaines hypothèsesgéologiques (masse volumique de la roûte, du manteau, épaisseur moyenne de laroûte, omposition) et que l'on onsidère un mode privilégié de ompensation desreliefs, il est alors possible d'utiliser les méthodes d'inversion lassiques du hamp degravité pour obtenir l'épaisseur moyenne de la roûte (entres autres). Bills et Ferrari(1978) ont été les premiers à utiliser ette méthode pour Mars et obtiennent uneépaisseur de roûte de 23 à 32 km (ette gamme de valeurs est issue d'une inversiondes données de la sonde Viking).En onsidérant une ompensation des reliefs de l'hémisphère sud par isostasiede type Airy, et en minimisant l'éart entre le hamp de gravité observé et eluimodélisé, Phillips et Saunders (1975) obtiennent un épaisseur rustale de moins de100 km. Cependant, ette étude reste très limitée, d'une part par le faible degrémaximum qu'elle utilise (ℓ 68 - degrés pour lesquels une ompensation dynamiqueest attendue plut�t qu'une ompensation isostatique) et ensuite pare qu'elle négligel'assoiation d'une �exure élastique due à la harge de surfae que représente le d�mede Tharsis.Le premier modèle �able de struture de la roûte et du manteau supérieur deMars obtenu à partir des mesures géodésiques depuis l'instrument MOLA à bord dela sonde en orbite MGS est fondé sur une inversion des anomalies de potentiel deBouguer (Zuber et al., 2000) (méthode utilisée ensuite par Neumann et al., 2004).En supposant une masse volumique moyenne de la roûte onstante (2900 kg·m−3),Zuber et al. (2000) estiment une épaisseur moyenne de roûte sur l'ensemble de laplanète de 50 km.En négligeant la possibilité d'un maintien élastique de la topographie au niveaude la dihotomie hémisphérique, en onsidérant une ompensation isostatique (detype Airy) ainsi qu'une gamme de masse volumique de la roûte entre 2800 et 2900kg·m−3 et une masse volumique du manteau omprise entre 3300 et 3400 kg·m−3,Nimmo et Stevenson (2001) proposent une épaisseur moyenne de roûte entre ∼45 et
∼125 km pour l'hémisphère sud (onduisant à une épaisseur rustale moyenne sur leglobe omprise entre 35 et 115 km). Cependant, les gammes de masses volumiquesutilisées pour la roûte et pour le manteau sont relativement faibles omparées àelles déduites de la himie des SNC (Sohl et Spohn, 1997, suggèrent une massevolumique pour le manteau prohe de 3500 kg·m−3).Turotte et al. (2002) utilisent la orrélation entre topographie, anomalies degravité et aréoïde (fournies par la sonde MGS) qu'ils alulent pour deux régionsdistintes de Mars et qu'ils assoient à deux méanismes de ompensation di�érents.



50 Chapitre 1 : Les planètes telluriquesSur la base de la topographie de la région de Tharsis (onsidéré ii omme unesimple onstrution volanique), ils onsidèrent une ompensation par une �exureélastique. Dans le as du bassin d'Hellas, ou la ompensation est onsidérée omplète,Turotte et al. (2002) supposent une ompensation isostatique de type Airy. En�n,en onsidérant la masse volumique du manteau à 3500 kg·m−3 (suggéré par Sohl etSpohn, 1997), ils proposent une épaisseur de roûte dans une gamme de 90 ±10 kmet une masse volumique rustale de 2960 ±50 kg·m−3.En onsidérant des reliefs ompensés par isostasie (de type Airy), en supposantune masse volumique rustale entre 2700 et 3100 kg·m−3 et une masse volumiquedu manteau de 3500 kg·m−3 et en utilisant le rapport Géoïde/Topographie (GeoidTopography Ratio, GTR), Wiezorek et Zuber (2004) suggèrent une épaisseur deroûte moyenne de 57 ±12 km. En�n, en onsidérant la faible masse volumique dela glae qui onstitue les alottes polaires (négligée par Zuber et al., 2000), la massevolumique importante des volans du d�me de Tharsis (MGovern et al., 2004) etl'aplatissement de la frontière noyau-manteau (suggéré par Yoder et al., 2003), Neu-mann et al. (2004) proposent un modèle plus omplet qui aboutit à une arte del'épaisseur rustale à l'éhelle globale de Mars (Figure 1.21). Leurs hypothèses debase sont les suivantes : (1) en aord ave les études géohimiques des SNC, lamasse volumique du manteau est de 3500 kg·m−3 (Sohl et Spohn, 1997), (2) en seservant de e que la plupart des auteurs obtiennent, la masse volumique de la roûteest �xée à 2900 kg·m−3 (MGovern et al., 2004; Wiezorek et Zuber, 2004). De leurmodèle ressort une épaisseur de roûte omprise entre 5,8 et 102 km et une fortedisontinuité d'épaisseur rustale entre l'hémisphère nord et l'hémisphère sud (aveune épaisseur de roûte moyenne de 32 km pour l'hémisphère Nord et de 58 km pourl'hémisphère Sud).Il existe une grande disparité entre les épaisseurs de roûte évaluées par les mé-thodes d'inversion des données géodésiques (∼50 km) et elles suggérées par l'analysedes SNC (100 à 250 km) qui révèle un profond désaord entre les deux méthodes.Cette épaisseur importante soulève la question du maintien de ette roûte à traversle temps. Nimmo et Stevenson (2001) ont utilisé la pente topographique qui ara-térise la dihotomie équatoriale pour déterminer l'épaisseur rustale et arrivent à laonlusion suivante : une roûte d'une épaisseur moyenne de 90 km ne peut pas êtremaintenue durant 4 Gyr (résultats également évoqués par Zuber et al., 2000). Deplus, es valeurs élevées d'épaisseur de roûte s'appuient sur l'origine hondritiquede Mars, origine aujourd'hui ontestée (Bertka et Fei, 1998). Une épaisseur de roûtede 90-100 km sur Mars semble don improbable. Malgré une inertitude sur l'épais-seur de la roûte martienne en l'absene de données sismiques, les études fondées



1.3 Mars 51sur l'analyse de la topographie et de la gravité (ou du géoïde) semblent onvergervers une valeur moyenne de 50 km.

Fig. 1.21 � Modèle d'épaisseur rustale issu de l'utilisation (inversion) de la dé-omposition en harmoniques sphériques de la topographie et de la gravité pour desdegrés ompris entre 1 et 85 (Neumann et al., 2004). En haut à gauhe, la arte del'épaisseur rustale au niveau de la alotte polaire Nord et à droite, elle du p�leSud.
Épaisseur de la lithosphère élastique et gradient thermique De nombreusesétudes ont estimé l'épaisseur élastique de la lithosphère sur Mars à partir des don-nées de topographie et de gravité ouplées à un modèle de �exure élastique de lalithosphère en approximation de ouhe mine.



52 Chapitre 1 : Les planètes telluriquesThurber et Toksöz (1978) sont les premiers à avoir utilisé e modèle pour ontraindrel'épaisseur de la lithosphère élastique pour la région de Tharsis. En onsidérantTharsis omme un ylindre de 25 km de haut et une masse volumique de la roûtede 2900 kg·m−3, ils omparent la topographie théorique qu'ils obtiennent après la�exure élastique de la lithosphère à la topographie réelle (obtenue par les missionsMariner 9 et Viking) et onluent à une épaisseur élastique de la lithosphère (de) de150 km minimum.Turotte et al. (1981) proposent une formulation de la �exure en approximationde ouhe mine qui sera très largement utilisée par la suite. En onsidérant unevariation de masse volumique entre la roûte et le manteau de 500 kg·m−3 et enomparant la relation topographie/géoïde théorique alulée grâe à e modèle aveelle issue de l'observation de es hamps, Turotte et al. (1981) suggèrent uneépaisseur de lithosphère élastique de 175 km pour la région de Tharsis.En 1982, Willemann et Turotte utilisent le même modèle ave les hypothèsesde base suivantes : (1) une épaisseur de roûte omprise entre 0 et 60 km, (2) unemasse volumique du manteau de 3300 kg·m−3, (3) une masse volumique de la roûteomprise entre 2800 et 3000 kg·m−3. En omparant enore une fois la topographieet le géoïde qu'ils obtiennent de façon théorique par rapport aux hamps observés(missions Mariner 9), ils onluent à une épaisseur de la lithosphère élastique entre110 et 260 km.Comer et al. (1985) utilisent les aratéristiques des grabens omme harges surune lithosphère élastique pour en déterminer son épaisseur loale : 20-50 km pourles régions de Tharsis Montes, Alba Patera, Elysium Mons (également on�rmé parHall et al., 1986), supérieure à 120 km pour Isidis et en�n une épaisseur élastiquesupérieure à 150 km pour Olympus Mons.Anderson et Grimm (1998) proposent une étude intéressante foalisée sur VallesMarineris qui utilise les données de gravité et de topographie fournies par les mis-sions Viking et Mariner 9. Ils onsidèrent que la topographie est ompensée soit pardes variations de l'épaisseur rustale (ompensation loale du type Airy) soit par une�exure élastique de la lithosphère (ompensation régionale) soit par une ombinai-son des deux. Cette hypothèse de base leur permet de aluler la gravité en fontiond'une épaisseur de roûte et une épaisseur élastique de la lithosphère puis de la om-parer ave la gravité mesurée. Ils obtiennent ainsi une épaisseur de roûte ompriseentre 30 et 80 km ainsi qu'une épaisseur élastique de la lithosphère inférieure à 30km. Si l'on onsidère la base de la lithosphère élastique omme la profondeur du seuilde rupture (profondeur au dessus de laquelle le méanisme de déformation prinipalest la rupture, MNutt, 1984), on peut relier l'épaisseur élastique de la lithosphèreà l'enveloppe des ontraintes dans un premier temps (dépendante du gradient ther-



1.3 Mars 53mique) puis au �ux de haleur. En négligeant la désintégration radioative ommesoure de haleur, Anderson et Grimm (1998) proposent un �ux de haleur minimumpour Valles Marineris de 20 mW·m−2.Après avoir éarté la possibilité de ompensation des reliefs martiens par isostasie(en ne onservant que des longueurs d'onde intermédiaires orrespondant à un degréompris entre 11 et 50), Arkani-Hamed (2000) utilise la �exure élastique d'une litho-sphère soumise à des harges de surfae et de sub-surfae pour aluler le potentielde gravité théorique et le omparer au potentiel observé par la sonde MGS. Il es-time ainsi l'épaisseur élastique de la lithosphère à 50-100 km pour Olympus Mons etTharsis Montes et onlut à la présene d'une anomalie de masse de sub-surfae sousette struture, alors que les autres strutures de moins grande ampleur (ElysiumMons, Alba Patera et la partie entrale de Valles Marineris) peuvent être expliquéessimplement par un modèle de �exure élastique.MKenzie et al. (2002) utilisent le alul d'admittane dans le domaine artésien.Enore une fois, les auteurs minimisent l'éart entre une admittane théorique et uneadmittane obtenue à partir des données de la mission MGS. Ils déterminent unemasse volumique de la roûte ainsi qu'une épaisseur élastique de la lithosphère : pourla région de Tharsis de=70 km ave une masse volumique de la roûte (ρc) de 2970
±40 kg·m−3, Elysium de = 29 km et ρc = 2980 kg·m−3 et au niveau de l'hémisphèreSud de =14,5 km et ρc = 2970 kg·m−3. Pour Valles Maineris, la masse volumique dela roûte est inférieure à elle que Sohl et Spohn (1997) ont obtenu (2350 kg·m−3), equ'ils expliquent par la présene possible de glae dans la roûte. Pour déterminerl'isotherme orrespondant à la profondeur de la partie élastique de la lithosphèreassoiée à haque région, ils utilisent un modèle d'évolution thermique à deux ouhesave les approximations suivantes : (1) on ne onnait pas la répartition des élémentsradioatifs sur Mars, (2) l'âge des surfaes martiennes est également inertain et(3) la visosité interne est in�uenée par la teneur en eau, la omposition et latempérature, trois paramètres inonnus. Néanmoins, ils déduisent de e modèle quel'épaisseur de la ouhe élastique est ontr�lée par la profondeur de l'isotherme 340
◦C sous Tharsis et 270 ◦C sous Elysium.En utilisant des estimations loales de l'admittane et de la orrélation, MGo-vern et al. (2004) omparent es grandeurs (obtenues à partir des hamps de topogra-phie et de gravité issues de la sonde MGS) à elles qu'ils obtiennent en onsidérantun modèle de �exure élastique de la lithosphère fondée sur l'étude de Turotte et al.(1981) (dans lequel ils onsidèrent que la harge peut se trouver en surfae et/ou ensub-surfae). Ils �xent la masse volumique de la roûte à 2900 kg·m−3, elle du man-teau à 3500 kg·m−3 et l'épaisseur de la roûte à 50 km, puis ils ajustent es valeurspour obtenir le meilleur aord entre admittane théorique/réelle. Ainsi, MGovern



54 Chapitre 1 : Les planètes telluriqueset al. (2004) évaluent plusieurs épaisseurs élastiques loales qui varient de moinsde 10 km à 200 km (Tableau 1.2). En utilisant le formalisme développé par M-Nutt (1984), ils onvertissent l'épaisseur élastique en gradient thermique moyen dela lithosphère (20 K·km−1, en utilisant l'enveloppe des ontraintes) puis en �ux dehaleur moyen qui se situe alors dans une gamme de 20-30 mW·m−2 (Tableau 1.2).De la même manière que l'ont fait MKenzie et al. (2002), en onsidérant uneharge de surfae et/ou une harge interne, Nimmo (2002a) estime l'épaisseur élas-tique de la lithosphère et l'épaisseur de la roûte en minimisant l'éart entre l'ad-mittane théorique et l'admittane issue des données de la sonde MGS. Ave unemasse volumique de la roûte de 2500 kg·m−3, l'épaisseur de elle-i varie de 1 à 75km et elle de la partie élastique de la lithosphère varie de 37 à 89 km en fontionde l'importane des harges imposées. Les épaisseurs de roûte invoquées ii sont enaord ave elles qui ont été alulées par Nimmo et Stevenson (2001), Zuber et al.(2000), Turotte et al. (2002). En revanhe, l'épaisseur élastique de la lithosphèreobtenue par Nimmo (2002a) est très supérieure à elle évoquée par Zuber et al.(2000), MGovern et al. (2004) et MKenzie et al. (2002) (1-20 km, 1-20 km, 15km respetivement). Il y a une hypothèse forte pour expliquer une telle di�érene :les études de Zuber et al. (2000) et MKenzie et al. (2002) sous-estiment l'impor-tane de la harge interne (de sub-surfae), e qui onduit à une sous-estimation del'épaisseur élastique de la lithosphère.L'étude réente de Steinberger et al. (2010) ompare le spetre de puissanede Mars réel et elui qu'ils obtiennent par un modèle de �exure élastique de lalithosphère (ave un degré de ompensation identique à elui de Turotte et al.,1981) en onsidérant une masse volumique moyenne de 3934 kg·m−3, une massevolumique de la roûte de 2950 kg·m−3, une masse volumique du manteau de 3338kg·m−3. Le meilleur aord entre les deux spetres de puissane est obtenus pourune épaisseur élastique de la lithosphère de 102 km.En synthèse de es nombreuses études traitant de l'épaisseur élastique de lalithosphère, on itera Bellegui et al. (2005) qui utilisent (enore une fois) la om-paraison entre admittane théorique et admittane réelle en supposant un maintiendes strutures par �exure de la lithosphère. Les di�érenes majeures ave les étudespréédentes sont les suivantes : (1) une meilleure méthode pour la prise en omptedes harges de sub-surfae, (2) la fenêtre spetrale utilisée ii pour foaliser l'étudesur une zone géographique partiulière permet de prendre en ompte 99% du signal(ontre 90% dans les études préédentes) et en�n (3) l'étude de Bellegui et al. (2005)explore de manière systématique un espae des paramètres plus important qu'aupa-ravant ontenant l'épaisseur de la roûte, sa masse volumique, l'épaisseur élastiquede la lithosphère, la masse volumique de la harge (de surfae et/ou de sub-surfae)



1.3 Mars 55et la proportion entre les deux. On trouvera en annexe de Bellegui et al. (2005)un résumé des méthodes des études de Turotte et al. (1981), Banerdt (1986) etMGovern et al. (2004). La ompilation des résultats de MGovern et al. (2004) etde Bellegui et al. (2005) se trouve dans le Tableau 1.2. L'une des limites dans lesmodèles prenant en ompte les harges de sub-surfae vient du fait que ette hargeest proportionnelle à la harge de surfae et en phase ave ette dernière ('est àdire diretement à l'aplomb de la harge de surfae). Le résultat prinipal de l'étudede Bellegui et al. (2005) onerne les masses volumiques de la roûte ainsi détermi-nées. En e�et, à l'exeption d'Alba Patera, ils obtiennent une valeur de 3200 ± 100kg·m−3, qui est largement supérieure à e qui avait été obtenu préédemment (Sohlet Spohn, 1997; MKenzie et al., 2002, par exemple) mais en aord ave MGovernet al. (2004). Lorsque la harge de sub-surfae est négligée, l'épaisseur élastique estrelativement bien ontrainte (f. Tableau 1.2). Cependant, lorsqu'une telle hargeest prise en ompte, les inertitudes qu'ils obtiennent sont très grandes. En�n, ilsont montré que les harges de sub-surfae jouent un r�le très important sur le signalde la topographie ou de la gravité.Les valeurs d'épaisseur élastique de la lithosphère martienne sont relativementvariables selon les études et les régions d'investigation. Elles peuvent atteindre lo-alement 300 km (région de la alotte polaire Nord, Phillips et al., 2008) mais sontle plus souvent omprises entre 20 et 150 km. Les valeurs d'épaisseur élastique dela lithosphère issue des études de MGovern et al. (2004) et Bellegui et al. (2005)sont ompatibles ave les épaisseurs élastiques déterminées par le modèle d'évolutionthermique dé�ni par Grott et Breuer (2010) lorsque le manteau est anhydre. Cepen-dant, un manteau hydraté peut onduire au même résultat si une forte onentrationen éléments radiogéniques est onsidérée dans la roûte. Malgré la valeur surprenantede l'épaisseur élastique proposée par Phillips et al. (2008), les modèles d'évolutionthermique de Grott et Breuer (2010) ont on�rmé qu'une telle valeur reste possible(loalement). Cependant, à l'éhelle globale de la planète, une lithosphère élastiquede 300 km est dé�nitivement exlue par es modèles mais permet de souligner la va-riabilité spatiale et temporelle importante de l'épaisseur de la lithosphère élastiquesur Mars. Pour l'estimation du gradient thermique moyen, on retiendra l'étude deMGovern et al. (2004) qui propose un gradient thermique moyen inférieur à 20K·km−1 et un �ux de haleur assoié beauoup plus variable pouvant atteindre lo-alement 140 mW·m−2 mais plus généralement dans une gamme de 20-30 mW·m−2.Grott et Breuer (2010) obtiennent une gamme de valeur de �ux de haleur de surfaesimilaire lorsque l'épaisseur élastique de la lithosphère est inférieure à 300 km.Selon l'étude de Bellegui et al. (2005), les harges de sub-surfae jouent un r�leimportant dans le signal de gravité des régions de Tharsis, Olympus Mons et Ely-



56 Chapitre 1 : Les planètes telluriquessium. Ce point ruial soulève la question d'un soutien dynamique (par onvetiondans le manteau) des strutures imposantes sur Mars, e qui nous amène au pointsuivant : Quelle est l'interprétation possible de la topographie et de la gravité pourla région de Tharsis ?Cas de Tharsis L'interprétation de la topographie et de la gravité du d�me deTharsis est un peu partiulière. Deux modèles en ompétition ont été suggérés pourexpliquer la topographie et la gravité atuelle du d�me de Tharsis. Dans le premiermodèle, le d�me de Tharsis est prinipalement formé par onstrutions volaniqueset intrusions magmatiques (à l'origine d'une �exure élastique de la lithosphère) (So-lomon et Head, 1982; Willemann et Turotte, 1982; Banerdt et Golombek, 2000). Laontribution impliite du manteau sur la topographie et la gravité sur Tharsis danse modèle est seondaire et il ne onsidère pas les soures de haleur responsables dela formation volanique de Tharsis. Dans le seond modèle, la gravité et la topogra-phie de Tharsis sont interprétés omme l'e�et dynamique d'un panahe mantelliquesous Tharsis (Kiefer et Hager, 1989; Kiefer et al., 1996; Harder et Christensen, 1996;Harder, 2000). L'idée prinipale de e modèle réside dans le fait que les anomaliesde grande longueur d'onde de la gravité dérivent du manteau et que les épisodesvolaniques suessifs de Tharsis requièrent des soures profondes de haleur. Cemodèle de panahe reçoit l'appui à la fois des analyses de strutures tetoniques(Mège et Masson, 1996) et de nombreuses simulations numériques (Harder et Chris-tensen, 1996; Breuer et al., 1998; Harder, 2000). La modélisation numérique de laonvetion permet la détermination des fores de �ottabilité (par la résolution numé-rique des équations de onservation, f. Chapitre 2), responsables de la déformationdes interfaes suessives depuis la CMB jusqu'à la surfae. Assoié à la onvetiondans le manteau, un ouverle de forte visosité simulant la lithosphère se développeen surfae (Kiefer et al., 1996 ; Harder, 2000 ; prinipe hérité des études de la dy-namique du manteau terrestre Hager et Rihards, 1989). Certaines études pr�nentune double ontribution pour le as du d�me de Tharsis (Lowry et Zhong, 2003)dont 50 % de la topographie serait dû à la �ottabilité interne. Ainsi, Zhong (2002),Zhong et Roberts (2003) et Roberts et Zhong (2004) montrent que l'absene d'unelithosphère élastique onduit à une surestimation de la topographie (qui serait dond'origine purement dynamique). Si l'on ajoute une lithosphère élastique (d'au moins150 km pour le as de Tharsis) au dessus d'un manteau onvetif, la topographiedynamique ne représente plus qu'une faible part de elle qui est observée (le géoïde"dynamique" représente moins de 10% de elui qui est observé).
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MGovern et al. (2004) Bellegui et al. (2005)
de

∂T
∂z

q ρl de (km) de (km) ρl (kg·m−3) ρl (kg·m−3)(km) (K·km−1) (mW·m−2) (kg·m−3) (f=0) (f 6=0) (f=0) (f 6=0)Olympus Monsc > 70 < 8 < 24 3150 93 ±40 > 70 3194±110 3252 ±150Asraeus Monsc 2-80 5-55 13-140 3250 105 ±40 > 50 3200 ±100 > 2900Pavonis Monsc < 100 > 5 > 13 3250 > 50 > 50 3266 ±120 -Arsia Monsc > 20 < 10 < 28 3300 < 30 < 35 3240 ±130 3300 ±100Alba Paterac,g 38-65 5,5-16 16-40 2950 66 ±20 73 ±30 < 3100 < 3300Elysium Risec 15-45 6-13 15-33 3250 56 ±20 < 175 3210 ±180 > 2900Hebes Chasmaf 60-120 5-9 17-25 2100-2300 - - - -Hebes Chasmaf ,g > 60 < 10 < 28 2900 - - - -Candor Chasmaf ,g > 120 < 6 < 20 2900 - - - -Candor Chasmaf 80-200 3-7,5 11-23 2200 - - - -Capri Chasmaf > 100 < 7 < 23 2500 - - - -Capri Chasmaf ,g > 110 < 6 < 20 2900 - - - -Solis Planumf 24-37 8-14 20-35 2900 - - - -Hellas south rimf 20-31 10-16 25-40 2900 - - - -Hellas south rimf ,g 40-120 6-11 20-28 2900 - - - -Hellas west rimf < 20 > 12 > 30 2650 - - - -Hellas basinf < 13 > 14 > 35 2750 - - - -Noahis Terraf < 12 > 20 > 50 2800 - - - -Northeastern Terra Cimmeriaf < 12 > 19 > 48 2950-3000 - - - -Northeastern Arabia Terraf < 16 > 17 > 43 2500 - - - -Tab. 1.2 � Synthèse de l'estimation de l'épaisseur élastique de, du gradient thermique ∂T
∂z

et du �ux de haleur q en fontion de lamasse volumique de la harge ρl (de surfae : f = 0 et/ou de sub-surfae : f 6= 0) de MGovern et al. (2004) et de Bellegui et al.(2005). Les exposants onernent exlusivement l'étude de MGovern et al. (2004) ave : cla masse volumique rustale est égale à2900 kg·m−3, f la masse volumique de la roûte est égale à la masse volumique de la harge et gune harge de sub-surfae est ajoutée.



58 Chapitre 1 : Les planètes telluriques1.4 Vénus

Fig. 1.22 � Mosaïque de Vénus entrée sur 180◦E obtenue par la sonde Magellan.Crédits : NASA/JPL
Vénus ave un rayon de 6051,8 km est légèrement plus petite que la Terre, e quien fait un analogue de hoix, bien que ette petite di�érene puisse être signi�ativedans l'évolution des intérieurs de es deux orps. Par exemple, un rayon et unemasse plus faible sur Vénus (et don une pression plus faible) aurait empêhé lerefroidissement et la solidi�ation du noyau externe, et bloqué la mise en plaed'une dynamo (Stevenson et al., 1983; Turotte et al., 2001). Il existe une autreexpliation à l'absene de hamp magnétique : le manque de tetonique des plaquessur Vénus, indiatif d'une onvetion mantellique partiulière, inapable de refroidirle noyau de façon su�samment e�ae pour la mise en plae d'une dynamo (Nimmoet Stevenson, 2000). Dû à son atmosphère épaisse ontenant 96,5% de CO2, l'e�etde serre intense onduit à une température moyenne de surfae d'environ 737 K.Ajoutée à une pression atmosphérique de 93 bars, soit 93 fois elle de la Terre, touteexpériene en surfae est périlleuse. Sa masse volumique moyenne de 5400 kg·m−3et sa masse de 4,869·1024 kg onduisent à une pesanteur moyenne de 8,9 m·s−2.



1.4 Vénus 591.4.1 Struture interneLe seul modèle de struture interne de Vénus à l'heure atuelle est elui pro-posé par Yoder (1995) (Figure 1.23) onstruit à partir d'une remise à l'éhelle dumodèle de struture interne de la Terre, le PREM. Ainsi, la struture interne deVénus se déompose de la façon suivante : un noyau de ∼3000 km de rayon pourune masse volumique omprise entre 10 000 et 12 000 kg·m−3, surmonté d'un man-teau inférieur d'environ 2344 km d'épaisseur ave une masse volumique moyenneavoisinant les 5000 kg·m−3 puis un manteau supérieur de 500 km d'épaisseur aveune masse volumique prohe de elle du manteau supérieur terrestre (3300 kg·m−3).En�n, la lithosphère d'environ 250 km pour une masse volumique légèrement infé-rieure à elle du manteau supérieur omprend une partie du manteau supérieur etla roûte. Grimm et Hess (1997) proposent une étude détaillée de l'histoire et desaratéristiques de la roûte vénusienne. La omposition basaltique de la roûte aété suggérée par les données géohimiques obtenues par les landers Venera et Vegaainsi que par les morphologies des plaines volaniques. Les grandes plaines basal-tiques sont l'évidene d'une roûte di�éreniée mais il est également possible queles grands plateaux représentent di�érentes "pièes" de roûte de omposition dif-férente. Les ompositions en isotopes radioatifs K/U et K/Th sont identiques auxrapports martiens ainsi qu'aux météorites de type SNC laissant supposer une originehondritique.L'étude de la population des ratères à la surfae de Vénus a permis une data-tion de la surfae de quelque entaines à 800 million d'années (Shaber et al., 1992;Basilevsky et al., 1997, par exemple). Comparée aux surfaes des autres planètes,elle de Vénus est relativement jeune. Il est souvent proposé que le rajeunissementde la surfae soit le résultat d'un resurfaçage volanique de Vénus suivi de petitsévénements volaniques (Shaber et al., 1992; Strom et al., 1994; Stofan et al., 2005).Ce resurfaçage est sans doute le moyen privilégié par lequel Vénus libère sa haleurinterne. Une méthode e�ae de renouvellement surfaique est la submersion glo-bale de la lithosphère lourde, épaisse et relativement froide et son remplaement pardu manteau relativement haud (Turotte, 1993). Entre deux de es évènements a-tastrophiques dans l'évolution de Vénus (mais épisodiques), la lithosphère s'épaissit,rendant tout éhappement de haleur di�ile depuis l'intérieur, puis devient de nou-veau gravitationnellement instable jusqu'à un nouveau resurfaçage. Ces évènementsontr�leraient l'état thermique et la struture interne de Vénus (et inversement).Comme nous le verrons plus tard, ertains auteurs suggèrent que et âge apparentpeut aussi orrespondre à la �n d'un proessus magmatique global (sans e�ondre-ment de la lithosphère dans le manteau, f par exemple Reese et al., 2007).Tout omme dans le as de Mars, on ne onnait pas la visosité interne de Vénus.



60 Chapitre 1 : Les planètes telluriquesCependant, il existe deux ontraintes permettant aux modèles numériques de onsi-dérer un pro�l de visosité qui pourrait orrespondre à elui de Vénus. La premièrerepose sur l'absene de tetonique des plaques qui onduit à évoquer des modesde onvetion di�érents entre Vénus et la Terre (e.g. Turotte, 1995; Solomatov etMoresi, 1996; Shubert et al., 1997; Vezolainen et al., 2004). L'absene de plaquesmobiles est une hypothèse de base en aord ave e que l'on observe en modélisa-tion numérique ou analogique lorsque l'on onsidère une loi de visosité dépendantede la température (Christensen, 1984; Leith et Yuen, 1991; Davaille et Jaupart,1993; Takley, 1993; Solomatov, 1995; Solomatov et Moresi, 1996). Deux types deonvetion sont alors invoqués pour Vénus : la onvetion de type ouverle mobile(sluggish lid) ou ouverle stagnant, qui assoient des mouvements sous la litho-sphère, immobile dans sa partie supérieure dans le as du ouverle stagnant, maissu�samment mobile dans sa partie basale pour servir de soure à des desentes dematériel froid dans le manteau. Ces types de onvetion (abordés dans le hapitresuivant) impliquent des ontrastes de visosité partiuliers. Solomatov (1995) et So-lomatov et Moresi (1996) déterminent ainsi que la onvetion en régime de ouverles'établit pour un ontraste de visosité de 104 au sein du manteau. En évaluant letaux de déformation dans la lithosphère, ils onluent à une visosité dans le ou-verle stagnant omprise entre 1029 et 1030 Pa·s (supérieure sans doute à la valeurterrestre). La deuxième ontrainte s'appuie sur l'épisode de resurfaçage global (il ya environ 500 Ma) et représente une ondition importante dans les modèles d'évolu-tion thermique de Vénus qui invoquent un hangement de régime de onvetion auours de l'histoire thermique de Vénus.Néanmoins, la meilleure façon et la plus utilisée pour ontraindre la visosité surVénus onsiste en une inversion de la topographie et du géoïde (ou du hamp degravité). Cette partie sera largement abordée dans la Setion 1.4.2.3.
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62 Chapitre 1 : Les planètes telluriques1.4.2 Topographie, gravité et géoïde sur Vénus1.4.2.1 Topographie, anomalies radiales de gravité et géoïdeLa sonde Magellan a permis d'obtenir la topographie à la surfae de Vénus.Rappaport et al. (1999) (par exemple) sont ainsi parvenus à établir un modèle dela topographie jusqu'au degré 360. En plus de Magellan, Pioneer Venus Orbitera permis d'obtenir le hamp quasi-omplet de gravité sur Vénus jusqu'au degré180 (modèle de gravité de Konopliv et al., 1999). Les �gures 1.24, 1.25 et 1.26représentent respetivement la topographie, les anomalies radiales de gravité et lesanomalies de géoïde de Vénus à partir des oe�ients d'harmoniques sphériques dela sonde Magellan.

Topographie (m)
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Fig. 1.24 � Carte de la topographie de Vénus jusqu'au degré 148 par synthèse àpartir des oe�ients d'harmoniques sphériques issus de la sonde Magellan (http://pds-geosienes.wustl.edu/missions/magellan/shadr_topo_grav/).Contrairement à la Terre ou à Mars, la topographie sur Vénus est extrêmement"lissée" et 90 % de la surfae se trouve dans une tranhe de 3 km en dessous ou audessus du rayon moyen (par exemple Masursky et al. (1980) ou enore Rosenblatt(1994) ave les données Magellan) (Figure 1.24). Les strutures topographiques deVénus sont moins impressionnantes que elles de Mars et réparties de façon beauoupplus homogène à sa surfae. Ainsi, Vénus est aratérisée par des plaines de faibles

http://pds-geosciences.wustl.edu/missions/magellan/shadr_topo_grav/
http://pds-geosciences.wustl.edu/missions/magellan/shadr_topo_grav/
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Anomalie radiale de gravité (mGal)Fig. 1.25 � Carte des anomalies radiales de gravité sur Vénus jusqu'au degré 148 parsynthèse à partir des oe�ients d'harmoniques sphériques issus de la sonde Magellan(http://pds-geosienes.wustl.edu/missions/magellan/shadr_topo_grav/).

Anomalies de géoïde (m)Fig. 1.26 � Carte des anomalies de géoïde de Vénus jusqu'au degré 148 par synthèse àpartir des oe�ients d'harmoniques sphériques issus de la sonde Magellan (http://pds-geosienes.wustl.edu/missions/magellan/shadr_topo_grav/).

http://pds-geosciences.wustl.edu/missions/magellan/shadr_topo_grav/
http://pds-geosciences.wustl.edu/missions/magellan/shadr_topo_grav/
http://pds-geosciences.wustl.edu/missions/magellan/shadr_topo_grav/


64 Chapitre 1 : Les planètes telluriquesaltitudes, des hauts plateaux et des bombements volaniques. Les strutures domi-nantes de la topographie de Vénus omprennent deux hauts plateaux : AphroditeTerra qui se situe le long de l'équateur et Ishtar Terra dans les latitudes Nord. Ausein d'Ishtar Terra se trouve la struture volanique la plus élevée, Maxwell Montes,10 km au-dessus des plaines environnantes. On notera également la présene deprovines volaniques possédant de grands rifts : Atla et Beta Regiones.Les plus grandes anomalies radiales de gravité sont assoiées aux volans Maatet Ossa Mons (dans la région d'Atla), à Maxwell Mons, à Beta Regio ainsi qu'auxnombreuses provines volaniques (Figures 1.25). Les plus grandes anomalies degéoïde orrespondent aux bombements volaniques d'Atla et Beta Regiones ainsiqu'à Aphrodite et Ishtar Terra. A ontrario, les plaines de basse altitude sont ara-térisées par des anomalies de géoïde négatives (Figure 1.26).1.4.2.2 Spetres de puissane, orrélation et admittane
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Fig. 1.27 � Spetre de puissane de la topographie (gauhe) et du géoïde (droite)jusqu'au degré 148.Pauer et al. (2006) proposent une analyse des spetres, de la orrélation et del'admittane pour Vénus. La déroissane du spetre de puissane du géoïde avel'augmentation du degré n'est pas uniforme et peut être frationnée en trois inter-valles révélateurs de trois méanismes de ompensation des reliefs di�érents selonla longueur d'onde (Figure 1.27). Pour des degrés entre 10 et 30 deux ontribu-tions peuvent être invoquées, lithosphérique et dynamique (onvetion). Au-delàdu degré 30, il est tentant de s'attendre à une ompensation essentiellement dueà une ontribution lithosphérique. Pour les degrés inférieurs à 10, les anomalies degéoïde semblent générées par la dynamique du manteau, omme 'est le as pourles grandes longueurs d'onde sur Mars (Arkani-Hamed, 1996; Pauer et al., 2006;Wiezorek, 2007, par exemple).
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Fig. 1.28 � Admittane (rouge) et orrélation (noir) entre la topographie et l'ano-malie radiale de gravité jusqu'au degré 148.La orrespondane entre les hauts plateaux et la loalisation des plus grandesvaleurs positives des anomalies de géoïde (Figure 1.26) et des anomalies radialesde gravité (Figure 1.25) onduit à l'hypothèse suivante : topographie et gravité (ougéoïde) sont fortement orrélées pour les degrés inférieurs à ∼100 (aratéristiqueque l'on retrouve sur la �gure 1.28).La même analyse que elle des hangements de pente pour les spetres de puis-sane peut être faite sur l'admittane entre topographie et anomalies radiales degravité sur Vénus (Figure 1.28). Les deux hangements de pente aux degrés 40 et90 doivent être interprétés très di�éremment. Alors qu'au degré 90, e hangementradial est assoié à un artéfat lié à la onstrution du modèle en harmoniques sphé-riques (Simons et al., 1997; Pauer et al., 2006; Wiezorek, 2007), elui du degré 40 estexpliqué omme un hangement de méanisme de réation des anomalies de gravité(Pauer et al., 2006) (d'une ompensation lithosphérique et/ou dynamique pour lesdegrés inférieurs à 40 à une ompensation rustale pour les degrés supérieurs à 40).1.4.2.3 Topographie et gravité omme ontraintes sur les strutures in-ternesTout omme pour Mars, l'utilisation de la topographie et de la gravité per-met de ontraindre la struture interne de Vénus. Les méthodes utilisées sur Marss'appliquent également sur Vénus ave l'utilisation direte de pro�ls de topogra-phie ou de géoïde mais également ave les aluls d'admittane et de orrélation.Contrairement à Mars, le aratère ompensé de la topographie de Vénus et la forteorrélation entre la topographie et les anomalies radiales de gravité simpli�ent leurinterprétation. La relation entre les deux peut être expliquée par des modèles de



66 Chapitre 1 : Les planètes telluriquesompensation des reliefs à di�érentes longueurs d'onde : ompensation par hargesde sub-surfae (isostasie), ompensation par �exure élastique de la lithosphère, om-pensation dynamique ou par des modèles plus omplexes assoiant plusieurs modesde ompensation : �exure élastique et présene de panahes asendant par exemple.Épaisseur de la roûte La ompensation des reliefs par un modèle impliquantune ompensation par raine rustale semble inompatible ave l'admittane de Vé-nus pour des degrés trop faibles ar il onduit à des épaisseurs rustales trop élevées(Kiefer et Hager, 1991; Simons et al., 1994; Pauer et al., 2006). Par exemple, pourun intervalle de degrés ompris entre 2 et 40, Pauer et al. (2006) dé�nissent uneépaisseur de roûte supérieure à 200 km lorsqu'ils onsidèrent une ompensationde type Airy. En revanhe, pour les degrés supérieurs à 40, ette profondeur deompensation atteint une valeur beauoup plus plausible de 35 km (Arkani-Hamed,1996; Pauer et al., 2006). Cependant, on ne peut pas exlure dé�nitivement uneompensation isostatique pour les degrés entre 2 et 40 mais elle ne peut pas sup-porter seule la topographie présente (Kiefer et al., 1986; Smrekar et Phillips, 1991;Arkani-Hamed, 1996; Simons et al., 1997). Contrairement à e qui avait été proposépar Bindshadler et Parmentier (1990), Bindshadler et al. (1990) et Kiefer et Hager(1991), qui préonisaient plut�t un maintien de la topographie par onvetion, leshauts plateaux et les tesserae (qui oupent 10 % de la surfae) peuvent être iso-statiquement ompensés (modèle d'Airy) par une roûte qui ne dépasse pas 40 kmd'épaisseur. A ontrario, les bombements topographiques assoiés à un volanisme(Beta, Atla, Bell, Eistla, Imdr et Themis Regiones), les plaines et les terrains basseraient liés à des trations vertiales à la base de la lithosphère qui sont attribuéesà de la onvetion mantellique (hypothèse déjà proposée par Banerdt, 1986 ; Kieferet Hager, 1991 ; Smrekar et Phillips, 1991 ; Bindshadler et al., 1992 ; Simons et al.,1994 ; Smrekar, 1994 ; Smrekar et Parmentier, 1996 ; Banerdt et al., Banerdt et al.et plus tard par Lawrene et Phillips, 2003).L'ensemble de es études onvergent don vers une épaisseur de roûte de 30-40km.Épaisseur élastique de la lithosphère et gradient thermique En omparantles pro�ls topographiques des plaines du Nord à eux issus d'un modèle de �exureélastique, Solomon et Head (1990) déterminent l'épaisseur élastique de la lithosphèreainsi que le gradient thermique moyen de la lithosphère. Ils obtiennent une épaisseurélastique entre 11 et 18 km. En utilisant la méthode de MNutt (1984) qui onsisteà onvertir l'épaisseur élastique en un gradient thermique moyen de la lithosphèrepar l'utilisation de l'enveloppe des ontraintes (également utilisée pour Mars), et enonsidérant une roûte d'épaisseur maximum 10-20 km, ils déterminent un gradient



1.4 Vénus 67thermique moyen entre 14 et 23 K·km−1, soit un �ux de haleur en surfae de 50-70mW·m−2 (orrespondant à peu près à elui de la Terre).En utilisant une méthode similaire pour la omparaison de deux pro�ls topo-graphiques de volans (Tepev Mons dans la région Beta Regio et un volan situéaux oordonnées 10◦N,275◦E), MGovern et Solomon (1992) proposent une épais-seur élastique de la lithosphère entre 10 et 20 km et un gradient thermique de 12-25K·km−1 pour Tepev Mons et de 25 K·km−1 pour le deuxième volan.Dans son étude, Smrekar (1994) ompare les admittanes observées (issues de latopographie et des anomalies de gravité fournies par la sonde Magellan) aux admit-tanes théoriques alulées pour trois modèles de ompensation : une ompensationloale (isostatique), un modèle de �exure élastique et en�n une ompensation dy-namique. Elle utilise omme onstantes : l'épaisseur de la roûte (30 km), sa massevolumique (2900 kg·m−3) et la masse volumique du manteau (3300 kg·m−3). PourAtla Regio la distintion entre le modèle de point haud et la �exure élastique pureest di�ile ar les deux onduisent à une bonne orrespondane des admittanes.Cependant, le modèle de �exure élastique onduit à une épaisseur élastique de 100km, e qui semble relativement élevé (omparé aux études de Solomon et Head, 1990;Sandwell et Shubert, 1992; MGovern et Solomon, 1992). Smrekar (1994) favorisedon un modèle de point haud omme support de la topographie assoiée à AtlaRegio, e qui implique une lithosphère élastique de 30 km. Pour Bell Regio, la �exureélastique est le proessus de ompensation des reliefs le plus probable et onduit àune épaisseur élastique de 50 ±5 km à grande longueur d'onde (épaisseur atuelle)(on�rmé plus tard par Rogers et Zuber en 1998) et de 30 km pour les longueursd'ondes plus petites (au moment de la mise en plae du volan). Dans ette étude,le modèle de ompensation purement isostatique est une nouvelle fois dé�nitivementrejeté ar onduisant à des épaisseurs de roûte beauoup trop importantes. Parune méthode d'inversion, Phillips (1994) puis Simons et al. (1997) on�rmeront esrésultats ave une épaisseur élastique de 45 km. Phillips (1994) proposera en plusun gradient thermique de la lithosphère de 10 K·km−1 pour Atla Regio ave ettefois-i un support de la topographie par une ombinaison de la �exure élastique etd'un aminissement de la lithosphère dû à la présene d'un panahe mantellique.MKenzie et Nimmo (1997) utilisent les LOS (Line Of Sight)3 de la sonde Magel-lan, supposent un support de la topographie par �exure élastique de la lithosphère etontraignent l'épaisseur élastique en minimisant l'éart entre admittane théoriqueet admittane réelle de plusieurs régions : de l'ordre de 32,5 km pour Atla, 33 kmpour Ulfrun, 27,5 km pour Phoebe et Beta, 20,5 km pour Eistla et 12 km pour Dali.En minimisant l'éart entre la topographie réelle (issue de pro�ls provenant de la3Les LOS orrespondent aux lignes selon lesquelles les anomalies de vitesse sont dérivées enaélération.



68 Chapitre 1 : Les planètes telluriquessonde Magellan) et la topographie théorique alulée dans l'approximation de �exureélastique de la lithosphère, en onsidérant une masse volumique de la roûte de 2900kg·m−3 pour une épaisseur de 16 km, une masse volumique pour le manteau de 3300kg·m−3, Barnett et al. (2002) estiment l'épaisseur élastique de ertaines régions deVénus (entre 10 et 40 km) ainsi qu'une épaisseur moyenne de la lithosphère élastiqueà l'éhelle globale de Vénus de 29 ±6 km.Lawrene et Phillips (2003) proposent une approhe légèrement di�érente despréédentes. Ils génèrent de façon aléatoire une gamme de valeurs pour l'épaisseurde la roûte, l'épaisseur élastique de la lithosphère et la profondeur d'une anomaliede masse possible dans le manteau. À haque population de valeurs ainsi réées, enutilisant l'approximation de �exure élastique ave une masse volumique de roûtehoisie à 2900 kg·m−3 et du manteau de 3300 kg·m−3, ils alulent une gravité théo-rique puis une admittane qu'ils omparent à l'admittane réelle pour des degrésompris entre 20 et 60 (gamme de longueur d'onde ou la ombinaison d'une om-pensation dynamique et d'une �exure élastique est supposée importante sur Vénus).La minimisation de la di�érene entre es deux admittanes onduit pour Atla Regioà une épaisseur de roûte entre 15 et 42 km pour une épaisseur élastique de 62 à 87km et une profondeur de l'anomalie dans le manteau omprise entre 147 et 227 km.Pour Atalanta, l'épaisseur de la roûte varie entre 9 et 31 km, elle de l'épaisseurélastique varie de 58 et 80 km et la profondeur de l'anomalie se situe entre 198 et213 km. En�n pour Lavinia, l'épaisseur de roûte varie de 19 à 42 km, elle de lalithosphère élastique osille entre 76 et 88 km et en�n la profondeur de l'anomalievarie de 145 à 189 km.Les oronae sur Vénus sont des strutures uniques qui font l'objet d'études par-tiulières dans l'interprétation de leur topographie et de leur signature de gravité.Certains auteurs proposent que la périphérie de es oronae soit assimilée aux zonesde subdution terrestres (par exemple, Sandwell et Shubert, 1992). Hoogenboomet al. (2004) proposent de déterminer l'épaisseur de la roûte, la profondeur de om-pensation ainsi que l'épaisseur élastique pour des degrés ompris entre 40 et 80. Ilsminimisent la di�érene entre l'admittane théorique de trois modèles de ompen-sation (isostatique, �exure élastique de la lithosphère et ompensation profonde parune anomalie de masse dans le manteau) et l'admittane réelle à partir de la topo-graphie et de la gravité fournies par le sonde Magellan (en supposant onstantes lesmasses volumiques de la roûte - 2800 kg·m−3 - et du manteau - 3300 kg·m−3 -). 63 %des oronae étudiées révèlent une ompensation possible de type "top-loading", 'està dire soit par �exure élastique de la lithosphère soit par ompensation isostatiqueet 37 % sont ompensées par un modèle de type "bottom-loading", 'est à dire à desprofondeurs de ompensation qui se situent en dessous de la limite roûte-manteau.



1.4 Vénus 69Pour les 38 oronaes pour lesquelles le modèle de type "bottom-loading" semblele plus approprié, Hoogenboom et al. (2004) obtiennent des épaisseurs élastiquesomprises entre 0 et 73 km ave une moyenne de 39 ±19 km et une profondeur deompensation entre 30 et 117 km, ave une moyenne de 63 ±28 km. Pour les 65oronaes qui répondent à un modèle de type "top-loading", l'épaisseur élastique dela lithosphère varie de 0 à 48 km ave une moyenne de 12 ±15 et une épaisseurde roûte entre 2 et 69 km, ave une moyenne de 38 ±19 km. Ces épaisseurs ainsialulées reouvrent parfaitement d'autres études onernant l'épaisseur de la roûtesur des strutures variées (Grimm et Hess, 1997), les épaisseurs élastiques de la li-thosphère alulées à partir des pro�ls topographiques le long des oronae (Sandwellet Shubert, 1992; Johnson et Sandwell, 1994; Brown et Grimm, 1996) ou à partirdes admittanes (Banerdt et al., 2000, par exemple).En synthèse à propos de l'épaisseur élastique de la lithosphère vénusienne, onitera le travail plus réent (Anderson et Smrekar, 2006) qui utilise les admittanesà l'éhelle globale (pour des degrés inférieurs à 80) et permet d'obtenir des artesde l'épaisseur de la roûte, de l'épaisseur de la lithosphère élastique et de la répar-tition des modes de ompensation des reliefs (Figure 1.29). Ils proposent une étudeenore une fois fondée sur la minimisation de la di�érene entre l'admittane réelleet l'admittane théorique alulée sur la base de plusieurs modèles de ompensationde la topographie : "bottom-loading", "top-loading" et "hot-spot" (à la manière deSimons et al., 1997 et de Hoogenboom et al., 2004). Le modèle "top-loading" supposequ'une anomalie de masse de surfae (la topographie) permet à la lithosphère élas-tique de �éhir, le modèle "bottom-loading" suppose que des anomalies de massesinternes (telle que la remonté du manteau par onvetion) provoque une �exion dela partie élastique de la lithosphère. En�n, le modèle "hot-spot" (de grande longueurd'onde) ombine à la fois une harge de surfae (topographie réée par un volan) etune harge de profondeur (anomalie de masse volumique réée par la présene d'unpanahe sous-jaent qui alimente en magma le volan de surfae). En utilisant lesdonnées de Magellan, ils ouvrent 92% de la surfae de Vénus. 40% de la surfaeouverte est représentée par une ompensation de type "bottom-loading", 39% or-respond à une ompensation de type "top-loading", 15% des reliefs de la surfae sontompensés par un modèle de point haud et en�n 6% de la surfae ouverte ne peutpas être représentées par de tels modèles de ompensation. Cependant, lorsque laprofondeur de ompensation est inférieure à 20 km, la ompensation peut aussi bienêtre isostatique plut�t que par �exure élastique de la lithosphère, e qui représente50% de la surfae.
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Fig. 1.29 � Carte de l'épaisseur de la roûte (a), de l'épaisseur élastique de la lithosphère (b) et des di�érents modes de ompensationdu relief vénusien selon Anderson et Smrekar (2006).



1.4 Vénus 71Anderson et Smrekar (2006) aratérisent ainsi haque type de struture teto-nique de la surfae de Vénus (Figure 1.29). Les plaines peuvent être ompensées àla fois par un modèle de type "top-loading" ou "bottom-loading" ave des valeursd'épaisseur de roûte et de lithosphère élastique inférieures à 20 km. Cette valeurrelativement faible de l'épaisseur élastique de la lithosphère est également ompa-tible ave un modèle de ompensation isostatique, suggérant qu'au moment de laformation des plaines, la lithosphère était trop faible pour supporter de manière élas-tique la harge que représente les plaines. Les plaines de l'hémisphère sud semblentavoir une lithosphère élastique plus épaisse (de 50 à 80 km) et ompatible ave unmodèle de type "bottom-loading" (déjà évoqué par Lawrene et Phillips, 2003). Lesd�mes volaniques peuvent être lassés suivant trois groupes selon l'épaisseur de lalithosphère élastique : Atla et Beta Regiones présentent des épaisseurs élastiquesde 20 km ou moins. Themis, Bell, Ulfrun et Eistla Regio présentent une épaisseurélastique de 40 km (et moins) et en�n Laufey et Imdr Regiones ont une lithosphèreélastique supérieure à 80 km. La roûte de es trois groupes fait généralement moinsde 40 km d'épaisseur sauf pour Themis et Bell Regiones (90 km). La profondeur deompensation de es volans est généralement de 175 km et moins sauf pour LaufeyRegio ou elle est de plus de 300 km. Les plateaux Lakshmi Planum, Alpha, Ovda,Thetis et Tellus Regiones présentent des signatures similaires entre eux ave uneépaisseur faible pour la lithosphère élastique et des valeurs d'épaisseur de roûteentre 10 et 40 km (Figure 1.29). Tous les plateaux ayant des épaisseurs de roûteet de lithosphère élastique faibles sont ompatibles ave une ompensation de typeisostatique (omparable aux études de Simons et al., 1997).Pro�l de visosité de Vénus Comme je l'ai déjà évoqué au début de ettesetion onernant l'utilisation de la topographie et de la gravité sur Vénus, spetres,orrélation et admittane révèlent un support dynamique de la topographie pour lesdegrés les plus faibles, partiulièrement pour les degrés inférieurs à 10 (Kiefer etHager, 1991; Pauer et al., 2006, par exemple) permettant de ontraindre le pro�l devisosité de Vénus.En utilisant l'admittane de Vénus pour des degrés entre 2 et 18 (qu'ils omparentà l'admittane théorique pour plusieurs mode de ompensation), Kiefer et al. (1986)préonisent un pro�l de visosité quasi-onstant dans le manteau, surmonté d'unelithosphère présentant une visosité importante.Kiefer et Hager (1991) utilisent un modèle de onvetion ylindrique, axisymé-trique ainsi que trois pro�ls de visosité di�érents pour obtenir les pro�ls de topogra-phie et de géoïde réés par un panahe asendant (méthode direte). Ils omparentensuite les topographie/géoïde théoriques ainsi obtenus ave la topographie et legéoïde réel des strutures de la région équatoriale de Vénus : Atla, Beta, Thetis



72 Chapitre 1 : Les planètes telluriqueset Ovda Regiones. Les pro�ls de visosité testés présentent une dépendane avela profondeur uniquement et le nombre de Rayleigh préféré est de 106. Le pro�lde visosité privilégié (qui permet d'obtenir la meilleur adéquation entre topogra-phie/géoïde modélisés par un panahe et topographie/géoïde réels) est le suivant :il présente une lithosphère thermique de 130 km d'épaisseur ave une forte visositépuis un manteau supérieur entre 400 et 700 km et en�n le manteau inférieur entre700 et 2800 km d'un ordre de grandeur plus visqueux que le manteau supérieur. Lerésultat intéressant vient du fait qu'un modèle possédant une zone de faible visositésous la lithosphère thermique est exlu des pro�ls de visosité possibles pour Vénus(ontrairement à la Terre). Il est don possible que Vénus ne possède pas d'asthé-nosphère. Smrekar et Phillips (1991) (en utilisant le rapport entre la topographie etle géoïde) arrivent à la même onlusion : la présene d'une zone de faible visositédans le manteau supérieur de Vénus est improbable.A l'inverse de e qui a été fait par Kiefer et Hager (1991), Pauer et al. (2006)proposent d'utiliser la méthode inverse et utilisent les fontions réponses de la topo-graphie et du géoïde entre les degrés 2 et 40 pour ontraindre la loi de visosité dumanteau (en minimisant enore une fois la di�érene entre l'admittane théoriqueen se basant sur une ompensation de type dynamique et l'admittane réelle). Lespro�ls de visosité privilégiés sont non-uniques et trois lasses de visosité sont pos-sibles. Un modèle de visosité formé de deux ouhes ave une lithosphère absente etprésentant une rhéologie dans son ensemble quasi-isovisqueuse (très peu de variationave la profondeur et pas de variation ave la température) est aussi représentatifdu manteau vénusien qu'un modèle de visosité de trois ouhes (ou plus) surmontéd'une lithosphère d'environ 100 km et d'une visosité qui augmente ave la profon-deur. En�n Pauer et al. (2006) n'exluent pas les pro�ls de visosité à inq ouhesdans lesquels la visosité augmente graduellement ave la profondeur et où il y aune lithosphère de 100 km d'épaisseur qui surmonte une zone de faible visosité.Cependant, Pauer et al. (2006) préfèrent le modèle à trois ouhes ar il permetd'obtenir une lithosphère su�samment importante (en aord ave les modèles deonvetion thermique qui inluent des rhéologies réalistes).Comme pour Mars, Steinberger et al. (2010) se sont fondés sur l'étude de Stein-berger et Claderwood (2006) pour dériver un pro�l de visosité du manteau de Vénusavant de s'en servir pour interpréter les plus bas degrés du spetre de puissane dugéoïde omme la présene possible d'un soutien lithosphérique ou mantellique de latopographie (que nous verrons par la suite). La minimisation de la di�érene entrele rapport entre topographie et géoïde qu'ils obtiennent et elui issu des donnéesenregistrées de la topographie et du géoïde sur Vénus, leur permet de onlure à unpro�l de visosité sur Vénus ave une lithosphère �ne ayant une visosité de 1023



1.4 Vénus 73Pa·s (bien inférieure à e que proposent Solomatov et Moresi, 1996). Ils proposentégalement deux pro�ls de visosité dont un où le manteau de Vénus ne présente pasd'augmentation de la visosité dans la zone de transition spinelle-perovskite (Figure1.14).



74 Chapitre 1 : Les planètes telluriques



Chapitre 2Convetion mantellique etdéformation de la lithosphèreDans e hapitre, nous aborderons dans un premier temps le omportement desrohes soumises à une ontrainte, qui voient se développer une déformation que nousonsidérerons visqueuse dans le manteau et élastique dans la lithosphère. Par la suite,je disuterais des soures d'énergie disponibles depuis la formation des planètes jus-qu'à aujourd'hui et qui partiipent à l'évolution thermique des orps planétaires.Ensuite, nous verrons les di�érents éléments qui nous permettent d'a�rmer la pré-sene d'une onvetion sur Terre et eux qui nous amènent à penser qu'il ait pu ouqu'il puisse y en avoir sur les autres planètes. Puis, je tenterais de résumer e quenous supposons de l'évolution thermique de Mars et de Vénus.Dans un seond temps, je traiterai des aratéristiques de la onvetion visqueusedu manteau et de sa modélisation numérique en m'appuyant plus partiulièrementsur l'outil dont je me suis servie pendant es trois années : Oedipe. Ensuite, j'abor-derai brièvement la méthode la plus utilisée pour aratériser le degré de ompensa-tion élastique d'un relief par la lithosphère (méthode de l'approximation de ouhemine), puis j'exposerai dans le détail le programme que j'ai réé et qui est dédié àla déformation élastique de la lithosphère.En�n, je dérirais le ouplage entre Oedipe et e modèle de déformation élastique.2.1 RhéologieLa rhéologie est le premier fateur qui in�ue sur le omportement des manteauxplanétaires. Pour des éhelles de temps très ourtes, le manteau adopte un ompor-tement élastique, mais pour des éhelles de temps plus longues, une températureet une pression su�sante, le manteau se omporte de manière visqueuse. De telles75



76 Chapitre 2 : Convetion mantellique et déformation de la lithosphèreonditions sont di�ilement reprodutibles en laboratoire, par onséquene, la rhéo-logie du manteau est très mal ontrainte et e que l'on sait se résume à une visositédes rohes qui dépend à la fois de la température, de la pression, de la ontrainte,de la taille de grain et de la omposition.2.1.1 Déformation élastiqueLa déformation élastique est une déformation réversible qui disparaît instanta-nément lorsque la ontrainte esse d'être appliquée. C'est en général la premièreréponse d'un matériau soumis à une ontrainte. C'est le as par exemple pour lesrohes des enveloppes solides répondant au passage d'une onde sismique, don pourdes déformations très rapides et des taux de déformations toujours très faibles (quin'induisent pas de désordre ristallin). L'élastiité est aussi une aratéristique dela lithosphère à grande éhelle. Par exemple, les marées terrestres sont des mou-vements répétés liés à l'attration de la Lune. Les ontraintes ainsi générées sontaommodées en partie par une déformation élastique de la planète qui induit pério-diquement des variations de l'altitude d'un point du globe de plusieurs entimètres(jusqu'à 30-40 m à l'équateur).Pour un matériau élastique, si la ontrainte appliquée est faible, le matériau suitalors une loi de Hook généralisée : "Chaune des 6 omposantes de la déformationd'un orps en un point est une fontion linéaire des 6 omposantes de la ontrainteen e point" (Love, 1892). Ainsi :
σ = Mε, (2.1)ave σ le tenseur des ontraintes, ε le tenseur des déformations et M le module d'élas-tiité. Pour un matériau isotrope (mêmes propriétés dans toutes les diretions del'espae), il y a deux types de déformation, une déformation volumique et une défor-mation isaillante. Ave une ériture tensorielle, la relation ontraintes/déformationss'exprime ainsi :

σij = λδij

∑

k

εkk + 2µεij, (2.2)ave
λ = K − 2

3
µ, (2.3)

λ est la onstante de Lamé, K le module élastique d'inompressibilité, µ le modulede isaillement, δij est le symbole de Kroneker et εij sont les omposantes du ten-seur des déformations. Pour une desription omplète et détaillée de la théorie del'élastiité, je ne saurais trop reommander au leteur le travail de Love (1892).



2.1 Rhéologie 772.1.2 Déformation visqueuseLe omportement visqueux se aratérise par une déformation irréversible lorsde l'aommodation d'une ontrainte. Dans le adre des matériaux planétaires, ladéformation visqueuse fait diretement appel à la notion de �uage qui peut être dedeux sortes, le �uage par di�usion ou par disloation. Les expérienes de laboratoireprédisent que le manteau supérieur, omposé prinipalement d'olivine, se déformepar une ombinaison de �uage par di�usion et de �uage par disloation (Karato etWu, 1993). Le �uage par di�usion orrespond à la migration des atomes à traversle solide en vue d'une aommodation de la ontrainte. De e méanisme de défor-mation déoule une rhéologie dite Newtonienne ave une visosité qui dépend de lataille de grain. La visosité de e �uide est alors indépendante de la ontrainte et lavitesse de �uage (taux de déformation) est proportionnelle à la ontrainte : ε̇ = D/η,ave D la partie déviatorique du tenseur des ontraintes et η la visosité. Dans lesmanteaux planétaires, e type de déformation orrespond à des onditions de faibleontrainte ou pour des températures approhant elles du solidus de la rohe (Ka-rato, 2008). La loi de visosité que l'on utilise suit alors une loi d'Arrhénius (ou uneloi d'approximation de type Frank-Kamenetskii, mais e n'est pas le as ii) et onérit :
η = η0 exp

(

Ea + pVa

RT

)

, (2.4)ave η0 la visosité de référene, Ea et Va l'énergie et le volume d'ativation res-petivement, p la pression, R la onstante des gaz parfaits et T la température. Lavisosité dépend fortement de la température, pas seulement pare que le terme Tapparaît dans l'équation 2.4 mais surtout pare que la di�usion est un proessusthermiquement ativé.Pour des ontraintes plus élevées, la déformation la plus ourante est elle du�uage par déplaement de disloations. Des défauts linéaires de la struture ris-talline migrent alors à travers le solide, engendrant de la déformation. Le �uide estalors dit non-Newtonien et la visosité dépend de la ontrainte et ne sera pas utiliséedans l'étude présente (pour un résumé, voir Riard, 2007).Quelle que soit la rhéologie (dépendante de la taille de grain ou dépendante dela ontrainte), la visosité dépend fortement de la température, de la pression, de laprésene de produit de fusion, de la onentration en eau, des phases minéralogiqueset de la fugaité de l'oxygène (voir par exemple Hirth et Kohlstedt, 1996).



78 Chapitre 2 : Convetion mantellique et déformation de la lithosphère2.2 Soures d'énergie, observations et onvetion surles planètes2.2.1 Soures d'énergie pour les orps du Système SolaireLors de leur formation, les planètes aquièrent une grande quantité d'énergie issuedes impats météoritiques. L'arétion est la soure la plus importante de haleur,au moins dans les premiers temps de formation d'une planète (voir Figure 2.1).Une partie de l'énergie inétique ainsi délivrée par l'impateur sert à la fraturationdes rohes impatées mais la plus grande partie est onvertie sous forme de haleur(Stevenson, 2007). L'énergie thermique ainsi transmise à la planète ne dépend pasde la taille de l'impateur mais de la taille de l'impaté (Monteux, 2009). Ainsi, pourune planète de la taille de Mars, l'apport thermique pourrait se situer aux alentoursde 390 K (Senshu et al., 2002; Monteux et al., 2007).La déroissane des éléments radioatifs de ourte période : 26Al, 60Fe, 53Mnest également une soure de haleur très importante au moment de l'arétion justeaprès la formation du Système Solaire (voir Figure 2.1). Environ un million d'annéesaprès la formation du Système Solaire, ils fournissaient une énergie de trois ordresde grandeur plus élevée que elle des éléments de longue période. Ce n'est que plustard que es éléments de longue période 238U , 235U et 232Th et 40K deviennentprédominants dans la prodution de haleur par désintégration. Pour une planète dela taille et de la omposition de Mars, la désintégration radioative de 26Al semblesu�sante pour fondre entièrement la planète (Elkins-Tanton et al., 2005).En fontion de la quantité de haleur apportée et de la taille des orps impatés,es soures de haleur primitives peuvent être à l'origine de la fusion du manteau etdes impateurs et de la formation d'un oéan magmatique. Cet oéan représenterait30 à 40% du manteau terrestre profond selon Halliday et Wood (2007). Une foisle proessus de fusion entamé, la di�éreniation et la ségrégation des éléments parinstabilités gravitationnelles sont inévitables (Rubie et al., 2007).Les soures de haleur disutées préédemment ne sont valables que durant lesstades primitifs de la formation des planètes. En onsidérant les même abondanesen isotopes radioatifs que dans les hondrites, la quantité de haleur délivrée au-jourd'hui par la radioativité sur Terre (roûte et manteau onfondus) représente
∼ 18 TW (Jaupart et al., 2007) et reste le méanisme prinipal de prodution dehaleur (sur Terre mais probablement sur les autres planètes également).Le refroidissement du noyau est également soure de haleur et le �ux de haleurémanant de elui-i est ontr�lé par l'e�aité de la onvetion du manteau sus-jaent (Jaupart et al., 2007). Ce �ux de haleur omprend le refroidissement séulaireet la haleur latente de ristallisation de la graine. Il est estimé pour la Terre à 8



2.2 Soures d'énergie, observations et onvetion sur les planètes 79TW (Jaupart et al., 2007).Il existe également d'autres soures de haleur omme la di�érentiation de laroûte ou les fores de marée qui ne fournissent que très peu d'énergie pour la Terre(respetivement 0,3 et 0,1 TW selon Jaupart et al. (2007)).Ces di�érentes soures de haleur sont à l'origine de l'évolution thermique desplanètes. Le manteau (et le noyau) vont évauer ette haleur a�n de tendre versun équilibre thermique, soit par une mise en mouvement, 'est le phénomène deonvetion soit par di�usion de la haleur, 'est la ondution.

Fig. 2.1 � Prodution umulée d'énergie par impats et hau�age par désintégrationradioative (J·kg−1) en fontion du temps depuis la formation du Système Solaire.Les roix orrespondent aux impateurs les plus petits, les erles sont des impa-teurs de la taille d'embryons planétaires et les arrés sont les impats géants de ladernière étape de l'arétion. La ligne en trait plein montre l'énergie umulée asso-iée à la déroissane des éléments radioatifs 26Al, 60Fe et 40K ayant des demi-viesrespetives de 0,73 Ma, 1,5 Ma et 1,25 Ga (Rubie et al., 2007).2.2.2 Observations et hypothèses de onvetion dans les man-teaux planétairesObservations terrestres de la onvetion - La révolution en sienes de laTerre ommene sérieusement au début du sièle dernier ave l'hypothèse d'unedérive ontinentale dont l'aeptation ne viendra que dans les années 1960 et évo-luera vers la notion de tetonique des plaques. Cette révolution apparaît grâe audéveloppement des onnaissanes du planher oéanique et partiulièrement sur ladéouverte des dorsales oéaniques, apportant une nouvelle ontrainte sur la théoriede la dérive des ontinents (Hess, 1962). C'est au oeur de e nouveau ourant depensées que réside la ompréhension de la dynamique du manteau terrestre.



80 Chapitre 2 : Convetion mantellique et déformation de la lithosphèreGrâe aux avanées onsidérables des programmes spatiaux, les mesures de latopographie par des satellites en orbite et l'établissement de modèles globaux deshamps de gravité et du géoïde terrestre fournissent des ontraintes importantessur la struture en densité du manteau assoiée à la onvetion. Les anomalies dugéoïde et elles des vitesses sismiques sont bien orrélées (au moins jusqu'au degré12) (Cazenave et al., 1989; Li et Romanowiz, 1996) et les bosses du géoïde et de latopographie à grande longueur d'onde oïnident ave les zones de vitesses sismiqueslentes, assoiées à un ourant asendant. Le géoïde met également en évidene unexès de masse au niveau des zones de subdution, interprété omme la présene deourants froids desendants.La distribution globale de la sismiité à la surfae du globe révèle des systèmesde dorsales oéaniques et des zones de subdution qui la déoupe en un ertainnombre de plaques à l'intérieur desquelles la sismiité est relativement absente. Latomographie sismique, permet d'imager les hétérogénéités de vitesses sismiques quisont assoiées à des variations latérales de densité et don de température ou deomposition à travers la totalité du volume du manteau. En partiulier, la tomogra-phie sismique a montré par des études loalisées que si ertaines plaques plongeantesrestent bloquées un ertain temps dans la zone de transition entre le manteau su-périeur et inférieur (Fukao et al., 1992; Van der Hilst et al., 1997), plusieurs d'entreelles passent ette barrière des 660 km. En revanhe, la limite de résolution spa-tiale de es modèles tomographiques permet di�ilement la mise en évidene deourants asendants, bien que des e�orts aient été aomplis (Montelli et al., 2004).En ontrepartie, les modèles sismiques anisotropes onstruits à partir des ondes desurfae mettent bien en évidene un exès d'anisotropie vertiale sous les dorsales(Montagner et Tanimoto, 1991), qui semble témoigner de la présene d'un ourantasendant dans le manteau supérieur. La rétention des slabs à 660 km peut être en-gendrée par des hangements de la struture ristalline (hangement de phase) quiproduisent de fortes augmentations de densité et potentiellement une augmentationde la visosité. Les variations latérales de la profondeur du hangement de phase,dues à des di�érenes de température ou de omposition, sont à l'origine d'anomaliesde densité qui empêhent la pénétration des slabs (par exemple Takley, 2012, pourune synthèse réente).La géohimie et la pétrologie du manteau apportent également des ontraintesimportantes sur la dynamique du manteau (notamment sur la profondeur de fusion)à travers l'analyse des magmas atteignant la surfae au niveau des rides oéaniques,des îles oéaniques, des larges provines ignées et des ars de subdution. L'analysedes rapports en éléments himiques qui aratérisent les basaltes produits au niveaudes dorsales oéaniques (MORBs) et eux des points hauds (OIB) implique la né-



2.2 Soures d'énergie, observations et onvetion sur les planètes 81essité d'avoir au moins deux réservoirs soures des magmas distints, onduisant àl'hypothèse d'une onvetion dans deux ouhes séparées (le manteau supérieur etle manteau inférieur, par exemple Jaobsen et Wasserburg, 1979). Ces observationsgéohimiques ont longtemps semblé être en opposition ave les évidenes géophy-siques de onvetion globale mise en évidene par la pénétration des slabs dans lemanteau inférieur (Van der Hilst et al., 1997, par exemple).Dans la vision atuelle, sismologie et géohimie s'aordent à dire qu'il est pos-sible que la onvetion dans le manteau terrestre (au moins) puisse se faire dansdeux ouhes séparées par une transition qui n'est ependant pas omplètementimperméable. À 660 km de profondeur, les slabs pénètrent loalement et par in-termittene dans le manteau inférieur. Le manteau profond ontient des piles dematériel subduit ou de matériel primitif (ristallisation d'un oéan magmatique,subdution de roûte primitive, liquide primitif enrihi en éléments inompatibles,voir par exemple Takley (2012)). Ces piles thermo-himiques représentent un vo-lume de quelque pour-ents du volume du manteau et se situent vraisemblablementsous le Pai�que et sous le ontinent Afriain (Lassak et al., 2010). Le leteur inté-ressé pourra se reporter à la synthèse de Takley (2012) à propos de la dynamiqueet de l'évolution du manteau profond et de manière générale à Berovii (2007) et àTakley (2008) au sujet de l'observation de la onvetion.Observables et hypothèses de onvetion dans les orps du Système So-laire - Nous l'avons ompris, sur Terre, la preuve de la onvetion mantellique faitintervenir la notion de tetonique des plaques qui se manifeste par les struturesatives de grande éhelle que sont les dorsales et les zones de subdution. Sur lesautres planètes telluriques, ertaines formations s'en approhent et des struturessimilaires se retrouvent sur ertains satellites des planètes géantes (omme les rideset les bombements topographiques d'Europe, satellite de Jupiter, ou les geysers dup�le sud d'Enelade, satellite de Saturne).En l'absene d'observations de tetonique des plaques et surtout de données sis-mologiques, les hypothèses de onvetion mantellique sur les autres planètes sontprinipalement fondées sur notre onnaissane des transferts de haleur au sein desorps. Compte tenu des soures de haleur évoquées préédemment (ommunes àtoutes les planètes), la onvetion étant le méanisme le plus e�ae pour l'évaua-tion de ette haleur, il est fort probable que e proessus intervienne durant l'histoirethermique d'une planète. L'une des preuves les plus évidentes d'une onvetion dansle manteau (présente ou passée), pourrait être la présene d'un volanisme de surfaeimportant (par exemple Olympus Mons sur Mars ou Maat Mons sur Vénus).



82 Chapitre 2 : Convetion mantellique et déformation de la lithosphèreMars apparaît tetoniquement et volaniquement mort aujourd'hui. Cependant,le volanisme intense durant l'histoire réente de Mars soutient l'hypothèse d'uneonvetion (au moins passée). De plus, la forme des anomalies magnétiques réma-nentes on�nées dans l'hémisphère Sud ave des inversions de polarité symétriquesne sont pas sans rappeler elles qui se situent au niveau des dorsales terrestres, etreprésentent une expliation possible à la présene d'un régime de tetonique desplaques (passé) et don de onvetion dans le manteau (par exemple Connerneyet al., 2005).La dihotomie martienne a d'abord été expliquée par une soure endogénique quisuggère que la roûte de l'hémisphère Nord ait été aminie totalement ou partielle-ment par des proessus de onvetion mantellique (Smith et al., 1999b). À l'inverse,Zhong et al. (2008) et Keller et Takley (2009) proposent qu'une onvetion de de-gré 1 soit à l'origine de la formation de la roûte plus épaisse dans l'hémisphère Sud(grâe à un modèle 3D sphérique de onvetion dans un �uide ayant une visositéstrati�ée). Comme il a déjà été évoqué dans la Setion préédente, l'arétion, la dés-intégration des isotopes radioatifs de ourte période et la formation du noyau sontà l'origine de la réation d'un oéan magmatique plus ou moins profond. La remo-bilisation de et oéan par des proessus de mélange puis sa ristallisation peuventégalement être à l'origine de la roûte (Elkins-Tanton et al., 2005). Nous reviendronssur es proessus liés à l'évolution thermique par la suite.Certains auteurs suggèrent également que le d�me de Tharsis soit le résultatd'un panahe mantellique atuel (Shubert et al., 2001; Zuber, 2001) ou passé (parexemple Lowry et Zhong, 2003; Zhong et Roberts, 2003). De plus, Zhong (2008);�rámek et Zhong (2010, 2012) utilisent un modèle 3D sphérique et expliquent à lafois la présene de Tharsis et la dihotomie en invoquant également une onvetionde degré 1 assoiée à une rotation de la lithosphère et à des variations latéralesd'épaisseur de ette dernière.La répartition des altitudes sur Vénus et la datation de sa surfae semblentindiquer un resurfaçage global de la planète il y a environ 500 Ma (par exempleShaber et al., 1992), qui pourrait témoigner de l'existene de la onvetion surVénus dans un régime partiulier (que nous aborderons dans la Setion 2.4).De plus, la orrélation signi�ative entre la topographie et le géoïde aux bas de-grés, assoiée à une admittane relativement élevée semblent indiquer qu'une partiesigni�ative de la topographie a une origine dynamique (Simons et al., 1997; Paueret al., 2006).En utilisant un modèle d'évolution thermique, Phillips (1994), Kuinskas et Tur-otte (1994) puis Solomatov et Moresi (1996) ont attribué un aminissement de la



2.3 Mars 83lithosphère thermique responsable des bombements sous les strutures volaniquesà une onvetion ave un large ontraste de visosité dans le manteau de Vénus.Contrairement aux études préédentes, Orth et Solomatov (2011) ne onsidèrent pasa priori de méanismes de ompensation des reliefs pour interpréter la topographieen terme d'épaisseur de la lithosphère. Les résultats de leur modèle de ouverle àl'équilibre isostatique les onduisent à préférer une lithosphère beauoup plus épaisse(aux alentours de 600 km) pour expliquer la topographie dynamique assoiée à laonvetion dans le manteau.Les oronae à la surfae de Vénus ont été apparentés aux zones de subdutionterrestres (par exemple Sandwell et Shubert, 1992), et don à une tetonique desplaques possible, ou à la remontée d'un panahe mantellique (Smrekar et Stofan,1999) et pourraient don être les observables d'une onvetion sur Vénus.
2.3 MarsUn problème fondamental dans l'évolution thermique de Mars onerne le tempsde formation et l'origine de la dihotomie rustale. Bien que la dihotomie rustalesoit onsidérée omme une des plus vieilles strutures martiennes, l'instant préis desa formation est enore largement débattu. Les premières études sur les struturestetoniques assoiées à la dihotomie suggèrent un âge prohe de 3,7 Ga (MGill etDimitriou, 1990). Des études plus réentes proposent une formation de la dihotomieplus anienne (<3,9 Ga) (Nimmo et Tanaka, 2005, par exemple). Solomon et al.(2005) évoquent également une formation de la roûte et de la dihotomie dans lespremiers 50 Ma après la formation du Système Solaire.La dihotomie martienne a d'abord été expliquée par des proessus endogéniquesassoiés (1) à une phase de tetonique des plaques (Sleep, 1994), (2) à l'évolutiond'un oéan magmatique primitif (Hess et Parmentier, 2001; Elkins-Tanton et al.,2003, 2005) ou (3) à un épisode de onvetion de degré 1 (Zhong et Zuber, 2001;Keller et Takley, 2009).(1) Sleep (1994) a proposé que les terrains de l'hémisphère Nord et le d�me deTharsis aient été réés de la même manière que le planher oéanique terrestre etqu'une haîne d'ar volanique (don dans un ontexte de tetonique des plaques).(2) La ristallisation hétérogène de l'oéan magmatique onduit à une strati�a-tion instable. Le manteau solide instable se mélange par phénomènes d'avalanhes,les éléments les plus denses alors près de la surfae se retrouvent en profondeur et leséléments les plus légers remontent vers la surfae subissant une fusion adiabatiqueà l'origine de la roûte primitive (Elkins-Tanton et al., 2005). L'altitude plus basse



84 Chapitre 2 : Convetion mantellique et déformation de la lithosphèredes terrains du Nord orrespond à une fusion plus profonde des éléments asendantset à un volume de produit de fusion deux fois moins important que dans le as del'hémisphère Sud (Hess et Parmentier, 2001; Elkins-Tanton et al., 2005).(3) Un épisode de onvetion mantellique de grande longueur d'onde après lasolidi�ation de l'oéan magmatique primitif, dans le ontexte d'une visosité strati-�ée a été avané pour la formation de la dihotomie rustale (par exemple Zhong etZuber, 2001; Roberts et Zhong, 2006). Le temps néessaire au développement d'uneonvetion de degré 1 se situe entre 100 Ma et plusieurs entaines de millions d'an-nées et reste ohérent ave la plupart des hypothèses formulées à propos de la duréede formation de la dihotomie (Roberts et Zhong, 2006; Keller et Takley, 2009).Il existe une hypothèse alternative, exogénique ette fois, qui propose que ladihotomie martienne soit le résultat d'un bombardement de la planète qui auraitexavé l'intégralité de l'hémisphère Nord (Andrews-Hanna et al., 2008; Marinovaet al., 2008; Nimmo et al., 2008). Cette théorie est toutefois en désaord aveles observations de la sonde MGS dont l'interprétation onduit à des variationsgraduelles de la topographie (Smith et al., 1999b) et de l'épaisseur de roûte (Zuberet al., 2000) d'un p�le à l'autre de Mars.L'épaisseur atuelle de la roûte est plus ou moins bien ontrainte et les estima-tions proposent une gamme variable de 40 à 150 km. La borne inférieure orrespondà l'inversion des données de topographie et de gravité en supposant un mode deompensation partiulier (voir Setion 1.3.2.3) et la valeur supérieure provient desmodèles de struture interne fondés sur le moment d'inertie et la himie des SNC(Sohl et Spohn, 1997; Sohl et al., 2005). Les résultats des modèles thermohimiquesd'évolution de la roûte proposent qu'elle se soit formée dans les premiers milliardd'années pour atteindre plusieurs dizaines de kilomètre (Spohn, 1991; Breuer et al.,1993; Hauk et Phillips, 2002; Breuer et Spohn, 2003, 2006) ou quelques entainesde kilomètres (Weizman et al., 2001).Les sénarios proposés pour la formation de la dihotomie ont des impliationsimportantes sur l'évolution thermique de Mars, en partiulier son évolution primi-tive. Aujourd'hui et sans doute les quatre derniers millions d'années, Mars est dansun régime de onvetion de type ouverle stagnant. Les premiers quelques millionsd'années restent ependant inertains et on ne sait pas si une période de tetoniquedes plaques qui a évoluée vers un régime de plaque unique a existé sur Mars ou sielle a toujours été dans un régime de ouverle rigide.En supposant un régime de onvetion de ouverle stagnant durant toute l'his-toire de Mars, la plupart des modèles montrent un refroidissement ontinu de l'in-térieur. Hauk et Phillips (2002) suggèrent que seul un manteau hydraté ave unetempérature initiale de 1700 K est en adéquation ave la formation d'une roûte du-



2.3 Mars 85rant les premiers millions d'années. Au ontraire, Breuer et Spohn (2006) suggèrentqu'un manteau anhydre est également ompatible ave l'évolution rustale supposéesi la température initiale du manteau après la formation du noyau est su�sammentélevée et si la formation de la roûte primitive est ontemporaine de elle du noyau.En s'appuyant sur une température moyenne du manteau inférieure à elle du soli-dus, es modèles d'évolution suggèrent que la formation de la roûte s'est arrêtée il yenviron 3,5 milliards d'années. Les épaisseurs élastiques de la lithosphère assoiées àla �n du Noahien (3,5 Ga) semblent en aord ave un manteau préférentiellementanhydre (Grott et Breuer, 2008, 2010). Aujourd'hui, la température supposée dumanteau martien peut atteindre 1900-2100 K (Breuer et Spohn, 2003) et les mo-dèles réents qui onsidèrent un ouverle stagnant parviennent à une lithosphèrethermique de 350 à 450 km d'épaisseur (Grasset et Parmentier, 1998; Reese et al.,1998; Redmond et King, 2004; Breuer et Spohn, 2006).Un épisode primitif de tetonique des plaques sur Mars impliquerait un refroidis-sement plus e�ae de l'intérieur pendant les 100 premiers millions d'années. Dèsque la tetonique des plaques esse, le transfert de la haleur devient insu�sant etl'intérieur se réhau�e dans un premier temps puis se refroidit de nouveau jusqu'àatteindre la température atuelle, qui ne di�ère pas des températures obtenues enrégime de ouverle stagnant permanent (Breuer et Spohn, 2003). L'augmentationde température entraîne également une diminution de l'épaisseur de la lithosphèreélastique après la essation de l'épisode tetonique et pendant une longue périodede l'évolution martienne. Bien qu'un épisode primitif de tetonique des plaques surMars ne puisse pas être dé�nitivement exlu, il est di�ile de réonilier les résul-tats d'un tel modèle ave les résultats de l'inversion des hamps de topographie et degravité (par exemple Zuber et al., 2000; MGovern et al., 2004) en terme de taux deprodution rustale, d'évolution de la lithosphère et de mise en plae d'une dynamo(Breuer et Spohn, 2003).L'évolution de l'épaisseur élastique de la lithosphère dérivée de l'analyse de latopographie et de la gravité se aratérise par une augmentation rapide durant leNoahien (jusqu'à 3,5 Ga), puis par une augmentation plus modérée jusqu'à au-jourd'hui (Zuber et al., 2000; MGovern et al., 2004, par exemple). Cette tendanegénérale est on�rmée par les modèles d'évolution thermique (Breuer et al., 1993;Breuer et Spohn, 2003, 2006) qui étudient l'évolution de la roûte, qui onsidèrentun régime de ouverle stagnant tout au long de l'histoire de Mars et qui suggèrent(1) une augmentation rapide de l'épaisseur de la lithosphère durant les premièresentaines de millions d'années puis (2) une augmentation plus lente jusqu'à aujour-d'hui. Si l'on onsidère que la lithosphère élastique est limitée par l'isotherme 1050K, on atteint des valeurs de quelques kilomètres à une entaine de kilomètres durant



86 Chapitre 2 : Convetion mantellique et déformation de la lithosphèreles premières entaines de millions d'années puis 130 à 200 km aujourd'hui (Breueret Moore, 2007). Les épaisseurs élastiques de lithosphère de moins de 16 km pro-posées par ertaines études de la topographie et du hamp de gravité (f. Setion1.3.2.3) sont di�ilement expliables à moins que les strutures onernées ne datentdu Noahien inférieur (>4Ga). En partiulier, l'analyse de la topographie dans larégion de Thaumasia (Grott et al., 2005, 2007), ave des formations datées de latransition entre le Noahien et l'Hespérien (3,5 Ga), suggère une épaisseur élastiquede la lithosphère de 12 km, inompatible ave l'épaississement rapide proposé parles modèles thermiques préédents.Les longues périodes de volanisme à l'origine de Tharsis ou d'Elysium peuventêtre expliquées par des panahes stables, durables et peu nombreux ave des tempé-ratures relativement élevées par rapport au manteau environnant (par exemple Liet Kiefer, 2007; Kiefer et Li, 2009; Grott et Breuer, 2010). Cette ativité volaniquepartiulière ainsi que la orrélation entre la topographie assoiée et les anomalies duhamp de gravité sous-entendent un lien fort ave les proessus profonds du man-teau et la onvetion invoquée est une onvetion de faible degré (Shubert et al.,1990; Harder et Christensen, 1996). Cependant, ertains auteurs proposent à justetitre que Tharsis ne soit supporté dynamiquement que partiellement ou pas du tout(Zhong, 2002; Lowry et Zhong, 2003; Zhong et Roberts, 2003; Roberts et Zhong,2004).Le premier méanisme possible de génération de tels panahes fait intervenir destransitions de phases endothermiques et exothermiques. Ces transitions de phasesonstituent des barrières thermiques qui tendent à limiter le nombre de panaheshauds (Shubert et al., 1990). Ces strutures sont observées aussi bien en modélisa-tion numérique 2D (Weinstein, 1995) qu'en 3D (Harder et Christensen, 1996; Harder,1998; Breuer et al., 1998; Harder, 2000; Roberts et Zhong, 2006; Zhong et al., 2008;Keller et Takley, 2009). La rédution du nombre de panahes la plus e�ae s'ob-tient en présene d'une ouhe de perovskite prohe de la CMB (ouhe présentet�t dans l'histoire thermique de Mars, lorsqu'elle était enore haude : Breuer et al.,1998). La présene de ette ouhe de perovskite dépend de la taille du noyau impo-sée par sa onentration en soufre (Harder, 1998). Harder et Christensen (1996) ontdémontré qu'une ouhe de perovskite de 120 km d'épaisseur onduit à un panaheunique responsable d'une partie de l'anomalie de géoïde (10%) et d'une ontraintetetonique prohe de elle qui est observée à la surfae de Mars. Cependant, ertainsmodèles inluant des hangements de phases ainsi qu'une rhéologie dépendante de latempérature et de la pression n'aboutissent pas à la formation d'un panahe unique(Roberts et Zhong, 2004, 2006).Le seond méanisme est elui de la formation d'un panahe induit par un impat



2.3 Mars 87météoritique également à l'origine de la dihotomie rustale (Lingenfelter et Shu-bert, 1973; Wise et al., 1979; Reese et al., 2004). Cette hypothèse est à l'opposé deelle de Zhong et al. (2008), �rámek et Zhong (2010) et �rámek et Zhong (2012) quienvisagent la formation de es deux strutures remarquables de Mars par la présened'un panahe dont l'origine provient d'une strati�ation du manteau.Deux autres méanismes ont été proposés pour l'obtention d'une onvetion defaible degré. D'abord, la présene d'une roûte plus épaisse dans l'hémisphère Sudonduit à des températures plus élevées à l'interfae roûte/manteau et à un �ux dehaleur ondutif plus faible en surfae. Cette ondition thermique loalisée onduità la formation d'un bombement important sous la roûte épaissie, assoié à un pa-nahe unique dans la modélisation analogique de Wenzel et al. (2004). Ce résultatintéressant amène la question suivante : la dihotomie rustale a-t-elle été réée parun panahe unique ou est-elle responsable de la formation de e panahe ? Ensuite,Shubert et al. (1990) proposent qu'un hau�age par la base plut�t que par désinté-gration radioatif (hau�age volumique) soit plus propie au développement d'uneonvetion de grande longueur d'onde dans le manteau. Cette hypothèse fut large-ment remise en question par Redmond et King (2004) qui obtiennent un panaheunique même ave un taux de hau�age par désintégration de 88% mais un nombrede Rayleigh de 106 et une loi de visosité fortement dépendante de la température.Une alternative à la formation de produit de fusion par des panahes durablessous les régions volaniques a été proposée par Shumaher et Breuer (2006). Unefois que la struture prinipale des larges provines volaniques fut établi, les va-riations latérales d'épaisseur de la roûte ont permis une fusion ontinuelle sous esrégions épaissies et peut expliquer la durabilité et le volanisme réent de Tharsiset d'Elysium. Grott et Breuer (2009) ont également proposé la ombinaison entreette fusion ontinuelle et la présene d'un panahe sous es strutures volaniques.La mise en plae d'une dynamo, qui a suivi la formation du noyau pendantles stades primitifs de Mars (qui durera 15 millions d'années - par exemple Kleineet al., 2002) est largement soutenue par la déouverte et l'étude de l'aimantationrémanente de la roûte martienne (Auña et al., 1999; Connerney et al., 2004). Plu-sieurs modèles se sont suédés dans l'étude de l'histoire du noyau martien maisil semble relativement lair que son évolution soit fortement dépendante de sa te-neur en soufre (Shubert et al., 2001). L'hémisphère sud semble avoir aquis sonaimantation durant les premiers millions d'années de l'évolution de Mars (Nimmoet Tanaka, 2005) et la dynamo responsable a été maintenue pendant peut être 500millions d'années. Après ette période, Mars peut s'être refroidit su�samment pourune essation omplète de la dynamo ou pour que le manteau ne puisse plus produiredes laves ayant enregistré le hamp magnétique existant (par exemple Auña et al.,



88 Chapitre 2 : Convetion mantellique et déformation de la lithosphère1999). L'absene d'aimantation rustale près des larges impats tels qu'Argyre ouHellas laisse penser à une essation d'ativité de la dynamo il y a 4 milliards d'an-nées (Auña et al., 1999). L'évidene de la mise en plae de la dynamo t�t dansl'histoire de Mars reçoit le soutien de la plupart des modèles d'évolution thermiquequi onsidèrent l'histoire du hamp magnétique (par exemple Shubert et Spohn,1990; Hauk et Phillips, 2002; Breuer et Spohn, 2003, 2006).Pour onlure, je pense qu'il est important de nuaner la néessité absolue d'uneonvetion de faible degré pour expliquer la domination des faibles degrés sur lesstrutures de topographie ou de géoïde. En présene d'une lithosphère épaisse, seulsles panahes les plus puissants formeront une topographie en surfae (topographiedynamique et/ou formation volanique). Les panahes plus faibles n'auront que peud'impat sur la topographie de surfae mais l'anomalie de densité assoiée et ladéformation des interfaes plus profondes qu'ils réent devraient être visibles sur lesignal du géoïde. Si maintenant on onsidère une partie élastique de la lithosphère(qui semble relativement épaisse sur Mars, f Setion 1.3.2.3), la topographie rééepar es panahes de faible ampleur peut être totalement relaxée et omplètementinvisible sur le signal topographique de surfae. Seule l'anomalie de densité peut êtrevisible sur le géoïde mais elle peut être également très faible ar loin de la surfae.De façon synthétique, une topographie dominée par un faible degré n'élimine pasdé�nitivement la possibilité d'une onvetion de degré plus élevé.2.4 VénusLe ontr�le de l'évolution thermique du manteau de Vénus par la onvetionommene il y a à peu près 4,5 milliards d'années (Shubert et al., 2001). Les phé-nomènes préédents de refroidissement, de di�éreniation et de démarrage de laonvetion sont don de ourte durée en omparaison de l'évolution omplète dela planète (Solomatov et Stevenson, 1993). Sur Vénus, la distribution des ratèresd'impat onduit à une datation de la surfae entre 300 Ma et 1 Ga, e qui laissepenser qu'un évènement majeur a renouvelé l'intégralité de la surfae (Shaber et al.,1992; Phillips et al., 1994; Stofan et al., 2005). Cet évènement aurait duré environ100 Ma (Strom et al., 1994). L'absene de tetonique des plaques sur Vénus et lapossibilité de resurfaçage global de la surfae aboutissent à la proposition de troismodèles d'évolution thermique sur Vénus.Le premier modèle est fondé sur un équilibre thermique quasi-statique entre laquantité de haleur produite (par la désintégration radioative et par le refroidis-sement séulaire de la planète) et la quantité de haleur évauée en surfae. Enonsidérant la même quantité d'éléments radioatifs que sur la Terre, en suppo-



2.4 Vénus 89sant un gradient thermique ondutif linéaire assoié à un ontraste de températurede 850 K à travers la lithosphère, ette dernière présente une épaisseur de 45 km(Shubert et al., 1997). Sans la subdution de lithosphère froide (sans tetonique desplaques), la di�érene de température entre les matériaux asendants et desendantsdoit être moins importante que sur Terre. En revanhe, la quantité de haleur à éva-uer étant identique, le nombre de Rayleigh assoié à la onvetion doit être plusélevé et la visosité moyenne doit être onsidérablement plus faible que sur Terre.Shubert et al. (2001) proposent alors deux méanismes d'évauation de la haleur :la présene de panahes et la délamination de la lithosphère. La topographie et lesanomalies de gravité assoiées ont été attribuées à de tels panahes par de nombreuxauteurs (f. Setion 1.4.2.3). Cependant, la quantité de haleur totale à évauer surVénus (QV =2,9·1013 W) implique la présene de 80 panahes de la taille d'Ha-waii. En présene d'une lithosphère de 45 km, es panahes devraient être visiblesen surfae, e qui n'est pas le as (Shubert et al., 1997). Le deuxième méanismed'évauation de la haleur proposé est elui de la délamination de la lithosphère.L'équilibre thermique entre la quantité de haleur évauée par e méanisme et ellequi est disponible entraîne une délamination omplète de la lithosphère tous les 19Ma (au maximum), très loin des estimations du dernier épisode de resurfaçage globalsupposé il y a 500 millions d'années (Stofan et al., 2005).Le deuxième modèle est elui de la planète di�éreniée qui propose que la ma-jeure partie des éléments radioatifs soit onentrée dans la roûte et que la haleurproduite soit évauée par ondution à la surfae. Shubert et al. (1997) proposentun modèle de ondution pure où les soures de haleur sont prohes de la surfae.Ce modèle respete une onentration en éléments radioatifs identique à elle dela Terre et qui maintient une température mantellique sous le solidus ainsi que des�ux de haleur ompatibles ave les observations de surfae. Il requiert ependantde fortes hypothèses de base : (1) un transfert quasi-omplet des éléments radioa-tifs vers la roûte, (2) un refroidissement séulaire de Vénus négligeable et (3) uneonentration uniforme en éléments radioatifs au sein de la roûte. Si e modèleest valide, la roûte vénusienne s'est épaissie au ours du temps ave très peu dereylage rustal. Dans e sénario, le manteau est systématiquement appauvrit enéléments radioatifs, réduisant ainsi leur quantité dans les prinipales soures vola-niques et réduisant don le volanisme.En�n, le troisième modèle, qui semble le plus plausible, est le modèle atastro-phique selon lequel la haleur évauée n'est pas à l'équilibre ave les soures radioa-tives et le refroidissement séulaire. Ce modèle implique un renouvellement intégral



90 Chapitre 2 : Convetion mantellique et déformation de la lithosphèrede la lithosphère il y a 500 Ma (Stofan et al., 2005). Plusieurs modèles alternatifsont été proposé pour le resurfaçage de Vénus et on en distingue deux groupes : lesmodèles de resurfaçage tetonique et les modèles de resurfaçage magmatique.Dans les modèles de resurfaçage tetonique, le méanisme invoqué pour le renou-vellement de la surfae est un reylage singulier ou épisodique des ouhes de lasurfae de Vénus. Turotte (1993) propose que le renouvellement de la surfae repré-sente un épisode brutal de tetonique des plaques durant lequel l'essentiel, voire latotalité de la lithosphère épaisse plonge dans le manteau profond sous l'e�et de sonpropre poids, laissant plae à une nouvelle lithosphère qui s'épaissit par ondution.Tant que le ouverle s'épaissit, sa �ottabilité diminue, jusqu'à e qu'il devienne denouveau enlin à rentrer en subdution et onduise à un nouveau resurfaçage intégralde la surfae (Turotte, 1993; Weinstein, 1996). Solomatov et Moresi (1996), Fowleret O'Brien (1996) et Moresi et Solomatov (1998) on�rment la possibilité d'un telphénomène à partir d'un régime de onvetion de type ouverle stagnant en onsidé-rant le omportement fragile du ouverle. L'apparition de e omportement fragilesuggère une ontrainte issue de la onvetion du manteau plus faible que dans leas terrestre, 'est à dire un hau�age radioatif plus important ou une lithosphèresigni�ativement plus épaisse (Moresi et Solomatov, 1998). Les oronae sont desstrutures partiulières que Sandwell et Shubert (1992) par exemple, ont interprétéomme les analogues des zones de subdution terrestres, preuves d'un resurfaçagetetonique au moins loal. Cependant, Smrekar et Stofan (1999) remettent sérieu-sement en question ette possibilité et proposent que les oronae se soient forméespréférentiellement au dessus de panahes asendants.Dans les modèles de resurfaçage magmatique, la surfae de Vénus est immobileet le resurfaçage s'aompli par un reouvrement magmatique :(1) Des instabilités périodiques dans une ouhe appauvrie sous la roûte pro-voquent un épisode de fusion globale (Parmentier et Hess, 1992; Herrik et Parmen-tier, 1994). Dans e sénario, la ompétition entre une strati�ation de ompositiondue à la formation de la roûte et la �ottabilité thermique peut être à l'origine demélanges épisodiques du manteau.(2) Le resurfaçage est assoié à une transition depuis une onvetion turbulentevers une onvetion quasi-statique à ause du refroidissement de la planète. Ce re-froidissement serait également à l'origine d'une diminution du nombre de Rayleigh(Arkani-Hamed et al., 1993).(3) Les modèles de resurfaçage magmatique invoquent également un hangementdans le mode de onvetion depuis une onvetion dans un manteau ave un faible



2.4 Vénus 91ontraste de visosité (Turotte, 1993; Shubert et al., 1997; Moresi et Solomatov,1998) vers une onvetion de type ouverle stagnant (Arkani-Hamed et al., 1993;Arkani-Hamed, 1994; Herrik, 1994; Solomatov et Moresi, 1996; Shubert et al., 1997;Reese et al., 1999). La rédution des ontraintes issues de la onvetion au ours dutemps peut avoir transformé la déformation dans le ouverle d'une déformationfragile (tetonique des plaques) à une déformation dutile (très peu ou pas de mou-vement de surfae). De longues périodes de onvetion de type ouverle stagnantsuivent e renouvellement magmatique de la surfae, s'aompagnant d'une augmen-tation de l'épaisseur de la lithosphère et de l'apparition éventuelle de onvetion depetite éhelle à la base de la lithosphère, (Parmentier et Hess, 1992; Shubert et al.,1997; Dubu�et et al., 2000; Solomatov et Moresi, 2000).(4) En�n, ertains modèles de resurfaçage magmatique invoquent un hangementde régime depuis une onvetion dans un manteau strati�é par la présene d'unetransition de phase endothermique spinelle-perovskite vers une onvetion globale.Ces hangements réurrents du régime de la onvetion sont à l'origine de réorgani-sations globales du manteau dont la dernière aurait eu lieu il y a 500 Ma (Steinbahet Yuen, 1992; Shubert et al., 1997). Cette réorganisation du manteau provoqueune augmentation de la température du manteau supérieur, à l'origine de sa fu-sion globale. De la même manière que pour le hangement de régime de onvetionévoqué préédemment, la transition dans le mode de onvetion préède de longuespériodes de onvetion de type ouverle stagnant, une augmentation de l'épaisseurde la lithosphère et l'apparition d'instabilités onvetives à la base de la lithosphère,(Parmentier et Hess, 1992; Shubert et al., 1997; Dubu�et et al., 2000; Solomatovet Moresi, 2000).Dans les modèles de resurfaçage magmatique de Reese et al. (1999), l'arrêt de laonvetion et de la fusion sur Vénus est dû à des températures initiales basses dansle manteau ainsi qu'à un épaississement de la ouhe ondutive. Plus réemment,Reese et al. (2007) proposent que la essation du resurfaçage magmatique soit lerésultat (1) d'une diminution de la température du manteau telle qu'elle devienneinférieure à la température du solidus, ou (2) d'un produit de fusion plus dense quine peut plus remonter vers la surfae ou en�n (3) d'un arrêt de la onvetion petiteéhelle et de l'épaississement du ouverle ondutif qui supprime la fusion.Les modèles orientés sur la présene de panahes onduisent à des épaisseursde la lithosphère qui di�èrent. Par exemple, Turotte (1993), Kuinskas et Turotte(1994), Phillips (1994), Solomatov et Moresi (1996) et Reese et al. (2007) aboutissentà une épaisseur préférentielle de la lithosphère entre 200 et 400 km (qui peut être



92 Chapitre 2 : Convetion mantellique et déformation de la lithosphèreaminit au-dessus des panahes pour atteindre 100 km) alors que Smrekar et Phil-lips (1991), Smrekar (1994), Shubert et al. (1994) et Nimmo et MKenzie (1996)proposent une épaisseur de la lithosphère plus prohe de 100 km. Fondés sur des mo-dèles de onvetion axisymmétrique dans un �uide isovisqueux, Nimmo et MKenzie(1996) proposent que l'épaisseur de la lithosphère ne peut pas être supérieure à 200km pour respeter les taux de prodution magmatique, les anomalies de gravité et latopographie assoiée (omme Smrekar et Parmentier, 1996). Réemment, l'étude deSmrekar et Sotin (2012) en inluant de large variations de visosité dans un modèle3D sphérique (Oedipe), proposent une épaisseur de la lithosphère dans les mêmesordres de grandeurs. Ces épaisseurs semblent en aord ave elles présentées par lesétudes fondées sur l'analyse de la topographie et de la gravité qui estiment une épais-seur de lithosphère entre 100 et 300 km (Smrekar et Phillips, 1991; Kiefer et Hager,1992; Smrekar, 1994; Phillips, 1994; MKenzie et Nimmo, 1997; Barnett et al., 2000;Vezolainen et al., 2004; Anderson et Smrekar, 2006).En plus de l'analyse des données de topographie et de gravité qui identi�ent9 régions suseptibles d'être liées à des panahes mantelliques (Stofan et al., 1995;Simons et al., 1997; Smrekar et Stofan, 1999; Anderson et Smrekar, 2006), les donnéesque prourent le spetromètre VIRTIS sur la sonde Venus Express révèlent que 3d'entres elles sont assoiées à une anomalie thermique d'émissivité (Smrekar et al.,2011) et don à une ativité relativement réente. En utilisant Oedipe, Smrekar etSotin (2012) obtiennent un nombre de panahes prohe de e que l'on peut attendresur Vénus lorsque le hau�age interne est négligé. Cependant, ils en obtiennenttrop ou plus du tout lorsqu'ils onsidèrent un hau�age interne mais ils onserventependant des épaisseurs de ouverle et des taux de fusion prohes de eux deVénus.L'absene d'une dynamo atuelle n'implique pas que Vénus n'a jamais eu dehamp magnétique intrinsèque bien que nous n'ayons auune preuve du ontrairenon plus. La température de surfae sur Vénus est prohe, voire supérieure à la tem-pérature de Curie des prinipaux matériaux onduteurs des planètes telluriques(exepté peut être la température de la roûte super�ielle). Don s'il existe unhamp rémanent rustal, onséquene de l'ativité d'une dynamo sur Vénus, il doitêtre faible (Breuer et Moore, 2007). Les modèles d'évolution thermique supposentqu'il y a eu un moment magnétique sur Vénus du même ordre de grandeur que sur laTerre, pendant les trois premiers milliards d'années de l'histoire de Vénus (Stevensonet al., 1983). Ces auteurs indiquent que le �ux de haleur du noyau déroit de façonmonotone ave le temps et il y a 1,5 milliards d'années (sans doute par manque desoures de haleur), la onvetion dans le noyau ne peut être maintenue et le hampmagnétique s'arrête. Un deuxième modèle (Arkani-Hamed, 1994) suggère que l'ab-



2.5 Transferts thermiques dans les manteaux planétaires 93sene de hamp magnétique est le résultat de la solidi�ation du noyau externe deVénus par un méanisme d'évauation de la haleur beauoup plus e�ae que surTerre. Un sénario alternatif suggère également que le hamp magnétique de Vénuss'est arrêté au moment de la transition entre le régime de tetonique des plaques etle régime de ouverle stagnant (Stevenson, 2002). En�n, Nimmo (2002b) proposequ'en l'absene de tetonique des plaques, le manteau ne peut pas se refroidir rapi-dement pour entraîner une onvetion dans le noyau et que la dynamo n'est jamaisapparue sur Vénus.2.5 Transferts thermiques dans les manteaux plané-tairesDepuis leur formation, les planètes perdent petit à petit la haleur aumuléeainsi que elle qu'elles produisent ontinuellement grâe aux di�érentes soures quenous avons expliité préédemment. Nous allons don préiser maintenant les mé-anismes d'évauation de la haleur qui onduisent à leur état atuel. Ils sont aunombre de trois : la ondution, la onvetion et la radiation. Le troisième étantnégligeable devant les deux autres, nous ne le onsidérerons pas ii.2.5.1 CondutionPour étudier les phénomènes de transfert thermique dans un �uide, une expé-riene simple onsiste à plaer un �uide dilatable entre deux plaques horizontalesdistantes de d et maintenues à des températures imposées T0 au sommet et T0 +∆Tà la base. Dans le régime le plus simple de transfert thermique, la haleur est trans-mise entre les deux plaques par ondution pure. L'éhange de haleur se fait sansdéplaement de matière, mais par une agitation moléulaire. Le �ux de haleur qcondest alors proportionnel au gradient de température ∇T et l'on érit :
qcond = −k∇T, (2.5)

k est la ondutivité thermique du �uide. Cette équation onduit à une évaluationinstantanée des �ux de haleur entrant et sortant d'un volume in�nitésimal. Enonsidérant k onstante, on obtient ainsi l'équation thermique suivante :
k∇

2T + ρH = 0, (2.6)ave ρ la masse volumique et H le taux de prodution de haleur par unité de masse.Puisque l'on parle de phénomène de transfert de haleur à l'éhelle de planètes depuis



94 Chapitre 2 : Convetion mantellique et déformation de la lithosphèreleur formation jusqu'à aujourd'hui, l'équation 2.6 peut être transformée pour prendreen ompte ette évolution temporelle. La apaité alori�que Cp, représente l'énergiequ'il est néessaire d'apporter à un élément de masse unitaire pour augmenter satempérature d'un degré. Don, une fration de matériau d'épaisseur dz requiert un�ux de haleur par unité de temps donné par ρCp
∂T
∂t

dz pour maintenir un hangementde température à un taux égal à ∂T/∂t. Don l'équation 2.6 devient :
ρCp

∂T

∂t
= k∇

2T + ρH , (2.7)soit,
∂T

∂t
= κ∇

2T +
H

Cp
, (2.8)où κ, la di�usivité thermique est égale à k/ρCp et t le temps. κ varie ave la naturedes milieux onsidérés et pour les siliates, κ est de l'ordre de 10−6 m2·s−1.2.5.2 ConvetionDans un as un peu plus omplexe, le refroidissement par la surfae d'un �uidehau�é par la base (ou par l'intérieur) induit un transfert de haleur impliquant desmouvements à l'intérieur du milieu onerné. À ause de la dilatation thermique, le�uide est alors plus dense en haut qu'en bas, situation d'autant plus instable que

∆T (di�érene de température entre la base et le sommet) est grande. Les foresde �ottabilité vont alors augmenter ave la température et quand elles deviennentsupérieures aux fores qui s'opposent au mouvement (dissipation visqueuse et ther-mique), la onvetion thermique s'engage. La mise en mouvement néessite don ledépassement d'un seuil.2.5.2.1 Équations de la onvetionLa desription de la dynamique du manteau repose sur les équations de la méa-nique des �uides. Au-delà d'un ertain formalisme mathématique, il est intéressantd'analyser les partiularités de la dynamique du �uide très visqueux qu'est le man-teau. Dans l'étude qui nous intéresse ii, l'approximation de Boussinesq est adoptée,'est à dire que les paramètres α, k, g et Cp sont onstants et indépendants de latempérature et de la pression. Les variations de masses volumiques dues à la tem-pérature sont assez faibles pour que l'on puisse les négliger, sauf dans l'équation deonservation de la quantité de mouvement où les termes faisant intervenir la massevolumique peuvent être importants. La variation de masse volumique, δρ, ne dé-pend alors que de la température et on onsidère : δρ = −ρ0α (T − T0), ave α ladi�usivité thermique. De plus, a�n de simpli�er les équations, dans l'optique d'unerésolution numérique simple et e�ae, on onsidérera un nombre de Prandtl in�ni



2.5 Transferts thermiques dans les manteaux planétaires 95(que nous développerons par la suite). La desription mathématique omplète duphénomène de onvetion est régi par les trois lois de onservation de la dynamiquedes �uides :
• L'équation de ontinuité ou de onservation de la masse :

∂ρ

∂t
+ ∇ · (ρv) = 0, (2.9)où v est la vitesse du �uide. Cette première équation dérit omment la massevolumique ρ varie au ours du temps de façon à satisfaire la onservation de la masselors du transport par un hamp de vitesse v. Dans le as d'un �uide inompressible(e qui est supposé ii), l'équation de onservation de la masse devient :
∇ · v = 0. (2.10)

• L'équation de onservation de la quantité de mouvement s'érit :
ρ
Dv

Dt
= ∇ · σ + δρg, (2.11)ave σ le tenseur des ontraintes liés au isaillement, g la gravité et D la dérivéepartiulaire telle que D

Dt
= ∂

∂t
+ v · ∇. La ontrainte σ peut être déomposée enune pression dynamique p′ et une partie déviatorique ∇ · τ de telle sorte que ∇ ·

σ = −∇p′ + ∇ · τ . En négligeant les termes inertiels et dans l'approximation deBoussinesq, l'équation de onservation de la quantité de mouvement (2.11) devient :
−∇p′ + ∇ · τ − ρ0α (T − T0)g = ρ

Dv

Dt
. (2.12)

• En�n, la troisième équation est elle de la onservation de l'énergie :
DT

Dt
= κ∇

2T +
H

Cp
, (2.13)En modélisation numérique, la résolution des équations de onservation (Équa-tions 2.10, 2.12 et 2.13) utilise leur forme adimensionnée. Le prinipe d'adimension-nement présente deux intérêts majeurs : (1) il permet de réduire la dynamique desvariables numériques par leur normalisation (il évite aux variables d'atteindre desvaleurs trop faibles ou trop élevées rendant la résolution numérique moins stable)et (2) il permet l'appliation du prinipe de similitude. La résolution des équationspeut être faite pour des orps de taille très di�érentes par exemple. Les fateursd'éhelle utilisés ii sont les suivants :� t = d2

κ
éhelle de temps di�usif.� d l'éhelle de longueur. On utilisera ii la taille de la ouhe onvetive.� ∆T = Tref − Tsurf ave Tref la température de référene (ii à la base de laouhe onvetive) et Tsurf la température de surfae.
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κCp∆T
le hau�age interne adimensionné.Les équations de onservation deviennent alors :

∇ · v = 0, (2.14)
∇ · η

[

∇v + (∇v)T
]

− ∇p′ + RaTγ = 0, (2.15)
∂T

∂t
+ v · ∇T − ∇

2T − H = 0, (2.16)ave γ un veteur radial unitaire et Ra le nombre de Rayleigh.2.5.2.2 Nombres aratéristiquesLe nombre de Rayleigh exprime la vigueur de la onvetion. La onvetion dé-marre lorsque la di�usion thermique et la visosité deviennent su�samment faiblesomparées à la fore de �ottabilité. Cet instant orrespond à une valeur seuil dunombre de Rayleigh que l'on appelle le nombre de Rayleigh ritique (Rac). Dans leas où la visosité varie, il y a plusieurs nombres de Rayleigh, selon l'endroit où onle alule. De façon générale, le nombre de Rayleigh s'exprime ainsi :
Ra =

αρ0g∆Td3

κη
, (2.17)ave ρ0 la masse volumique de référene.Dans le as d'un �uide dont la soure de haleur est interne, le nombre de Rayleighest un peu di�érent et on obtient le nombre de Rayleigh-Robert :

RaH =
αρ0Hgd5

kκη
. (2.18)Le nombre de Nusselt rend ompte de l'e�aité de la onvetion par rapport àla ondution. Ainsi, si qcond est le �ux de haleur di�usif que l'on aurait si on n'avaitque de la ondution et qsurf le �ux de haleur en surfae, le nombre de Nusselt estdé�ni omme :

Nu =
qsurf

qcond
. (2.19)Le rapport des temps aratéristiques de la di�usion thermique et de la di�u-sion de la quantité de mouvement introduit une nouvelle quantité adimensionnée, lenombre de Prandtl (Pr) :

Pr =
η

ρκ
=

ηCp

κ
. (2.20)Le nombre de Prandtl ompare la rapidité des phénomènes thermiques par rapportelle à des phénomènes dynamiques dans un �uide. Un nombre de Prandtl élevé



2.5 Transferts thermiques dans les manteaux planétaires 97indique que le pro�l de température dans le �uide sera fortement in�uené par lepro�l de vitesse. Un nombre de Prandtl faible (exemple : métaux liquides) indiqueque la ondution thermique est tellement rapide que le pro�l de vitesse a peud'e�et sur le pro�l de température. Dans le as d'un manteau siliaté, en supposant
ρ = 3300kg · m−3, η = 1021Pa · s et κ = 10−6m2 · s−1, on obtient Pr = 1023.2.5.2.3 Régimes de onvetionDans les manteaux planétaires, la visosité est fortement dépendante de la tem-pérature (et dans une moindre mesure de la pression, de la taille de grain, de lateneur en eau, ...). La onséquene majeure de ette dépendane en températureest l'apparition d'une région de forte visosité en surfae, où les températures sontrelativement basses. Cette ouhe de visosité élevée peut partiiper de façon trèslente et di�ile à la onvetion, on parle d'un ouverle mobile (ou sluggish lid) ouelle peut être omplètement "gelée" pour former un ouverle immobile (ouverlestagnant ou stagnant lid). La distintion entre les deux modes de onvetion de laouhe supérieure visqueuse dépend de l'amplitude du ontraste de visosité, donde la variation de température le long de la ouhe onvetive et du nombre deRayleigh. Il existe un troisième mode de onvetion dit à faible ontraste de viso-sité, similaire à une onvetion dans un �uide où la visosité ne dépend pas de latempérature.Comme je l'ai expliqué dans les setions 2.3 et 2.4 le régime de onvetion de typeouverle rigide est elui qui semble le plus représentatif de la onvetion réente surMars et Vénus. La di�érene ave le système de onvetion terrestre réside dans l'ap-parition de méanismes de déformation assants dans la lithosphère de ette dernière,permettant la rupture de e ouverle et la formation de plaques tetoniques.Les transitions entre les di�érents régimes de onvetion dépendent de la ondi-tion imposée sur le bord supérieur (rigide ou libre). Ainsi, dans le as d'une surfaerigide, les expérienes analogiques de Davaille et Jaupart (1993) ave des �uidesdont la visosité dépend de la température révèlent qu'un saut de visosité de 100entre la base et la surfae de leur boîte est su�sant pour passer d'un régime à faibleontraste de visosité à un régime de ouverle. En utilisant des modèles numériquesde onvetion 2D et 3D ave une ondition de surfae de bord rigide et un hau�ageinterne, Grasset et Parmentier (1998) ont montré que la transition entre le régimede faible ontraste de visosité et un régime de ouverle pouvait avoir lieu pour desnombres de Rayleigh relativement faibles (103 < Ra < 104). Ils on�rment égalementque ette transition peut apparaître dans un �uide ayant un ontraste de visositéfaible.Dans le as d'une ondition de surfae libre, les di�érents régimes peuvent être



98 Chapitre 2 : Convetion mantellique et déformation de la lithosphèredistingués en fontion du ontraste de visosité, du nombre de Rayleigh à la base dusystème et de la rhéologie imposée (newtonienne ou non-newtonienne) (en modéli-sation numérique 2D : Solomatov, 1995) (Figure 2.2). Dans le as d'une rhéologieNewtonienne, pour un rapport de visosité faible (rη < 103) et pour des nombres deRayleigh su�sants, la totalité de la ouhe supérieure froide est enline à partii-per au phénomène de onvetion (les vitesses sont non-nulles dans la ouhe limitesupérieure), on parle d'un régime à faible ontraste de visosité (Régime I de laFigure 2.2). Ce premier mode de onvetion est similaire à un mode de onve-tion où la visosité ne dépend pas de la température. Lorsque le ontraste augmente
(103 < rη < 104) la ouhe supérieure devient progressivement plus visqueuse et par-tiipe de moins en moins à la onvetion sous-jaente. Un régime de ouverle mobilese met en plae (Régime II de la Figure 2.2). Si le ontraste de visosité augmenteenore (rη > 104), la partie supérieure du système voit se développer un ouverlerigide qui ne partiipe plus du tout à la onvetion (Régime III de la Figure 2.2).Cependant, Deshamps (1997) suggère que la transition entre le régime transitoire etle régime de ouverle (ouverle stagnant) apparait pour un ontraste de visositéde 103 et un nombre de Rayleigh su�samment faible. Dans la même étude, lorsquele nombre de Rayleigh augmente, la transition entre es deux régimes de onvetionn'apparait que pour des ontrastes de visosité élevés. Dans le as d'une rhéologienon-Newtonienne, la même analyse peut être faite, les ontrastes de visosité nées-saires aux transitions de régimes de onvetion sont légèrement plus élevés (Figure2.2).En plus d'une dépendane au ontraste de visosité régissant l'ensemble de lazone onernée, les di�érents régimes de onvetion présentent des strutures delongueurs d'onde di�érentes (Shubert et al., 2001). La onvetion dans un régime defaible ontraste de visosité présente des strutures de longueur d'onde horizontaledu même ordre de grandeur que l'épaisseur onvetive. Le régime transitoire està l'origine de strutures onvetives de longueurs d'onde plus grandes. En�n, lerégime de ouverle rigide produit des longueurs d'onde horizontales plus petitesque l'épaisseur de la ouhe onvetive. La morphologie des strutures onvetivesdi�èrent également d'un régime de onvetion à un autre (Shubert et al., 2001).2.6 La modélisation numérique de la onvetion man-telliqueL'utilisation d'une géométrie 3D sphérique pour l'étude de la onvetion dansles planètes se passe de justi�ations par la nature même de tels objets. Néanmoins,l'utilisation de ette géométrie dans un ontexte réaliste de onvetion vigoureuse
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Fig. 2.2 � Régimes de onvetion dé�nis en fontion du nombre de Rayleigh à la basede la boîte (log10Ra1) et du ontraste de visosité (log10e
p) (Solomatov, 1995). I : lerégime de faible ontraste de visosité. II : Régime de ouverle mobile (ou sluggishregime) et III : le régime de ouverle stagnant (ou stagnant lid). À gauhe, as d'unerhéologie Newtonienne, les ontours en pointillés représentent le domaine d'étude deHansen et Yuen (1993), les tiretés elui de Christensen (1984) et le domaine entrait plein orrespond au domaine supposé pour le manteau terrestre. À droite, leas d'une rhéologie non-Newtonienne. Les arrés noirs représentent les résultats del'étude de Solomatov (1995) et les triangles représentent le omportement supposéd'un manteau terrestre onstitué d'olivine hydratée (triangle vide) ou d'olivine sèhe(triangle plein).



100 Chapitre 2 : Convetion mantellique et déformation de la lithosphèrese révèle oûteuse en temps de alul et d'autres géométries sont enore largementutilisées. Il est pourtant lair que la dynamique d'une planète est une dynamique 3Det que l'étude de la topographie dynamique, des anomalies de gravité et du géoïdene saurait s'a�ranhir de l'évaluation des anomalies de masses dans un domaine 3D.2.6.1 Modèles numériques 3D sphériquesLes équations de onservation requièrent généralement une résolution numériquepour trois raisons : (1) dans l'équation de onservation de l'énergie (Équation 2.13),l'expression de l'advetion à travers le ouplage entre la température T et la vitesse
v est non-linéaire, (2) la relation qui relie la ontrainte et le taux de déformationn'est pas linéaire et la visosité assoiée peut dépendre également de la ontrainteet du taux de déformation (e n'est pas le as ii) (3) Même pour l'éoulement d'un�uide ave une rhéologie linéaire, la variabilité spatiale de la visosité peut rendredi�ile une résolution analytique (Zhong et al., 2007).Dans le as d'un traitement expliite de l'évolution temporelle, les di�érentesétapes de résolution peuvent être résumées de la façon suivante : (1) pour un pas detemps donné, on résout les équations de onservation de la masse et de la quantitéde mouvement pour des hamps de �ottabilité et de visosité donnés (problèmeinstantané de l'éoulement de Stokes). (2) On alule la température du pas detemps suivant en résolvant l'équation de onservation de l'énergie en utilisant lenouveau hamp de vitesses. (3) On réitère e proessus à haque pas de temps enrevenant à haque fois à l'étape (1).L'une des di�ultés de résolution de es équations dans le domaine 3D sphé-riques réside dans la représentation des p�les. Une simple disrétisation de la sphèreselon des parallèles et des méridiens induit la réation de singularités aux p�les (leséléments retangulaires à l'équateur deviennent triangulaires aux p�les) (Figure 2.3).Les premiers programmes de onvetion 3D ont vu le jour dans les années 1980ave le programme de Glatzmaier (1988) utilisant la méthode spetrale pour la ré-solution des équations. Fondé sur la méthode des éléments �nis et une visositéonstante, le programme Terra de Baumgardner (1985) représente une petite révo-lution dans le monde de la modélisation numérique de la onvetion. Il utilise undéoupage iosaèdrique de la sphère (Figure 2.4a). Dix ans plus tard et sur la basedu programme préédent, Hsui et al. (1995) développent un programme en 3D sphé-rique ette fois-i ave une visosité variable. Dans les années 2000, Zhong et al.(2000) développent CITCOMs en 3D sphérique (Figure 2.4b), fondé sur le ode 2Dartésien de Moresi et Solomatov (1995) CITCOM. Plus réemment sont apparus :le ode de Yoshida et Kageyama (2006) utilisant la grille Ying-Yang (Kageyama etSato, 2004, Figure 2.4) et Oedipe de Choblet (2005) ave un maillage enore di�é-
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Fig. 2.3 � Représentation lassique du maillage d'une sphère selon méridiens etparallèles. On remarque la partiularité d'un tel maillage au niveau des p�les, lasurfae de haque maille diminue depuis l'équateur jusqu'au p�le, jusqu'à e que lesretangles de l'équateur deviennent des triangles aux p�les.rent de la sphère qui devient alors une sphère-ubique (et que nous allons développerpar la suite). Et en�n, le plus réent, le modèle GAIA de Huettig et Stemmer (2008)déoupe la sphère selon des ellules de Voronoi (Figure 2.4d).Tous es maillages s'a�ranhissent des problèmes de représentation des p�les. Ce-pendant, les maillages de type "Ying-Yang", elui de CITCOMs et Oedipe (ommenous le verrons par la suite) présentent l'inonvénient d'avoir des blos séparés,impliquant une disontinuité aux niveaux des frontières entre deux ellules et nées-sitant une interpolation. Le maillage ontinu des odes de Baumgardner (1985) etde Huettig et Stemmer (2008) permet de se défaire de la néessité d'interpolationet la résolution des équations se fait dans l'ensemble du domaine sphérique. En re-vanhe, e maillage ontinu ne permet pas la résolution numérique des équations surdi�érents proesseurs séparés ou pour un blo unique (réduisant le oût de alulomme le peuvent les programmes préédents).2.6.2 Oedipe : Outil d'Étude de la Dynamique Interne des Pla-nètes et de leur ÉvolutionOedipe est un programme érit en Fortran77 qui résout les équations de onser-vation de la dynamique des �uides à visosité variable, en 3D et dans une oquillesphérique. Comme son nom l'indique, il est dédié à l'étude de l'évolution des in-térieurs planétaires. Ce programme est entièrement parallélisé, utilise une méthodedes volumes �nis ainsi qu'une méthode multi-grille, mais sa partiularité (qui estaussi une di�ulté supplémentaire d'implémentation) réside dans un maillage fondésur la sphère-ubique.
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a) b)

c) d)

Fig. 2.4 � Représentation des di�érents maillages d'une sphère utilisés par les pro-grammes de modélisation de la dynamique des �uides. a) Maillage utilisé dans Terrapar Baumgardner (1985) puis Hsui et al. (1995) ave un déoupage en iosaèdres.b) Maillage du programme CITCOMs, déoupant la sphère en 12 blos ontenantdes ellules quasi-retangulaires (Zhong et al., 2000). ) Maillage en "Ying-Yang" deKageyama et Sato (2004) déoupant la sphère omme une balle de tennis (en deuxblos identiques). d) Maillage de GAIA utilisant les ellules de Voronoi (Huettig etStemmer, 2008).



2.6 La modélisation numérique de la onvetion mantellique 1032.6.2.1 Maillage et système de oordonnées 3DCe maillage singulier d'abord proposé par Ronhi et al. (1996) est obtenu parla projetion des faes d'un ube sur la surfae d'une sphère déoupant elle-i en6 blos parfaitement identiques (Figure 2.5). Le nouveau repère ainsi réé par laprojetion du ube sur la sphère n'est pas orthogonale puisque les grands erlesintereptent de manière orthogonal uniquement l'équateur (Figure 2.6), et on dé�nitles variables angulaires ξ et η, omprises entre −π/4 et π/4. Ce maillage est ensuiterépété à un rayon r − ∆r a�n de réer un ensemble de sphères onentriques demême disrétisation angulaire et séparées d'une distane radiale ∆r. Sauf indiationontraire, nos simulations utilisent un maillage de 64 ellules par blo dans haunedes diretions de l'espae soit un maillage total de 6 × 64 × 64 × 64.

Fig. 2.5 � Représentation du maillageomplet des six blos "ubiques".
Fig. 2.6 � Représentation de la proje-tion d'un ube sur la sphère ave le sys-tème de oordonnées r, ξ, η. Le pointM sur la sphère de rayon r est réfé-rené par les oordonnées angulaires ξet η assoiés à deux grands erles or-respondant. La région étudiée représen-tée par les lignes solides onstitue 1

6de la sphère. Elle est dé�nie par lesgammes suivantes de oordonnées pour
ξ et pour η : [−π

4
, π

4

] Les oordonnéesdu système artésien (x, y, z) sont éga-lement représentées omme référene.Ce maillage partiulier présente de nombreux avantages : (1) La première étantbien sûr de s'a�ranhir totalement des singularités p�laires préédemment dérites(Figure 2.3). (2) La grille physique dé�nie est assez prohe d'une grille uniforme



104 Chapitre 2 : Convetion mantellique et déformation de la lithosphère(Figure 2.5). Les éléments des bords de blos ne sont pas sensiblement di�érents deeux du entre du blo. (3) Par sa strite similarité d'un blo à l'autre, le modèleainsi dé�ni est parallélisable simplement. (4) D'un blo à l'autre, la forme généraledes équations de onservation est préservée.Par la projetion des faes du ube vers la sphère les oordonnées se omplexi�ent,on introduit alors des variables auxiliaires pour simpli�er la notation des opérateursdi�érentiels en fontion des nouvelles oordonnées, omme le proposent Ronhi et al.(1996) :
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2.6.2.2 Réériture des équations dans le système de oordonnées sphé-riquesLes équations de la dynamique des �uides (Équations 2.14 à 2.16) ave un nombrede Prandtl in�ni et en approximation de Boussinesq doivent être ré-érites dans lenouveau système de oordonnées de la sphère-ubique. Ainsi, l'équation de onser-vation de la masse après une projetion dans le nouveau système de oordonnéesdevient (f. Choblet et al., 2007) :
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2.6 La modélisation numérique de la onvetion mantellique 105ave V r, V ξ et V η les omposantes en oordonnées ontravariantes du veteur vi-tesse. Les omposants ontravariantes τ •• de la partie déviatorique du tenseur desontraintes s'érivent :
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,r, (2.26)
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. (2.31)En�n, le shéma d'advetion qui dérit l'équation de onservation de l'énergieest don :
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+ h. (2.32)Oedipe utilise la méthode des volumes �nis pour résoudre es équations. L'uti-lisation de ette méthode est motivée par la néessité d'évaluer des di�érentielleset elle est fondée sur la disrétisation loale des opérateurs de dérivation (gradient,rotationel, ...). Ainsi, la disrétisation des équations di�érentielles résulte de l'inté-gration de l'équation dans un volume de ontr�le ou une ellule de ontr�le ainsique de l'approximation des opérateurs di�érentiels d'ordre réduit aux frontières deellule. Vous trouverez en Annexe de e manusrit le détail de la disrétisation destrois équations de onservation dans une ellule d'Oedipe.2.6.2.3 Méthode multigrilleLa résolution des équations de onservation de la masse et du mouvement estdéouplée de la résolution de l'équation de onservation de l'énergie. De ette façon,le hamp de vitesse alulé au temps t est utilisé dans l'advetion de la haleur pour



106 Chapitre 2 : Convetion mantellique et déformation de la lithosphèrele alul du hamp de température au temps t + 1 omme évoqué en introdutionde la Setion 2.6.La résolution des équations de onservation de la masse et de la quantité demouvement utilise une méthode FAS-multigrille (Full Approximation Storage mul-tigrille). La méthode multigrille fontionne par la dé�nition du problème sur di�é-rentes éhelles : un système de plusieurs grilles qui sont liées les unes aux autrespar un noeud ommun. La solution progresse sur toutes les grilles en même tempsque haque grille élimine les erreurs à di�érentes éhelle. Il s'agit de lisser les plusgrandes longueurs d'onde de l'erreur (issue de l'approximation de la solution) surdes grilles grossières (moins outeuses en temps de alul) avant de transmettre lasolution ainsi approhée à une grille plus �ne (plus outeuse en temps de alul maisplus préise).La méthode de relaxation appliquée dans Oedipe, qui réduit l'erreur à haqueniveau ourant (haque taille de grille), est elle de Gauss-Seidel.Les opérateurs de transfert qui gèrent la restrition ou l'interpolation (passaged'une grille �ne à une grille plus grosse et inversement) sont linéaires. Les ylesutilisés dans Oedipe sont de type "V" (en référene aux allers-retours de la grille laplus grossière vers la plus �ne en passant par toutes les grilles intermédiaires).2.6.2.4 ParallélisationPuisque les 6 blos issus de la projetion des faes du ube vers la sphère sont par-faitement identiques, la parallélisation devient alors possible et failite la résolutiondu système par une répartition des tâhes sur plusieurs proesseurs. Ce déoupagepeut aussi intervenir au sein d'un seul blo. Ainsi sur haque blo, on désigne unnombre de proesseurs dans haune des trois diretions r, η, ξ. Oedipe utilise leslibrairies MPI (Message Passing Interfae) pour la gestion de la ommuniation desvariables sur les bords des 6 blos ou enore sur les bords virtuels réés par le dé-oupage d'un blo par plusieurs proesseurs.
2.7 Modélisation de la lithosphère élastique2.7.1 Le modèle de �exure élastique - approximation de ouhemineBien que la lithosphère ait un omportement rhéologique di�érent sur l'intégralitéde son épaisseur, il s'agit ii de se onentrer sur sa partie élastique. La plupartdes études qui ont été présentées dans le premier hapitre, et qui ont pour but de



2.7 Modélisation de la lithosphère élastique 107déterminer l'épaisseur élastique de la lithosphère sur les planètes, utilisent le modèlede �exure élastique par approximation de ouhe mine (Thin Elasti Shell).Ce modèle utilise la �exure de la lithosphère lorsqu'une harge est appliquée(en surfae ou en profondeur) pour aluler l'épaisseur de la plaque en �exion (quiorrespond à l'épaisseur élastique de la lithosphère - de). Inversement, onnaissantl'épaisseur élastique de la lithosphère ainsi que l'amplitude d'un relief, la méthoded'approximation de ouhe mine permet également de quanti�er le taux de soutiende e relief par �exure élastique. Ce onept est fondé sur deux approximationsfortes : ette plaque est onsidérée très �ne par rapport à sa longueur (de << L) etla profondeur qu'elle atteint après �exion est très faible (w << L).Une fois l'épaisseur élastique déterminée, on peut s'intéresser à la ompensationréée par ette partie élastique de la lithosphère. Par exemple, lorsqu'une ontraintevisqueuse assoiée à la onvetion dans le manteau est appliquée à la base d'unelithosphère élastique, seule une partie de ette ontrainte sera transmise en surfaepour réer une topographie, l'autre partie sera relaxée élastiquement. De la mêmemanière, une harge en surfae su�samment importante implique un soutien par�exure élastique de la lithosphère. Turotte et al. (1981) proposent de déterminer undegré de ompensation élastique en dé�nissant dans un premier temps le paramètrede rigidité d'une plaque lorsque la résistane à la �exure est négligée (τ) ainsi quele paramètre qui mesure la résistane de la plaque à la �exure (χ) :
τ =

Ede

R2g (ρm − ρc)
, (2.33)

χ =
D

R4g (ρm − ρc)
=

τ

12 (1 − ν2)

(

de

R

)2

, (2.34)ave E le module de Young, R le rayon de la plaque, ρm la masse volumique du man-teau, ρc la masse volumique de la roûte, D le module de rigidité et ν le oe�ientde Poisson. Ils obtiennent ensuite un degré de ompensation, sorte de oe�ientde �ltrage qui dépend du degré d'harmonique ℓ, des paramètres internes de la li-thosphère τ et χ et qui prend en ompte l'auto-gravitation (self-gravitation, quionsiste à onsidérer les perturbations du hamp de gravité par les anomalies demasses internes que nous disuterons dans le Chapitre 4) :
Cde

ℓ =

[

1 − 3ρm

(2ℓ + 1) ρ̄

] [

− 3ρm

(2ℓ + 1) ρ̄

+
χ
[

ℓ3 (ℓ + 1)3 − 4ℓ2 (ℓ + 1)2]

ℓ (ℓ + 1) − (1 − ν)

+
τ [ℓ (ℓ + 1) − 2] + ℓ (ℓ + 1) − (1 − ν)

ℓ (ℓ + 1) − (1 − ν)

]−1

, (2.35)



108 Chapitre 2 : Convetion mantellique et déformation de la lithosphèreave ρ̄ la masse volumique moyenne du orps onsidéré.C'est le oe�ient qui a été utilisé pour le alul de l'admittane théorique d'unrelief entièrement ompensé par �exure élastique (Setion 1.1.4.3). Si la lithosphèreest entièrement �exible : τ → 0 et χ → 0 alors Cde

ℓ → 1 et la ompensation orres-pond à une ompensation isostatique de type Airy. Au ontraire, si la lithosphère estentièrement rigide, τ → ∞ et χ → ∞ alors Cde

ℓ → 0 et il n'y a pas de ompensationpar des proessus lithosphériques (pour de plus amples détails le leteurs intéressépourra se reporter à Turotte et al., 1981 et Turotte et Shubert, 1982)
2.7.2 Modèle de déformation de la lithosphère élastiqueA�n de prendre en ompte la ompensation élastique d'un relief par la litho-sphère, j'ai onstruit un modèle de déformation élastique de la lithosphère. Ce pro-gramme est érit en Fortran77 et résout les équations de la déformation par uneméthode semi-spetrale, dans un domaine radialement disrétisé. L'élaboration dumodèle de déformation élastique de la lithosphère se dissoie en trois grands axes :� (1) Déomposition en harmoniques sphériques des grandeurs (σ et u) et desopérateurs mathématiques lassiques (∇, ∇· et ·er).� (2) Déomposition des équations de la déformation en harmoniques sphériqueset formation d'un système d'équations linéaires.� (3) Chaque ouhe du domaine réée par disrétisation radiale est aratériséepar un système de 6 équations linéaires de la forme : A ·x = b que l'on résoutpar la méthode du pivot de Gauss.La méthode spetrale présente l'avantage d'être beauoup plus préise que laméthode des di�érenes �nies. Même dans le as d'une résolution radiale �ne, ellereste très rentable en temps de alul. En revanhe, la méthode spetrale ne fon-tionne que dans le as de matériaux à propriétés onstantes (ou dépendantes dela profondeur mais dans une géométrie simple) et elle ne permet pas le traitementde problèmes de déformation dans le as d'une variation latérale de visosité pourétudier la déformation visqueuse ou visoélastique. La méthode spetrale est égale-ment moins aisément parallélisable à ause des fontions harmoniques sphériques quisont des fontions globales. Quoi qu'il en soit, la rapidité de résolution du systèmed'équations ne justi�e pas une parallélisation.



2.7 Modélisation de la lithosphère élastique 1092.7.2.1 Équations de la déformationLes équations gouvernant les petites déformations pour un orps élastique in-ompressible sont résolues en onsidérant ertaines approximations justi�ées soitpar les propriétés des intérieurs planétaires soit par les limites de la méthode spe-trale : le module de isaillement, l'aélération de gravité et l'épaisseur élastiquesont onstants et imposés a priori. Les équations de onservation de la masse, de laquantité de mouvement et de la rhéologie sont don :
∇ · u = 0, (2.36)

∇ · σ + ρg = 0, (2.37)
D = µ

(

∇u + ∇
T u
)

, (2.38)ave u le veteur déplaement, σ le tenseur des ontraintes, D la partie déviatoriquedu tenseur des ontraintes, µ le module de isaillement, ρ la masse volumique, gl'aélération de gravité et •T le transposé de •. Dans nos simulation, g est onsidéréonstant, il n'y a don pas lieu de le déomposer omme un veteur. Toutes les autresvariables σ, u ainsi que les opérateurs mathématiques ∇, les produits salaires,vetoriels et tensoriels sont réérits dans le domaine spetral.Contrairement à la topographie, la gravité et le géoïde qui sont des salaires(Setion 1.1.1), le déplaement u est un veteur, et la ontrainte déviatorique D estun tenseur. Ils s'expriment don tous les deux dans des bases d'harmoniques sphé-riques di�érentes de Yℓm (θ, ϕ), la fontion harmonique sphérique salaire. On dis-tingue alors deux fontions harmoniques sphériques supplémentaires : les fontionsharmoniques sphériques vetorielles Y k
ℓm et les fontions harmoniques sphériquestensorielles Y kn

ℓm. Si l'harmonique sphérique salaire est le résultat du produit de labase orthogonale eimϕ et des fontions de Legendre assoiées normalisées, les fon-tions harmoniques sphériques vetorielles et tensorielles néessitent l'intervention dedeux nouvelles bases eµ et enλ respetivement (Voir en Annexe B la formation dees nouvelles bases, dans Jones, 1985 ou enore Varshalovih et al., 1988).2.7.2.2 Déomposition spetrale des grandeurs - étape 1Déomposition des veteurs en harmoniques sphériques - La déomposi-tion des veteurs en harmoniques sphériques fait intervenir la fontion harmoniquesphérique vetorielle :
Y k

ℓm (θ, ϕ) =
1
∑

µ=−1

k
∑

ν=−k

Cℓm
kν1µYkν (θ, ϕ) eµ, (2.39)
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kν1µ les oe�ients de Clebsh-Gordan (voir Varshalovih et al., 1988). Cettefontion obéit également à la loi d'orthonormalité :
∫ 2π

0

∫ π

0

Y k1

ℓ1m1
(θ, ϕ)

[

Y k2

ℓ2m2
(θ, ϕ)

]∗
sin θdθdϕ = δℓ1ℓ2δm1m2δk1k2. (2.40)Ainsi, le veteur déplaement se déompose en harmoniques sphériques de lafaçon suivante :

u (r, θ, ϕ) =
∞
∑

ℓ=0

ℓ
∑

m=−ℓ

|ℓ+1|
∑

k=|ℓ−1|

uk
ℓm (r)Y k

ℓm (θ, ϕ) . (2.41)La partie sphéroïdale du veteur est dérite par les fontions harmoniques sphé-riques vetorielles Y ℓ−1
ℓm et Y ℓ+1

ℓm et la partie toroïdale par Y ℓ
ℓm. Dans notre asd'étude, puisqu'il n'y a pas de variations latérales des propriétés élastiques de lalithosphère, la partie toroïdale ne ontribue pas à la déformation radiale et n'estdon pas prise en ompte dans nos aluls (Y ℓ

ℓm = 0). Ainsi on peut érire la dé-omposition du veteur déplaement de la façon suivante :
u (r, θ, ϕ) =

∞
∑

ℓ=0

ℓ
∑

m=−ℓ

[

uℓ−1
ℓm (r)Y ℓ−1

ℓm (θ, ϕ) + uℓ+1
ℓm (r)Y ℓ+1

ℓm (θ, ϕ)
]

. (2.42)Déomposition des tenseurs en harmoniques sphériques - La déomposi-tion des tenseurs en harmoniques sphériques fait intervenir la fontion harmoniquesphérique tensorielle :
Y kn

ℓm (θ, ϕ) =
k
∑

α=−k

n
∑

λ=−n

Cℓm
kαnλYkα (θ, ϕ)enλ, (2.43)ave Cℓm

kαnλ les oe�ients de Clebsh-Gordan (voir Varshalovih et al. (1988)). Cettefontion obéit également à la loi d'orthonormalité :
∫ 2π

0

∫ π

0

Y k1n1
ℓ1m1

(θ, ϕ)
[

Y k2n2
ℓ2m2

(θ, ϕ)
]∗

sin θdθdϕ = δℓ1ℓ2δm1m2δk1k2δn1n2. (2.44)Ainsi, le tenseur des ontraintes se déompose en une série de oe�ients d'har-moniques sphériques de la façon suivante :
σ (r, θ, ϕ) =

∞
∑

ℓ=0

ℓ
∑

m=−ℓ

|ℓ+1|
∑

k=|ℓ−1|

2
∑

n=0

σkn
ℓm (r)Y kn

ℓm (θ, ϕ) . (2.45)



2.7 Modélisation de la lithosphère élastique 111La fontion harmonique sphérique tensorielle Y k0
ℓm (θ, ϕ) dérit la trae du ten-seur, Y k1

ℓm (θ, ϕ) dérit sa partie anti-symétrique et Y k2
ℓm (θ, ϕ) sa partie symétrique.Puisque le tenseur des ontraintes est symétrique, la partie anti-symétrique est nulle

Y k1
ℓm (θ, ϕ) = 0. Ainsi :

σ (r, θ, ϕ) =
∞
∑

ℓ=0

ℓ
∑

m=−ℓ

|ℓ+2|
∑

k=|ℓ−2|

[

σℓ−2,2
ℓm (r)Y

ℓ−2,2
ℓm (θ, ϕ)

+ σℓ−1,2
ℓm (r)Y

ℓ−1,2
ℓm (θ, ϕ) + σℓ,2

ℓm (r)Y
ℓ,2
ℓm (θ, ϕ)

+ σℓ+1,2
ℓm (r)Y

ℓ+1,2
ℓm (θ, ϕ) + σℓ+2,2

ℓm (r)Y
ℓ+2,2
ℓm (θ, ϕ)

+ σℓ,0
ℓm (r)Y

ℓ,0
ℓm (θ, ϕ)

]

. (2.46)Les omposantes σℓ−1,2
ℓm (r)Y

ℓ−1,2
ℓm (θ, ϕ) et σℓ+1,2

ℓm (r)Y
ℓ+1,2
ℓm (θ, ϕ) représentent lapartie toroïdale du tenseur σ, elles ne sont don pas onsidérées dans nos aluls. Ilne reste plus que les omposantes σℓ−2,2

ℓm (r) , σℓ,2
ℓm (r) , σℓ,0

ℓm (r) , σℓ+2,2
ℓm (r).2.7.2.3 Déomposition spetrale des opérateurs, des équations de onser-vation et formation du système d'équations linéaires - étapes 1et 2Maintenant que les grandeurs ont été déomposées en harmoniques sphériques, ilreste à déomposer les équations de onservation. Par exemple, l'équation de onser-vation de la masse (∇ · u = 0) s'érit maintenant :

∇ · u = ∇ ·
(

∞
∑

ℓ=0

ℓ
∑

m=−ℓ

uℓ−1
ℓm (r)Y ℓ−1

ℓm (θ, ϕ)

)

+ ∇ ·
(

∞
∑

ℓ=0

ℓ
∑

m=−ℓ

uℓ+1
ℓm (r)Y ℓ+1

ℓm (θ, ϕ)

)

. (2.47)L'opérateur ∇· (divergene d'un veteur) déomposé en harmoniques sphériquesest le suivant (Varshalovih et al., 1988) :
∇ · Y ℓ−1

ℓm (θ, ϕ) =
ℓ

2ℓ + 1

(

d

dr
− ℓ − 1

r

)

Yℓm (θ, ϕ) . (2.48)
∇ · Y ℓ+1

ℓm (θ, ϕ) = − ℓ + 1

2ℓ + 1

(

d

dr
+

ℓ + 2

r

)

Yℓm (θ, ϕ) . (2.49)Ces deux équations ne dépendant plus que de la fontion harmonique sphériquesalaire, elles sont rassemblées en une seule et unique équation :
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∇ · u =

ℓ

2ℓ + 1

duℓ−1
ℓm (r)

dr
− ℓ

2ℓ + 1
(ℓ − 1)

uℓ−1
ℓm (r)

r

− ℓ + 1

2ℓ + 1

duℓ+1
ℓm (r)

dr
− ℓ + 1

2ℓ + 1
(ℓ + 2)uℓ+1

ℓm (r) = 0, (2.50)ave r le rayon d'évaluation des inonnues. Vous trouverez la déomposition en har-moniques sphériques des gradients et autres opérations en Annexe B de e manusrit.En posant (∇u) =
(

∇
T u
), en supposant que le tenseur des ontraintes n'a pasde partie anti-symétrique (Y k,1

ℓm (θ, ϕ) = 0) et que sa trae est nulle (Y k,0
ℓm (θ, ϕ) = 0),la rhéologie s'exprime ainsi :

σ = −pI + µ (r)
[

∇u + ∇
T u
]

, (2.51)don D = 2µ (r) [∇u] . (2.52)Après avoir déomposé le gradient vetoriel ∇u en ériture spetrale, la déom-position spetrale de l'équation rhéologique (Équation 2.38) aboutit à un systèmede 3 équations linéaires, haune des équations faisant intervenir des termes tousdépendant d'une seule et même fontion d'harmonique sphérique (Y ℓ−2,2
ℓm (θ, ϕ) pourla première équation, Y

ℓ,2
ℓm (θ, ϕ) pour la deuxième et en�n Y

ℓ+2,2
ℓm (θ, ϕ) pour la der-nière) :































σℓ−2,2
ℓm (r) − 2µ (r)

√

ℓ−1
2ℓ−1

duℓ−1
ℓm

(r)

dr
− 2µ (r)

√

ℓ−1
2ℓ−1

ℓ
uℓ−1

ℓm
(r)

r
= 0,

σℓ,2
ℓm (r) + 2µ (r)

√

(ℓ+1)(2ℓ+3)
6(2ℓ−1)(2ℓ+1)

duℓ−1
ℓm (r)

dr
− 2µ (r)

√

(ℓ+1)(2ℓ+3)
6(2ℓ−1)(2ℓ+1)

(ℓ − 1)
uℓ−1

ℓm (r)

r

− 2µ (r)
√

ℓ(2ℓ−1)
6(2ℓ+3)(2ℓ+1)

duℓ+1
ℓm

(r)

dr
− 2µ (r)

√

ℓ(2ℓ−1)
6(2ℓ+3)(2ℓ+1)

(ℓ + 2)
uℓ+1

ℓm
(r)

r
= 0,

σℓ+2,2
ℓm (r) + 2µ (r)

√

ℓ+2
2ℓ+3

duℓ+1
ℓm

(r)

dr
− 2µ (r)

√

ℓ+2
2ℓ+3

(ℓ + 1)
uℓ+1

ℓm
(r)

r
= 0,ave µ onstante.En�n, l'équation de onservation de la quantité de mouvement (Équation 2.37)(après expression de ρg et ∇ ·σ en harmoniques sphériques) est déomposée en unsystème de 2 équations linéaires (la première onerne les termes relatifs à Y ℓ−1

ℓm (θ, ϕ)et la deuxième à Y ℓ+1
ℓm (θ, ϕ)) :
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−
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ℓ
3(2ℓ+1)

(ℓ + 1)
σℓ,0

ℓm(r)

r

+
√

ℓ−1
2ℓ−1
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(r)
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−
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ℓ−1
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(ℓ − 2)
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(r)

r

−
√

(ℓ+1)(2ℓ+3)
6(2ℓ−1)(2ℓ+1)

dσℓ,2
ℓm

(r)
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−
√

(ℓ+1)(2ℓ+3)
6(2ℓ−1)(2ℓ+1)

(ℓ + 1)
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ℓm
(r)
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√

ℓ
2ℓ+1

ρℓm = 0,
√

ℓ+1
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dσℓ,0
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(r)
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−
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ℓ
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ℓm
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−
√

ℓ(2ℓ−1)
6(2ℓ+3)(2ℓ+1)

ℓ
σℓ,2

ℓm
(r)
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−
√

ℓ+2
2ℓ+3

dσℓ+2,2
ℓm (r)

dr
−
√

ℓ+2
2ℓ+3

(ℓ + 3)
σℓ+2,2

ℓm (r)

r

+ g0

√

ℓ+1
2ℓ+1

ρℓm = 0.L'ensemble des trois équations de onservation est don représenté pour haquerayon par un système de 6 équations linéaires du type :
A (ℓ, µ)

dxℓm

dr
+ B (ℓ, µ, r)

xℓm

r
= 0, (2.53)ave A (ℓ, µ) et B (ℓ, µ, r) deux matries (réunies en une seule pour une simpli�-ation de résolution) ontenant les oe�ients de la déomposition en harmoniquessphériques et xℓm le veteur des 6 inonnues :

[

uℓ−1
ℓm (r) , uℓ+1

ℓm (r) , σℓ−2,2
ℓm (r) , σℓ,2

ℓm (r) , σℓ,0
ℓm (r) , σℓ+2,2

ℓm (r)
].2.7.2.4 Disrétisation du domaine et résolution du système d'équationslinéaires - étape 3Les oe�ients de la déomposition en harmonique sphérique sont onstants, nedépendent que du degré ℓ et sont stokés dans une matrie arrée (nombre de ouhesx nombre d'inonnues)2. La disrétisation du modèle est purement radiale, haqueinonnue est alors évaluée à une interfae du modèle (r) ou entre deux interfaes (s)et l'ensemble du domaine est divisé en un nombre de ouhes que l'on peut hoisirtrès grand (Figure 2.7).2.8 Modèle hybride : ouplage entre le modèle deonvetion visqueuse dans le manteau (Oedipe)et le modèle de déformation élastique de la li-thosphèreMaintenant que l'on a dérit le modèle 3D sphérique qui nous permettra d'obte-nir des hamps de ontraintes assoiées à la onvetion visqueuse dans le manteau
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Fig. 2.7 � Représentation shématique de la disrétisation radiale du modèle. Àgauhe, la position des interfaes (r) et entre les interfaes (s) et à droite la positiondes inonnues σ et u.ainsi que le modèle semi-spetral de alul de la déformation élastique dans la litho-sphère, nous allons évoquer le ouplage des deux modèles. Le nouveau modèle ainsiréé prendra alors la terminologie de modèle hybride (en référene à l'utilisation dedeux méthodes de résolution di�érentes dédiées à deux omportements méaniquesdistints).
2.8.1 Relation géométrique entre Oedipe et le ode de défor-mation de la lithosphèreComme le montre la Figure 2.8, les équations de onservation de l'énergie etde la masse sont résolues par Oedipe sur l'ensemble du domaine, l'advetion n'estonsidérée que dans la partie visqueuse du domaine (jusqu'au rayon Rm) et seule laondution est onsidérée entre le rayon Rm et Rs. La ondition de bord à la CMB(base du modèle purement visqueux) est une ondition de free-slip.L'interfae ommune aux deux modèles de déformation se situe au rayon Rm. Cerayon orrespond à la base d'une ellule d'Oedipe et à la profondeur de la lithosphèreélastique. L'épaisseur de la lithosphère élastique dépend don de la taille des ellulesd'Oedipe et son épaisseur e�etive est un multiple de l'élément radial dr de la sphère-ubique. Par exemple, pour une disrétisation radiale de la sphère-ubique en 64ellules, si l'on onsidère un manteau de 1800 km soit dr = 1800/64 = 28, 13 km,l'épaisseur élastique de la lithosphère sera de 1, 2, 3, ... ellules et son épaisseurélastique e�etive est un multiple de 28,13 (28,13 km si on onsidère une seuleellule, 56,25 km pour 2 ellules, 84,44 km pour 3 ellules ...).
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Fig. 2.8 � Couplage géométrique du modèle hybride. (G) représente la oquillevisqueuse simulant la onvetion dans le manteau (basée sur la méthode des volumes�nis) et (S) représente la oquille élastique, simulant la déformation de la lithosphère(basée sur une méthode spetrale).2.8.2 Conditions méaniques à la profondeur Rm dans Oedipe- Conditions méaniques à la base du modèle de défor-mation élastique2.8.2.1 Choix de la ondition méanique au rayon RmComparée à une ondition de bords libres (free-slip), une ondition de bordsrigides (no-slip) en surfae du modèle de onvetion visqueuse engendre les onsé-quenes suivantes sur la onvetion dans un manteau isovisqueux (Shubert et al.,1990) :(1) Au démarrage de la onvetion, la longueur d'onde des ellules est plus petiteet la température interne augmente, réduisant la vitesse de roissane de la ouhelimite thermique froide.(2) Les panahes asendants sont plus nombreux et ne s'étalent pas aussi failementen surfae. Leur quantité diminue plus lentement au ours du temps.(3) Les lignes de matériel froid ont des strutures horizontales irrégulières qui sedésagrègent plus fréquement au ours du temps.Parsons et Daly (1983) ont utilisé un modèle simpli�é de onvetion dans un�uide inompressible isovisqueux dans une ouhe plane pour évaluer l'importanedes onditions de bords du modèle sur les fontions réponse de la topographie dy-namique et du géoïde. Bien qu'il soit simpli�é, e modèle aboutit à la onlusion



116 Chapitre 2 : Convetion mantellique et déformation de la lithosphèresuivante : l'in�uene des onditions de bords est d'autant plus importante que lalongueur d'onde du signal est grande. À ourte longueur d'onde, les fontions ré-ponse ont la même forme quelles que soient les onditions de bords. En revanhe,à grande longueur d'onde, la réponse de la topographie de surfae se linéarise dansle as de onditions de bord free-slip/free-slip e qui n'est pas le as pour les autresonditions de bords.En 1988, Rihards et al. utilisent un modèle 2D (artésien ou ylindrique à symé-trie axiale) fondé sur une méthode d'éléments �nis pour l'éoulement de Stokes d'un�uide ayant une rhéologie newtonienne. Ils omparent les observables synthétiquesainsi générés aux observables réels et tentent de lier les anomalies de géoïde terrestresà la présene de panahes. Le �uide qu'ils onsidèrent présente une rhéologie où lavisosité est radialement disrétisée (à l'image de e que nous avons utilisé dans leChapitre 3 pour les tests du modèle hybride). Comme Rihards et Hager (1984),Rihards et al. (1988) indiquent que le hangement de ondition de bord depuis unfree-slip vers une onditions rigide au sommet n'a que peu d'e�et sur la fontionréponse du géoïde (moins de 5%).Thoraval et Rihards (1997) utilisent un modèle d'éoulement d'un �uide om-pressible, une loi de visosité newtonienne ave des variations uniquement radialeset aboutissent à des onlusions sensiblement di�érentes de elles de Rihards et al.(1988). La distribution des anomalies de densité qu'ils utilisent sont elles issues demodèles tomographiques globaux (Su et al., 1994; Li et Romanowiz, 1996) et d'unmodèle de slab ou les hétérogénéités de masse sont dérivées de la reonstrution dudéplaement des plaques dans le passé (Riard et al., 1993). Ils utilisent deux pro�lsde visosité strati�és ave une lithosphère de 80 km, un manteau supérieur entre 80et 670 km puis un manteau inférieur au delà de 670 km. Les rapports de visositéentre les di�érentes ouhes varient de 0,01 à 100 entre la lithosphère et le manteausupérieur et entre 10 et 100 entre le manteau supérieur et le manteau inférieur. Leseond modèle de visosité présente une zone de faible visosité supplémentaire entre80 et 220 km. Les onditions du bord supérieur testées sont une ondition de bordlibre, une ondition de bord rigide et une ondition de plaque (ondition de vitesseimposée en surfae). Le meilleur aord entre le géoïde terrestre observé (jusqu'audegré 8) et leurs résultats est obtenu pour une ondition de free-slip assoiée à unelithosphère épaisse ou une ondition de no-slip aompagnée d'une zone de faiblevisosité dans le manteau supérieur. Leurs onlusions sont les suivantes : (1) l'in-�uene des onditions de bord augmente ave la longueur d'onde (omme Parsonset Daly, 1983)et (2) la visosité au sommet du manteau supérieur dépend fortement



2.8 Modèle hybride : ouplage entre le modèle de onvetion visqueuse dans lemanteau (Oedipe) et le modèle de déformation élastique de la lithosphère 117de la ondition de bord appliquée en surfae.Forte (2007) en utilisant un pro�l de visosité partiulier issu du modèle GIA (Gla-ial Isostati Adjustement, Mitrovia et Forte, 2004) révèle que la ondition de borda une importane non négligeable sur les fontions réponses de la topographie et dugéoïde (Figure 2.9).Contrairement à la Terre, un ouverle ondutif épais est légitimement attendusur Mars et Vénus (omme nous l'avons vu préédemment), pour une onvetion dansun régime de ouverle stagnant. Dans le as d'un tel ouverle, la ondition limiteau sommet de la ouhe onvetive est prohe d'un no-slip (par exemple Grasset etParmentier, 1998). C'est don ette ondition méanique qui est appliquée au rayon
Rm d'Oedipe.2.8.2.2 Évaluation des ontraintes dans OedipeComme nous l'avons vu en début de Chapitre, Oedipe utilise un système deoordonnées très partiulier et 'est dans e ontexte que les omposantes de laontrainte s'expriment dans un premier temps. Celles qui nous intéressent ii sontles omposantes de la tration T = σ · er. On en distingue trois : τ rr, τ rη et τ rξdans le système de oordonnées de la sphère-ubique (τ rr, τ rθ et τ rφ dans le systèmede oordonnées de la sphère). La déomposition de es omposantes en une sériede oe�ients d'harmoniques sphériques s'e�etue diretement depuis les valeursdisrètes sur la grille de la sphère-ubique, les oordonnées de la sphère-ubiqueayant été au préalable transposées dans le système de la sphère. Pour plus de détailsà propos des hangements de oordonnées, reportez-vous à Ronhi et al. (1996),Choblet (2005) ou enore Choblet et al. (2007).Composante radiale de la tration - La omposante la plus simple à obtenirdans la sphère-ubique est la omposante de la tration radiale τ rr qui est aessiblediretement dans le système de la sphère ubique et qui est identique dans le domainede la sphère (2µV r

,r) :
σrr = (σ · er) · er = −p + 2ηV r

,r = (Tr)
(Rm)
ℓm , (2.54)ave η la visosité et V r

,r la dérivée radiale du hamp de vitesse radiale. Les (Tr)
(Rm)
ℓmsont les oe�ients de la déomposition en harmoniques sphériques de la trationradiale (première omposante extraite du modèle de onvetion visqueuse). Ils sontévalués au rayon Rm (voir Figure 2.8).Composante tangentielle de la tration - L'évaluation des omposantes τ rη et

τ rξ de la tration onduit à deux équations (une équation pour haque omposante)
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b)
c)

d) e)

f) g)

Fig. 2.9 � Les fontions réponse présentées ii sont alulées à partir du pro�l devisosité issu de modèle GIA (a) de Mitrovia et Forte (2004). Fontion réponse dela gravité pour une ondition de surfae de free-slip (b) ou pour une ondition deno-slip (). Fontion réponse de la topographie de surfae pour une ondition defree-slip (d) ou de no-slip (e). Fontion réponse de la topographie à la CMB pourune ondition de free-slip (f) ou de no-slip (g) (Forte, 2007).



2.8 Modèle hybride : ouplage entre le modèle de onvetion visqueuse dans lemanteau (Oedipe) et le modèle de déformation élastique de la lithosphère 119soit trois équations pour les onditions de bord (τ rr, τ rη, τ rξ). Plut�t que d'utiliserdiretement les omposantes τ rη et τ rξ de la tration, nous avons fait le hoix d'uti-liser la divergene horizontale de la tration ∇H ·T . L'utilisation de ette divergeneprésente l'avantage d'aboutir à une grandeur salaire plut�t qu'à une grandeur ve-torielle, don une seule équation plut�t que deux équations, e qui nous permet deonserver un ertaine homogénéité ave le ode spetral onstruit grâe un systèmede 6 équations à 6 inonnues (dont deux équations relatives aux onditions de bord).Dans les oordonnées sphériques, la divergene totale s'érit :
∇ · T =

1
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(

r2τ rr
)

,r
+

1

r sin θ

(

sin θτ rθ
)

,θ
+

1

r sin θ

(

τ rφ
)

,φ
− τ θθ + τφφ

r
. (2.55)Le prinipe de la divergene horizontale réside dans l'annulation des termes déri-vés selon r. De plus, la ondition imposée au rayon Rm dans Oedipe est une onditionde bord rigide (v = 0), le terme − τθθ+τφφ

r
est don nul sur ette interfae. Ainsi :

∇H · T |R=Rm=
1

r sin θ

(

sin θτ rθ
)

,θ
+

1

r sin θ

(

τ rφ
)

,φ
. (2.56)C'est l'utilisation de l'équation de onservation du mouvement qui nous permetde simpli�er une expression de la divergene horizontale de la tration. Si l'on reprendl'équation de onservation des mouvements −∇p + ∇ ·σ + fr = 0 selon r ainsi quel'équation de la divergene horizontale (Équation 2.56), on peut érire (toujours enoordonnées sphériques) :
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r
(−p + τ rr), (2.62)ave (T r),r = τ rθ

,θ + τ rφ
,φ .
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∇H · T |R=Rm=

δ3/2

rCD2

(

τ rη

δ1/2

)

,η

+
δ3/2

rDC2

(

τ rξ

δ1/2

)

,ξ

+
2

r
(p + τ rr) (2.63)Pour synthétiser, on peut érire :

∇H · T |R=Rm= ∇H · (σ · er) = −(T r),r +
2

r
(−p + τ rr) = (Tt)

(Rm)
ℓm (2.64)Les (Tt)

(Rm)
ℓm représentent les oe�ients issus de la déomposition en harmoniquessphériques de la divergene horizontale de la tration assoiée à la onvetion etévalués au rayon Rm (voir Figure 2.8).2.8.2.3 Évaluation des ontraintes dans la oquille élastiqueLes di�érentes omposantes radiales de la ontrainte s'obtiennent par l'expression

(σ · er) dont le résultat est un veteur ontenant les omposantes de la tration quenous appellerons F ette fois-i pour la distinguer de elle d'Oedipe. Notez bienqu'il s'agit toujours ii de la tration (que l'on a appelée T préédemment), seule lanotation di�ère. La forme générale de l'équation de déomposition du veteur F enune série de oe�ients d'harmoniques sphériques est la suivante :
F =

∞
∑

ℓ=0

ℓ
∑

m=−ℓ

[

F ℓ−1
ℓm (r)Y ℓ−1

ℓm (θ, ϕ) + F ℓ+1
ℓm (r)Y ℓ+1

ℓm (θ, ϕ)
]

= (σ · er) . (2.65)L'expression (σ · er) peut également être déomposée en une série de oe�ientsd'harmoniques sphériques que l'on peut relier à l'équation 2.65 grâe aux fontionsvetorielles Y ℓ−1
ℓm (θ, ϕ) et Y ℓ+1

ℓm (θ, ϕ) qu'elles ont en ommun :
F ℓ−1
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ℓm (r)
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√
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F ℓ+1
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2.8 Modèle hybride : ouplage entre le modèle de onvetion visqueuse dans lemanteau (Oedipe) et le modèle de déformation élastique de la lithosphère 121Ces deux équations représentent la ondition de bord à la base du modèle de dé-formation élastique et s'insèrent onrètement dans le système d'équations linéairesen remplaement des deux équations de onservation de l'énergie de la premièreouhe (les omposantes de la ontrainte et de la vitesse ne dépendent don pas de
r mais de Rm).
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(2.68)
2.8.3 Condition au sommet de la oquille élastiqueÀ la surfae du modèle élastique (au rayon Rs), deux onditions régissant lesontraintes sont appliquées. La première ontr�le les ontraintes radiales et stipuleque les fores transmises dans la lithosphère élastique sont ontrebalanées par laréation d'un déplaement en surfae (topographie dynamique) :

(σ · er) + ρg (u · er) = 0, (2.69)dont la déomposition en une série de oe�ients d'harmoniques sphériques aboutità une équation unique :
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√
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uℓ+1

ℓm (Rs) = 0. (2.71)La deuxième équation régit le omportement de la ontrainte tangentielle, 'estla ondition de free-slip :
(σ · er) − [(σ · er) · er] er = 0, (2.72)qui se déompose également en une série de oe�ients d'harmoniques sphériques :
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122 Chapitre 2 : Convetion mantellique et déformation de la lithosphèreOn obtient don deux équations supplémentaires, qui régissent le omportementde la ontrainte dans la ouhe supérieure de la lithosphère élastique et la ombinai-son de es deux équations dérit l'équilibre des fores radiales :
(σ · er) + ρg (u · er)er = 0 (2.75)2.8.4 Détermination des �ltres liés à la ompensation élas-tique et alul des observables synthétiques (topogra-phies et géoïde)Telles que les onditions de bords ont été établies à la base du modèle de dé-formation élastique et telles que les omposantes de la tration sont évaluées dansOedipe, il est possible de aluler un oe�ient de ompensation élastique qui s'ap-plique uniquement à la omposante radiale de la tration (fr)ℓ, ou deux oe�ientsde ompensation élastique (f1)ℓ et (f2)ℓ qui s'appliquent respetivement à la om-posante Y ℓ−1

ℓm (θ, ϕ) et à la omposante Y ℓ+1
ℓm (θ, ϕ) de la tration. Le hoix entre esdeux modes de ompensation est déterminé par la ondition imposée à la base dumodèle de déformation élastique, 'est à dire par les valeurs que prennent F ℓ−1

ℓm (Rm)et F ℓ+1
ℓm (Rm).2.8.4.1 Détermination du �ltre appliqué à la tration purement radialeLe système d'équations linéaires est résolu en imposant F ℓ−1

ℓm (Rm) =
√
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et
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ℓm (Rm) = −
√

ℓ+1
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. Cei revient à imposer un déplaement unitaire pour ha-une des deux omposantes du déplaement. Pour la première équation linéaire
(
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ℓm (Rm) =
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ℓ
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) : uℓ−1
ℓm (Rm) = 1 et uℓ+1

ℓm (Rm) = 0 et inversement dans ladeuxième équation. Le �ltre (fr)ℓ qui dépend du degré, des propriétés de la litho-sphère élastique et de son épaisseur, est ensuite alulé de la façon suivante :
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(f2)ℓ =

√

ℓ

2ℓ + 1
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ℓm (RS) −
√

ℓ + 1

2ℓ + 1
uℓ+1

ℓm (RS) . (2.78)On reonnait sous sa forme spetrale l'équation du déplaement radial ur = u·erave les omposantes uℓ−1
ℓm (RS) et uℓ+1

ℓm (RS) évaluées en surfae (RS le rayon de laplanète - voir Figure 2.8). On notera qu'au rayon R = Rs, la topographie est égaleà e déplaement radial. Une interprétation de la notion de �ltre (fr)ℓ tel qu'il est



2.8 Modèle hybride : ouplage entre le modèle de onvetion visqueuse dans lemanteau (Oedipe) et le modèle de déformation élastique de la lithosphère 123alulé ii peut être la suivante :Lorsque l'on applique un déplaement unitaire à la base du modèle de déforma-tion élastique, une partie de e déplaement est ompensée progressivement depuisla base jusqu'à la surfae de manière élastique. Le �ltre représente la proportion dudéplaement radial qui a été relaxée.
(fr)ℓ est don ompris entre 0 (ompensation omplète - la topographie dyna-mique est omplètement �ltrée) et 1 (pas de ompensation - la topographie dyna-mique à la base du modèle élastique est entièrement restituée en surfae) .Ce �ltre s'applique aux oe�ients d'harmoniques sphériques de la tration ra-diale assoiée à la onvetion visqueuse (Tr)

(Rm)
ℓm et permet l'obtention des oe�ientsd'harmoniques sphériques de la tration radiale �ltrée.2.8.4.2 Détermination des �ltres appliqués aux deux omposantes de latration (radiale et tangentielle)Une première résolution du système d'équations linéaires en imposant F ℓ−1

ℓm (Rm) =

1 et F ℓ+1
ℓm (Rm) = 0, (imposition d'une tration unitaire, σ · er, selon la omposanteen Y ℓ−1

ℓm (θ, ϕ)) fournit les omposantes du déplaement u permettant le alul d'unpremier �ltre (f1)ℓ (à l'aide de l'Équation 2.78). Tel qu'il est alulé ii, une expli-ation de la notion de �ltre peut être la suivante :Lorsque l'on applique une omposante unitaire de la tration (omposante en
Y ℓ−1

ℓm (θ, ϕ)) à la base du modèle de déformation élastique, une partie du déplae-ment radial généré est ompensée progressivement depuis la base jusqu'à la surfaede manière élastique. Le �ltre représente la proportion de e déplaement radial quia été relaxée.Une deuxième résolution du système en imposant la ondition omplémentaire :
F ℓ−1

ℓm (Rm) = 0 et F ℓ+1
ℓm (Rm) = 1 permet d'obtenir un deuxième �ltre (f2)ℓ. Cettefois-i la tration unitaire est imposée sur la omposante en Y ℓ+1

ℓm (θ, ϕ) mais lanotion de �ltre reste identique.Maintenant que nous avons deux �ltres (f1)ℓ et (f2)ℓ selon les omposantes
Y ℓ−1

ℓm (θ, ϕ) et Y ℓ+1
ℓm (θ, ϕ) de la tration (σ · er), nous devons faire le lien entre lesoe�ients d'harmoniques sphériques des omposantes de la tration issus d'Oedipe

(Tr)
(Rm)
ℓm et (Tt)

(Rm)
ℓm et eux des omposantes de la tration F ℓ−1

ℓm (Rm) et F ℓ+1
ℓm (Rm)du modèle de déformation élastique (tous évalués au même rayon Rm). On peut ainsiérire :
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σrr = (σ · er) · er = (F · er) = (T · er)
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∇H · (σ · er) = ∇H · F = ∇H · T
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(2.81)dont la résolution par substitution onduit à :
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(2.83)C'est grâe à es deux équations que s'exprime le ouplage méanique entre lemodèle de alul des ontraintes assoiées à la onvetion visqueuse dans le manteauet le modèle de déformation élastique de la lithosphère.2.8.4.3 Calul et dimensionnement de la topographie et du géoïdeLes oe�ients de la déomposition en harmoniques sphériques de la topographiedynamique (�ltrée ou non) et du géoïde assoiés à la onvetion visqueuse sont issusdu dimensionnement des oe�ients d'harmoniques sphériques des ontraintes etdes anomalies de densité :
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∗
ℓm et (∇H · T )∗ℓm les oe�ients d'harmoniques sphériques adimensionnésde la ontrainte radiale et de la divergene horizontale de la tration respetive-ment, (ρi)
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ℓm les oe�ients d'harmoniques sphériques adimensionnés de l'anomaliede masse ρi
ℓm de la ouhe i, ri∗ le rayon adimensionné qui varie de f
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au sommet ave f le rapport d'aspet (Rc/Rs) et nlay le nombre de ouhe dumodèle de onvetion visqueuse (nombre de ellules radiales d'Oedipe, 64 dans notreas).Les oe�ients d'harmoniques sphériques dimensionnés de la topographie de sur-fae s'obtiennent de la façon suivante :
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. (2.90)On exprime les oe�ients d'harmoniques sphériques dimensionnés de la topo-graphie à la CMB omme :
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, (2.92)ave G la onstante de gravité.A�n de failiter l'interprétation des résultats que nous avons obtenus en termede déformation de la lithosphère élastique et qui sont présentés dans les hapitres
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ℓm . (2.95)Le oe�ient Cℓ est analogue au oe�ient de ompensation introduit par Turotteet al. (1981) a�n de dérire la réponse d'une oquille élastique à une harge desurfae.À partir du système d'équation 2.81, on peut faire le lien entre les �ltres Cℓ(propre à la ontrainte normale) et Sℓ (propre à la ontrainte tangentielle) et les�ltres (f1)ℓ et (f2)ℓ tels qu'ils sont alulés réellement dans l'outil d'étude de ladéformation élastique de la lithosphère :
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ρg (2.101)2.8.5 Approhes similairesÀ ma onnaissane, il existe deux approhes similaires à elle que je viens de vousprésenter. La première est proposée par Marquart et Shmeling (1989) : elle onsisteen un modèle de onvetion mantellique isovisqueuse, dans une ellule retangulaire,en 2D, en approximation anélastique, surmonté d'un modèle de déformation élas-tique de la lithosphère (par �exure d'une ouhe mine - modèle de Turotte et al.,1981 ; Setion 2.7.1). L'épaisseur totale de la lithosphère est �xée à 150 km et lapartie élastique varie de 0 à 150 km. Le rapport d'aspet du manteau varie de 0,7à 3 et le nombre de Rayleigh est ompris entre 104 et 106. La onvetion dans lemanteau, entre 670 km et 150 km de profondeur, apparaît sous la forme de rouleaux.Le ouplage méanique entre es deux domaines est modélisé par une ondition deno-slip au sommet de la partie onvetive et la ontrainte est onsidérée omme uneharge sous la partie élastique. Une ondition de free-slip est imposée sur les bordset à la base de la partie onvetive. En�n, une ondition de free-surfae est appliquéeau sommet de la lithosphère élastique, leur permettant de aluler la topographierésultante. Même si la tration horizontale est une sortie de leur modèle de onve-tion, le degré de ompensation élastique tel qu'il est alulé dans le modèle de �exured'une plaque en approximation de ouhe mine ne peut s'appliquer qu'à la trationradiale. Bien qu'elle soit fondée sur la même philosophie que la notre (ontraindrel'importane d'une partie élastique de la lithosphère sur la topographie de surfaeet le géoïde), ette étude présente de nombreuses di�érenes par rapport à elle quel'on propose, rendant toute omparaison di�ile.
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La deuxième approhe est elle de Zhong (2002), qui tente de faire la distintionentre deux hypothèses de soutien de Tharsis (onstrution volanique supportéepar une lithosphère élastique ou par un panahe sous-jaent, voir Setion 1.3.2.3). Ilutilise di�érents modèles, dont un modèle viso-élastique que je ne détaillerais pas ii,mais surtout un modèle hybride résultant du ouplage entre un modèle de onvetionà visosité variable Instantaneous Visous Flow (IVF) (Harder, 2000) et le modèle de�exure en approximation de ouhe mine de Turotte et al. (1981). Le modèle IVFest un modèle 3D sphérique, résolvant les équations de onservation dans un milieuinompressible, en approximation de Boussinesq ave un �uide Newtonien et unevisosité radialement dépendante. Les onditions de bords �xées sont des onditionsde stress-free et de température onstante. La similitude ave ette approhe et lesavantages que propose mon modèle hybride seront développés un peu plus dans lehapitre suivant.



Chapitre 3Topography and geoid indued by aonveting mantle beneath an elastilithosphereOlivia Golle 1 , Caroline Dumoulin 1 , Gaël Choblet 1 et Ond°ej �adek2Geophysial Journal International (2012), 189, 55-72In the absene of seismologial measurements, observations of the topography andgravity �elds of solid planets are the primary onstraints on their internal struture.In order to ompute the syntheti geoid and topography indued by the dynamis ofplanetary interiors, we introdue a 3D numerial tool desribing mantle onvetionbeneath an elasti lithosphere. While the energy onservation is treated in the wholespherial domain, the deformation aspet is solved using a hybrid tehnique (�nitevolume method for the visous �ow, spetral method for elasti deformation). Themehanial oupling is ahieved via the imposition of the tration at the surfaeof the visous �ow as a basal boundary ondition for the elasti deformation. Wepresent both response funtions and full thermal onvetion ases omputed withour new method for planetary bodies of varying dimensions : the �ltering e�et ofthe lithosphere on the dynami topography and geoid is spei� for eah planetarybody, justifying the importane of suh a tool. Furthermore, sine our approahspei�ally fouses on the mehanial oupling at the base of the lithosphere, it willpermit future, more elaborate, rheologial treatments. It also enables to disriminatebetween the radial and tangential omponents of the visous tration. The latter isfound to have a signi�ant in�uene on the elasti deformation. The e�et on geoidis prominent. More spei�ally, while a thin elasti lithosphere is usually onsideredto play little role on the dynami topography and geoid of Venus, a ∼ 35 % redution1Laboratoire de Planétologie et Géodynamique, CNRS-UMR6112, Nantes, Frane2Department of Geophysis, Faulty of Mathemati and Physis, Charles University, Prague,Czeh Republi 129



130Chapitre 3 : Topography and geoid indued by a onveting mantle beneath anelasti lithosphereis obtained for geoid height in the numerial example we propose. On a planet withthiker elasti lithosphere suh as Mars, the onsequene of this �ltering e�et isto rule out the possibility of a dynamial support for the Tharsis rise, even for thelowest admissible values of elasti thikness in this region.3.1 IntrodutionThanks to the numerous spaerafts that have orbited planetary bodies in thelast deades, the gravity �eld (derived from radio-traking of the probes) and to-pography (measured by onboard altimeters, for example) are both known in greatdetail for all terrestrial planets but Merury (see Wiezorek, 2007, for a review ofthe knowledge on both data sets). These also start to be evaluated for iy moonsalthough still mostly restrited to regional models for topography (e.g., on EuropaNimmo et al., 2003) and to the smallest degrees of the gravitational �eld (f. e.g.,Iess et al., 2010, for Titan). Beause the gravitational aeleration evaluated fromthe orbit is sensitive to the mass distribution within suh bodies, its measurementmay be used to invert parameters relevant for the struture of the interior. For thispurpose, it is ombined to topographi data given that simplifying assumptions arepostulated with regard to the deformation proesses ourring within the planet.Wiezorek (2007) details how spei� tools dediated to the joint analysis of gravityand topography �elds an yield important insight into the knowledge of the interior.This insight an be ruial in the absene of seismi measurements sine, in turn, itprovides lues on the thermal state : Plaing onstraints on the internal struture ofa planet, together with geologial observations suh as the evolution and distributionof volanism helps to reonstrut the history of these solid bodies in terms of mel-ting (inluding the presumably anient formation of rust), deep internal proesses(inluding early di�erentiation or the possible existene of a dynamo), and shallowergeologial proesses.Beause the spatial resolution assoiated with the gravity probe pertaining tothe knowledge of planetary interiors dereases with depth, suh studies are oftendediated to the shallower struture (e.g., the rust or the lithosphere) : these inludeworks on Mars (e.g., Neumann et al. 2004, on global variations of rustal thikness ;and on the elasti lithosphere thikness beneath large volanoes Bellegui et al.2005), and Venus (e.g., Simons et al. 1994, on the stability of rustal topography ;and on the elasti lithosphere thikness at various loations, Barnett et al. 2002), butalso on more distant bodies from very launar measurements, Europa (e.g., Nimmoet al., 2003), Thetys (Giese et al., 2007) or Rhea (Nimmo et al., 2010).Yet, the deeper interior might also ontribute to the geoid and topography si-



3.1 Introdution 131gnatures at long wavelengths, through internal loading aused by large sale, deeplyseated, density anomalies as well as through the visous �ow these may indue.Steinberger et al. (2010) propose that the largest wavelengths in the gravimetry andtopography spetra (up to ℓ ≃ 30 for the Earth and Venus, up to ℓ ≃ 5 for Mars)are mostly attributable to sublithospheri strutures. In this ase of a deeper originrelated to mantle dynamis and/or to large sale ompositional gradients, the rheo-logial struture is a key ingredient. For example, Pauer et al. (2006) demonstratein the ase of Venus that two models explain equally well the data : (1) an isovis-ous mantle beneath a strong and thik lithosphere of several hundreds of kms (asproposed by Kiefer et al., 1986), but also (2) a thinner lithosphere (∼ 100 km thik)and a visosity inrease with depth (between 10 and 100). Suh an inrease (eithergradual or disontinuous) is also proposed for the Earth's mantle on a omparablebasis, in order to aount for geoid highs above subdution zones (f. e.g., the earlyworks of Lago et Rabinowiz, 1984; Hager et al., 1985).While the studies mentioned above are based on inversion proedures invokingsimple assumptions with regard to the deformation of the lithosphere and the un-derlying mantle, omplementary works have omputed syntheti observables fromdiret mantle �ow alulations (too omplex to be yet introdued in an inversionframework). A �rst group of studies onsidered simpli�ed density and visosity �eldsin order to understand the geoid above subdution zones for an isovisous mantle(f. Zhong et Gurnis, 1992), for a variable visosity mantle (Moresi et M., 1996)later introduing a 3D spherial model (Zhang et Christensen, 1993; Zhong et Da-vies, 1999). A seond group onsidered full thermal onvetion of a mantle whosevisosity is uniform or solely depth-dependent : these inlude works on Venus' equa-torial highlands (Kiefer et Hager, 1991), on the Tharsis Rise (Harder et Christensen,1996), and, introduing depth-dependent visosity in a spherial geometry (Harder,2000), as well as more generi studies suh as the appliation to Earth's hotspots andVenus' oronae by Kiefer et Kellogg (1998). In their numerial investigation of longwavelength geoid above subdution zones, King et Hager (1994) show however thatit is important to inlude temperature-dependent visosity in the onvetion experi-ments. This is further demonstrated by Moresi et Parsons (1995) and Solomatov etMoresi (1996), the latter introduing a detailed desription of the onvetive regimesin the ontext of temperature-dependent visosity. Both provide an appliation tothe geoid and topography of Venus. Later investigations of the impat of variablevisosity onvetion on topography and geoid of planetary bodies inlude furtherstudies of Mars (Redmond et King, 2004; Kiefer et Li, 2009), a regional study of theuplift in Beta Regio on Venus (Vezolainen et al., 2004) or a possible way of detetingonvetion at present within Merury's mantle (Redmond et King, 2007).



132Chapitre 3 : Topography and geoid indued by a onveting mantle beneath anelasti lithosphereIn these studies, the topographi signature of mantle �ow is omputed from thevertial/radial normal stress indued by thermal onvetion (IVF : InstantaneousVisous Flow). However, the presene of a thik lithosphere an a�et this predi-tion : in models of �exural loading (f Turotte et al., 1981), the surfae topographyresults from the deformation of an elasti shell mimiking the rigidity of the li-thosphere (see, Beuthe, 2008, for a synthesis and the introdution of a model oflithospheri �exure for a spherial shell with a variable thikness). Zhong (2002)demonstrates that the IVF approah indeed overestimates the dynamial support oftopography for planets with a thik visous lithosphere : a fully visoelasti modelis systematially ompared to the IVF model showing that the steady-state visousdeformation might not be reahed in geologially relevant time sales. In the aseof Mars, this result implies that the Tharsis Rise is unlikely to be dynamially sup-ported (Zhong, 2002; Zhong et Roberts, 2003; Roberts et Zhong, 2004). In thesemodels, the loading assoiated with thermal onvetion is omputed indiretly : thedistribution of thermal buoyany assoiated with a one-plume struture is onsi-dered for purely visous onvetion (depth-dependent visosity in Zhong 2002 andZhong et Roberts 2003 ; temperature-dependent visosity in Roberts et Zhong in2004) and the visoelasti kernels obtained for a similar radial visosity pro�le isused a posteriori to ompute the geoid and topography spetra.The most rigorous approah to this problem would therefore involve a fully vis-oelasti treatment for mantle onvetion. Reent numerial progress using �niteelement methods often dediated to the deformation of the Earth's lithosphere ahie-ved promising results although these are often restrited to 2D Cartesian geometries(e.g., either in the Eulerian framework Muhlhaus et Regenauer, 2005), or using anhybrid approah, (e.g., Moresi et al., 2002; Beuhert et Podladhikov, 2010) - thevery few numerial tools developed in 3D that ful�ll suh spei�ations (f. e.g.,Moresi et al., 2007) are probably still too muh time onsuming for this spei�problem where most of the elasti behavior is restrited to a subset of the spaialdomain. In the present study, we wish to introdue a new numerial method suitedfor 3D spherial geometry that diretly ombines onvetive �ow with large visositygradients in the mantle and the elasti deformation of a shell mimiking the lithos-phere. This formulation has the advantage of diretly desribing the time evolutionand thermal aspets inherent to the IVF while also taking into aount of the elasti�ltering at a suitable ost in terms of omputation time. For this purpose, we extendthe �nite volume tool OEDIPUS desribed in Choblet et al. (2007) in order to takeinto aount the elasti �ltering e�et on surfae topography : this is ahieved by theuse of a semi-spetral method desribing elasti deformation while introduing anappropriate oupling between the two sub-shells with di�erent deformation meha-



3.2 Model desription and numerial methods 133nisms. Sine it expliitly desribes the mehanial oupling between two subshellswith di�erent rheologial behavior (ontrary to the formalism based on the thinelasti shell loading, f. Turotte et al., 1981), this model shall be onsidered as the�rst step of an e�ort that will lead to a more elaborate treatment, i.e. adopting avisoelasti rheology for the uppermost shell or allowing for lateral variations of itsthikness. It resembles the model introdued by Marquart et Shmeling (1989) inorder to study geoid and topography aused by small-sale onvetion under onti-nents. To our knowledge, the method presented by these authors (even though asimpler framework is onsidered : 2D Cartesian, isovisous mantle, thin elasti plateapproximation), is the only tool omparable to the one we introdue here. In Se-tion 3.2, we desribe the physial model and numerial tehniques assoiated withthe treatment of the onservation of energy (Setion 3.2.1), the Stokes visous �owin the deeper interior (Setion 3.2.2), the elasti deformation in a super�ial shell(Setion 3.2.3) as well as the spetral evaluation of topography and geoid (Setion3.2.4 ) (benhmark tests are also presented for this hybrid tool through the ompu-tation of response funtions and omparison with a referene method). Results arepresented in Setion 3.3 : the omputation of both syntheti oe�ients for elasti�ltering and response funtions for geoid and topography orresponding to variousplanets' dimensions enables us to fous on the �ltering e�et of the lithosphere andthe importane of the preise mehanial oupling between the visous and elastishells (Setions 3.3.1 and 3.3.2). Thermal onvetion alulations are also presented(Setion 3.3.3).3.2 Model desription and numerial methodsThe �nal aim of the tool desribed here is to produe syntheti observations re-levant for the study of solid planetary interiors (namely dynami topography, geoid)from numerial alulations desribing their dynamis on geologial timesales. Themodel we propose onsiders both onvetive heat transfer and the assoiated vis-oelasti deformation. The latter is mimiked by juxtaposing a purely elasti shellabove a deeper, thiker, visous shell (see Fig. 3.1) so that eah shell is assoiatedto a single, distint, mehanial behavior. Note that another solution would be toinlude the elasti shell within the visous shell. As shown in setion 3.4, both ap-proahes lead to similar results. Both deformation mehanisms are handled throughdistint numerial methods seleted for their e�ieny and robustness : the Stokes�ow of the mantle involving large visosity gradients is desribed with a grid-basedmultigrid solver, the elasti deformation of the lithosphere is desribed and solvedin the spetral framework permitting an elegant treatment of the problem using the
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Fig. 3.1 � The hybrid model we propose ouples a visous shell mimiking thevisous part of the lithosphere together with the underlying mantle to an elastishell at its surfae mimiking the elasti part of the lithosphere. (G) refers to agrid-based method, whereas (S) indiates a semi-spetral method.deomposition into spherial harmonis (the radial diretion is modeled in disretelayers of onstant thikness). The mehanial oupling is ahieved by imposing atration fore emerging from the omputation of the visous �ow at the interfaebetween the two sub-shells as a boundary ondition to the elasti deformation pro-blem. Note that in this regard, no mehanial feedbak is introdued (from the elastilithosphere to the visous mantle). While the hoie of di�erent modeling proedures(spetral and �nite volume methods) leads to a hybrid method for the deformationpart of the problem, the treatment of the onservation of energy is homogeneous inthe whole domain (elasti shell and visous shell) : it desribes thermal onvetionunder a rigid plate so that, in the uppermost region orresponding to the elastilithosphere, only thermal ondution is onsidered.
3.2.1 Conservation of energyWe solve the equation of onservation of energy in the Boussinesq approximation ;visous dissipation is negleted :

∂T

∂t
+ v · ∇T = κ∇

2T +
H

ρmCp

, (3.1)



3.2 Model desription and numerial methods 135with T temperature, κ thermal di�usivity, H volumetri heating rate, ρm = ρ(T0)mantle density at referene temperature T0 and Cp heat apaity (the various sym-bols are listed in Table 3.1). v is the veloity �eld assoiated with the �ow in thevisous shell (v = 0 in the elasti shell where only ondutive heat transfer is onsi-dered). In the framework of large visosity variations aused by temperature gra-dients, this requirement is onsistent with the nature of the asymptoti stagnantlid regime (e.g., Solomatov, 1995; Grasset et Parmentier, 1998) where a old andvisous ondutive lid naturally develops in the upper part of the layer. In order tobe oherent, the thikness of the elasti shell de shall therefore be smaller than thestagnant lid thikness dsl (f. Fig. 3.1).Thermal boundary onditions - Eq. (3.1) is solved within the spherial shellextending between radii Rc and Rs (f. Fig. 3.1). On these two bounding spheres,uniform values of temperature (Tc and Ts) are presribed, so that ∆T = Tc−Ts is the(non adiabati) temperature variation aross the whole mantle (elasti lithosphereand visous mantle).Numerial method - The treatment of the onservation of energy is inluded inthe �nite volume numerial tool OEDIPUS (Choblet, 2005; Choblet et al., 2007) sol-ving thermal onvetion in the spherial shell. The grid mesh is based on the �ubedsphere� tehnique (Ronhi et al., 1996) that divides the spherial shell into six iden-tial bloks with a staggered grid approah for disrete variables. A high-resolution�ux-limiter method (Superbee, f. Roe, 1985) is onsidered for the advetion term. Aparallel implementation enables e�ient omputation times. Unless expliitly men-tioned, all the simulations presented here are performed using a mesh with 6 × 64

× 64 × 64 grid ells.
3.2.2 Flow in the visous shellWe onsider visous �ow in the subdomain bounded by spheres of radii Rc and
Rm (Fig. 3.1), i.e. beneath the shallow shell that is treated as an elasti medium (seebelow, Setion 3.2.3). The equations desribing onservation of mass and momentumare solved in the Boussinesq approximation :

∇ · v = 0, (3.2)
∇ · σ + f = 0, (3.3)
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Symbol Assoiated onstant or variable Unit

Cp Heat apaity J K−1kg−1

D Deviatori part of stress tensor Pa
de Thikness of the elasti shell m
g Gravitational aeleration m s−2

F Tration fore at the surfae of the visous shell Pa
Fr Radial omponent of the tration fore Pa
Ft Tangential omponent of the tration fore Pa
G Gravitational onstant m3s−2kg−1

H Volumetri mantle heating W m−3

N Geoid height m
p Pressure Pa
r Radius m
Rc Radius at the CMB m
Rm Radius at the bottom of the elasti shell m
Rs Total radius of the body m
T Temperature K
Tc Temperature at the base of the visous shell K
Ts Temperature at the surfae K
t Time s
ts Surfae dynami topography m
tc CMB dynami topography m
u Displaement m
v Veloity m s−1

α Thermal expansivity K−1

Q Ativation energy kJ mol−1
κ Thermal di�usivity m2s−1

η Dynami visosity Pa s
µ Shear modulus Pa
ρ Density kg m−3

ρc Core density kg m−3

ρm Referene mantle density kg m−3

σ Stress tensor PaTab. 3.1 � List of variables, parameters and orresponding symbols.



3.2 Model desription and numerial methods 137with f the body fore. σ = −pI +D is the stress tensor in this visous layer with p,pressure, I the identity tensor, and D the deviatori part. Assuming a Newtonianrheology,
D = η

[

∇v + (∇v)t] , (3.4)where η is the dynami visosity and •t denotes transposition (see Table 3.1).Note that self-gravitation is not introdued in Eq. 3.3. Self-gravitation has anon-negligible e�et on topographi response, espeially at long wavelengths and istherefore inluded in studies dediated to topography and geoid (f. e.g., Zhong etZuber, 2000; Zhong, 2002; Zhong et al., 2008). As pointed out by Zhong et al. (2008),self-gravitation does not modify the veloity �eld and an be aounted for easily asa post-proessing proess in the Stokes �ow modeling. It will be inluded in futureappliations of the present tool to planetary objets.In the following we desribe results of thermal onvetion alulations as the �nalpurpose of our method (f. Setion 3.3.3), but we also ompute response funtions ofdynami topography and geoid in order to test our numerial tool and to address thee�et of visoelasti deformation in a simple way (f. Setions 3.2.4 and 3.3.2). Forases of thermal onvetion, the body fore orresponds to the buoyany term f =

−αρmg(T −T0) (with α the oe�ient of thermal expansion, g gravity aeleration).The time-evolution aspet is then embedded in the oupling with the onservation ofenergy (eq. 3.1). In the ase of response funtions, the �ow results from a normalizeddensity anomaly loated at a varying depth.Visosity is related to temperature as follows :
η (r, T ) = ηcη(r) exp

[

Q

R

(

1

T
− 1

∆T + Ts

)]

, (3.5)
Q being the ativation energy, R the universal gas onstant and ηc the visosity atthe bottom of the visous shell. The radial dependeny of visosity inludes eithera ontinuous inrease with depth or step-like variations. Note that only the latter isused to ompute response funtions.Mehanial boundary onditions - The mehanial boundary onditions arefree-slip on the bottom sphere (r = Rc) and no-slip at the top of the visous domain(r = Rm) orresponding to the interfae with the elasti shell mimiking the elastipart of the lithosphere. At the interfae between the two shells (r = Rm), the trationfore F is omputed in order to be presribed as a bottom boundary ondition forthe elasti deformation of the upper shell (see below, Setion 3.2.3) :

F = σ · er, (3.6)with er the radial unit vetor.



138Chapitre 3 : Topography and geoid indued by a onveting mantle beneath anelasti lithosphereNumerial method - The visous �ow is solved using a multigrid method withthe same tool OEDIPUS as for the onservation of energy. Note however that forthe spei�, hybrid method desribed in the present study, the loation of the upperboundary for the �ow solver (r = Rm) is below the boundary used for the tempera-ture �eld (r = Rs) if an elasti shell of thikness de = Rs−Rm is introdued (see Fig.3.1). In the present study, de is neessarily a multiple of the disrete layer thikness
∆r. Veloity v is set to zero in the region Rm < r ≤ Rs. In order to avoid extremevisosity gradients inherent to the use of eq. (3.5) (espeially for very small valuesof de), a ut-o� an be presribed for visosity so that the global ontrast does notexeed a maximum value (typially 109) above whih the �ow solver beomes lesse�ient.3.2.3 Deformation of the elasti shellThe elasti shell is loated between radii r = Rm and r = Rs (Fig. 3.1). Forsimpliity, we assume that the material forming the bulk of the lithosphere is inom-pressible and its properties do not hange laterally. This simpli�ation is onsistentwith the model of mantle �ow desribed above, where both ompressibility and self-gravitation are omitted, and allows the e�et of the elasti lithosphere on dynamisurfae topography to be assessed at low omputational expenses. Using the Eule-rian representation, the equations governing small deformations of an inompressibleelasti body of onstant density an be expressed as follows :

∇ · u = 0, (3.7)
∇ · σ = 0. (3.8)The deviatori part of the inremental stress tensor in the elasti shell σ is givenby

D = µ
[

∇u + (∇u)t] , (3.9)where µ is the elasti shear modulus and u is the displaement (see Table 3.1).Mehanial boundary onditions - The boundary ondition at the deformedupper boundary is approximated by the onditions of the fore equilibrium evaluatedat r = Rs :
(−pI + D) · er = ρm (u · er) g. (3.10)As noted above, the boundary ondition at the lower boundary r = Rm = Rs − deis formulated in terms of the surfae fore F resulting from the visous �ow (f.



3.2 Model desription and numerial methods 139eq. 3.6). Assuming that the density jump between the elasti lithosphere and theunderlying mantle is zero, we an write the fore equilibrium as follows :
(−pI + D) · er = F . (3.11)In general, F an be deomposed into toroidal (F tor) and spheroidal (F sph) partssatisfying the onditions F tor ·er = ∇·F tor = 0 and er ·∇×F sph = 0, respetively.If the shear modulus and the thikness of the elasti shell do not vary laterally, thetoroidal omponent of F does not ontribute to the radial deformation of the shelland we an restrit our onsiderations to the spheroidal parts of eqs (3.7)-(3.11). Thevetor boundary ondition (eq. 3.11) an then be replaed by two salar onditionsfor the radial and tangential omponent of the spheroidal part of tration vetor

(−pI + D) · er,
[(−pI + D) · er]r = Fr, (3.12)
[(−pI + D) · er]t = Ft, (3.13)where the subsripts r and t refer to radial and tangential omponents of the sphe-roidal part of a vetor.Numerial method - The set of eqs (3.7)-(3.10), (3.12) and (3.13) is solved inthe spetral domain. We �rst represent the laterally dependent quantities in theseequations by spherial harmoni series trunated at degree ℓmax :

u (r, θ, ϕ) =

ℓmax
∑

ℓ=0

m=ℓ
∑

m=−ℓ

[

uℓ−1
ℓm (r)Y ℓ−1

ℓm (θ, ϕ) + uℓ+1
ℓm (r)Y ℓ+1

ℓm (θ, ϕ)
]

, (3.14)
p (r, θ, ϕ) I =

ℓmax
∑

ℓ=0

m=ℓ
∑

m=−ℓ

pℓm(r)Y ℓ,0
ℓm (θ, ϕ) , (3.15)

D (r, θ, ϕ) =
ℓmax
∑

ℓ=0

m=ℓ
∑

m=−ℓ

[

Dℓ−2,2
ℓm (r)Y ℓ−2,2

ℓm (θ, ϕ)+

Dℓ,2
ℓm(r)Y ℓ,2

ℓm (θ, ϕ) + Dℓ+2,2
ℓm (r)Y ℓ+2,2

ℓm (θ, ϕ)
]

, (3.16)where Y k
ℓm and Y kn

ℓm are respetively the vetor and tensor spherial harmonisof degree ℓ and order m (see Appendix for de�nitions) and uk
ℓm, pℓm and Dkn

ℓm areunknown oe�ients depending on r whih are to be determined. Introduing the



140Chapitre 3 : Topography and geoid indued by a onveting mantle beneath anelasti lithospherespetral representations (3.14)-(3.16) to eqs (3.7)-(3.10), (3.12) and (3.13) and ap-plying formulas (A19)-(A26) given in Appendix, we obtain a set of ordinary di�e-rential equations in r lassi�ed aording to degree ℓ and order m. The equationsan formally be written as follows (see Appendix for details) :
A (ℓ, µ)

dxℓm

dr
+ B (ℓ, µ, r)

xℓm

r
= 0, (3.17)where A(ℓ, µ) and B(ℓ, µ, r) are 6 × 6 matries whose non-zero elements are listedin Table 7 in Appendix, and xℓm is the vetor of the unknown oe�ients of degree

ℓ and order m,
xℓm =

(

uℓ−1
ℓm , uℓ+1

ℓm , pℓm, Dℓ−2,2
ℓm , Dℓ,2

ℓm, Dℓ+2,2
ℓm

)t

. (3.18)Similarly, we an express the spheroidal part of the boundary ondition (3.10) atthe surfae as
T (ℓ)xℓm = 0, (3.19)and the onditions (3.12) and (3.13) at the bottom boundary of the elasti shell as

U(ℓ)xℓm = [(Fr)ℓm, (Ft)ℓm]t, (3.20)where T (ℓ) and U(ℓ) are 2× 6 matries (see Table 8 in Appendix), and (Fr)ℓm and
(Ft)ℓm denote the known oe�ients in the spherial harmoni expansions of Fr and
Ft. If the thikness of the shell is signi�antly smaller than its radius (de ≪ Rs), thespetral equations given above an be solved in a membrane approximation (for aareful disussion of this approximation but with di�erent boundary onditions, seeBeuthe, 2008). In the present paper, we onsider a shell of general thikness and wesolve the linear system of ordinary di�erential eqs (3.17)-(3.20) numerially degreeby degree. From the formal point of view, solving these equations is a standardmathematial problem and one an hoose from a variety of numerial methods,suh as the traditional matrix propagator method or �nite di�erenes (used here).3.2.4 Dynami topography and geoidWe now desribe the evaluation of the syntheti observables (dynami topogra-phy, geoid) indued by the deformations simulated in the model desribed above. Thedynami topography of a density interfae (surfae, ore-mantle boundary) ounter-balanes the stress indued by mantle �ow and an be expressed in terms of thestress tensor omponent σrr as follows (see, e.g., Riard et al., 1984; Rihards et
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ts (θ, ϕ) = −σrr (Rs, θ, ϕ)

ρmg
, (3.21)

tc (θ, ϕ) =
σrr (Rc, θ, ϕ)

(ρc − ρm) g
, (3.22)where supersripts s and c refer to the surfae and to the ore-mantle boundary(CMB), respetively, σrr is the radial omponent of tration, and ρc is the densityof the ore. Note that σrr is evaluated either in the visous formalism (at the CMBand, if no elasti shell is introdued, at the surfae) or in the elasti formalism (atthe surfae, for de 6= 0).Spetral deomposition - The spherial harmoni oe�ients of the dynamitopography an then be omputed from the spetral deomposition of σrr at a giveninterfae :

tsℓm = − [σrr(Rs)]ℓm
ρmg

, (3.23)
tcℓm =

[σrr(Rc)]ℓm
(ρc − ρm) g

. (3.24)The expression of ts in terms of σrr an be used for both visous and elasti rheology.In the elasti ase, however, it is more onvenient to express ts diretly in terms ofdisplaement :
tsℓm = [u(Rs) · er]ℓm. (3.25)The gravitational potential is given by superposition of the potentials induedby internal density anomalies and orresponding dynami topographies ts and tc.For a layered disretization of the density anomalies, we an evaluate the spherialharmoni oe�ients of the geoid height as follows (Choblet et al., 2007) :

Nℓm =
4πGRs

g (2ℓ + 1)

[

ρmtsℓm +

(

Rc

Rs

)ℓ+2

(ρc − ρm) tcℓm +
n
∑

i=1

(

ri

Rs

)ℓ+2

∆rρi
ℓm

]

, (3.26)where G is the gravitational onstant, ρi
ℓm are the spherial harmoni oe�ients ofthe density in the ith layer, ri is the radius of the enter of the layer and n is thenumber of layers in the model (note that eq. 3.26 is only valid for a onstant g).Normalized quantities for response funtions - In order to validate thepresent method (see Comparison tests below) as well as in Setion 3.3.2, we presenttopography response funtions t̃sℓ and t̃cℓ whih are normalized as follows :

t̃sℓ(r) =
ρm

ρℓm∆r
tsℓm(r), (3.27)
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t̃cℓ(r) =

(ρc − ρm)

ρℓm∆r
tcℓm(r), (3.28)where tsℓm(r) and tcℓm(r) are respetively the surfae and CMB dynami topographies(eqs 3.23 and 3.24), indued by a mass anomaly ρℓm∆r of degree ℓ and arbitraryorder m imposed in a layer of thikness ∆r entered at radius r (for more detailsonerning the response funtions, see, e.g., Hager et Clayton, 1989).The geoid response funtions Ñℓ are normalized with respet to the geoid induedby a unit mass anomaly of degree ℓ imposed at the surfae (without onsidering theassoiated surfae dynami topography). They an be easily expressed in terms oftopography response funtions t̃sℓ and t̃cℓ and the power of the ratio r/Rs, where r isthe radius of the load :

Ñℓ(r) = t̃sℓ(r) +

(

Rc

Rs

)ℓ+2

t̃cℓ(r) +

(

r

Rs

)ℓ+2

. (3.29)Comparison tests - The treatment of the onservation equation for energy (eq.3.1) has been benhmarked earlier (see Choblet et al., 2007), the only di�erene inthe method presented here being the use of a more preise high resolution methodfor advetion, namely the Superbee �ux limiter (Roe, 1985). We thus fous theomparison tests on the deformation part of our tool : the method desribed abovetreating the two subshells with di�erent omputational tehniques (Hybrid Method,HM) is tested here against a numerial tool that solves the Stokes problem usinga semi-spetral tehnique in both visous and elasti shells (�adek, 1989) (Semi-Spetral Method, SSM). SSM allows to use a high radial resolution (for example,
∼ 3000 layers will be used in the visous shell, in the following), whereas, beauseof omputational osts, only a limited number of layers (typially 64 or 128) areused in HM (note however that only the latter enables to inlude lateral visosityvariations). Owing to its better resolution, SSM is onsidered to be the referenemethod, and the term �error� in the text below thus mostly refers to the grid-based�ow solver in HM (although its results are not stritly ompared with an analytialsolution). We also ompare our method to an approah used in earlier studies tomimi the visoelasti behavior of planetary bodies over geologially relevant time-sales (f. e.g., Zhong, 2002). In this method (IVF-TES, Instantaneous Visous Flow- Thin Elasti Shell), the surfae topography obtained for a purely visous �ow witha free-slip surfae is applied as a surfae load to a thin elasti shell (f. Turotteet al., 1981). However, self-gravitation is negleted here while it is onsidered inZhong (2002).The size of the planetary body onsidered in the following tests orresponds tothe size of Mars (Rc = 1700 km and Rs = 3400 km). The gravitational aeleration



3.2 Model desription and numerial methods 143as well as mantle and ore densities are also set to Mars-like values (see Table 3.3).While visosity is set to 1 in the deepest part of the mantle, a high value of visosity(106) is imposed on the top 240 km of the body. We ompare response funtionsobtained with HM and SSM using 4 di�erent on�gurations of elasti lithosphere : Inaddition to the purely visous ase (de = 0), three elasti thiknesses are onsidered,
de = 53, 106 and 159 km. We remind the reader that, as mentioned in Setion3.2.2, the elasti thikness has to be a multiple of the disrete layer thikness in HM(∆r = (Rs−Rc)/64, when 64 radial layers are used). The agreement between HM andSSM is illustrated in Fig. 3.2 for harmoni degrees ℓ = 2 and ℓ = 16. As in the purelyvisous ase, the auray of HM is found to be rather high (see Table 3.2). Notethat the errors on surfae topography inrease signi�antly with inreasing degree ℓand inreasing elasti thikness de. The latter is mostly due to the fat that the erroris de�ned as a di�erene between HM and SSM response funtions normalized bythe maximum value of the SSM response funtion whih, for de > 0, dereases withinreasing ℓ and inreasing de (Fig. 3.2). A similar onsequene of this normalizationis that the errors of geoid at low degrees inrease when the elasti thikness deinreases (beause the maximum for a given response funtion dereases). For higherdegrees, the �ltering e�et of the elasti lithosphere on the surfae topography ausesan opposite e�et : sine the ontribution of surfae topography to geoid is redueddue to the elasti lithosphere, the error of the assoiated geoid diminishes. Errorsan be signi�ant at high degree (more than 10% for topography at ℓ=64) due tothe hosen grid (6×64×64×64). Note �nally that the agreement with IVF-TES ontopography response funtion, presented in Fig. 3.2 for the ase de = 106 km anddegrees ℓ = 2 and 16, is very good.
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de=0 km de=53 km de=106 km de=159 kmDegree Topography Geoid Topography Geoid Topography Geoid Topography Geoid2 0.05 % 0.12 % 0.14 % 0.62 % 0.13 % 0.66 % 0.14 % 0.83 %4 0.06 % 0.14 % 0.16 % 0.57 % 0.17 % 0.67 % 0.18 % 0.86 %8 0.21 % 0.58 % 0.27 % 0.89 % 0.31 % 1.16 % 0.33 % 2.23 %16 0.76 % 2.08 % 0.87 % 3.10 % 0.95 % 1.49 % 1.04 % 0.64 %32 2.52 % 5.9 % 3.19 % 2.30 % 3.65 % 0.47 % 3.97 % 0.41 %64 7.26 % 12.5 % 10.82 % 0.74 % 12.5 % 0.38 % 13.29 % 0.63 %Tab. 3.2 � Errors on surfae topography and geoid response funtions obtained with our method. The error is the maximumdi�erene between the models obtained by our hybrid method (HM) and the referene semi-spetral method (SSM) normalized bythe maximum absolute value obtained by SSM for a given response funtion.



146Chapitre 3 : Topography and geoid indued by a onveting mantle beneath anelasti lithosphere3.3 Results3.3.1 Elasti �ltering of dynami topography for planetarybodiesThe elasti shell ats on the dynami surfae topography as a low-pass �lterwith an e�et inreasing with inreasing de. In the purely visous ase, the surfaetopography response funtion t̃sℓ(r) → −1 for r → Rs, i.e. the load imposed at thesurfae is isostatially ompensated. If an elasti shell is imposed atop the visousmantle, the amplitude of the surfae topography due to the visous �ow is alwaysdiminished. The onsequene of the underompensated dynami topography is thatthe geoid response funtion does not vanish at the surfae but has a positive value.All these aspets have been disussed in detail by Zhong (2002).In order to guide the interpretation of the results obtained with our method(both in the ase of response funtions and of full onvetion alulations), in termsof deformation of the elasti lithosphere, it is enlightening to introdue elasti �lteroe�ients Cℓ and Sℓ desribing the relationship between the fores Fr and Ft atingat the base of the shell and the resultant surfae topography ts :
tsℓmρmg = −Cℓ(Fr)ℓm − Sℓ(Ft)ℓm. (3.30)The linear relationship (3.30) is valid for a laterally homogeneous elasti shell ofuniform thikness and the oe�ients Cℓ and Sℓ only depend on the parameters ofthe shell, namely Rs, de and µ. Taking into aount that

ts,visc
ℓm = −(Fr)ℓm

ρmg
, (3.31)where ts,visc is the surfae topography orresponding to a purely visous ase, eq. (3.30)an be rewritten as

tsℓm =

[

Cℓ + Sℓ
(Ft)ℓm

(Fr)ℓm

]

ts,visc
ℓm . (3.32)The oe�ient Cℓ is an analogy of the ompensation oe�ient introdued by Tur-otte et al. (1981) to desribe the response of an elasti shell to surfae loading.Its value is always positive and smaller than 1 and an be determined from solvingeqs (3.17), (3.19) and (3.20) for (Fr)ℓm = −1/(ρmg) and (Ft)ℓm = 0 (Cℓ is thendiretly equal to (ur)ℓm). Similarly, one an determine the oe�ient Sℓ from thesolution obtained for (Fr)ℓm = 0 and (Ft)ℓm = −1/(ρmg).Radial approximation - In order to evaluate the distint ontributions of lateral

Ft and radial Fr omponents of the tration fore to the elasti deformation, we �rstonsider a simpli�ed model of the mehanial oupling between the shells : only Fr



3.3 Results 147is used to ompute the deformation of the elasti shell in the boundary onditions(3.12) and (3.13) while Ft is set to zero (hereinafter, this simpli�ed approah will bereferred to as �radial approximation�). In this ontext, we �rst disuss oe�ient Cℓ.Fig. 3.3a shows the fration of the dynami topography Cℓ that remains afterelasti �ltering, as a funtion of harmoni degree (see eqs 3.30-3.32). It is worthnoting that the �ltering e�et strongly di�ers for di�erent solar system bodies. Threegeneri bodies are onsidered : two terrestrial planets orresponding in size to Venusand Mars, and a �typial� iy moon orbiting a giant planet orresponding to Dione,a small moon of Saturn (Rs ≃ 500 km). Two values of the elasti thikness areonsidered for eah body. While the average thikness of the elasti lithosphere onVenus is probably rather small (de ≤ 50 km) ompared to its size (e.g., Pauer et al.,2006), Mars is believed to have a strong elasti lithosphere with a thikness exeeding100 km at present (e.g., Zhong, 2002). A rough estimate of the elasti thiknessesof various iy satellites was provided from loal topography measurements and itusually amounts to a few kilometers (e.g., Nimmo et al., 2003; Giese et al., 2007;Nimmo et al., 2010).For a Venus-like planet, with a large outer radius and a relatively thin elastilithosphere, the dynami surfae topography is only weakly modulated by the elastishell and a purely visous model with de = 0 may provide a good �rst approximationof the dynami surfae topography and the geoid, at least at low degrees. In ontrast,even a relatively thin elasti lithosphere an signi�antly suppress the topographysignal due to a visous �ow in the interior of Dione : an elasti lithosphere of 2 kmleads to a dynami topography whih is redued by a fator of two in omparisonwith the purely visous ase. For a 5 km-thik elasti lithosphere, the signature ofmantle onvetion in dynami topography of Dione beomes negligible beause onlya small fration of the �visous� dynami topography an be observed (12% at degree20). The ase of a Mars-like body displays the maximum variation of the �lteringe�et on the dynami surfae topography : for de = 100 km, the topography isredued by ∼ 15% at degree ℓ = 2 but by more than 70% if ℓ ≥ 19.E�et of tangential fore - Sine the mehanial boundary ondition at thesurfae of the visous mantle (i.e. beneath the elasti lithosphere) is rigid (no-slip),both the normal (or radial, Fr) and shear (or tangential, Ft) trations are non-zero.The latter omponent transmits a bending moment to the elasti shell whih resultsin a de�etion with a sign opposite to that aused by Fr and thus may provide anadditional �ltering e�et. To our knowledge, the single omparable study proposingsuh a mehanial oupling between mantle onvetion and deformation of an elastilithosphere is proposed by Marquart et Shmeling (1989) in order to study the e�etof small-sale onvetion beneath ontinents on the geoid and topography. In the
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Fig. 3.3 � Elasti �lter oe�ients Cℓ (top) and Sℓ (bottom) as funtions of harmonidegree ℓ (see eqs. 3.30, 3.32) omputed for three generi bodies : Venus-like (lightgrey lines), Mars-like (grey) and Dione-like (blak). Two di�erent thiknesses de ofthe elasti lithosphere are onsidered for eah body. Values of g, µ and ρm for Marsand Venus are listed in Table 3.3. In the ase of Dione, g= 0.22 m s−2, µ = 9 GPaand ρm = 1000 kg m−3.



3.3 Results 149framework of eq. (3.32), this ontribution is measured by oe�ient Sℓ.Fig. 3.3b shows the values of the oe�ient Sℓ omputed for the same threegeneri bodies. At low degrees, the values of Sℓ are smaller than those of Cℓ but theirrelative importane inreases with inreasing degree. Sℓ dereases with inreasingdegree for all three bodies, exept for Venus that exhibits an almost onstant valueof Sℓ (0.15) between degrees 20 to 60 for de = 50 km and, for de = 10 km, it eveninreases for degrees larger than 40. Although the value of Sℓ is always positive,the tangential fore tends to diminish the surfae topography for small harmonidegrees (in most ases, the ratio (Ft)ℓm/(Fr)ℓm is negative). In onlusion, for asimilar visous �ow, an idential ratio between tangential and radial trations willindue signi�antly di�erent topographi responses, depending on the body size andon the degree onsidered.3.3.2 Lithospheri �lteringIn the hybrid method we propose, the inlusion of an elasti shell of thikness
de modi�es the geometry of the visous domain. For a given on�guration, the vis-ous �ow varies slightly when various values of de are onsidered : �rst, the no-slipboundary ondition is not presribed at the same depth ; seond, the thikness of thehigh visosity region varies. Furthermore, the tration fore is not evaluated at thesame radius either. We term �lithospheri �ltering�, the e�et resulting from boththis visous aspet and the purely elasti �ltering disussed in Setion 3.3.1 : Whileoe�ients Cℓ and Sℓ provide an assessment of the elasti �lter, response funtionsdisplayed in Figs 3.2 and 3.4 show this lithosphere �ltering e�et.Upper panels of Fig. 3.4 display surfae dynami topography response funtionsfor a Mars-like body. They show that, in the radial approximation, the lithospheri�ltering is atually very similar to the purely elasti e�et for very low degrees :the urves for ℓ = 2 grossly orrespond to what would be obtained if the visousresponse funtions were saled globally with the orresponding value of Cℓ (e.g., ∼0.85 for de ∼ 106 km). This is beause suh low degrees are not very sensitive tothe visous e�ets assoiated with varying de disussed above. For larger degrees,more sensitive to the shallower visous �ow, although the shape of the responsefuntion remains similar to the purely visous response funtion, topography is sys-tematially larger than predited by the simple estimation of the Cℓ oe�ient. Thelithospheri �ltering is thus not as e�ient as the purely elasti �ltering in the radialapproximation.As predited above, the amplitude of the surfae dynami topography obtai-ned within the radial approximation is always larger than in the ase when bothomponents of tration are inluded.



150Chapitre 3 : Topography and geoid indued by a onveting mantle beneath anelasti lithosphereIn this example orresponding to Mars-like dimensions, introduing Ft in theoupling results in a redution of the dynami topography of the surfae that anbe larger than 20 % of the value in the radial approximation for degree 2 (for largerdegrees the relative di�erene is even larger beause the absolute normalized valueorresponding to the radial approximation is small). Even more dramati is thee�et on geoid response funtions : bottom panels of Fig. 3.4 indiate that thestrong derease of the geoid for small harmoni degrees shall �rstly be attributedto the e�et of the tangential tration on the elasti shell. For example, while themaximum amplitude of the geoid response funtion for ℓ = 2 is redued of about
75% by the introdution of a 100 km thik elasti lithosphere (from ∼ −0.4 for
de = 0 to −0.15 for de = 106 km), the radial approximation would have predited a�lter of only 25%.
3.3.3 Appliation to ases with thermal onvetionAll the results disussed above in the framework of response funtions �nd aon�rmation in ases where thermal onvetion is onsidered. In these alulations,the resolution of energy onservation (eq. 3.1), whih ontrols the time evolutionof the �ow, is oupled to the deformation equations (that were onsidered to pro-due response funtions). One important di�erene between response funtions andonvetion alulations is that lateral visosity variations naturally arise in the latterwhih may result in signi�ant disrepanies : for example, the stagnant lid thik-ness varies laterally (Solomatov et Moresi, 1996) (e.g., the lid an be eroded by hotplumes impinging on the old boundary layer), in�uening the struture of both thevisosity and density �elds in this uppermost region. This is expeted to a�et thedynami topography (rheology and buoyany shaping the visous �ow) as well as thegeoid (through the deformation of interfaes and more diretly, through the densitystruture aused by lid thikness variations).Two numerial experiments are onsidered in the following for distint sets ofvalues of the parameters that fully haraterize these ases (namely the ratio bet-ween inner and outer radii determining the spherial geometry, the bottom Rayleighnumber RaB, the temperature and depth dependene for visosity and the volume-tri heating rate H). Typial dimensions of two planetary bodies (Venus and Mars)as well as material parameters orresponding to siliates were onsidered (see Table3.3) to ompute the dynami topography and geoid. Note that several values arenot well onstrained for these planets (espeially in terms of rheology). For this rea-son, we have seleted two onvetion ases that grossly resemble Venus and Mars
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~Fig. 3.4 � In�uene of the mehanial oupling on normalized surfae topography(top) and geoid (bottom) response funtions for a visous shell overlain by an elastishell of thikness 106 km for harmoni degrees ℓ =2, 8 and 16. Dashed lines orres-pond to results obtained in the radial approximation while solid lines orrespond toresults obtained with the full oupling (see text for more details). Grey lines indiatethe ase without an elasti lithosphere (de = 0 km), for omparison. Visosity is 106above the horizontal dotted line, 1 below.



152Chapitre 3 : Topography and geoid indued by a onveting mantle beneath anelasti lithospherein terms of lithosphere thikness and, in the ase of Venus, onerning the numberof large sale upwelling plumes that might ause the long wavelength features inthe observed topography and geoid. In the ase of Mars, onvetion with planformsassoiated with low harmoni degrees have been invoked to explain early proesses :
ℓ = 1 possibly ausing the hemispheri dihotomy (f. e.g., Ke et Solomatov, 2006;Roberts et Zhong, 2006) ; ℓ = 2−4 assoiated with the Tharsis rise (f. e.g., Robertset Zhong, 2004) but it is di�ult to relate any surfae observation to the planformsassoiated with the present day onvetive regime.Radial visosity pro�les orresponding to the two onvetion ases are presentedFig. 3.5. The Venus-like simulation inludes an exponential inrease of the visositywith depth, as follows :

η (r) = exp

[

−β

(

r − Rc

Rs − Rc

)]

, (3.33)the visosity jump assoiated with this pressure-like dependene being ∆η (P ) =

exp (β) (see Table 3.3). This inrease orresponds to an augmentation of more thantwo orders of magnitude. Together with the temperature dependene of the visosity,this leads to a visosity struture reahing a minimum of ∼ 1020 Pa s at the baseof the old boundary layer and a maximum of ∼ 1022 Pa s above the hot boundarylayer. Suh values are suggested for Venus by studies that onstrain radial visosityvariations from the observed geoid and topography (Pauer et al., 2006; Steinbergeret al., 2010). Note however that the thikness of the stagnant lid in our Venus-likesimulation (∼ 300 km) lies in the upper bound of the range for possible lithospherithikness for Venus (Anderson et Smrekar, 2006). The ase of Mars o�ers a signi�-antly di�erent appliation : due to its size, the primordial energy assoiated withits formation is likely to be smaller, leading to a ooler state at present - in the(ertainly simplisti) framework of stagnant lid onvetion, the ooling rate itself isalmost independent of planet size. As a result, the lithosphere thikness is likely tobe larger than on Venus whih is onsistent with elasti thikness values inferredfrom gravity and topography data modeling : estimations vary from about ∼ 15 kmfor the oldest Noahian features to an average of ∼ 70 km for Amazonian features,with maximum values over than 100 km (see MGovern et al., 2004; Bellegui et al.,2005) and even larger than 300 km in polar regions (Phillips et al., 2008). As aonsequene, in our Mars-like simulation, visosity depends strongly on tempera-ture, leading to the formation of a thik stagnant lid (∼ 550 km). Variations due topressure are hosen to be very small.
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Fig. 3.5 � Horizontally averaged visosity pro�les assoiated with the two thermalonvetion ases (Mars-like and Venus-like body).
V enus − like Mars − like

Rs 6050 km 3400 km
Rc 3085 km 1734 km
de 46 km 156 kmg 8.9 m s−2 3.7 m s−2

µ 7·1010 Pa 7·1010 Pa
ρc 10 000 kg m−3 10 000 kg m−3

ρm 3300 kg m−3 3300 kg m−3H 0 0
∆T 2969 K 1500 KQ 300 kJ mol−1 346 kJ mol−1

∆η (P ) 148 1.2
RaB 3·108 3·107Tab. 3.3 � Parameter values used in the two onvetion alulations. Symbols aredesribed in Table 3.1.



154Chapitre 3 : Topography and geoid indued by a onveting mantle beneath anelasti lithosphereVenus-like planet - The elasti lithosphere of Venus is often onsidered to berelatively thin (∼ 10− 30 km, f. Barnett et al., 2002; Pauer et al., 2006). Thereforealthough elasti �exure might be an important phenomenon at a regional sale (Bar-nett et al., 2002), it is often onsidered to play a limited role on the long wavelengthtopography and geoid. This is apparently on�rmed by the value of the ompensa-tion oe�ient Cℓ displayed in Fig. 3.3a : even for de = 50 km, the �ltering is lessthan 10 % for ℓ <30. However, the quantitative e�et of bending aused by tangen-tial tration annot be determined from Sℓ (Fig. 3.3b) sine the knowledge of theratio Ft/Fr is required (eq. 3.32). A omplete desription of stagnant lid onvetionwithin a Venus-like planet therefore plaes more realisti onstraints on what thee�et of a thin elasti shell might be.Fig. 3.6 shows the surfae dynami topography and geoid obtained for thisonvetive ase at a given instant one statistial steady-state has been reahed.Three on�gurations are ompared, one where no elasti shell is onsidered, and inthe ase of a 46 km thik elasti lithosphere (probably orresponding to a higher endfor Venus, note however that the value of de evaluated from topography and gra-vity �elds re�ets the thikness at the time of loading rather than the present daythikness, see Watts et Zhong, 2000), two ases are onsidered for the mehanialoupling at the basis of the elasti shell : topography and geoid are �rst evaluatedusing the radial approximation (i.e. only normal tration Fr is used) and then usinga full oupling (both normal Fr and tangential Ft omponents are onsidered).Note �rst that the absolute values for both geoid and topography grossly orres-pond to the magnitude reported for Venus (f e.g., Wiezorek, 2007) : both geoidand topography highs on Venus are approximately twie larger than the maximumvalues reported here (however, these are systematially assoiated with ontinentalplateaus or volani swells and almost ertainly imply thiker rust, not taken intoaount in our models).As expeted, the elasti �ltering e�et is small when the radial approximation ispostulated : the maximum di�erene indued by a ase with a 46 km thik elastilithosphere ompared to a ase without elasti lithosphere is less than 2 % on surfaetopography and ∼ 12% on geoid. However, when the full oupling is introdued, themaximum di�erene amounts to ∼ 8% for topography and over 35 % for geoid.While the lithosphere �ltering e�et is modest on topography, this de�it auses asigni�ant disequilibrium in the geoid signal that integrates both the ontributionof internal density anomalies and the topography (redued here by the rigidity ofthe elasti lithosphere). These results demonstrate that the bending e�et ould beof major importane when onsidering the geoid of large planets with relatively thinlithospheres.
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Fig. 3.6 � Topography (left olumn) and geoid (right olumn) obtained for theVenus-like onvetion ase (see Table 3.3). (Top) No elasti lithosphere. (Middle)elasti thikness of 46 km in the radial approximation. (Bottom) elasti thikness of46 km with full oupling. See text for more details on mehanial oupling.Power spetra for the topography and geoid (Fig. 3.7) further illustrate thatwhile the lithosphere �ltering e�et is signi�ant for low degrees (ℓ < 15) it be-omes negligible for smaller wavelengths (ℓ > 20). The radial approximation leadssystematially to an underestimation of the �ltering e�et : the power assoiatedwith large harmoni degrees is even larger than in the purely visous solution (thisis aused by the modi�ation of the visous �ow and mostly by the fat that thetration fore is not evaluated at the same depth when an elasti shell is inluded inthe uppermost part of the mantle whih redues the thikness of the high visosityregion, see above).
Mars-like planet - Mars being expeted to have a muh thiker elasti lithos-phere than Venus (see above), we ompare topographies and geoid issued from theMars-like ase onsidering three di�erent elasti thiknesses (52, 104 and 156 km,
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Fig. 3.7 � Power spetra of surfae topography and geoid obtained for the Venus-likeonvetion ase (see Table 3.3) with a 46 km thik elasti lithosphere. Dashed linesindiate results obtained in the radial approximation while solid lines orrespond toresults obtained with the full oupling (see text for more details). Grey lines indiatethe ase without an elasti lithosphere (de =0 km).see snapshot displayed in Fig. 3.8). Sine among the two syntheti observationsprodued from our numerial experiments, the geoid is the most sensitive to the li-thosphere �ltering e�et, Fig. 3.8 does not display dynami topographies. Contraryto the Venus-like ase, the geoid values obtained here annot be ompared to atualobservations of the Martian geoid (with a range ∼ 2.5 km when the J2 term is ne-gleted, f. Wiezorek, 2007). This is most probably aused by the strong dominationof the Tharsis rise in this signal (with most of the power assoiated with harmonidegrees ℓ = 2 − 3), not present in our model. For this reason, our results annot beompared diretly to Martian data and may only stand omparison with what ouldbe the e�et of thermal onvetion on geoid and topography for a Mars-like planet,at present.We observe that the lithosphere �ltering e�et is not negligible, even when theradial approximation is onsidered : inreasing the elasti thikness, the magnitudeof the geoid is redued by about 12 %, 30 % and 50 % for the three values onsidered.However, introduing the full mehanial oupling (i.e. taking into aount tangentialtration), gives rise to a signi�antly stronger redution of the amplitude of geoidanomalies : 47 %, 61 %, and 77 % for de =52, 104 and 156 km, respetively.Fig. 3.9 displays the geoid power spetral orresponding to Fig. 8. The radialapproximation overestimates the geoid espeially at low degrees (ℓ ≤ 15 for de = 52or 104 km). It is however interesting to note that, when the elasti thikness orthe degree inreases, the radial approximation tends to produe a geoid that has aspetrum very similar to the one produed using the full oupling, or even smaller(10 ≤ ℓ ≤ 22 for de = 156 km, for example). This phenomenon is due to the hange



3.4 Disussion 157of sign of the ratio (Ft)lm/(Fr)lm.
3.4 DisussionRheology of the lithosphere - In this study, we desribe the old lithosphereof planets and satellites by two juxtaposed layers : one purely elasti above onepurely visous. Realisti ases might involve more omplex rheologial strutures.First, the plasti behavior of the lithospheri material ould lead to the ruptureof at least part of the lithosphere : suh a behavior is introdued to mimi platessubdution by onsidering a yield stress in the visous lid of the Earth's mantlesimulations (f. e.g., Takley, 1998a,b). In our model, we assume that this plastizone is thinner than the stagnant lid : Fowler (1993) showed that in this framework,the stagnant lid solution remains valid and that stresses at the top of the visous partof the lid ontrol the topographi uplift. A further requirement is that the uppermostplasti zone is also signi�antly thinner than the elasti shell we onsider. This isthe ase in the onvetion alulations presented above although Venus is likely topresent periods when the relatively low yield stress of roky material an indue aplasti region thiker than the visous lid, thus induing the possibility of subdutioninitiation (Fowler et O'Brien, 2003; Solomatov, 2004). A seond limitation is thatthe present model assumes an instantaneous ompensation while owing to the verylarge lithospheri visosity, the steady state ompensation should be delayed by atransient rebound, partiularly at high degrees (f. Zhong, 2002). This formalismis valid to study the topography response to present-day internal dynamis (i.e.the urrent dynamial support of Tharsis, as in Zhong et Roberts, 2003; Robertset Zhong, 2004). However, the desription of a �frozen� topography aquired earlyduring the planet's history over its entire evolution with suh a tool is problemati :we therefore plan as a future development to replae the purely elasti behavior ofthe uppermost shell by a visoelasti behavior.Elasti lithosphere thikness - We fous on the introdution of the mehanial�ltering e�et of the lithosphere on the topography and geoid produed by a onve-tive mantle. The preise nature of the elasti lithosphere is not addressed here butshould be inluded in future appliations of our tool. A simple treatment of thisproblem would onsist in the de�nition of the lithosphere thikness as the depth ofa given isotherm (e.g., ∼ 800 K as proposed by Roberts et Zhong 2004 following an
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Fig. 3.8 � Geoid obtained for the Mars-like onvetion ase (see Table 3.3). Theuppermost panel orresponds to a ase with no elasti lithosphere. Below, aseswith elasti thiknesses of 52, 104, 156 km are presented. (Right) Full oupling.(Left) Radial approximation. See text for more details on mehanial oupling.
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Fig. 3.9 � Geoid power spetra obtained for the Mars-like onvetion ase (see Table3.3). Dashed lines indiate results obtained in the radial approximation while solidlines orrespond to results obtained with the full oupling (see text for more details).early study by Watts et al. 1980). It has been suggested however from the observa-tion and modeling of ontinental lithosphere on Earth that a preise de�nition of theelasti thikness should involve a more omplex mehanial aspet that inorporatesthe rheology of mantle and rust (f. Burov et Diament, 1995) : the presene of aninompetent layer loated in the lower rust for younger and warmer lithospheri re-gions an lead to a deoupling of the rust/mantle interfae. In the framework of ourtool, suh an e�et an be introdued in a straightforward manner using the strengthenvelope formalism as proposed in the parameterized evolution models proposed byGrott et Breuer (2008), for example. Whether the elasti lithosphere is de�ned usingan isotherm or in a more omplex mehanial way, lateral variations of the elastithikness shall be expeted. Suh variations annot be treated with our tool in itspresent form and will be the subjet of a subsequent e�ort.Elasti shell above (ESA) or elasti shell within (ESW) ? - The above re-sults learly show that the bending moment indued by tangential tration fromthe onvetive mantle at the base of the elasti shell shall be inluded in the me-hanial oupling. A legitimate question is whether the nature of the mehanialmodel introdued here (ESA) may partly bias this onlusion : indeed, presribing ano-slip boundary ondition for the visous �ow at the interfae between the elastiand visous shells ould a�et the stress �eld in a way that is not realisti whenompared to a full visoelasti simulation (that unfortunately no numerial tool isable to produe at the present day). We therefore have performed additional testsinvolving a seond mehanial setup (ESW). In these supplementary experiments,instead of being on�ned in the region beneath the elasti shell (Fig. 3.1), the vis-ous �ow develops in the whole spherial shell. The tration presribed at the basis



160Chapitre 3 : Topography and geoid indued by a onveting mantle beneath anelasti lithosphereof the elasti shell is then omputed from the stress �eld at an appropriate depthwithin the stagnant lid, in a part of the visous �ow where no spei� mehanialboundary ondition is presribed. A di�erent simpli�ation is therefore inherent tothis seond approah (similar in a way to the IVF-TES method of Zhong (2002)) :the rigidity of the lithosphere is not taken into aount when evaluating stresses. Weonsider that it onstitutes an opposite endmember with regard to the treatment ofthe mehanial interfae between the visous and elasti shells.Calulations performed for the same parameters as Mars-like onvetive ase(see Table 3.3) when the elasti shell is inluded in the visous layer (ESW) lead tosyntheti results that di�er only slightly with the ones mentioned above (ESA) : thedisrepanies on the maximum range of variations for geoid heights assoiated withelasti thiknesses 52, 104 and 156 km are respetively smaller than 5 %, 2.5 % and1.5 % (1.5 %, 0.5 % and 0.5 % for topographies). Note that in the ESW alulations,a no-slip ondition is applied at the surfae of the planet, for the visous �ow. This isknown to remove the surfae stress boundary layer present in the ase of a free-slipboundary (f. Fowler, 1985; Solomatov, 2004) but has no e�et on the stresses atthe base of the elasti shell as long as this one is thiker than the stress boundarylayer. These additional tests indiate that both tehnial approahes (juxtaposingthe elasti shell above the visous �ow, or inluding it in the uppermost highlyvisous part of the visous �ow) are equally valid.While we deided here to present the tool with the elasti shell above the visousshell (ESA), onsidering that it is a simpler way to introdue two distint meha-nisms, the latter approah (ESW) might onstitute a more onvenient method infuture appliations for two main reasons : while the elasti shell thikness is presri-bed to be a multiple of the disrete thikness of the grid based method in the radialdiretion in the ase of ESA (otherwise, the e�ieny of the multigrid �ow solverdeteriorates), this requirement is relaxed when ase ESW is onsidered (a simplelinear interpolation of the stress �eld at the appropriate radius is easily performedone the visous �ow is omputed) ; this enables in addition to gradually vary theelasti thikness as the laterally averaged thermal struture evolves with time whilein the ESA approah the evolution of the elasti thikness is neessarily performedin a less ontinuous way. It an be argued, however, that the ESA approah, used inthe present study, involves a more realisti oupling between the visous and elastishell.Filtering e�ets on terrestrial planets - Finally, although the onvetive asesdesribed above only onstitute preliminary results for Venus-like and Mars-like bo-dies (more alulations are required to dediate appliations to either planet), seve-ral aspets may be disussed. In the ase of Venus (i.e. a relatively large terrestrial



3.5 Conlusions 161body with a thin elasti lithosphere), the supposedly small value of the elasti li-thosphere usually warrants that elasti �ltering is not onsidered as a major e�et.The onlusions inherent to the analysis of the Venus-like onvetive ase shall leadto a reappraisal (at least partial) of this statement : our analysis shows that theontribution of tangential tration is preponderant when onsidering the redutionof the topography (and even more of the geoid) aused by internal dynamis.Note that in the ase of the Earth, the partition of the lithosphere into numerousplates of strongly variable thikness is likely to modulate the onlusions based on oursimple one-plate model, depending on the wavelength. Although models similar toours have been proposed to explain the stress distribution in the Earth's lithosphere(e.g., Wuming et al., 1992), Riard et Vigny (1989) have demonstrated for examplethat orret plate veloities are predited by a model where instead several rigidand independent plates are onsidered. Suh a framework with numerous platesa�ets not only the stresses (and therefore topography and geoid), but also the longterm dynamis of the mantle and its thermal history (f. e.g., Labrosse et Jaupart,2007). We onsider that allowing for a laterally variable thikness of the elasti shell(possibly with zones of zero-thikness to delimit the plates) would be a simple wayto handle this on�guration.In the ase of Mars, our results further emphasize that the Tharsis Rise is unlikelyto be dynamially supported at the present-day. While early studies have invoked aplume origin for the elevated Tharsis topography and geoid (Harder et Christensen,1996; Harder, 2000), the introdution of elasti e�ets aused by the lithosphere'srigidity on geologial timesales later showed to strongly minimize the dynamiontribution to the Tharsis Rise (Zhong, 2002; Zhong et Roberts, 2003; Robertset Zhong, 2004). We onsider that our preliminary results on�rm the onlusionsdrawn by these authors and de�nitively rule out the possibility of a dynamialsupport of the Tharsis Rise at present even if the elasti thikness in this regionis revised to lower values (as sometimes proposed by reent models, see for instaneGrott et Breuer, 2010).3.5 ConlusionsThe main points are as follows :(1) We introdue a numerial tool that desribes the lithospheri �ltering onthe geoid and topography predited from variable visosity mantle onvetion in aspherial shell. Two robust and e�ient tehniques are used to treat two subshellswith distint rheologies : elasti deformation is solved with a semi-spetral methodusing spherial harmonis deomposition and a disretized radial treatment, and



162Chapitre 3 : Topography and geoid indued by a onveting mantle beneath anelasti lithospherevisous �ow is omputed with a multigrid solver with a �nite di�erene approah.(2) The mehanial oupling between the two subshells is ahieved by presribingthe tration fore produed by the visous �ow as a boundary ondition for the elastideformation. Additional alulations show that the hoie to juxtapose the elastishell above the visous mantle (rather than inluding it in the uppermost part) doesnot introdue any signi�ant artifat.(3) Comparison tests performed on response funtions indiate that this toolprovides an aurate desription of topography and geoid at a reasonable ompu-tational ost for harmoni degrees of interest to assess the in�uene of planetaryinteriors (ℓ < 20).(4) The evaluation of syntheti ompensation oe�ients indiates that, whenapplied to the dimensions and harateristis of planetary bodies, all possible si-tuations an be expeted, ranging from only moderate �ltering (Venus-like body) tovery strong �ltering (Dione-like body). The ase of Mars shows that the �ltering mayvary dramatially within the degree range onsidered. A areful assessment of theelasti lithosphere e�et on the dynami surfae topography is thus needed for eahsolar system body, whih underlines the importane of the numerial tool presentedhere.(5) We show that the tangential omponent of tration in the mehanial ouplingould have a signi�ant in�uene on the elasti deformation, possibly larger thanthe radial omponent (the assoiated bending moment inreases the redution inlong wavelength dynami topography). This statement is proven valid by both theomputation of response funtions and omplete onvetion experiments.(6) Finally, several rheologial features of real lithospheres are not aptured byour tool in its present form. Sine it juxtaposes two shells with di�erent rheologieswith an expliit mehanial oupling, our tool however permits natural developmentssuh as : (i) allowing for lateral variations of the elasti thikness, (ii) adopting avisoelasti (instead of purely elasti) formalism for the uppermost shell. These twomodi�ations would enable the treatment of more omplex problems suh as the longterm evolution of planetary topography or the in�uene of strong lateral variationsof the elasti thikness (possibly even the existene of several independent plates).The present tool should thus be onsidered as a �rst step towards a more elaboratemodel.
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Chapitre 4Appliations, disussions etperspetives
4.1 Généralités sur les alulsToutes les simulations que je vais évoquer maintenant ont été e�etuées en uti-lisant le modèle hybride présenté au Chapitre 3. Le dimensionnement de es simu-lations a été hoisi pour une adéquation maximum ave e que nous onnaissons(ou plut�t e que nous supposons) des aratéristiques atuelles de Vénus. Dansle but de onserver un rapport préision/temps de alul orret, la résolution dumodèle 3D de onvetion visqueuse adoptée est de 6×64×64×64 (qui �irte parfoisave la limite de résolution). 50 ouhes sont imposées pour la disrétisation radialedu modèle de déformation élastique et le degré de tronature de la déompositionen harmoniques sphériques est de 30.Sauf indiation ontraire, les pro�ls de visosité, de température, des �ux dehaleur et des vitesses radiales maximum sont moyennés dans le temps à partir del'instant où je onsidère l'état de onvergene statistique atteint. L'état de onver-gene est évalué à partir de l'évolution temporelle de la température moyennée surtout le volume de la oquille et des nombres de Nusselt moyennés sur la surfaeappropriée.Paramétrisation et dimensionnement des simulations La rhéologie utiliséeest Newtonienne, la visosité est indépendante de la ontrainte mais dépend de latempérature et de la pression, et elle suit une loi d'Arrhénius qui se déompose dela façon suivante :

η = exp

{[

avis

(

1

T + bvis
− 1

1 + bvis

)]

+ [dvis (z − 1)]

}

, (4.1)165



166 Chapitre 4 : Appliations, disussions et perspetivesave T la température et z la profondeur qui varient entre 0 et 1 (sans dimension)et :










avis = Q
R∆T

bvis = T0

∆T

dvis = ln (∆ηp)ave Q l'énergie d'ativation, R la onstante des gaz parfaits, ∆T le ontraste detempérature dans le manteau, T0 la température de surfae et ∆ηp le ontraste de vis-osité dû à la variation de pression. Les valeurs assoiées à haun de es paramètresse trouvent dans les Tableaux 4.2 et 4.3. Les paramètres avis et bvis ontr�lent la dé-pendane de la visosité en température et le paramètre dvis gouverne la dépendaneen pression. Il est également possible d'ajouter un saut de visosité d'amplitude evisdans le manteau. Certains auteurs (par exemple Stemmer et al., 2006; Choblet et al.,2007; Orth et Solomatov, 2011) utilisent également une approximation de la loi d'Ar-rhénius, dite de Frank-Kamenetskii : η (T ) = exp (avisT ). La di�érene entre la loid'Arrhénius et l'approximation de Frank-Kamenetksii onerne prinipalement lesontrastes de visosité des ouhes limites thermiques, partiulièrement la ouhelimite thermique froide où l'utilisation d'une loi d'Arrhénius onduit à des visositésbeauoup plus grandes que elles obtenues par la loi de Frank-Kamenetskii (Figure4.1). D'un point de vue numérique, les ontrastes de visosité élevés d'une elluleà l'autre sont soures de problèmes. Il est alors indispensable de limiter la viso-sité maximale en haut du modèle visqueux par un ontraste de visosité maximumadimensionné cvis =
ηsurf

ηbase
, imposé dans toutes nos simulations à 109 (uto�).King (2009) utilise un modèle artésien en éléments �nis (ConMan, King et al.,1990) pour un �uide inompressible, ave de larges variations de visosité pour ex-plorer les onséquenes de la tronature de la visosité ainsi que l'e�et des deux loisde visosité sur la topographie dynamique et le géoïde assoié. Il n'est pas surpre-nant (omme le souligne King, 2009) que la tronature n'ait que très peu d'e�et surles paramètres de la onvetion (nombre de Nusselt ou rms de la vitesse - Root MeanSquare - ) ar ette tronature intervient dans le ouverle rigide, là où les vitessessont quasi-nulles. Dans le as d'une onvetion à l'état d'équilibre (statistique) enontexte de ouverle stagnant, l'approximation de Frank-Kamenetskii aboutit à unesolution très prohe de elle obtenue par la loi d'Arrhénius (4-5% de di�érene detempérature selon Reese et al., 1999 ; moins de 1% de di�érene sur le �ux de haleuret ∼2,5% de di�érene sur le nombre de Nusselt selon Plesa et al., 2009 pour unmodèle 3D sphérique).En revanhe, ette approximation a un e�et important sur la topographie dynamiquede surfae et sur le géoïde qui di�èrent de 50% au-dessus des panahes asendants etde 330% au-dessus des panahes desendants (King, 2009). Dans le as d'une onve-tion dépendante du temps et toujours en ontexte de ouverle stagnant, l'approxi-
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Fig. 4.1 � Comparaison des deux lois visosité assoiées au pro�l de températuremoyen de la simulation de référene en bleu (REF - que nous détaillerons par lasuite). En noir, le pro�l de visosité alulé par l'approximation Frank-Kamenetskiiet en rouge le pro�l de visosité de type Arrhénius. La ligne vertiale en pointillésreprésente le ontraste de visosité maximum imposé (uto�).



168 Chapitre 4 : Appliations, disussions et perspetivesmation de Frank-Kamenetskii aboutit ette fois à une solution onvetive di�érentedu as où la loi d'Arrhénius est appliquée (∼13% de di�érene sur le nombre deNusselt, ∼37% sur l'épaisseur du ouverle ainsi qu'une diminution du nombre deRayleigh interne - Plesa et al., 2009). De plus, Plesa et al. (2009) proposent qu'aveune loi d'approximation de Frank-Kamenetskii, un ouverle mobile se développe ensurfae alors qu'il s'agit d'un ouverle stagnant �n pour les mêmes paramètres deonvetion mais dans le ontexte d'une loi d'Arrhénius.Paramétrisation des simulations sans hau�age interne A�n de omparerles simulations les unes ave les autres, je me suis assurée qu'ave des paramètreslégèrement di�érents, elles onservent une taille de ouverle à peu près semblable.Pour satisfaire e ritère, le paramètre que je souhaite équivalent dans les di�érentsaluls est le nombre de Rayleigh interne (Rai). Pour déterminer le Rayleigh internede la simulation de référene, j'ai hoisi de onsidérer une visosité interne moyenne(ηi) à partir d'une température interne (Ti) qui orrespond à la température moyennedu oeur d'une ellule onvetive (Figure 4.2). Dans un premier temps, j'ai onsidéréune ellule onvetive délimitée par l'égalité des �ux de haleur di�usif et advetifmoyennés dans le temps. Ensuite, à la ellule ainsi déterminée orrespondent des va-leurs de températures qui seront moyennées sur l'épaisseur de la ellule pour aboutirà une température interne moyenne Ti (Figure 4.2). En�n, onnaissant la valeur dela température interne moyenne Ti de la simulation de référene et la loi de visositéutilisée pour haune des simulations, je suis apable de aluler une visosité internemoyenne ηi et don le nombre de Rayleigh interne moyen Rai orrespondant :
ηi (Ti, pi) = exp

{[

avis

(

1

Ti + bvis

− 1

1 + bvis

)]

+ [dvis (zi − 1)]

}

, (4.2)
Rai =

αρmg∆Td3

κηi

, (4.3)ave, Ti la température moyenne de la simulation de référene et zi la profondeurmoyenne du milieu de la ellule onvetive. En supposant que Ti hange peu d'unesimulation à l'autre, et en onsidérant orretement la loi de visosité (dvis et evispeuvent être modi�és), on obtient ηi(REF )
≃ ηi(nouveau)

et e système d'équation fournile nombre de Rayleigh interne moyen de haque simulation.Cependant, le paramètre d'entrée du ode visqueux qui régit la dynamique glo-bale du manteau est le nombre de Rayleigh à la base du modèle (RaB). J'ai donmodi�é e nombre de Rayleigh de façon à avoir une orrespondane ave le nombre
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Fig. 4.2 � Méthode de alul de la température interne moyenne Ti à partir des �uxdi�usif et advetif pour la simulation de référene.



170 Chapitre 4 : Appliations, disussions et perspetivesde Rayleigh interne de haque simulation par la relation suivante :
RaB(nouveau)

= Rai(REF )

ηi(REF )

ηB(nouveau)

. (4.4)Une série de tests a priori a été menée pour haque simulation de façon à obtenirune valeur de la visosité à la base (ηB(nouveau)
) qui satisfasse ette relation. À la�n de haque simulation, l'adéquation entre les températures internes, les visositésinternes et les nombres de Rayleigh internes moyennés dans la ellule onvetiveet dans le temps on été véri�és et son rassemblés ave les nouveaux nombres deRayleigh à la base du modèle dans le Tableau 4.2.Pour les deux simulations où 'est l'in�uene d'une modi�ation du nombre deRayleigh qui a été testée (Ra− et Ra+), les nombres de Rayleigh internes sont natu-rellement très di�érents du as de référene et il n'y a pas de similitude reherhéeentre es simulations.Paramétrisation de la simulation ave hau�age interne Dans la simulationoù un hau�age interne a été ajouté (simulation H), j'ai hoisi de remplaer 20% duhau�age total de la simulation REF par du hau�age interne. Il faut que le �uxde haleur en surfae soit prohe de elui de la simulation de référene pour qu'uneomparaison soit possible. Le nombre de Rayleigh interne de la nouvelle simulation(ave hau�age interne) est diminué d'autant que néessaire pour obtenir le même�ux de surfae. Voii le détail du alul :Le �ux de haleur de surfae moyenné dans le temps de la simulation de référeneest égal à :

qSREF
=

NuREF k∆T

d
, (4.5)

= 1, 867 · 10−2W · m−2, (4.6)
PS = 8, 587 · 1012W, (4.7)ave NuREF le nombre de Nusselt de surfae de la simulation de référene (REF)moyenné dans le temps et PS la puissane répartie sur toute la surfae d'un orpsde la taille de Vénus. Les autres valeurs sont rassemblées dans le Tableau 4.3. Pourmaintenir le même �ux de haleur de surfae entre les deux simulations on peutérire :

qH = 0, 2qS =
H0Vmant

4πR2
s

= 3, 734 · 10−3W · m−2, (4.8)
H0 =

qH (4πR2
s)

Vmant

= 1, 574 · 10−8W · m−3, (4.9)
= 4, 769 · 10−12W · kg−1 (ave ρm =3300 kg·m−3), (4.10)



4.1 Généralités sur les aluls 171ave qH le �ux de haleur de surfae uniquement dû au hau�age radioatif, H0le taux de hau�age radioatif initial (et onstant au ours du temps dans notresimulation H), Vmant le volume du manteau et Rs le rayon de la planète. La valeuradimentionnée du taux de hau�age radioatif orrespond à H∗
0 = H0d2

k∆T
= 14, 116.Des valeurs prohes de taux de hau�age radioatif (dimensionné) ont été proposéespar plusieurs études : 2·10−13W ·kg−1 pour un hau�age interne de 10% du hau�agetotal (Shubert et al., 1990) ou 4,8·10−12W · kg−1 (Reese et al., 1999). Smrekar etSotin (2012) proposent également une étude intéressante à propos du nombre depanahes sur Vénus et le lien ave le hau�age interne pour des valeurs de hau�agelégèrement inférieures à la notre.Dans la simulation proposée ii, le taux de hau�age volumique est onstant au oursdu temps. Il a été montré que dans un as quasi-stationnaire, le refroidissementséulaire peut être interprété omme un terme de hau�age supplémentaire (parexemple Davaille et Jaupart, 1993). Le refroidissement uniforme de la surfae est àl'origine d'un éoulement à l'état d'équilibre équivalent à elui d'un �uide hau�épar désintégration radioative ave un taux de hau�age H0 onstant (Choblet etSotin, 2000). Un hau�age interne onstant au ours du temps, utilisé par la plupartdes simulations, de façon impliite, est alors justi�é.La détermination du nombre de Rayleigh de la nouvelle simulation, ontraignantla orrespondane entre les simulations H et REF utilise une loi de Nu-Ra. Toutela di�ulté du hoix de ette relation provient des raisons suivantes : (1) le modèleutilise une géométrie 3D sphérique, (2) la rhéologie est aratérisée par une visositédépendante de la température et de la pression, (3) il s'agit dans ette simulationd'un hau�age mixte, 'est à dire d'un hau�age par la base (CMB) et d'un hau�agevolumique et (4) la ondition de surfae est une ondition de bord rigide. Il existede nombreuses relations Nu-Ra de la forme générale Nu ∝ aRaβ ave a et β desonstantes qui sont déterminées selon la géométrie du modèle, le mode de hau�age(interne, par la base ou mixte), la loi de visosité utilisée, la gamme de valeurs dunombre de Rayleigh, dont ertaines sont résumées dans le Tableau 4.1. Historique-ment, les relations Nu-Ra sont dérivées de la théorie des ouhes limites dans uneboîte arrée et l'exposant β est souvent égal à 1/3 (pour un hau�age uniquementpar la base : Turotte et Oxburgh, 1967). Christensen (1984) suggère que β est plusprohe de 0,1 pour des systèmes ave un ouverle supérieur rigide dans le as oùla visosité dépend fortement de la température. Cependant, Gurnis (1989) avaneque la présene de tetonique des plaques sur la Terre permet un refroidissementplus e�ae, similaire à une ondition de bord libre et β est alors plus prohe de 0,3.Plus réemment, Solomatov (1995) et Reese et al. (1999) ont obtenus une relationNu-Ra pour des as de onvetion en régime de ouverle stagnant ou mobile qui



172 Chapitre 4 : Appliations, disussions et perspetivesmet en évidene un exposant β de 1/3 pour la sous-ouhe onvetive. Dumoulinet al. (1999) utilisent un modèle 2D ave une ondition de bord rigide au sommetpour un �uide ave une rhéologie Newtonienne ou non-Newtonienne et obtiennent,pour un régime turbulent un exposant de 1/3 mais un exposant 1/5 dans le as derégime stationnaire. Elles proposent d'ailleurs dans leur étude une très bonne syn-thèse des di�érents travaux relatifs à l'établissement de loi Nu-Ra. Iwase et Honda(1997) obtiennent, dans un modèle 3D sphérique de onvetion d'un �uide isovis-queux hau�é préférentiellement par l'intérieur et pour une gamme de nombre deRayleigh modérés (< 106), une relation Nu-Ra ave un exposant plus prohe de 1/4que de 1/3. En revanhe, pour des nombres de Rayleigh plus élevés, ils prédisentun exposant 1/3. Korenaga et Jordan (2002) et Korenaga (2003) on�rmeront ettevaleur de 0,3 pour un modèle de onvetion ou la visosité dépend de la tempéra-ture. Ave l'outil numérique TERRA, Yanagisawa et Yamagishi (2005) ont obtenusune relation Nu-Ra pour un �uide isovisqueux uniquement hau�é par la base, pourdes nombres de Rayleigh élevés (> 108) et proposent un exposant β de 0,30. En�n,Wolstenroft et al. (2009) proposent des relations Nu-Ra en domaine 3D sphérique(ave le modèle TERRA) pour des nombres de Rayleigh entre 103 et 109 ave unhau�age par la base ou un hau�age interne mais en auun as un hau�age mixte.Ils obtiennent un exposant 0,33 pour un �uide exlusivement hau�é en volume.En l'absene d'études plus avanées notamment ave des rhéologies où la visositédépend de la température et de la pression dans un �uide hau�é à la fois par la baseet en volume (hau�age mixte), un exposant de 1/3 sera onsidéré. Puisque 20% du�ux total est d'origine radioative, le �ux orrespondant au hau�age uniquementpar la base est de 80% du �ux de haleur total et l'on peut érire :
Nu(H) = 0, 8Nu(REF ), (4.11)

a
[

Rai(H)

]1/3

= a0, 8
[

Rai(REF )

]1/3

, (4.12)
Rai(H)

= (0, 8)3 Rai(REF )
, (4.13)Soit, Rai(H)

= 0, 5Rai(REF )
, (4.14)ave Nu(H) le nombre de Nusselt de la simulation H, Rai(H)

le nombre de Rayleighinterne orrespondant et Nu(REF ) le nombre de Nusselt de la simulation de référeneassoié au nombre de Rayleigh interne Rai(REF )
. Le nombre de Rayleigh à la base dumodèle de onvetion visqueuse RaB(H)

est obtenu par la relation suivante :
RaB(H)

= 0, 5Rai(REF )

ηi(H)

ηB(H)

, (4.15)ave ηi(H)
la visosité interne, ηB(H)

la visosité à la base du modèle pour la simulationH.



4.1 Généralités sur les aluls 173Type Bords sup. f Chauf. β Soure1D libre 1 B 1/3 Turotte et Oxburgh (1967)2D ouv. rigide 1 B 0,10 Christensen (1984)2D libre var. B 0,19-0,34 Hansen et Ebel (1984)2D libre 1 B 1/3 Olsen (1987)3Ds libre � B 0,280 Berovii et al. (1989)2D vit. plaque 1 B 0,3 Gurnis (1989)Tank libre large B 0,28 Giannandrea et Christensen (1993)2D rigide 1 B 1/5 Moresi et Solomatov (1995)3Ds libre � B/I 0,26 Ratli� et al. (1996)2D rigide/libre 1 B 0,223/0,32 Deshamps (1997)3Ds � � I 0,24(LRa) Iwase et Honda (1997)2D rigide 4 B (stat./dép. temps) 0,2/ 1
3 Dumoulin et al. (1999)2D libre 1 B 0,3 Korenaga (2003)3Ds libre � B 0,3 Yanagisawa et Yamagishi (2005)3Ds libre � B/I 0,29/0,33 Wolstenroft et al. (2009)Tab. 4.1 � Relations Nu-Ra. 1D, 2D, 3D, 3Ds (géométrie sphérique) fait référeneà la géométrie du modèle utilisé, f représente le rapport d'aspet, LRa indique unnombre de Rayleigh loal, B indique un hau�age par la base et I un hau�ageinterne. Ce tableau est modi�é d'après de l'étude de Wolstenroft et al. (2009) danslaquelle vous trouverez plus de détails.Paramètres des simulations Dans les di�érentes simulations, j'ai souhaité mettreen évidene l'in�uene d'une diminution de la dépendane en pression de la visosité(P), d'un saut de visosité au milieu du manteau (J), de l'augmentation du nombrede Rayleigh à la base (Ra− et Ra+), du remplaement d'une partie du hau�agetotal par un hau�age interne (H) et de l'évolution temporelle des résultats. Danstous les as, les aratéristiques de la lithosphère élastique sont onstantes ave uneépaisseur de 46,3 km et un module de isaillement de 7·1010 Pa. Les paramètres desdi�érentes simulations se trouvent dans le Tableau 4.2.Pour le dimensionnement du système, j'ai hoisi de me rapproher le plus deREF P J Ra− Ra+ H

dvis 5 3 0 5 5 5
evis 0 0 25 0 0 0
H0 0 0 0 0 0 14,12
RaB 3·108 4,9·108 2,76·108 3·107 3·109 3·106

Rai 1,277·107 3,952·107 1,2604·107 1,404·106 9,686·107 6,394·106

ηi 3,555·1021 1,15·1021 3,605·1021 3,235·1022 4,691·1020 3,039·1019

η0 1,5145·1020 9,273·1019 1,646·1020 1,515·1021 1,515·1019 6,478·1019

Ti 0,5895 0,6613 0,6167 0,5940 0,5726 0,89241Tab. 4.2 � Listes et valeurs des paramètres utilisés pour les di�érentes simulationset des résultats des simulations Rai, η0, ηi et Ti. Les variables avis, bvis et cvis sontonstantes dans toutes les simulations et sont égales à 12,15 - 0,25 et 109.



174 Chapitre 4 : Appliations, disussions et perspetivese que l'on peut trouver dans la littérature pour Vénus. Les valeurs dimensionnéesutilisées se trouvent dans le Tableau 4.3. Le dimensionnement des variables suit lesrelations suivantes :
η = η∗ηB, (4.16)
T = T ∗ (∆T + T0) , (4.17)
v = v∗κ

d
, (4.18)ave T ∗ la température adimensionnée, v∗ la vitesse adimensionnée, η∗ la visositéadimensionnée et ηB = αρmg∆Td3

κRaB
. Par exemple, pour la simulation REF, ηB =1,515·1020Pa·s.Symboles Valeurs Dimension

Rs 6050 km
Rc 3085 km
g 8,9 m· s−2

ρc 10· 103 kg· m−3

ρm 3,3· 103 kg· m−3

∆T 2969 K
T0 730 K
Q 300 kJ· mol−1

α 2,5·10−5 K−1

k 3,3 W·m−1·K−1

κ 10−6 m2·s−1Tab. 4.3 � Listes et valeurs des paramètres utilisés pour le dimensionnement.4.2 Convetion thermique dans un �uide où la vis-osité dépend de la température et de la pres-sion4.2.1 Simulation de référene - simulation REFLa simulation qui va vous être présentée ii servira de référene (REF). Elle estidentique à elle du Chapitre 3 (Figure 3.6) mais le alul a été prolongé dans le tempspour permettre une aratérisation de l'évolution temporelle de la topographie etdu géoïde. Cette simulation a d'abord été élaborée ave une résolution pour Oedipede 6× 32× 32× 32 ave une solution ondutive omme ondition initiale pour uneonvergene plus rapide. La solution à l'état d'équilibre statistique de ette premièresimulation à résolution réduite sert de ondition initiale à une nouvelle simulationette fois ave une résolution de 6 × 64 × 64 × 64 (Figure 4.3b). Dans e as préis,on remarquera que le nombre de points dans la ouhe limite haude (par exemple



4.2 Convetion thermique dans un �uide où la visosité dépend de la températureet de la pression 175sur les pro�ls de �ux de haleur de la Figure 4.3d) souligne une résolution limitedans la diretion radiale. Le manteau est exlusivement hau�é par la base ave
RaB =3·108, ∆ηT = 109 (cvis) et ∆ηP = 148 (ln (∆ηP ) = dvis = 5) (les paramètresde ette simulation se trouvent dans le Tableau 4.2).Les premiers stades de la onvetion (pour une résolution réduite) sont araté-risés par une brusque augmentation de la température qui s'aompagne naturelle-ment d'une augmentation des nombres de Nusselt au sommet et à la base (Figure4.3b). L'augmentation de la résolution se aratérise par une augmentation puis unediminution de la température moyenne, onduisant à une stabilisation de ette der-nière aux alentours de la même valeur que dans le as d'une résolution plus faible. Aontrario, l'augmentation de la résolution produit une augmentation des nombres deNusselt (Figure 4.3b). Dans un domaine artésien, la température advetive moyenneest égale à la température moyenne di�usive (dont le pro�l est linéaire). Il est inté-ressant de noter que dans un domaine sphérique la température moyenne advetiveest di�érente de la température moyenne di�usive. En e�et, à ause de la di�érenede surfae entre la base et le sommet le pro�l moyen de température est une hyper-bole sans hau�age interne et une parabole ave du hau�age interne en domainesphérique (Choblet, 2010). C'est enore plus vrai lorsque, omme dans le as présent,un ouverle rigide s'établit en surfae (réant une augmentation de la températureplus importante dans ette région).La struture onvetive du dernier pas de temps ave la résolution maximum(Figure 4.3a) se aratérise par de nombreux panahes asendants (une quinzaine),de taille variable et par des feuillets de matériel froid qui se rassemblent sous laforme de panahes le long d'une "ride" (Figure 4.3a). Ce rassemblement n'aboutitpas à la formation d'un seul et unique panahe desendant mais de plusieurs. Cesstrutures ont déjà été dérites dans plusieurs études ave des lois de visosité simi-laires, par exemple Takley (1993), Takley (1996) en modèle 3D artésien, Ratli�et al. (1995), Zhong et al. (2000), Stemmer et al. (2006) et Yoshida et Kageyama(2006) en modèle 3D sphérique. Dans le as d'une visosité dépendante unique-ment de la température, Kellogg et King (1997), Zhong et al. (2000) et Stemmeret al. (2006) notent que le rayon du onduit des panahes asendants diminue et queleur tête devient plus large que dans le as d'une onvetion isovisqueuse. L'ajoutd'une dépendane en pression en plus de la dépendane en température onduit àun aminissement enore plus prononé des panahes (Stemmer et al., 2006). En-�n, selon Zhong et al. (2000), la profondeur à laquelle les feuillets de matériel froidse rassemblent dépend de la vigueur de la onvetion (plus le nombre de Rayleighaugmente, plus e rassemblement s'e�etue près de la surfae).Les pro�ls de visosité, de température, de �ux de haleur et de vitesses ra-



176 Chapitre 4 : Appliations, disussions et perspetivesdiales adimensionnés moyens (Figure 4.3, d et e) sont relatifs à la simulation en
6× 64× 64× 64 et toutes les desriptions qui vont suivre ne onernent dorénavantque ette simulation. Sur la Figure 4.3, le ouverle ondutif (qui se développedans le ontexte d'un ontraste de visosité important, voir Setion 2.5.2.3) maté-rialisé par la ligne horizontale en pointillés à environ 5750 km de rayon (soit un peumoins de 300 km d'épaisseur), présente un ontraste de température ∆T d'environ0,55 (2034 K) qui orrespond à une augmentation de la visosité de 9 ordres degrandeur. Entre 5750 et 3460 km de rayon (dans le oeur onvetif du système), latempérature adimensionnée est quasi onstante et prohe de 0,589 (2181 K) et lavisosité augmente d'environ un ordre de grandeur à ause de la dépendane à lapression, réant une zone de forte visosité à la base.La �gure 4.3d présente les pro�ls de �ux de haleur di�usif (rouge) et adve-tif (noir). À l'équilibre thermique, la puissane entrant dans le manteau à la basedoit être égale à la puissane totale sortant du manteau au sommet. En géométriesphérique, pour un rapport d'aspet de 0,51, l'équilibre thermique est maintenu parun �ux de haleur quatre fois plus élevé à la base qu'au sommet. Ainsi, l'expres-sion du nombre de Nusselt de base ontient un fateur de orretion géométriquesupplémentaire f−2 pour être omparable au nombre de Nusselt de surfae.La �gure 4.3e représente les pro�ls de vitesses radiales moyennes asendantes(rouge) et desendantes (noir). On remarque une très nette disparité entre les vitessesasendantes et desendantes ave des ourants asendants près de 10,5 fois plusrapides que les ourants desendants. Cette di�érene de vitesse est diretementreliée au aratère sphérique du modèle (elle n'existe pas dans les modèles artésiensde �uides isovisqueux, inompressibles de Takley, 1993 et Takley, 1996), et onla retrouve quelque soit la loi de visosité utilisée (Zhong et al., 2000; Stemmeret al., 2006; Yoshida et Kageyama, 2006). De plus, ette disparité est aentuéelorsque la visosité dépend de la température par rapport à un �uide isoviqueux(Stemmer et al., 2006). On notera que dans la fration du ouverle ondutif quel'on onsidèrera omme la lithosphère élastique (les 46 premiers kilomètres sous lasurfae), les vitesses radiales moyennes sont nulles.
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Fig. 4.3 � Simulation de référene (REF). a) Représentation 3D de l'isotherme 0,629 (2327 K, à gauhe) et de l'isotherme 0,575 (2127 K, àdroite). b) Évolution temporelle de la température (noir) et des nombres de Nusselt à la base (bleu) et au sommet (rouge). La ligne pontilléevertiale représente la séparation entre la simulation ave une résolution de 6×323 et la simulation en 6×643. ) Pro�ls de températuremoyenne adimensionnée (noir) et de visosité moyenne adimensionnée (rouge). d) Pro�ls des �ux de haleur adimensionnés advetif (noir)et di�usif (rouge) moyens. e) Pro�ls des vitesses radiales moyennes maximum adimensionnées asendantes (rouge) et desendantes (noir). Laligne horizontale en pointillés sur les pro�ls ), d) et e) représente la base du ouverle, d'environ 300 km d'épaisseur.



178 Chapitre 4 : Appliations, disussions et perspetives4.2.2 In�uene d'une diminution de la dépendane en pres-sion dans la loi de visosité - simulation PUne nouvelle simulation (P) est produite à partir de la solution onvergée de lasimulation REF. Comme je l'ai évoqué en introdution de e Chapitre, le nombrede Rayleigh à la base du modèle à été modi�é a�n de onserver des nombres deRayleigh internes prohes. Tous les autres paramètres de ette nouvelle simulationsont identiques à eux de la simulation de référene et seul le paramètre qui dé�nit ladépendane en profondeur de la visosité (dvis = ln (∆ηP )) est diminué (∆ηP =148pour REF et ∆ηP =20 pour P) (voir le Tableau 4.2).La �gure 4.4b présente l'évolution temporelle de la température moyenne ainsique des nombres de Nusselt à la base et au sommet pour la simulation P. Unediminution de 86% de la dépendane en profondeur onduit à une augmentation dela température moyenne globale de près de 12%. Cette augmentation a égalementété mise en évidene ave un modèle 3D artésien par Takley (1996) puis ave unmodèle 3D sphérique par Stemmer et al. (2006). L'augmentation de la températureest également aompagnée d'une augmentation des nombres de Nusselt de la baseet du sommet de près de 9%.Les strutures de l'éoulement de ette nouvelle simulation sont très prohes deelles de la simulation REF (Figure 4.4a) ave des panahes asendants nombreux etde tailles variables aompagnés de panahes desendants qui prennent leur originedu rassemblement de lignes d'instabilités froides prohes de la surfae.L'augmentation de la température moyenne loale est d'environ 0,07 (265 K) àun rayon de 4500 km alors que la température moyenne dans le ouverle ondutifest quasiment identique à la simulation REF (Figure 4.4). La visosité du ouverleest presque identique dans les deux simulations puis la di�érene s'aroit au fur et àmesure de l'augmentation de la profondeur pour atteindre une di�érene maximumà la base de la ouhe limite thermique haude (Figure 4.4).Grâe à des nombres de Rayleigh internes quasiment identiques, l'épaisseur duouverle est onservée par rapport à la simulation REF (matérialisé par la lignepointillée horizontale sur les Figures 4.4, d et e). L'augmentation de la températuremoyenne qui aompagne la diminution de la dépendane en pression onduit à uneaugmentation du �ux advetif d'environ 16% à la base de la ouhe limite thermiquehaude.Les vitesses radiales moyennes asendante et desendante montrent une nouvellefois une très grande disparité (Figure 4.4e) et la diminution de la dépendane enpression provoque une augmentation des vitesses radiales d'environ 55% pour lemaximum des vitesses desendantes et de 5% pour les vitesses asendantes. À partirde 5500 km de rayon jusqu'à la surfae, les vitesses radiales moyennes sont très
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180
Chapitre4:Appliations,disussionsetperspetives

T
em

p
ér
at
u
re
 a
d
im

en
si
o
n
n
ée

N
u
ss
el
t

Temps adimensionnéTempérature adimensionnée

Viscosité adimensionnée

R
ay
o
n
 (
k
m
)

R
ay
o
n
 (
k
m
)

Flux de chaleur adimensionné Vitesse moyenne adimensionnée

Viscosité

Température

Température

Nusselt sommet

a)

c)

b)

d) e)

REF (64x64x64) P

Flux diffusif

Flux advectif

Vitesse radiale 

moyenne descendante

Vitesse radiale 

moyenne ascendante

Nusselt base x f -2

Fig. 4.4 � Simulation ave une diminution de la dépendane ave la profondeur de la loi de visosité (∆ηP=20). a) Représentation 3D desisothermes 0,7 (2589 K, à gauhe) et de 0,645 (2386 K, à droite). b, , d et e) Pro�ls moyens adimensionnés de la température, de la visosité,des �ux de haleur et des vitesses radiales moyennes. Les pro�ls marrons sont eux de la simulation REF, voir la Figure 4.3 pour plus dedétails. La ligne pointillée horizontale représente la base du ouverle dé�ni dans la simulation REF.



4.2 Convetion thermique dans un �uide où la visosité dépend de la températureet de la pression 181La �gure 4.5a présente les spetres de puissane du hamp de température enfontion de la profondeur pour la simulation de référene (REF, à gauhe) et de lasimulation P (à droite) pour leur dernier pas de temps respetif. Dans la simulationde référene, les degrés dominants prohes de la CMB sont les degrés 4, 5 et 6 etles degrés 3, 8 et 10 ont une ontribution non-nulle alors que dans la simulationP, seul le degré 3 est dominant à la base du manteau. La di�érene entre es deuxsimulations est partiulièrement visible prohe de la surfae. D'abord, les degrésdominants de la simulation de référene sont les degrés 3 à 6 sur une épaisseur de
∼278 km et la totalité des degrés (entre 1 et 10) ont une ontribution non nulle. Dansla simulation P, les degrés 3, 4 et 5 dominent. De plus, l'amplitude du degré dominant(degré 3) de la simulation P est plus importante que elles des degrés dominantsdu as REF (degrés 4 et 5). Les longueurs d'ondes relativement importantes dela struture thermique mises en évidene ii sont le résultat de la dépendane entempérature de la loi de visosité, que l'on retrouve en modèle sphérique (Zhang etYuen, 1995; Ratli� et al., 1996; Zhong et al., 2000; Yoshida et Kageyama, 2006)et en modèle artésien (Bunge et al., 1996; Takley, 1996). Par exemple, Yoshida etKageyama (2006) proposent une analyse du degré prédominant à haque profondeurde la déomposition en harmoniques sphériques du hamp de température lorsquela visosité est dépendante de la température (avis=13,82). Ils révèlent ainsi unedominane des degrés ℓ = 6-10 à travers tout le manteau ave une températuremoyenne naturellement plus élevée que dans le as où la visosité est onstante.Les valeurs de leurs spetres de puissane de la température sont normalisées par lavaleur maximum à haque profondeur, e qui n'est pas notre as. Cette normalisationlimite les variations radiales d'amplitude de la température. La omparaison dumodèle de Ratli� et al. (1996) et elui de Zhong et al. (2000) suggère que etteaugmentation de la longueur d'onde des strutures ne dépend pas du nombre deRayleigh imposé. De plus, la diminution du degré dominant ave la diminution dela dépendane en pression a également été mise en évidene dans les simulations deYoshida et Kageyama (2006) pour un nombre de Rayleigh de 107. En e�et, pour ∆ηPde 316, le degré dominant est un degré 2 alors que pour ∆ηP de 30, le degré dominantest un degré 1. Le développement du degré 1 ou 2 dépend du ontraste de visositéimpliqué par une dépendane en pression mais ne semble pas être modi�é lorsqueleur nombre de Rayleigh interne augmente et atteint 108. Nous noterons égalementque ette modi�ation du degré dominant n'est pas imputable au aratère sphériquedu modèle puisqu'on la retrouve dans les modèles artésiens de Takley. Cependant,la di�érene entre les géométries sphérique et artésienne onerne prinipalementla base du modèle, là où la dépendane en pression engendre le plus de di�éreneave la simulation REF dans le pro�l de visosité. Aussi, l'analogie ave les travaux



182 Chapitre 4 : Appliations, disussions et perspetivesde Takley en artésien est à onsidérer ave préaution.La ligne horizontale en pointillés sur la �gure Figure 4.5a orrespond à la profon-deur à laquelle sont traées les artes de température de la �gure 4.5b, soit 185 kmde profondeur. Malgré une divergene notable des degrés dominants de la tempé-rature entre les deux simulations (Figure 4.5a), les strutures thermiques semblentrelativement identiques dans les deux as. En�n, la �gure 4.5 réunit les artes detempérature à la demi-ellule au-dessus de la CMB (la température adimensionnéevaut 1 à la CMB). On y voit lairement que la naissane des panahes hauds suitun proessus de rassemblement de plusieurs feuillets de matériel haud vers un pointommun d'où partent les onduits qui se prolongent jusqu'à la tête du panahe ensurfae. Il semble également que dans la simulation P, les feuillets de matériel haudsoient plus nombreux à onverger vers un point ommun que dans la simulationREF.
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Fig. 4.5 � a) Spetres de puissane du hamp de température en fontion de la profondeur pour la simulation de référene (REF,à gauhe) et pour la simulation où la dépendane en profondeur a été diminuée (P, à droite). La ligne horizontale représentela profondeur du hamp de température représenté en b). b) Champ de température à 185 km de profondeur et ) Champ detempérature à la demi-ellule au-dessus de la CMB.



184 Chapitre 4 : Appliations, disussions et perspetivesQuand on analyse la topographie et le géoïde d'une planète, nous n'avons aèsqu'à un instantané de es signaux. Il est don important de disuter des struturesassoiées à la diminution de la dépendane en pression pour le dernier pas de tempsdes simulations même si les instantanés de es deux simulations ne onernent pas lemême instant préis. Comme nous allons le voir par la suite, l'évolution temporellede es strutures est importante. La �gure 4.6 représente la topographie dynamiqueassoiée à la simulation de référene (REF) et à la nouvelle simulation (P) dans unas sans lithosphère élastique (de =0 km) en haut et ave une lithosphère élastique(de =46,3 km), en bas. La diminution de la dépendane en pression onduit à unetopographie maximum plus grande mais à une topographie minimum plus petite quedans la simulation de référene. Dans les deux simulations, lorsque les 46 premiers kmsous la surfae sont onsidérés élastiques, une partie de la topographie dynamique est�ltrée. La valeur maximum de la topographie est diminuée de 8% dans la simulationP et de 7% dans la simulation REF. Cette disparité d'amplitude des topographiesentre es deux simulations se retrouve dans le signal du géoïde synthétique assoié(Figure 4.7). Si l'e�et d'une lithosphère élastique de 46,3 km peut paraître dérisoiresur le signal de la topographie dynamique assoiée à es deux simulations, elle a une�et non-négligeable sur le géoïde. En e�et, on observe une rédution du géoïde deprès de 39% dans la simulation REF et de 35% dans la simulation P.Les spetres de la topographie dynamique de surfae, du géoïde assoié et l'admit-tane (Figure 4.8) sans lithosphère élastique (noir) ou ave une lithosphère élastique(rouge) à un instant donné sont très prohes d'une simulation à l'autre. Bien quees simulations présentent des di�érenes importantes en terme de paramètres in-terne (température, visosité et vitesses moyennes), à l'instant étudié, il n'y a pasde franhes di�érenes dans les spetres de surfae. De plus, l'appliation d'un �ltreélastique ne produit pas de di�érenes notoires d'une simulation à l'autre.
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Fig. 4.6 � Cartes de la topographie dynamique de surfae pour la simulation de référene à gauhe et pour la simulation P à droite.En haut : sans lithosphère élastique (topographie dynamique purement visqueuse) et en bas : ave une lithosphère élastique de 46,3km.
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Fig. 4.7 � Cartes du géoïde assoié à la simulation de référene à gauhe et à la simulation P à droite. En haut : artes dugéoïde assoié à une topographie dynamique purement visqueuse (sans oquille élastique) et en bas : artes du géoïde assoié à unetopographie dynamique soutenue par une lithosphère élastique de 46,3 km.



4.2 Convetion thermique dans un �uide où la visosité dépend de la températureet de la pression 187Évolution temporelle des observables de surfae Très peu (voir auune) desétudes qui s'intéressent à la topographie dynamique ne prend en ompte l'évolutiontemporelle de la topographie dynamique et du géoïde assoié. Comme on vient dele voir, (1) les paramètres dynamiques de la onvetion assoiées à une diminutionfranhe de la dépendane en pression sont lairement di�érentes de la simulationde référene (température moyenne, visosité moyenne, vitesses radiales maximummoyennes, degrés dominants de la température, ...) et (2) les amplitudes des signauxde surfae augmentent ave la diminution de la dépendane en pression à un instantdonné. Pourtant, l'évolution temporelle des spetres de puissane de es signauxnuane les possibilités d'une interprétation radiale de l'e�et de la diminution dela dépendane en pression en terme de topographie dynamique et de géoïde. Ene�et, si l'on regarde l'enveloppe assoiée à l'évolution des spetres de puissane de latopographie dynamique (Figure 4.9) ou du géoïde assoié (Figure 4.10), à partir d'unétat d'équilibre statistique, es spetres ne sont pas si di�érents d'une simulationà l'autre et les spetres moyens assoiés (traits pleins) sont très semblables. Lesenveloppes du spetre de la topographie dynamique montrent des variations de -33% à +78% par rapport au spetre moyen pour la simulation P au degré 3, et desvariations de -28% à +75% pour la simulation REF. On observe également la mêmevariabilité temporelle sur les spetres du géoïde et es enveloppes se superposentlargement d'une simulation à l'autre.Si les enveloppes temporelles des spetres montrent que la diminution de la dé-pendane en pression engendre des di�érenes de struture de la onvetion di�i-lement interprétables en terme de topographie dynamique, elles des admittanessont tout autre. Les admittanes des deux simulations présentent des superpositionsd'enveloppes temporelles uniquement pour le degré 2 et au-delà du degré 8 (Figure4.11). Entre es degrés, l'admittane de la simulation P est plus élevée que elle dela simulation REF, l'augmentation de topographie dynamique est majoritaire sur lesignal du géoïde par rapport à l'augmentation d'amplitude de l'anomalie de densité(au moins à un instant donné, voir Figure 4.5a).
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Fig. 4.8 � a) Spetres de puissane de la topographie dynamique de surfae et dugéoïde assoié pour le dernier pas de temps, sans lithosphère élastique (noir) ou aveune lithosphère élastique de 46,3 km (rouge) pour les simulations P (trait plein) etREF (trait pointillés). b) Admittanes entre la topographie dynamique de surfae etle géoïde assoié : sans lithosphère élastique (noir) ou ave une lithosphère élastiquede 46,3 km (rouge) pour les simulations P (trait plein) et REF (trait pointillés).
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Fig. 4.9 � Spetres de puissane moyens de la topographie dynamique de surfaedes simulations REF (en rouge) et P (en noir) sans lithosphère élastique. La zonegrisée représente l'enveloppe de l'évolution temporelle de la topographie dynamiquepour la simulation P et l'enveloppe orange elle de la simulation REF.
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Fig. 4.10 � Spetres de puissane moyens du géoïde des simulations REF (en rouge)et P (en noir) sans lithosphère élastique. La zone grisée représente l'enveloppe del'évolution temporelle du géoïde pour la simulation P et l'enveloppe orange elle dela simulation REF.
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Fig. 4.11 � Admittanes moyennes entre topographie dynamique de surfae et géoïdeassoiés de la simulation P (en noir) et de la simulation REF (en rouge). La zonegrisée représente l'enveloppe de l'évolution temporelle de l'admittane pour la simu-lation P et l'enveloppe orange elle de la simulation REF.4.2.3 In�uene d'un saut de visosité au milieu du manteau -simulation JMême lorsqu'une simulation a atteint l'état d'équilibre statistique, il persiste unedépendane temporelle importante des signaux de surfae (Setion 4.2.2), rendantleur interprétation problématique . De manière assez intuitive, on imagine que pourdes simulations n'ayant pas atteint ette onvergene, la variabilité temporelle dessignaux ne sera que plus marquée.La simulation détaillée maintenant présente un saut de visosité qui génère unevisosité trois fois plus faible dans la moitié supérieure du manteau (evis =25) et ladépendane en pression de la loi de visosité est négligée (dvis =0). Les autres pa-ramètres sont identiques à eux de la simulation REF (voir Tableau 4.2). La �gure4.12a présente l'état de onvergene statistique de ette simulation à travers l'évolu-tion temporelle de la température et des nombres de Nusselt moyennés sur toute laoquille sphérique. La présene d'une strati�ation de la visosité est à l'origine d'uneaugmentation de la température moyenne globale et d'une diminution des nombresde Nusselt. À ause du saut de visosité, une modi�ation du �ux de haleur à labase du modèle ne s'exprime que plus tard en surfae. On remarque don un dépha-sage entre les maximums (et les minimums) des nombres de Nusselt de la base et dusommet. La onvergene de ette simulation est disutable, la température moyenneet les nombres de Nusselt moyens présentent des osillations (pseudo-périodiques)



4.2 Convetion thermique dans un �uide où la visosité dépend de la températureet de la pression 191très marquées. Les huit instantanés sur lesquels je vais me onentrer sont indiquéssur la fenêtre d'agrandissement assoiée à l'évolution temporelle de la simulation. Ladi�érene maximum de température adimensionnée entre l'instant 1 et l'instant 5est relativement faible 0,015 (environ 55 K à 4500 km de rayon), mais est assoiée àdes proessus importants de réarrangements des strutures dynamiques omme nousallons le voir. La �gure 4.12b représente la struture 3D de l'isotherme 0,66 (2441 K,à gauhe) et de l'isotherme 0,605 (2238 K, à droite) du dernier pas de temps onsi-déré (instant 8). La partiularité de ette simulation se situe dans la onentrationde matériel que l'on observe sous la disontinuité de visosité, tant pour les panahesasendants que desendants. La �gure 4.12 présente un agrandissement des di�é-rents pro�ls de température adimensionnée des huit instantanés de la �gure 4.12aet le pro�l en tiretés noirs est elui de la simulation de référene. D'un instantané àl'autre, l'épaisseur des ouhes limites thermiques haude et froide est relativementonstante. En revanhe, les températures moyennées dans le temps sont di�érentesquelque soit l'endroit du manteau que l'on onsidère. La �gure 4.12e représente lespro�ls de visosité assoiés aux huit instantanés. La di�érene de visosité adimen-sionnée est d'environ 20 (entre les instants 1 et 5) juste au dessus de la disontinuité.La ligne en pointillés noirs représente le pro�l moyen de visosité de la simulationREF. La simulation J a été onçu de façon à avoir un nombre de Rayleigh interneprohe de elui de la simulation de référene (Tableau 4.2). Cependant, il apparaîtlairement sur les pro�ls moyens de la visosité adimensionnée qu'en dessous de ladisontinuité de visosité ainsi que dans la partie onernée par le ouverle rigide,la visosité moyenne de la simulation J est supérieure à elle de la simulation REF.Cette visosité moyenne plus élevée onduit à un nombre de Rayleigh global plusfaible que dans la simulation REF et don à une diminution des �ux de haleur (oudes nombres de Nusselt) et à une augmentation de la température moyenne globale.
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Fig. 4.12 � Simulation ave une visosité strati�ée (saut de visosité au milieu du manteau, simulation J). a) Évolution temporelle de latempérature (noir) et des nombres de Nusselt à la base (bleu) et au sommet (rouge). b) Représentation 3D de l'isotherme 0,66 (2441 K, àgauhe) et de l'isotherme 0,605 (2238 K, à droite) à l'instant 8. ) Pro�ls de la température moyenne adimensionnée pour les huit instantanésanalysés et en pointillés noirs, elui de la simulation REF. d) Pro�ls de la visosité moyenne adimensionnée pour les huit instantanés analyséset en pointillés noirs, elui de la simulation REF.



4.2 Convetion thermique dans un �uide où la visosité dépend de la températureet de la pression 193La �gure 4.13 présente les hamps de température des huit instantanés à quatreprofondeurs di�érentes. Juste au-dessus de la CMB (3062,4 km), les rami�ationsautour des points de naissanes des panahes hauds à l'instant 1 semblent plusnombreuses et la température moyenne semble plus élevée que pour les autres ins-tantanés. Cette observation montre que si en moyenne sur tout le manteau la tempé-rature de et instantané est plus faible que pour tous les autres instantanés (Figure4.12a et ), loalement (juste au-dessus de la CMB en l'ourrene) la températureest plus élevée (Figure 4.13). À 3039 km de profondeur, les points de naissane despanahes sont bien individualisés et sont entourés par des rami�ations indépen-dantes les unes des autres. La disparition progressive de es petites rami�ations aupro�t de grands feuillets de matériel haud qui joignent les points de naissane desonduits de panahes entre les instants 1 et 5 est aompagnée par une augmentationde la température (moyennée sur toute la sphère ou à un instant préis). Entre lespoints 5 et 8, les rami�ations sont de nouveau un peu plus nombreuses autour despoints de naissane des onduits de panahes et s'aompagnent d'une diminutionde la température moyenne globale. Aux profondeurs 278 et 232 km, les huit têtes depanahes asendants de l'instant 1 apparaissent bien individualisées ave des tempé-ratures plus importantes au entre qu'en périphérie. Enore une fois, la températurede l'instant 1 est loalement plus élevée que pour les autres instantanés (entre despanahes) mais les températures plus basses autour de et objet onduisent à unetempérature moyenne plus basse. Au fur et à mesure du temps, jusqu'à l'instant 5,deux des panahes à l'origine bien individualisés (en haut à gauhe sur les artes,soulignés par les erles pointillés) se séparent en deux panahes plus petits, de sortequ'au point 5, on en ompte désormais 10. Entre les points 5 et 8, on observe unemigration progressive des panahes les uns par rapport aux autres jusqu'à la fusiondes panahes entre eux. À l'instant 8, il y a de nouveau 8 panahes individualiséset ette agrégation de panahes est assoiée à une diminution de la températuremoyenne. Les lignes de matériel haud entre les points de naissane des onduits depanahes juste au-dessus de la CMB et à 3039 km de profondeur représentent donles lignes de migration des panahes. Par onséquent, la migration des panahes neonerne pas uniquement la tête du panahe (au dessus de la disontinuité de viso-sité) mais bien l'intégralité du panahe.Toute ette desription qualitative ne se ontente que de relater des phénomènes deséparation, de rassemblement de panahes et de hangement de taille relative de esderniers. Ces modi�ations sont assoiées au omportement d'un éoulement insta-tionnaire durant une augmentation ou une diminution de la température moyenne.Cependant, une véritable disussion étayée par une desription quantitative du om-portement des panahes hauds et des panahes froids (qui sont totalement ignorés



194 Chapitre 4 : Appliations, disussions et perspetivesii) et leur relation ave l'évolution de la température néessite une méthode dedétetion automatique des panahes, à l'image de e que propose Labrosse (2002),Zhong (2005) ou enore Smrekar et Sotin (2012) et doit être aompagné d'un trai-tement statistique des données.La séparation puis la migration des panahes est une évolution également visiblesur les artes de topographie dynamique et de géoïde assoié (Figure 4.14). Lesnouveaux panahes qui apparaissent à partir de l'instant 2, ainsi que les panahesexistants à partir desquels ils se forment, présentent des vitesses radiales asendantesplus faibles et sont don assoiés à une amplitude de topographie et de géoïde plusfaible que les autres panahes environnants.Malgré leur taille réduite, l'émergene de es nouveaux panahes à partir despanahes plus gros s'exprime en surfae par la réation d'une topographie dynamiqueet d'un géoïde (de faible amplitude). Lorsque l'on onsidère une lithosphère élastiquede 46,3 km, es panahes sont toujours visibles même si le signal du géoïde assoiédevient très faible.La �gure 4.15 présente les spetres de puissane de la topographie dynamique desurfae (b) et du géoïde assoié pour les huit instantanés (). De manière générale, lesspetres de la topographie dynamique et du géoïde assoié sont dominés par le degré4, quelque soit l'instantané onsidéré. Si on se onentre sur les agrandissements dees spetres, l'augmentation de la température (entre les points 1 et 5) provoqueune diminution de la ontribution du degré 4 au pro�t du degré 6 (et du degré 8 defaçon moins évidente). Pour les points 6 et 7, la diminution de la température estaompagnée d'une augmentation de la ontribution du degré 3 et d'une diminutionde elle des degrés 6 et 8. L'instantané 8 présente une forme générale de spetrelégèrement di�érente des autres ave une diminution de la ontribution du degré 4,aompagnée de l'augmentation de la puissane des degrés 3 et 5. Cette évolutiondi�érente du spetre laisse présager une évolution de la struture thermique di�érenteau pas de temps suivant, omme par exemple la fusion des trois panahes entrauxqui se sont rapprohés entre les points 7 et 8 .
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Fig. 4.13 � Cartes de la déomposition en harmoniques sphériques du hamp detempérature pour les huit instantanés, à quatre profondeurs : juste au-dessus de laCMB (3062,4 km), à 3039 km, à 278 km et en�n à 232 km.
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Fig. 4.15 � a) Identi�ation des huit instantanés sur l'évolution temporelle de la température. b) Spetres de puissane de latopographie dynamique de surfae purement visqueuse pour les huit instantanés, ave un agrandissement entre les degrés 2 et 8. )Spetres de puissane du géoïde assoié aux huit instantanés ave un agrandissement entre les degrés 2 et 8.



198 Chapitre 4 : Appliations, disussions et perspetivesLa variation temporelle des solutions de ette simulation est à l'origine d'une fortedisparité dans les strutures de la onvetion (en termes de nombre de panahes parexemple) et de fortes variations des spetres de puissane de la topographie (de -50%à +25% par rapport à la valeur du spetre de puissane moyen au degré 4, Figure4.16). Elle provoque également une évolution temporelle importante du géoïde (de -63% à +93% par rapport à la valeur du spetre de puissane moyen au degré 4, Figure4.17). Cette forte variabilité temporelle est la ause d'une superposition des spetresde puissane de la topographie dynamique de surfae et du géoïde assoié pour lessimulations J et REF, exepté entre les degrés 4 et 6 (Figures 4.16 et 4.17). Enrevanhe, les admittanes assoiées (Figure 4.18) se superposent largement, quelquesoit le degré ℓ onsidéré. Tout omme dans la simulation P, la onsidération d'unelithosphère élastique n'aura pas d'e�et intéressant sur le signal de la topographietant les spetres relatifs à es deux simulations sont prohes les uns des autres.

Fig. 4.16 � Spetres de puissane moyens de la topographie dynamique des simu-lations REF (en rouge) et J (en noir) sans lithosphère élastique. La zone griséereprésente l'enveloppe de l'évolution temporelle de la topographie dynamique pourla simulation J entre les points 1 et 8 et l'enveloppe orange elle de la simulationREF.Malgré ette forte dépendane temporelle, il semble assez peu probable de voirune onvetion de faible degré émerger de ette simulation, même en présene d'unsaut de visosité, ontrairement à e qu'obtiennent d'autres études (dans le adred'une visosité strati�ée Bunge et al., 1996; Zhong et al., 2000; MNamara et Zhong,2005; Yoshida et Kageyama, 2006; Robuhon, 2009, dont les deux derniers onernentla planète Mars). La profondeur du saut de visosité en est probablement respon-sable. En e�et, Zhong et Zuber (2001) ont montré qu'un saut de visosité de 500
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Fig. 4.17 � Spetres de puissane moyens du géoïde des simulations REF (en rouge)et J (en noir) sans lithosphère élastique. La zone grisée représente l'enveloppe del'évolution temporelle du géoïde pour la simulation J entre les 8 instantanés etl'enveloppe orange elle de la simulation REF.

Fig. 4.18 � Admittanes moyennes entre la topographie dynamique de surfae et legéoïde assoié pour les simulations J (en noir) et REF (en rouge). La zone griséereprésente l'enveloppe de l'évolution temporelle de l'admittane pour la simulationJ et l'enveloppe orange elle de la simulation REF.



200 Chapitre 4 : Appliations, disussions et perspetivesentre le manteau inférieur et le manteau supérieur (à ∼670 km de profondeur) leurpermet d'obtenir une onvetion de faible degré dans un modèle 2D axisymétriquesphérique. Cependant, l'amplitude importante de e saut de visosité ne trouve pasde justi�ation auprès des observables géophysiques. En revanhe, Roberts et Zhong(2006) obtiennent également une onvetion de faible degré en utilisant un modèle3D ave une visosité dépendante de la température et de la pression ave un saut devisosité entre 8 et 25 entre le manteau inférieur et le manteau supérieur. L'objetifde ette thèse n'étant pas d'obtenir une onvetion de plus faible degré, d'autressimulations n'ont pas été e�etuées dans e but.4.2.4 In�uene du nombre de Rayleigh sur la onvetion -simulations Ra− et Ra+Les simulations suivantes onernent l'e�et d'une augmentation du nombre deRayleigh. Les paramètres de es simulations se trouvent dans le Tableau 4.2. Ladépendane en pression, en température et le ontraste de visosité global de la si-mulation REF ont été onservées. La �gure 4.19a présente l'état de onvergene destrois simulations (Ra−, REF et Ra+) pour la température et les nombres de Nusseltmoyennés sur toute la oquille sphérique.De manière générale, omme le prédisent les lois de paramétrisation Nu-Ra, l'aug-mentation du nombre de Rayleigh est à l'origine d'une augmentation des nombres deNusselt moyennés sur toute la oquille sphérique (Kiefer et Hager, 1992 ; en géomé-trie ylindrique pour une visosité dépendante de la température et de la pression,Berovii et al., 1989 ; Wolstenroft et al., 2009, pour un modèle isovisqueux 3Dsphérique, Zhong et al., 2000 ; Stemmer et al., 2006, en géométrie sphérique pourune visosité dépendante de la température et de la pression).En revanhe, alors que l'on s'attend à une diminution de la température moyennelors de l'évauation e�ae de la haleur (grâe à l'augmentation de la vigueur de laonvetion), l'augmentation du nombre de Rayleigh est à l'origine d'une légère aug-mentation de la température globale moyenne. Ce résultat ontre-intuitif s'expliqueomme suit : en pratique, la température adimensionnée du oeur isotherme moyen-née dans le temps diminue très légèrement lorsque le nombre de Rayleigh augmente(0,0214 - 80 K - entre Ra− et Ra+, Figure 4.19b-pro�ls en pointillés). Ce résultatavait déjà été souligné par Stemmer et al. (2006) dans leur modèle 3D sphérique etpar Takley (1996) en artésien, ave une visosité dépendante de la températureet de la profondeur dans les deux as. Puisque l'augmentation du nombre de Ray-leigh s'aompagne d'une nette diminution de l'épaisseur du ouverle (diminutiond'environ 400 km entre les simulations Ra− et Ra+, la ligne en pointillés noirs de



4.2 Convetion thermique dans un �uide où la visosité dépend de la températureet de la pression 201la Figure 4.19b,  et d représente l'épaisseur du ouverle de la simulation REF), latempérature moyennée dans le temps à un rayon onstant dans le ouverle, aug-mente (Figure 4.19b). Le ouverle de surfae oupant un volume plus importantdans la sphère, lorsque les températures sont moyennées sur toute la oquille sphé-rique, elles du ouverle ont une ontribution plus importante que elles du oeurisotherme (et elle de la base), la température moyennée sur toute la oquille sphé-rique augmente. Ce résultat a également été mis en évidene par Solomatov (1995).L'augmentation du nombre de Rayleigh s'aompagne d'une osillation de latempérature ainsi que des nombres de Nusselt de la simulation Ra+ (Figure 4.19a),marqueurs du développement d'un éoulement turbulent très dépendant du temps.De e fait, l'état de onvergene statistique de la simulation Ra+ est disutable. Enrevanhe, les osillations de la température et des nombres de Nusselt des simulationsRa− et REF sont moins fortes, indiateurs d'une onvetion plus stationnaire.Il apparaît lairement sur l'évolution ave la profondeur des �ux de haleur moyennésdans le temps (Figure 4.19), que la simulation Ra− a atteint l'état quasi-stationnaireet est bien dérite par la résolution spatiale adoptée ii (on peut imaginer que le �uxtotal, non représenté ii, serait onstant), la simulation REF est à la limite de larésolution néessaire pour une desription optimale des ouhes limites thermiques eten�n, la simulation Ra+ présente une résolution insu�sante, omme en témoignentles points en bordure des ouhes limites thermiques. Quoi qu'il en soit, les �uxdi�usifs maximum à la CMB et à la surfae ainsi que les �ux advetifs augmententlorsque le nombre de Rayleigh augmente, onformément à l'intuition.En orrélation ave une augmentation de la vigueur de la onvetion lorsque lenombre de Rayleigh augmente, les vitesses radiales moyennes asendantes et desen-dantes augmentent ave l'augmentation du nombre de Rayleigh (Figure 4.30d). Lesvitesses moyennes radiales asendantes de la simulation Ra+ sont environ 10 fois su-périeures à elles de la simulation Ra− et les vitesses radiales moyennes desendantessont environ 30 fois supérieures. Enore une fois, il onvient de rester prudent quantà une généralisation de es valeurs ompte tenu du manque de onvergene et derésolution de la simulation Ra+. On notera également que la profondeur du maxi-mum des vitesses radiales moyennes asendantes augmente très légèrement lorsquele nombre de Rayleigh augmente (de la même façon que dans l'étude de Stemmeret al., 2006).
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Fig. 4.19 � Simulation ave une modi�ation du nombre de Rayleigh (Ra−, REF et Ra+). a) Évolution temporelle de la température (noir)et des nombres de Nusselt à la base (bleu) et au sommet (rouge) moyennés sur toute la oquille sphérique. Les �èhes et les numéros assoiésidenti�ent les instantanés des Figures 4.22 et 4.23 et l'étiquette dpt identi�e le dernier pas de temps, orrespondant aux Figures 4.27 et 4.28.b) Pro�ls de la température (pointillés) et de la visosité (trait plein) adimensionnées et moyennés dans le temps à partir de l'instant 1, pourles simulations Ra− (rouge), REF (marron) et Ra+ (bleu). d) Pro�ls des �ux advetifs moyens (trait plein) et di�usifs moyens (pointillés)pour les simulations Ra− (rouge), REF (marron) et Ra+ (bleu). e) Pro�ls des vitesses radiales moyennes maximum asendantes (trait plein)et desendantes (pointillés) pour les simulations Ra− (rouge), REF (marron) et Ra+ (bleu).



4.2 Convetion thermique dans un �uide où la visosité dépend de la températureet de la pression 203La �gure 4.20 rassemble les représentations 3D des isothermes des trois simula-tions pour le dernier pas de temps (dpt sur la Figure 4.19a). À haque fois, la re-présentation des panahes desendants orrespond à un isotherme situé à la base duouverle. Lorsque Rai = 1, 404 ·106 (simulation Ra−, �gures du haut), les panahesasendants sont nombreux, de tailles relativement similaires les uns ave les autres,ave des têtes peu déoupées en périphérie et ils sont présents sur la sphère de fa-çon homogène ave un espaement relativement onstant (isotherme 0,66 - 2441 K).Les panahes desendants s'organisent le long de feuillets qui entourent les panahesasendants et ne présentent pas de tête signi�atives (isotherme 0,58 - 2145 K).Lorsque Rai = 1, 277 · 107 (simulation de référene, �gures du milieu), les panahesasendants sont de tailles variables ave des têtes dont la périphérie est déoupée ets'organisent à peu près sur toute la sphère ave ependant des zones où les panahesasendants sont absents, l'espaement entre eux est don variable à l'éhelle de toutela sphère (isotherme 0,629 - 2327 K). Les panahes desendants sont plus nombreuxet s'organisent le long de lignes d'instabilités froides, ne présentent pas de tête signi-�atives (isotherme 0,575 - 2127 K) et les onduits semblent plus �ns. En�n, pour
Rai = 9, 686·107 (as Ra+, �gure du bas), les panahes asendants sont enore moinsnombreux, de tailles variables mais ertains peuvent être relativement gros, ave destêtes très déoupées et s'organisent ette fois dans des régions préises de la oquillesphérique (isotherme 0,59 - 2182 K). Ces panahes sont liés entre eux par une ridede matériel haud depuis la CMB jusqu'à la proximité de la tête du panahe (ommepour Keller et Takley (2009) ave des nombres de Rayleigh similaires). La présenede e feuillet de matériel haud met en évidene un phénomène de rassemblement depanahes (lustering), l'espaement entre les panahes hauds est alors très réduitle long de ette ligne. Les panahes desendants sont plus nombreux que dans lessimulations préédentes et semblent révéler des strutures plus �nes que dans lessimulations préédentes.Dans les simulations présentées ii, il est lair que nous avons atteint des nombresde Rayleigh élevés (pour les simulations REF et Ra+) qui imposent une variabilitétemporelle des strutures très marquée. La plupart des modèles ayant ontraint l'évo-lution des strutures en fontion du nombre de Rayleigh indiquent une diminutionde la longueur d'onde ave l'augmentation du nombre de Rayleigh : Takley (1996)en 3D artésien ou Zhong et al. (2000), Yanagisawa et Yamagishi (2005), Wolsten-roft et al. (2009), Deshamps et al. (2010) en modèle 3D sphérique, mais tous avedes nombres de Rayleigh internes inférieurs ou égaux à 108. Il aurait été intéressantii d'avoir une simulation ave un nombre de Rayleigh interne inférieur à 106 pourontraindre ette évolution. Cependant, l'étude de Smrekar et Sotin (2012) utiliseOedipe pour ontraindre le nombre de panahes (entre autres) en fontion du nombre



204 Chapitre 4 : Appliations, disussions et perspetivesde Rayleigh interne ave une visosité uniquement dépendante de la température.Les résultats de ette étude rejoignent eux de Parmentier et Sotin (2000) qui pro-posent que le nombre de panahes froids soit proportionnel au nombre de Rayleighen suivant une loi Ra1/4 pour des nombres de Rayleigh entre 3·106 et 3·109. (ave unhau�age uniquement en volume dans un modèle 3D artésien isovisqueux). Zhong(2005) en 3D artésien isovisqueux ave un hau�age par la base propose que lenombre de panahes suive une loi de proportionnalité en Ra0,31 et un espaemententre les panahes de λ ∼ Ra−0,16 ∼ δ1/2 pour des nombres de Rayleigh interneompris entre 3·106 et 3·107. En dessous de 3·106 ou au dessus de 3·107, le nombrede panahes ne dépend plus du nombre de Rayleigh, omme ela semble être le asii (pour les simulations Ra− et Ra+).La représentation des isothermes 3D des simulations Ra−, REF et Ra+(Figure4.20) re�ète : (1) un état quasi stationnaire pour un nombre de Rayleigh interne de1,404·106 (Ra−), (2) une dépendane temporelle importante lorsque le nombre deRayleigh interne atteint 1,277·107 (REF). (3) Pour un Rayleigh interne de 9,686·107,au-delà de la limite d'investigations de Zhong (2005) et Smrekar et Sotin (2012), ladépendane temporelle est enore plus marquée. (4) À partir de Rai =1,277·107,le nombre de panahes asendants paraît indépendant du nombre de Rayleigh. Unautre paramètre semble don ontr�ler la longueur d'onde des strutures onvetiveset il apparaît alors que deux grandeurs doivent être onsidérées :- La taille du onduit des panahes asendants semble diminuer lorsque le nombrede Rayleigh augmente. De la même manière, la taille des onduits des panahesdesendants diminue ave l'augmentation du nombre de Rayleigh. Cei dit, une a-ratérisation rigoureuse de la taille des onduits implique l'utilisation de méthodesde détetion et de traitement statistique qui n'ont pas été développées ii. Le leteurintéressé par es méthodes trouvera des détails dans les études de Labrosse (2002),Zhong (2005) et Smrekar et Sotin (2012).- L'espaement entre les panahes. En e�et, on observe un phénomène de regroupe-ment de grappes de panahes �ns dans des régions loalisées de l'éoulement (luste-ring) lorsque le nombre de Rayleigh augmente, de la même manière que dans l'étudede Keller et Takley (2009) ou le lustering extrême aboutit à la formation d'uneride.La �gure 4.21a représente les spetres de puissane du hamp de température enfontion de la profondeur pour les trois simulations au dernier instant de la onve-tion. Enore une fois, l'évolution des degrés dominants du hamp de températuredépend beauoup de l'instantané observé et du fait que la simulation Ra+ n'ait pasatteint l'état stationnaire. Les degrés dominants de la température et leur ampli-tude re�ètent l'expression dominante des panahes asendants prohes de la surfae,
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Fig. 4.20 � Représentation 3D des isothermes pour les simulations Ra− (a), REF(b) et Ra+ ().



206 Chapitre 4 : Appliations, disussions et perspetivesmasquant omplètement les petites longueurs d'ondes assoiées aux panahes desen-dants. Cette dominane aboutit à la mise en évidene paradoxale d'une diminutiondu degré dominant (augmentation de la longueur d'onde) ave l'augmentation dunombre de Rayleigh. En revanhe, les artes de température aux trois profondeursidenti�ées par le trait pointillé horizontal de la Figure 4.21a montrent es struturesde petite éhelle dont la longueur d'onde aratéristique semble diminuer au fur età mesure que le nombre de Rayleigh augmente (Figure 4.21b). Les artes de tempé-rature des trois simulations prohes de la CMB (Figure 4.21) montrent égalementque le nombre de rami�ations entre les points de naissane des panahes haudsasendants augmentent ave le nombre de Rayleigh.
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208 Chapitre 4 : Appliations, disussions et perspetivesTopographie (%) Géoïde (%) Admittane (%)Ra− -42,31/+37,09 -36,86/+31,89 -5,54/+7,15REF -86,32/+111,31 -81,54/+118,62 -6,42/+13,5Ra+ -86,68/+119,21 -85,51/+121,18 -6,31/+5,42Tab. 4.4 � Éart maximum entre les enveloppes temporelles et la valeur moyenneau degré 2.Évolution temporelle des observables de surfae Nous l'avons ompris, lessimulations REF et Ra+ sont dépendantes du temps et seule la simulation Ra−semble avoir atteint un état quasi-stationnaire. Cette évolution de la onvetion auours du temps s'exprime naturellement dans les signaux de surfae de la topographiedynamique et du géoïde assoié. Comme on peut le voir sur la Figure 4.22, lesstrutures de la topographie assoiées à la simulation Ra− présentent très peu devariations au ours du temps. En revanhe, elles de la simulation Ra+ (Figure4.23) montrent des variations d'amplitude, de taille et de position très marquéesd'un instantané à l'autre (la position des instantanés de es deux simulations sontreprésentés sur la Figure 4.19a).Dans leur modèle à géométrie axisymétrique ylindrique ave une visosité dépen-dante de la profondeur uniquement, Kiefer et Hager (1992) obtiennent des variationsdu géoïde et de la topographie maximum de 3 à 4% lorsque Rai ≤106 dans des simu-lations ave une dépendane temporelle importante. Dans leur modèle 2D sphériqueaxisymétrique ave une loi de visosité dépendante de la température et un nombrede Rayleigh interne ompris entre 106 et 107, Kiefer et Kellogg (1998) obtiennentdes �utuations de 30 à 50% de la topographie et du géoïde par rapport à leurvaleur moyenne. Cette �utuation au ours du temps semble dépendre des ondi-tions initiales et augmente ave l'augmentation du rapport d'aspet des ellules deonvetion. Dans nos simulations, le nombre de Rayleigh interne varie de 1,404·106 à9,686·107, engendrant des éarts par rapport au spetre de puissane moyen très im-portants (Figures 4.24 et 4.25). Cet éart varie ave le degré et reste partiulièrementmarqué au degré 2, omme le montre le Tableau 4.4. Tout omme les isothermes 3D(Figure 4.20) et les hamps de température (Figure 4.21), l'évolution temporelle desobservables de surfae met également en évidene une diminution paradoxale du de-gré dominant (augmentation de la longueur d'onde) ave l'augmentation du nombrede Rayleigh (ℓ =7 pour Ra−, ℓ =4 pour REF et ℓ =2-3 pour Ra+).Même si il y a une grande variabilité dans l'amplitude des spetres de puissanede la topographie dynamique et du géoïde assoié, l'augmentation du nombre deRayleigh interne est assoié à une diminution systématique de l'amplitude de la to-pographie dynamique de surfae et du géoïde assoié (Figures 4.24 et 4.25). Ce résul-tat ontre-intuitif (on s'attendrait à voir une topographie plus importante lorsque la
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Fig. 4.22 � Cartes de la topographie dynamique de surfae et du géoïde assoié dela simulation Ra− pour les quatre instantanés identi�és sur la Figure 4.19a, sanslithosphère élastique.
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Fig. 4.23 � Cartes de la topographie dynamique de surfae et du géoïde assoiéde la simulation Ra+ pour les sept instantanés identi�és sur la Figure 4.19a, sanslithosphère élastique.
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Fig. 4.24 � Spetres de puissane moyens de la topographie dynamique de surfae dessimulations Ra− (rouge), REF (marron) et Ra+ (bleu) sans lithosphère élastique.Les zones de ouleur représentent les enveloppes de l'évolution temporelle de latopographie dynamique de haque simulation.

Fig. 4.25 � Spetres de puissane moyens du géoïde des simulations Ra− (rouge),REF (marron) et Ra+ (bleu) assoié à une topographie dynamique de surfae pu-rement visqueuse. Les zones de ouleur représentent les enveloppes de l'évolutiontemporelle du géoïde de haque simulation.
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Fig. 4.26 � Admittanes moyennes entre la topographie dynamique de surfae pu-rement visqueuse et le géoïde des simulations Ra− (rouge), REF (marron) et Ra+(bleu). Les zones de ouleur représentent les enveloppes de l'évolution temporelle del'admittane de haque simulation.vigueur de la onvetion est plus grande) s'explique failement en reprenant les équa-tions 2.84 et 2.85 de dimensionnement des ontraintes. Si l'on regarde l'amplitudedes ontraintes adimensionnées générées par la onvetion des trois simulations (nonmontrées ii), l'augmentation du nombre de Rayleigh est bien aompagné d'uneaugmentation des ontraintes. Cependant, le dimensionnement des ontraintes quifait intervenir un terme 1
RaB

, ave un nombre de Rayleigh qui augmente, aboutit àune ontrainte dimensionnée qui diminue et don à une diminution de la topogra-phie. Pour les mêmes raisons, Kiefer et Hager (1992) (ave un modèle ylindriqueaxisymétrique) avanent les mêmes résultats.Les admittanes des simulations REF et Ra+ sont relativement prohes alorsque elle de la simulation Ra− est supérieure aux deux autres (Figure 4.26). Onnote également une augmentation de l'admittane de la simulation Ra− pour desdegrés supérieurs à 16 qui orrespond à une ontribution plus marquée de la topo-graphie sur le géoïde à es longueurs d'ondes. L'admittane assoiée à haune dessimulations diminue ave l'augmentation du nombre de Rayleigh à degré onstant,onséquene direte d'une diminution de la topographie dynamique plus importanteque la diminution de l'amplitude des anomalies de densité sur le signal du géoïde.Analyse de la topographie dynamique et du géoïde assoié au dernierpas de temps - Les �gures 4.27 et 4.28 présentent la topographie dynamique de



4.2 Convetion thermique dans un �uide où la visosité dépend de la températureet de la pression 213surfae et le géoïde assoié pour les trois simulations lors du dernier pas de temps,sans lithosphère élastique (à gauhe) et ave une lithosphère élastique de 46,3 km (àdroite). Comme nous l'avons déjà mentionné, l'augmentation du nombre de Rayleighs'aompagne (1) d'une diminution de l'amplitude de la topographie et du géoïdeassoié et (2) d'une diminution apparente du nombre de panahes (par aggloméra-tion de panahes), don à des degrés dominants plus bas. L'e�et de �ltrage par lalithosphère élastique étant plus prononé pour les grandes longueurs d'ondes (voirChapitre 3), on retrouve un �ltrage de plus en plus e�ae ave l'augmentation dunombre de Rayleigh. Ainsi, si la di�érene est relativement modérée entre les ampli-tudes maximums de la topographie �ltrée et non-�ltrée autour de 7% (Figure 4.27),elle est beauoup plus importante sur le géoïde assoié (Figure 4.28) : l'amplitudemaximum du géoïde est diminué de 30% pour la simulation Ra−, 38,7% pour lasimulation REF et 48,1% pour la simulation Ra+.La �gure 4.29a présente les spetres de puissane de la topographie dynamiquede surfae et du géoïde assoié pour les trois simulations. Les degrés dominants desspetres de puissane de la topographie et du géoïde assoié sont les degrés 6, 7 et8 pour la simulation Ra−, 2 à 5 pour la simulation REF et 2 à 4 pour la simulationRa+. On observe don bien un déalage vers les plus grandes longueurs d'onde dessignaux au fur et à mesure que le nombre de Rayleigh augmente.Les admittanes entre la topographie et le géoïde sont également très di�érentesd'une simulation à l'autre (Figure 4.29b). Elles sont plus élevées aux bas degrésquelle que soit la simulation onernée, et pour un degré donné elles diminuent avel'augmentation du nombre de Rayleigh. L'analyse des relations entre les admittanesdes di�érentes simulations de la Figure 4.26 s'applique également au dernier pas detemps. Cependant, un omportement important est à souligner dès à présent : bienque les simulations Ra− et REF soient di�érentes en plusieurs aspets (nombre depanahes, température moyenne, visosité moyenne, amplitude de la topographiedynamique de surfae et du géoïde assoié), l'admittane de la simulation Ra− dansle as d'une topographie �ltrée (ourbe en pointillés rouge) est quasiment similaireà l'admittane de la simulation REF pour une topographie purement visqueuse dumoins pour les degrés les plus faibles (ourbe marron en trait plein). Cette similitudesouligne l'importane de la prise en ompte d'une lithosphère élastique.Pour exagérer le propos au maximum, les résultats de l'inversion de l'admittane quel'on pourrait interpréter omme eux d'une onvetion ave un nombre de Rayleighinterne de 1,277·107 peuvent tout aussi bien orrespondre à une onvetion aveun nombre de Rayleigh interne d'un ordre de grandeur plus faible (ii 1,404·106)mais où le signal de surfae aurait été diminué par l'e�et d'un �ltre élastique de46,3 km. Une impliation assoiée à un nombre de Rayleigh plus faible serait par
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Fig. 4.27 � Cartes de la topographie dynamique de surfae purement visqueuse(gauhe) et �ltrée par une lithosphère élastique de 46,3 km (droite) pour les simu-lations Ra−, REF et Ra+ au dernier pas de temps (dpt sur la Figure 4.19a).
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Fig. 4.28 � Cartes du géoïde assoié à une topographie dynamique de surfae pure-ment visqueuse (gauhe) et �ltrée par une lithosphère élastique de 46,3 km (droite)pour les simulations Ra−, REF et Ra+ au dernier pas de temps (dpt sur la Figure4.19a).



216 Chapitre 4 : Appliations, disussions et perspetivesexemple une épaisseur du ouverle plus grande, qui entrainerait une modi�ationdes taux de transfert de haleur par ondution, une onvetion moins vigoureusedans le manteau, une fusion par déompression plus di�ile et sans doute un tauxde formation de la roûte plus faible (Keller et Takley, 2009).
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Fig. 4.29 � a) Spetres de puissane de la topographie dynamique de surfae et dugéoïde assoié pour le dernier pas de temps, sans lithosphère élastique (trait plein)ou ave une lithosphère élastique de 46,3 km (trait pointillés) pour les simulationsRa− (rouge), REF (marron) et Ra+ (bleu). b) Admittanes entre la topographiedynamique de surfae et le géoïde assoié : sans lithosphère élastique (trait plein)ou ave une lithosphère élastique de 46,3 km (pointillés) pour les simulations Ra−(rouge), REF (marron) et Ra+ (bleu).



4.2 Convetion thermique dans un �uide où la visosité dépend de la températureet de la pression 2174.2.5 In�uene du mode de hau�age dans le manteau sur laonvetion - simulation HIl est généralement admis que les planètes sont hau�ées à la fois par la baseet par désintégrations radioatives (hau�age volumique) (Jaupart et al., 2007). Deplus, omme je l'ai évoqué dans la Setion 4.1, le refroidissement séulaire peut êtreinterprété dans le adre d'un éoulement quasi-stationnaire omme un terme sup-plémentaire de hau�age (par exemple Davaille et Jaupart, 1993; Choblet et Sotin,2000). Pour la Terre, le hau�age interne est vraisemblablement dominant sur lehau�age par la base (Jaupart et al., 2007) (e qui n'est pas le as dans la simu-lation qui va vous être présentée). Pour une visosité dépendante à la fois de latempérature et de la pression, dans un modèle artésien 3D, Takley (1996) proposeque les longueurs d'ondes des strutures assoiées à la onvetion sont plus grandeslorqu'un hau�age interne est ajouté. Il souligne également la forte dépendane tem-porelle des solutions obtenues. La simulation qui va vous être présentée maintenanttente de mettre en évidene l'e�et de l'ajout d'un hau�age volumique. Les para-mètres de ette simulation sont rassemblés dans le Tableau 4.2 et la déterminationdu nombre de Rayleigh à la base est développée dans la Setion 4.1. La relation deorrespondane entre les simulations H et REF est une loi Nu-Ra, elle onerne donla struture du ouverle. Le ouverle ayant une grande importane sur les obser-vables synthétiques de surfae qui nous onerne, 'est la struture que j'ai hoisiéquivalente dans les deux simulations. Il est ependant di�ile ave ette relationd'obtenir une simulation entièrement omparable à elle de référene (sans hau�ageinterne). Il n'est pas surprenant, omme nous allons le voir, que température, viso-sité et vitesses radiales moyennes ne soient pas omparables. En revanhe, la tailledu ouverle est très prohe d'une simulation à l'autre, onformément à l'utilisationde la loi Nu-Ra. Cette nouvelle simulation utilise la solution onvergée de la simula-tion REF ave une résolution numérique identique. Le hau�age interne ajouté estréparti de façon homogène au sein du manteau et représente 20% du hau�age total(soit 4,769·10−12W·kg−1).La �gure 4.30a présente les strutures 3D asendantes de l'isotherme 0,92 (3403K, à gauhe) et desendantes de l'isotherme 0,875 (3237 K, à droite). Les struturesasendantes sont peu nombreuses, onentrées dans ertaines zone de la oquillesphérique au moins à l'instant présenté (ave un espaement entre les panahes trèsvariable). Ces strutures sont imposantes par la taille des onduits et des têtes depanahes qui paraissent très déoupées. Certains de es panahes sont liés entre euxpar de grandes strutures linéaires haudes. Contrairement aux autres simulationsoù les panahes desendants prennent naissane du rassemblement de feuillets dematériel froid, les strutures desendantes de ette simulation apparaissent beauoup



218 Chapitre 4 : Appliations, disussions et perspetivesplus indépendantes et sont représentées par de nombreux panahes individuels, deformes variables ave des têtes pas néessairement individualisées.Sur la �gure 4.30b apparaît l'évolution temporelle de la température et desnombres de Nusselt. Comme nous pouvons le voir sur l'évolution temporelle dela température et sur les nombres de Nusselt moyennés sur toute la sphère, la si-mulation a atteint l'état d'équilibre statistique. Si l'ajout d'un hau�age interneintroduit normalement une forte dépendane temporelle omme le suggèrent parexemple Stemmer et al. (2006), il n'est que de 20% ii, l'évolution temporelle asso-iée est don très faible. Cependant, omme nous le verrons par la suite, l'introdu-tion d'un hau�age interne augmente onsidérablement la dépendane temporelledes strutures onvetives. L'ajout d'un hau�age interne se aratérise par uneaugmentation drastique de la température moyenne (∼47%) ave une stabilisationrapide et franhe. Cette augmentation de la température s'aompagne d'une forteaugmentation du nombre de Nusselt au sommet (d'environ 52%). Par rapport auxsimulations présentées préédemment, le nombre de Nusselt au sommet est 9 fois su-périeur au nombre de Nusselt à la base et l'ajout d'un hau�age volumique onduità une diminution du nombre de Nusselt à la base d'environ 84%.La �gure 4.30 présente les pro�ls de température et de visosité moyennéesdans le temps à partir de l'instant 1 de la �gure 4.30a. Comparée à la simulationREF, la di�érene de température interne adimensionnée entre la simulation REFet H est d'environ 0,3 (soit environ 1100 K à 4500 km de rayon). Si l'épaisseur duouverle ondutif est relativement bien onservée de la simulation de référene àette simulation, le gradient de température de ette zone est plus élevé que dansla simulation REF. Bien que l'épaisseur du ouverle soit à peu près identique à lasimulation REF, les nombres de Rayleigh internes di�èrent d'environ deux ordresde grandeurs. Pour ontrebalaner une augmentation de la température interne (quidevrait être aompagnée d'une diminution de la visosité), le nombre de Rayleighà la base à été diminué, entraînant une visosité interne plus élevée que dans lasimulation REF mais un gradient de visosité dans le ouverle à peu près identique.Les pro�ls des �ux advetifs et di�usifs moyens (Figure 4.30d) sont très di�érentsentre les simulations REF et H. Le �ux di�usif à la CMB est ∼81% plus faible et
∼76% plus important en surfae pour la simulation H. Dans le oeur onvetif, les�ux di�usifs sont naturellement identiques et nuls. Le �ux advetif à CMB est ∼90%plus faible dans la simulation H et ontrairement à toutes les simulations présentéesjusqu'à maintenant, il augmente progressivement jusqu'à la base du ouverle puisdiminue jusqu'à atteindre 0 en surfae.La �gure 4.30e présente les vitesses radiales moyennes asendantes et desen-dantes qui sont plus faibles dans la simulation H que dans la simulation REF en



4.2 Convetion thermique dans un �uide où la visosité dépend de la températureet de la pression 219raison de la visosité moyenne plus élevée (respetivement 3,5 fois et 1,3 fois plusfaible). Comparé à la simulation REF, la disparité entre les vitesses maximum asen-dantes et desendantes est diminuée dans la simulation H par rapport à la simulationREF.
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Fig. 4.30 � Simulation ave ajout de hau�age interne (simulation H). a) Représentation 3D des isothermes 0,92 (3403 K, à gauhe) et0,875 (3237, à droite). b) Évolution temporelle de la température et des nombres de Nusselt à la base et au sommet. ), d) et e) Pro�ls de latempérature moyenne, de la visosité moyenne, des �ux de haleur moyens et des vitesses radiales moyennes. Les pro�ls marrons sont eux dela simulation REF.



4.2 Convetion thermique dans un �uide où la visosité dépend de la températureet de la pression 221Les degrés dominants de la déomposition en harmoniques sphériques du hampde température de la simulation H, pour le dernier pas de temps, sont onentréssur les degrés 2 et 3 (prohe de la CMB et prohe de la surfae) alors que les degrésdominants dans la simulation REF sont les degrés 3, 4, 5 et 6 (Figure 4.31a). Deplus, les degrés 2 et 3 de la simulation H ont des amplitudes plus faibles que lesdegrés dominants de la simulation REF. À 185 km de profondeur, ontrairementà la simulation REF où les têtes de panahes sont individualisées et onentrées,elles du as H sont représentées par des zones pontuelles de forte température(matérialisant le onduit des panahes) et entourées de strutures radiales de mêmetempérature. Alors que le reste du manteau dans la simulation REF est araté-risé par une struture homogène en température, il est aratérisé par la présened'endroits pontuels de température plus élevée dans la simulation H (Figure 4.32).L'individualisation des onduits de panahes ainsi que la struture thermique hété-rogène autour de es panahes est de plus en plus remarquable au fur et à mesureque l'on se rapprohe de la surfae (par exemple à 463 km de profondeur, Figure4.32 droite). La température à la demi-ellule au-dessus de la CMB de la simulationH est totalement homogène (valeur très prohe de 1 en adimensionné à 3062,4 kmde profondeur), elle ne présente pas de strutures partiulières et j'ai don hoisi dereprésenter e hamp à 185 km au dessus de la CMB (Figure 4.31). Contrairementà la simulation de référene où les points d'anrage des panahes sont entourés denombreuses rami�ations, les points de naissanes des panahes de la simulation Hsont généralement individualisés et liés entre eux par une rami�ation unique dematériel plus haud. Pour une large gamme de nombres de Rayleigh, Wolstenroftet al. (2009) ont montré que (1) la présene d'un hau�age interne unique déaleles degrés dominants de la déomposition en harmoniques sphériques du hamp detempérature vers les grandes longueurs d'onde à la CMB et vers les ourtes lon-gueurs d'onde près de la surfae et (2) qu'en présene d'un hau�age volumique, onobserve un étalement des degrés présents entre 0 et 32. Il y a ependant de grandesdi�érenes entre ette étude et la notre : (1) leur visosité est onstante, (2) l'e�etde la dépendane en température et en pression est peut être supérieur à elui duhau�age interne (surtout que dans le as présent sa ontribution est très modeste,20% du hau�age total), et (2) la simulation H propose une étude de l'e�et d'unmode de hau�age mixte alors que elle de Wolstenroft et al. (2009) onerne unhau�age uniquement interne ou uniquement basal, mais jamais mixte.



222
Chapitre4:Appliations,disussionsetperspetives

R
ay

on

Degré

Puissance

Température adimensionnée

a)

b)
À 185 km de profondeur

Degré

REF H

c) À la demi-cellule au-dessus CMB

R
ay
on

À 185 km au dessus de la CMB

Fig. 4.31 � a) Spetres de puissane du hamp de température en fontion de la profondeur pour la simulation de référene (REF, àgauhe) et pour la simulation ave un hau�age interne (H, à droite) au dernier instant respetif des simulations. La ligne horizontalereprésente la profondeur du hamp de température représenté en b). b) Champ de température à 185 km de profondeur et ) Champde température à 23,1 km au dessus de la CMB (demi-ellule au-dessus) pour la simulation REF et à 185 km au dessus de la CMBpour la simulation H.
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à 4568 km de profondeur à 463 km de profondeur

Fig. 4.32 � Cartes de température à 4568 km de profondeur (gauhe) et à 463 kmde profondeur (droite) pour le dernier pas de temps de la simulation H .Évolution temporelle des observables de surfae Une partiularité impor-tante de ette simulation réside dans la dépendane temporelle des strutures onve-tives assoiée à l'état stationnaire de la température et des �ux de haleur. La quan-tité de hau�age interne ajoutée semble ontr�ler l'amplitude de ette dépendanetemporelle. Dans un as où la visosité ne dépend que de la température, Stemmeret al. (2006) proposent qu'à partir d'une ertaine quantité de haleur interne (40%,le double de e que je propose), les panahes ommenent à migrer et les struturesse réarrangent ontinuellement. Visiblement, il n'est pas néessaire d'atteindre 40%de hau�age volumique pour obtenir une variabilité temporelle des strutures de laonvetion lorsque la visosité dépend à la fois de la température et de la pression.En revanhe, le taux de hau�age interne semble trop faible ii pour générer unevariabilité temporelle de la température et des �ux de haleur. Cette évolution desstrutures s'observe sur les hamps de topographie dynamique et du géoïde assoiépour les di�érents instantanés (Figure 4.33). Les neuf instantanés onsidérés sontidenti�és sur la �gure 4.30b. De manière générale, on observe une réorganisationontinue des panahes asendants au ours du temps. En aord ave les hamps detempérature présentés aux Figures 4.31b et 4.32, les onduits de panahes asendantssont représentés par une amplitude de la topographie dynamique et du géoïde maxi-mum et sont entourés d'une zone onentrique de forte amplitude. Ces struturesthermiques partiulières assoiées aux panahes asendants ne s'expriment pas dela même manière sur le géoïde mais apparaissent sous la forme de simple struturesirulaires. En d'autres termes, les strutures radiales assoiées aux panahes asen-dants et les panahes desendants (toutes les strutures de petite longueur d'onde)sont quasiment invisibles sur le signal de topographie et totalement invisibles sur le



224 Chapitre 4 : Appliations, disussions et perspetivessignal du géoïde, malgré leur proximité de la surfae (Figure 4.33).Cette forte variabilité des strutures se traduit par des enveloppes temporellesassoiées aux spetres de puissane de la topographie dynamique de surfae et dugéoïde de forte amplitude (Figures 4.34 et 4.35), soit -56,97%/+79,81% de l'enve-loppe temporelle du spetre de puissane de la topographie par rapport à sa valeurmoyenne au degré 2 et -55,59%/+81,04% pour le géoïde assoié. Cette variabilité seretrouve également sur les admittanes (Figure 4.36 ave une variabilité au degré 2de -3,69% à +3,97% par rapport à l'admittane moyenne de la simulation H). Lavariabilité importante des spetres de puissane de la topographie dynamique et dugéoïde assoié ainsi que elle (déjà présentée) de la simulation REF onduit à unesuperposition des spetres et de leurs enveloppes temporelles entre les degrés 2 et4 et entre les degrés 11 à 19. Entre les degrés 4 et 11, les spetres de puissanede la topographie dynamique de surfae et du géoïde assoié (enveloppe temporelleomprises) présentent des valeurs inférieures dans la simulation H par rapport à lasimulation REF (Figure 4.34 et 4.35). Au delà du degré 19, les spetres de puissanede la simulation H sont supérieurs à eux de la simulation REF. De manière géné-rale, du degré 2 au degré 11, les spetres de puissane moyens de la simulation Hdiminuent. Le degré 2 est alors dominant. La forme des spetres de la simulation Hdi�ère de la simulation REF qui présente une rupture de pente à partir du degré4. Pour les admittanes, seuls les degrés 2 et 3 sont lairement di�éreniés (pas desuperposition) mais sont ependant très prohes. Dans et intervalle, l'admittanede la simulation H est supérieure à elle de la simulation REF : la topographie dy-namique est plus importante que l'anomalie de densité dans le signal du géoïde quedans la simulation REF.Analyse de la topographie dynamique et du géoïde assoiés au dernierpas de temps - La topographie dynamique de la simulation où du hau�ageinterne a été inorporé (instantané 3 sur la Figure 4.30b), présente des struturesdi�érentes de elles du as de référene (Figure 4.37). Les onduits des panahesasendants sont aratérisés par une topographie dynamique loale plus élevée quela simulation REF. La topographie dynamique de surfae assoiée aux struturesdesendantes présente une amplitude plus faible que dans la simulation REF. Commepour l'évolution des amplitudes des observables de surfae de la simulation Ra− àla simulation Ra+, la ontrainte adimensionnée de la simulation H est inférieure àla simulation REF. Le dimensionnement de ette ontrainte par un fateur 1
RaB

plusgrand pour la simulation H que pour la simulation REF (ave RaB =3·106) onduità une ontrainte dimensionnée plus grande et don à une topographie de surfaeplus grande.La �gure 4.38 présente le géoïde assoié à la topographie dynamique présentée
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Fig. 4.33 � Cartes de la topographie dynamique de surfae purement visqueuse(gauhe) et du géoïde assoié (droite) des 9 instantanés de la simulation H.
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Fig. 4.34 � Spetres de puissane moyens de la topographie dynamique des simula-tions REF et H sans lithosphère élastique. La zone grisée représente l'enveloppe del'évolution temporelle de la simulation H et l'enveloppe orange elle de la simulationREF.

Fig. 4.35 � Spetres de puissane moyens du géoïde des simulations REF et Hassoié à une topographie dynamique de surfae purement visqueuse. La zone griséereprésente l'enveloppe de l'évolution temporelle de la simulation H et l'enveloppeorange elle de la simulation REF.



4.2 Convetion thermique dans un �uide où la visosité dépend de la températureet de la pression 227

Fig. 4.36 � Admittanes moyennes entre topographie dynamique de surfae pure-ment visqueuse et géoïde de la simulation H (noir) et REF(rouge). La zone griséereprésente l'enveloppe de l'évolution temporelle de la simulation H et l'enveloppeorange elle de la simulation REF.à la �gure 4.37. Tout omme la topographie dynamique, le géoïde présente despis de valeurs positives à l'aplomb des onduits de panahes asendants dont lesamplitudes sont plus grandes dans la simulation H que dans la simulation REF. Alorsque la topographie dynamique assoiée aux quatre onduits de panahes présententla même amplitude, les deux panahes entraux présentent un signal du géoïde plusfaible que les deux panahes extérieurs. Même �ltré, le géoïde reste plus élevé quedans la simulation de référene.En�n, l'analyse onernant la relation entre les spetres (et les admittanes - Fi-gure 4.39) de la simulation H et de la simulation REF pour le dernier instantané suitelle qui a été faite pour les spetres et les admittanes moyens et leurs enveloppestemporelles (Figure 4.34, 4.35 et 4.36). Ii, la présene d'une lithosphère élastiquen'aboutit pas à des résultats franhement di�érents d'une simulation à l'autre tantles spetres et les admittanes sont prohes.
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Fig. 4.37 � Cartes de la topographie dynamique de surfae pour la simulation de référene à gauhe et pour la simulation H à droite.En haut : artes de la topographie dynamique sans lithosphère élastique (topographie purement visqueuse) et en bas : artes de latopographie dynamique soutenue par une lithosphère élastique de 46,3 km.
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Fig. 4.38 � Cartes du géoïde assoié à la simulation de référene à gauhe et à la simulation H à droite. En haut : artes dugéoïde assoié à une topographie dynamique purement visqueuse (sans oquille élastique) et en bas : artes du géoïde assoié à unetopographie dynamique soutenue par une lithosphère élastique de 46,3 km.
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Fig. 4.39 � a) Spetres de puissane de la topographie dynamique de surfae et dugéoïde assoié pour l'instantané 3 de la simulation H (trait plein) et du dernier pasde temps de la simulation REF (pointillés), sans lithosphère élastique (noir) ou aveune lithosphère élastique de 46,3 km (rouge). b) Admittanes entre la topographiedynamique de surfae et le géoïde assoié : sans lithosphère élastique (noir) ou aveune lithosphère élastique de 46,3 km (rouge) pour les simulations REF (pointillés)et H (traits pleins).



4.3 Synthèse, Disussion et Perspetives 2314.3 Synthèse, Disussion et Perspetives4.3.1 SynthèseLe tableau 4.5 présente une synthèse des résultats pour les paramètres de laonvetion (température moyenne, visosité moyenne, �ux moyens, vitesses radiales,...) et le tableau 4.6 expose eux des observables dynamiques assoiés (topographieet géoïde). Les valeurs utilisées pour le dimensionnement sont listées dans le Tableau4.3 et orrespondent aux valeurs supposées pour Vénus.Une diminution de la dépendane en pression, un saut de visosité au milieudu manteau, une augmentation du nombre de Rayleigh à la base ainsi que le rem-plaement de 20% du hau�age total par du hau�age volumique ont été testés.Établir des relations quantitatives entre es paramètres et les résultats obtenus enterme de nombre de panahes, d'amplitude de la topographie dynamique de surfae,du géoïde assoié par exemple, aurait néessité plusieurs simulations dans haqueas ainsi qu'un traitement statistique rigoureux et automatique des résultats. Parmanque de temps, seulement deux simulations sont omparées à haque fois, saufpour l'augmentation du nombre de Rayleigh à la base pour laquelle trois simulationsont été e�etuées.Une diminution de la dépendane en pression de 86% dans la loi de visosité(simulation P) entraîne une dynamique onvetive di�érente de la simulation deréférene qui se matérialise par une une diminution de la visosité et une augmen-tation de la température et des vitesses d'éoulement. Cependant, ette simulationaboutit à des observables synthétiques de surfae prohes de eux obtenus dans lasimulation de référene. Cette similarité entre les observables dynamiques des deuxsimulations se retrouve (1) sur les spetres de puissane d'un instant donné et (2)partiulièrement sur les enveloppes temporelles des signaux ave une superpositionde es enveloppes pour la plupart des degrés. Cette proximité peut être attribuéeà deux phénomènes. D'abord, l'épaisseur de la ouhe limite thermique froide, qua-siment identique dans les deux simulations, semble avoir un e�et important sur lesamplitudes des signaux de surfae (e qui n'est pas forément visible sur les artesd'un instantané de la onvetion). Ensuite, la loalisation profonde de la plus grossedi�érene de visosité engendrée par une diminution de la dépendane en pressionsemble se situer trop loin de la surfae pour engendrer d'importantes disparités surles observables (notamment sur le géoïde qui, pour un même degré d'anomalie, estplus sensible aux anomalies de masse prohes de la surfae). En revanhe, les en-veloppes temporelles assoiées aux admittanes entre la topographie dynamique etle géoïde montrent des valeurs prohes mais pas de reouvrement entre les degrés2 et 8. Entre es degrés, il semble que le géoïde soit plus sensible au signal de la



232 Chapitre 4 : Appliations, disussions et perspetivestopographie qu'à elui de l'anomalie de densité, onduisant à une admittane plusimportante que dans la simulation de référene. Bien qu'une diminution importantede la dépendane en pression ait été appliquée sur la loi de visosité, il semble queson e�et sur les observables de surfae soit très modeste. Ce résultat souligne dansun premier temps le aratère non-unique des solutions apportées par l'inversion dela topographie et du géoïde, fréquemment utilisée pour l'obtention de pro�ls de vis-osité pour les planètes. Cette nature non-unique est aentuée lorsque l'évolutiontemporelle des strutures dynamiques assoiées à la onvetion est prise en ompte.Un saut de visosité au milieu du manteau, qui engendre une instabilité de l'éou-lement, implique des rassemblements et des séparations de panahes les uns ave lesautres. La diminution de la longueur d'onde des strutures assoiée à la séparationde panahes hauds se traduit par des panahes plus petits, plus nombreux et sontassoiés à une augmentation de la température dans le manteau. De nouveau, lesenveloppes de l'évolution temporelle des spetres de puissane de la topographie,du géoïde assoié et de l'admittane montrent de fortes similitudes ave elles dela simulation REF. Enore une fois, malgré des di�érenes majeures entre les deuxsimulations en terme de pro�l de visosité, de température moyenne et d'amplitudedes observables synthétiques, la prise en ompte de l'évolution temporelle de esstrutures révèle qu'il est di�ile de distinguer es deux simulations sur la baseunique des observables synthétiques générés.L'augmentation du nombre de Rayleigh d'un ordre de grandeur à la base dumodèle de onvetion visqueuse (entre les simulations Ra− et REF et entre les simu-lations REF et Ra+) se traduit, de manière assez intuitive, par une augmentation des�ux de haleur et des vitesses d'éoulement, signe d'une onvetion plus vigoureuse.De façon moins intuitive, ette augmentation de la vigueur onvetive s'aompagned'une augmentation de la température moyenne sur toute la oquille sphérique.Alors que la température moyenne du oeur onvetif diminue ave l'augmentationdu nombre de Rayleigh, l'épaisseur du ouverle froid diminue et onduit à une lé-gère augmentation de la température moyennée sur toute la sphère.À ause de nombres de Rayleigh élevés et à l'instar de e que proposent les étudespréédentes, la longueur d'onde dominante des strutures thermiques et des ob-servables synthétiques augmente lorsque le nombre de Rayleigh augmente. Cetteaugmentation de la longueur d'onde des strutures semble s'aompagner d'une di-minution de la taille des onduits et de l'augmentation de l'espaement entre lespanahes hauds. Néanmoins, les panahes froids (souvent masqués par la prédomi-nane des panahes hauds, responsable d'une augmentation de la longueur d'onde



4.3 Synthèse, Disussion et Perspetives 233sur les spetres de puissane du hamp de température) présentent des longueursd'ondes qui diminuent ave l'augmentation du nombre de Rayleigh.Alors que l'on s'attend à e que l'amplitude de la topographie re�ète la vigueurde la onvetion exaerbée par l'augmentation du nombre de Rayleigh, le dimen-sionnement de la topographie par la visosité, qui ause l'augmentation du nombrede Rayleigh (tous les autres paramètres représentatifs de Vénus demeurant iden-tiques), onduit à une topographie (et par extension un géoïde) qui diminue lorsquele nombre de Rayleigh augmente. Puisque l'augmentation du nombre de Rayleighdans la gamme hoisie onverge vers une augmentation des longueurs d'ondes domi-nantes (une diminution des degrés dominants), l'e�et de la lithosphère élastique estd'autant plus fort que le nombre de Rayleigh augmente. Contrairement aux simula-tions présentées préédemment, l'épaisseur du ouverle est ette fois très di�érented'une simulation à l'autre et semble être à l'origine de spetres de puissane trèsdi�érents, même si l'on prend en ompte les enveloppes temporelles qui, pour unefois, ne se reouvrent que très loalement (pour les degrés les plus bas).De ette manière, les simulations sont lairement distinguables les unes des autressur la seule base des observables de surfae.Le remplaement de 20% du hau�age total par un hau�age volumique entraîneune augmentation drastique de la température interne assoiée à une diminution dela visosité. La longueur d'onde des strutures de l'éoulement augmente par rapportà la simulation de référene. Les spetres de puissane assoiés aux observablessynthétiques de surfae sont ette fois lairement séparés pour une ertaine gammede longueurs d'ondes mais sont à omparer aux admittanes orrespondantes quiprésentent des enveloppes temporelles très prohes. La loi Nu-Ra permet de onserverla même épaisseur de ouverle que dans la simulation de référene, responsable,sans doute, de la similarité entre les admittanes des deux simulations. Là enore,l'analyse seule des admittanes ne permet pas de dissoiation franhe entre les deuxsimulations.
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T η (Pa·s) T (K) deg. dom. Nuhaut Nubas · f−2 qcond. qconv. hcouv. (km) V
asc.

r V
desc.

r(4497,7 km) (4497,7 km) de T (4497,7 km) (4497,7 km) max. max.REF 0,543 1,688·1021 2172,2 3-6 5,756 5,649 10−3 10,221 ∼300 38 862 4 133P 0,608 8,35·1020 2442,27 3-5 6,264 6,141 10−3 10,901 ∼325 40 996 6 468J 0,559 1,286·1022 2270,07 4-5 5,069 5,091 10−3 9,114 ∼350 15 860 1489Ra− 0,517 1,483·1022 2201,51 2-10 3,467 3,395 10−2 6,10 ∼450 12 198 603Ra+ 0,544 2,233·1020 2113,44 3 8,924 8,823 10−3 15,342 ∼150 121 594 17 319H 0,801 5,017·1022 3294,21 2-3 8,776 0,902 10−2 6,192 ∼325 10 869 3 209Tab. 4.5 � Résultats des di�érentes simulations ave T la température adimensionnée moyennée dans le temps et sur toute lasphère, η (Pa·s) et T (K) la visosité et la température moyennées dans le temps à 4497,7 km de rayon, Nuhaut et Nubas · f−2 lesnombres de Nusselt au sommet et à la base (orrigé du fateur géométrique f) moyennés dans le temps et sur toute la sphère, qcond.et qconv. les �ux di�usif et advetif adimensionnés et moyennés dans le temps à 4497,7 km de rayon, hcouv. l'épaisseur du ouverleévaluée au point d'égalité des �ux de haleur en surfae, V
asc.

r et V
desc.

r les vitesses moyennes radiales adimensionnées asendanteset desendantes maximum.Topo. max. Topo. max. Géoïde max. Géoïde max. Admitt. max. Admitt. max. Deg. dominant Deg. dominant(de =0 km) (de =46 km) (de =0 km) (de =46 km) (de =0 km) (de =46 km) de la topo. du géoïdeREF 3 094 2 889 124 76 75 43 2 2P 4 390 4 041 168 109 74 43 3 3J 5981 5507 229 150 78 44 4 4Ra− 10 545 9 717 447 313 111 69 3 2Ra+ 1 144 1 051 52 27 67 34 6 6H 5 130 4 753 200 128 87 50 3 2Tab. 4.6 � Évaluation des observables des di�érentes simulations pour les instantanés présentés dans le texte. La topographie et legéoïde sont en mètres et l'admittane en km/m.



4.3 Synthèse, Disussion et Perspetives 2354.3.2 Comparaison ave VénusSi l'on regarde l'amplitude des observables de surfae assoiés aux di�érentessimulations (Tableau 4.6), (1) si l'on simpli�e les observations de surfae de Vénus,en onsidérant des amplitudes omprises entre -2000 et 10 000 m pour la topographie(Figure 1.24) et entre -60 et 140 m pour le géoïde (Figure 1.26) et (2) si l'on onsidèrequ'ils représentent l'expression en surfae de 9 panahes (Smrekar et Sotin, 2012, parexemple), il apparaît lairement que les observables produits par la simulation Ra−ont des amplitudes trop élevées et re�ètent un nombre de panahes trop grands.En revanhe, les autres simulations présentent des amplitudes de topographie et degéoïde dans la gamme de valeurs de Vénus. Comme nous allons le voir, 'est enoreplus vrai lorsque l'on onsidère une lithosphère élastique. Au vue de l'absene deonvergene vers un équilibre statistique et du manque de résolution de la simulationRa+, il onviendra d'être très prudent quant à son interprétation.Instantanés de la onvetion - En onsidérant que seuls les degrés les plusfaibles de la topographie et du géoïde de Vénus ont une origine dynamique (ℓ ≤10,f. Setion 1.4.2.2), seules les simulations H, REF et P ont des formes de spetresprohes de eux de Vénus au moins à l'instant onsidéré (traits pleins de la Figure4.40, en haut). Le phénomène de �ltrage de la topographie dynamique de surfaepar une lithosphère élastique (ii de 46,3 km) ne provoque pas une diminution d'am-plitude su�samment importante dans les spetres de puissane de la topographiedynamique pour se rapproher du spetre de Vénus (traits pointillés sur la Figure4.40, en haut à gauhe). En revanhe, son e�et est plus marqué sur le géoïde etpermet aux simulations H, REF et P de se rapproher de elui de Vénus (traitspointillés sur la Figure 4.40, en haut au milieu). Les admittanes entre la topogra-phie dynamique et le géoïde assoié pour les di�érentes simulations ont des formesdi�érentes (notamment au degré 2) et des amplitudes systématiquement plus élevéesque elles de Vénus (traits pleins sur la Figure 4.40 en haut à droite). Le phénomènede �ltrage par la lithosphère élastique provoque une franhe diminution ainsi qu'unhangement de forme de l'admittane pour les degrés les plus bas (traits pointilléssur la Figure 4.40, en haut à droite). Les quatre simulations présentent alors des am-plitudes relativement prohes de elle de Vénus mais la forme de es admittanes s'ensont légèrement éloignées. Malgré la similitude (relative) entre les admittanes dessimulations REF, P, H et elle de Vénus, il reste une disparité importante au degré2 (ave une augmentation importante de l'amplitude entre les degrés 2 et 3 puis unediminution entre les degrés 3 et 30 pour l'admittane réelle de Vénus). Cependant,l'amplitude de l'admittane du degré 2 semble diminuer dans la simulation P lorsquel'on onsidère une lithosphère élastique de 46,3 km. On peut imaginer qu'en présene



236 Chapitre 4 : Appliations, disussions et perspetivesd'une lithosphère élastique plus épaisse, la diminution plus aentuée de l'amplitudedu degré 2 de la simulation P puisse onduire à une adéquation plus importante aveVénus (1) dans l'amplitude du spetre du géoïde et (2) dans l'amplitude et la formede l'admittane. Il faut ependant garder à l'esprit qu'il s'agit d'un instantané dela onvetion et qu'il est probable que forme et amplitude aient hangé un momentplus tard. L'analyse des résultats a également montré le aratère non-unique de essolutions. On peut don aisément envisager la possibilité que d'autres paramètrespuissent onduire aux mêmes spetres de puissane.La simulation qui fournit des observables de surfae dont les spetres de puissaneet l'admittane sont les plus prohes de Vénus est la simulation Ra+, qui malheu-reusement ne présente pas de onvergene statistique franhe et qui présente unerésolution insu�sante. Cette simulation fera l'objet d'un intérêt partiulier dans lasuite de es travaux.Il a souvent été proposé que l'augmentation du taux de hau�age interne déale laonvetion vers les ourtes longueurs d'onde en surfae. On peut alors imaginer unediminution signi�ative du signal au grandes longueurs d'ondes en présene d'unelithosphère élastique si le taux de hau�age interne est plus important que elui dela simulation H (il n'est ii que de 20%). Néanmoins, omme pour la simulation P,il ne s'agit ii que de l'instantané d'une onvetion.Évolution temporelle des solutions de simulations - Les enveloppes tempo-relles assoiées aux di�érents spetres de puissane (et admittanes) pour les modèleshoisis ne ontiennent jamais l'intégralité des observables de Vénus (Figure 4.40, enbas). Les spetres moyens (ou admittanes moyennes) assoiées revêtent les mêmesformes et les mêmes amplitudes que eux des instantanés ave ependant un lissagedes amplitudes les plus élevées de ertains degrés (par exemple, le pi du spetre dela topographie dynamique de surfae de la simulation H au degré 8 est inexistant surle spetre moyen assoié - ourbe magenta sur la Figure 4.40, à gauhe en haut et enbas). Ainsi, les enveloppes temporelles révèlent uniquement une similitude entre lesspetres et les admittanes des simulations REF, P et H qui sont ependant enoreloin des signaux de surfae de Vénus. Là enore, la simulation dont l'enveloppe tem-porelle reouvre le mieux les spetres de puissane de Vénus est la simulation Ra+(e qui est partiulièrement visible sur le spetre de puissane du géoïde - Figure4.40, en bas au milieu).Notez qu'il aurait été intéressant d'avoir également l'évolution temporelle des ob-servables soutenus élastiquement. L'enveloppe temporelle assoiée pourrait peut êtreontenir les spetres et surtout l'admittane réels de Vénus, omme on peut l'ima-giner sur la Figure 4.40 à droite pour les simulations P, REF, H et Ra+. Cependant,



4.3 Synthèse, Disussion et Perspetives 237ela implique de relaner l'intégralité des simulations en spéi�ant une épaisseur delithosphère élastique di�érente, 'est à dire que la profondeur Rm de la �gure 2.8hange et ave elle l'endroit d'appliation de la ondition de rigidité dans Oedipe.C'est par manque de temps que je n'ai pas réalisé es aluls.



238
Chapitre4:Appliations,disussionsetperspetivesFig. 4.40 � En haut : spetres de puissane de la topographie dynamique, du géoïde assoié et admittanes entre la topographie dynamique desurfae et le géoïde pour les di�érentes simulations sans lithosphère élastique et pour le dernier instantané (trait plein) ou ave une lithosphèreélastique de 46,3 km d'épaisseur (en pointillés). En bas : spetres de puissane moyens et enveloppes temporelles de la topographie dynamique,du géoïde assoié et des admittanes des di�érentes simulations sans lithosphère élastique. En noir (trait épais) sont représentés les spetresde puissane et l'admittane de Vénus.



4.3 Synthèse, Disussion et Perspetives 2394.3.3 Disussions et Perspetives4.3.3.1 Variations de l'épaisseur élastique dans le temps et dans l'espaeLes aratéristiques du ouverle ondutif régissent l'amplitude des observablesde surfae enregistrés ou modélisés. D'abord, plus le ouverle est épais, plus latransmission des ontraintes depuis le manteau jusqu'à la surfae est di�ile et donplus la topographie dynamique adimensionnée à la surfae sera faible. Comme nousl'avons souligné au moins pour les simulations Ra− et Ra+, le dimensionnementdes ontraintes (et indiretement elui de la topographie) peut onduire au om-portement inverse ave une topographie dimensionnée qui diminue lorsque la tailledu ouverle diminue. Ensuite, l'épaisseur élastique de la lithosphère (faisant partieintégrante du ouverle) dépend de l'épaisseur de e dernier. Autrement dit, plusle ouverle est �n, plus la partie élastique de la lithosphère sera �ne et plus latopographie dynamique de surfae sera forte. Notez que dans les aluls que je pré-sente, l'épaisseur de la lithosphère élastique n'est pas régie par la taille du ouverlestagnant mais onstante dans le temps et d'épaisseur uniforme.L'utilisation des données de topographie et du géoïde ainsi que les modèles d'évo-lution thermique de Vénus onduisent à des épaisseurs de ouverle entre 200 et 400km (Kuinskas et Turotte, 1994; Phillips, 1994; Smrekar, 1994; Solomatov et Mo-resi, 1996; Simons et al., 1997) mais qui peuvent être loalement plus faibles (f.Setion 1.4.2.3). Réemment, Orth et Solomatov (2011) proposent d'utiliser la to-pographie et le géoïde de Vénus en onsidérant le ouverle à l'équilibre isostatique(ISL, Isostati Stagnant Lid) a�n de déterminer l'épaisseur de la lithosphère et de laroûte. Leur méthode di�ère des préédentes en plusieurs points : (1) ils onsidèrentun modèle global, par opposition aux modèles régionaux (Kuinskas et Turotte,1994; Smrekar et Phillips, 1991; Solomatov et Moresi, 1996; Vezolainen et al., 2004;Anderson et Smrekar, 2006) et (2) ils n'utilisent pas de relations théoriques a priorientre topographie, géoïde et onvetion pour obtenir une adéquation ave les ob-servables réels de Vénus (Kuinskas et Turotte, 1994; Smrekar et Phillips, 1991).Leurs modèles 2D et 3D ave une visosité dépendante de la température pour un�uide hau�é par la base ou en volume, un nombre de Rayleigh à la base de 107 etun ontraste de visosité de 106 onduisent à une épaisseur de lithosphère de 600km. Cette épaisseur importante peut être assoiée à une épaisseur élastique de lalithosphère supérieure à 46 km, onduisant à un �ltrage plus important de la to-pographie et éventuellement à une disparition du signal observé pour les struturesonvetives de plus petite longueur d'onde.L'épaisseur du ouverle ondutif varie ave le temps et ave lui l'épaisseur de lalithosphère élastique que l'on peut onsidérer par exemple omme un isotherme ouune limite de l'enveloppe méanique (par exemple Grott et Breuer, 2008, pour Mars).



240 Chapitre 4 : Appliations, disussions et perspetivesPar manque de temps, il n'a pas été réalisé de simulation où l'épaisseur élastique dela lithosphère varie au ours du temps mais le modèle hybride tel qu'il a été onçupermet une telle investigation.4.3.3.2 In�uene de l'auto-gravitation et de la ompressibilité sur lesobservables de surfaeL'auto-gravitation (self-gravitation) onsiste à onsidérer les perturbations duhamp de gravité d'une planète par les anomalies de masses internes. Ainsi, au lieude onsidérer le terme simple ρ0g0 dans l'expression des fores gravitationnelles, ononsidère que la densité peut être séparée en une densité moyennée sur le rayon ρ0 (r)(à l'origine du hamp de gravité de référene dépendant du rayon : g0 (r)) et une per-turbation de la densité δρ (à l'origine d'une perturbation du hamp de gravité : δg).La fore de gravité totale s'exprime alors omme la somme des di�érentes ontribu-tions : ρ0g0 + δρg0 +ρ0δg (Riard, 2007). Négliger l'auto-gravitation (omme 'est leas dans toutes les simulations qui vous ont été présentées) revient à ne onsidérerque les deux premiers termes. Si l'auto-gravitation n'a pas d'e�et sur les vitessesd'éoulement omme le montre Zhong et al. (2008), elle a�ete l'interprétation dela pression dans l'équation de onservation du mouvement et la formulation de latopographie dynamique (et don du géoïde). Son e�et est d'autant plus grand quele degré est petit. L'auto-gravitation onduit à une augmentation de l'amplitude dugéoïde de 50% pour le degré 2 et de 10% pour le degré 10 (Ribe, 2007) (Figure4.41a). C'est également e que révèlent les études de Rihards et Hager (1984) etForte et Peltier (1991) (ou l'amplitude est augmentée de 50% au degré 2 et de 14%au degré 5, dans un as isovisqueux). Pour la omparaison à Vénus, il sera utile derajouter l'auto-gravitation, mais ela ne hange pas vraiment les omparaisons dessimulations entre elles.La prise en ompte de la ompressibilité ajoute le terme supplémentaire χT (P − P0)dans l'équation d'évaluation de la masse volumique tel que :
ρ = ρ0 [1 − α (T − T0) + χT (P − P0)], ave χT = 1

V

(

∂V
∂P

)

T
qui exprime la varia-tion de volume (V ) en fontion de la variation de pression (P ) à température (T )onstante. Cette ompressibilité des matériaux onduit à une augmentation de ladissipation visqueuse, du hau�age adiabatique et de la �ottabilité dans l'équationde onservation de l'énergie. Selon l'étude de Takley (1996) en 3D artésien aveune visosité qui dépend de la température et de la pression, la ompressibilité agit àl'inverse de la dépendane en pression et a tendane à augmenter la taille des ellulesonvetives par une diminution globale de la vigueur de la onvetion. Tout ommel'auto-gravitation, la ompressibilité a une in�uene sur les observables de surfae.



4.3 Synthèse, Disussion et Perspetives 241Par exemple, Forte et Peltier (1991) montrent que la fontion réponse du géoïde dansun �uide isovisqueux est en général environ 10 % plus élevée que dans le as d'un�uide inompressible (sauf pour le degré 2) (Figure 4.41b-). Dans le as d'un �uideisovisqueux ompressible du modèle proposé par Forte et Peltier (1991), la vigueurde l'éoulement de surfae est augmentée, donnant naissane à une de�etion de lasurfae plus importante, augmentant l'amplitude du géoïde (Figure 4.41b-).
a)

b) c)

Fig. 4.41 � a) Fontions réponse du géoïde pour les degrés 2 et 10 inluant l'auto-gravitation (trait plein) ou sans auto-gravité (pointillés) (Ribe, 2007). Fontionsréponse du géoïde (b) et de la topographie dynamique de surfae () pour un �uideisovisqueux ompressible (trait pleins) ou inompressible (pointillés), d'après Forteet Peltier (1991).
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ConlusionLa motivation première de ette thèse était d'élaborer un outil permettant deprendre en ompte onjointement la déformation visqueuse du manteau et la défor-mation élastique de la lithosphère dans le but de aratériser la topographie dyna-mique résultante et le géoïde assoié. Les études des hamps de topographie et degravité, les modèles de struture interne et d'évolution thermique des planètes Marsou Vénus nous ont fourni une partie des paramètres que nous avons intégré à notremodèle. Ainsi, les gammes de valeurs que nous avons onsidérées pour les épaisseursélastiques sont elles issues de la résolution du problème inverse et qui nous ontonduit pour Mars à des valeurs de 53, 106 ou 159 km, et pour Vénus à une valeurde 46 km. Ces études, lorsqu'elles portent sur les degrés d'harmoniques sphériquesles plus bas, ℓ < 10 pour Mars ou ℓ < 40 pour Vénus, attribuent les strutures topo-graphiques assoiées à la présene de panahes, fournissant ainsi des informations àpropos de es strutures. Plus enore que es modèles d'utilisation des observablesgéophysiques, les modèles de struture interne et d'évolution thermique de Mars etVénus prourent des informations sur es panahes et sur la onvetion en général.Ainsi, la onvetion pour es planètes s'e�etue sans doute à l'heure atuelle dans unrégime de ouverle stagnant épais en surfae, où se produit l'essentiel des variationsde visosité au sein du manteau et la vigueur de la onvetion est aratérisée parun nombre de Rayleigh interne entre 106 et 108.Le omportement visqueux du manteau est dérit ii par un modèle de résolutiondes équations de la onvetion thermique par la méthode des volumes �nis : Oedipe,et le omportement élastique de la lithosphère est pris en ompte dans un modèlede résolution semi-spetral. C'est le ouplage de es deux modèles qui a abouti aumodèle hybride. Ce modèle a d'abord été onfronté à un modèle indépendant de al-ul des déformations visqueuse et élastique, semi-spetral, qui ne prend en ompteque des variations radiales de visosité. Il a ensuite été omparé à un outil relative-ment prohe qui ouple un modèle de onvetion visqueuse à un modèle de �exureélastique par approximation de ouhe mine. Les résultats de la omparaison ontmontré une très bonne adéquation ave les deux modèles préédemment évoqués,attestant de sa validation. Comparé au modèle entièrement semi-spetral, il permet243



244 Conlusionde prendre en ompte les variations latérales de visosité (primordiales pour la dyna-mique onvetive du manteau) et onserve en plus le aratère préis de l'utilisationd'une méthode semi-spetrale pour la prise en ompte des déformations élastiquesde la lithosphère. Les premiers résultats de e modèle, appliqué à des orps de lataille de Mars ou de Vénus ont révélés que :(1) Contrairement à l'intégralité des modèles qui utilisent le modèle de �exure élas-tique en approximation de ouhe mine, le modèle hybride, tel qu'il a été onçu,permet de distinguer les ontributions de haune des omposantes de la tration(radiale et tangentielle).(2) L'e�et de la lithosphère élastique est d'autant plus important que le degré d'har-monique sphérique est grand dans le as des fontions réponses (pour une mêmeépaisseur élastique) et que son épaisseur est grande (pour une longueur d'onde don-née). En revanhe, il semble que l'e�et de la lithosphère élastique soit plus prononépour les degrés les plus bas dans les as de onvetion thermique.(3) Pour un orps de la taille de Mars, la lithosphère élastique a un e�et importantsur les signaux dynamiques de surfae. Lorsque la lithosphère élastique est moinsépaisse, omme ela semble être le as sur Vénus, son e�et moins spetaulaire resteependant non-négligeable sur le signal du géoïde.(4) Pour un rapport onstant entre l'épaisseur élastique et le rayon de la planète, le�ltrage de la topographie dynamique est plus important lorsque le orps est petit, àl'image de Dione (500 km de rayon), satellite de Saturne, où la topographie dyna-mique devient négligeable lorsque la lithosphère élastique a une épaisseur de 5 kmomme on peut l'envisager pour e type de orps.(5) La onsidération d'un tel ouplage et la présene d'une lithosphère élastiquemême �ne onduit à une topographie dynamique trop faible pour être l'unique sourede l'anomalie de Tharsis. Cette anomalie importante ne peut dé�nitivement pas avoirune origine uniquement dynamique à l'heure atuelle.
En variant le nombre de Rayleigh, la struture en visosité et le taux de hau�ageinterne par rapport à un alul de référene, les résultats des appliations e�etuéesave le modèle hybride ont montré que :(1) Une diminution franhe de la dépendane en pression dans la loi de visosité negénère pas une di�érene �agrante ni sur les strutures de la onvetion ni sur lesobservables de surfae. La prise en ompte de l'évolution temporelle des spetres depuissane assoiés a révélé de fortes similitudes entre les deux simulations.(2) Un saut de visosité au milieu du manteau est à l'origine d'une onvetion ins-tationnaire mais ne génère pas, dans notre modèle, de onvetion de faible degré.



Conlusion 245De façon plus spéi�que, dans ette simulation, la séparation puis la fusion des pa-nahes s'aompagne respetivement d'une augmentation puis d'une diminution dela température moyenne. Cette simulation enore une fois très di�érente de la si-mulation de référene n'engendre pourtant pas de signaux de surfae très di�érents.De plus, l'enveloppe temporelle assoiée aux grandeurs spetrales indique égalementdes signaux qui se superposent.(3) Le remplaement de 20% du hau�age total par une omposante équivalentede hau�age interne onduit à des strutures onvetives dépendantes du tempsqui se réorganisent ontinuellement dans une simulation qui a atteint un équilibrestatistique. Alors que les enveloppes temporelles des spetres de puissane de latopographie et du géoïde sont di�érentes de la simulation de référene (elles se su-perposent très peu), les admittanes, elles, se superposent très largement enore unefois.Pour es trois simulations ainsi que elle de référene, la onservation de la tailledu ouverle stagnant d'une simulation à l'autre onduit à des admittanes trèsprohes bien que pour ertaines d'entres elles, les amplitudes des signaux de surfaesoient di�érentes (simulation H). L'étude a également révélé que l'évolution tempo-relle des strutures de surfae est très importante pour haque simulation, qu'elleait atteint un état onvergé d'équilibre statistique (simulations P et H) ou pas (si-mulation J) et les enveloppes temporelles assoiées se superposent très souvent lesunes ave les autres, soulignant le aratère non-unique des solutions du problèmediret.(4) Une augmentation de deux ordres de grandeur du nombre de Rayleigh onduità une augmentation de la longueur d'onde des strutures et aboutit à une diminutionde l'amplitude des observables de surfae à ause d'une diminution de la visosité.Contrairement aux simulations préédentes, les épaisseurs de ouverle de surfaediminuent fortement ave l'augmentation du nombre de Rayleigh. Cette fois-i, lesenveloppes d'évolution temporelle des spetres de puissane et des admittanes sontlairement di�éreniées.Les résultats de ette série de simulations peuvent être synthétisés de la façonsuivante : si on aratérise un as donné par l'éart maximum entre le pro�l radialde visosité assoié et elui de la simulation de référene, et éart maximum estsitué au-dessus de la CMB pour les simulations P et H alors qu'il est situé au mi-lieu du manteau pour pour la simulation J. Dans les simulations Ra− et Ra+, etéart maximum se trouve prohe de la surfae ar l'épaisseur du ouverle ondutifvarie fortement de l'une de es simulations à l'autre. Il apparaît don qu'un ritèredéisif pour aratériser des observables distints de la simulation de référene estla profondeur de et éart maximum : lorsque elle-i est grande (à la CMB pour



246 Conlusionles as P et H, milieu du manteau pour la simulation J), les aluls onduisent àune dynamique interne dont les expressions à la surfae sont à peu près identiquesen termes de spetre de puissane, admittane et les enveloppes de l'évolution tem-porelle de es grandeurs se superposent. Seules les simulations aratérisées par unediminution de l'épaisseur de la lithosphère visqueuse (ouverle de surfae) sont àl'origine d'observables de surfae réellement distinguables (simulations Ra− et Ra+).La taille du ouverle semble don déterminante dans l'amplitude des observablessynthétiques.Même si ela n'a pas été réalisé dans le adre de ette thèse, le modèle hybride telqu'il a été onçu permet de onsidérer des variations latérale et temporelle de l'épais-seur élastique de la lithosphère. La variation temporelle d'épaisseur élastique de lalithosphère permettrait de quanti�er de façon plus rigoureuse l'évolution temporelledes observables de surfae, qui est un aratère important des observables, ommenous l'avons mis en évidene. La prise en ompte de variations latérales d'épaisseurde la lithosphère élastique a aussi potentiellement un impat important.La omparaison des observables générés par es simulations ave eux enregistréssur Vénus a révélé que ertaines simulations aboutissent à des résultats relativementprohes de eux de Vénus. Même s'il est inespéré d'obtenir la topographie dynamiqueexate de Vénus ave e type de modélisation (1) d'abord pare que la topographiedynamique ne représente qu'une fration du relief d'une planète et qu'il est aujour-d'hui très di�ile de l'évaluer et (2) pare qu'on obtiendra au mieux des amplitudessimilaires mais pas la géographie Vénusienne. Cependant, on peut imaginer queertains ingrédients supplémentaires ajoutés dans le modèle hybride permettraientde s'en approher. Même si l'autogravitation n'a pas d'e�et sur la dynamique dela onvetion et qu'elle ne hange en rien la omparaison des simulations les unesave les autres, elle a un e�et important sur les observables de surfae et doit êtreonsidérée pour une omparaison ave Vénus. Ensuite, la onsidération d'une roûte,de variation de omposition, de transitions de phases dans le modèle hybride sontautant d'ingrédients qui sont potentiellement importants pour une meilleure om-préhension des liens qui unissent la topographie, le géoïde et la dynamique internesur Vénus.
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Annexe A : Ériture disrète deséquations de onservation dans uneellule d'Oedipe
Le déoupage de la sphère par deux sets de grands erles espaés d'un inrémentangulaire ∆ξ et ∆η puis par une suession de sphère onentriques onduit à laformation de ellules non-uniforme Cijk (où i, j, k orrespondent aux indies dans lesdiretions r, η, ξ) (Figure 42).Les angles ξj = −π/4 + (j + 1/2)∆ξ et ηk = −π/4 + (k + 1/2)∆η et le rayon

ri = −π/4+(j+1/2)∆ξri représentent les oordonnées du entre de la ellule Cijk oùsont évaluées les valeurs disrètes de la pression, de la visosité et de la température.L'angle ξ−j = ξ−j + ∆ξ/2 (respetivement η−
j = η−

j + ∆η/2 et r−i ) représente laloalisation de la paroi vertiale de la ellule (respetivement la paroi horizontale)ou la omposante V ξ est dé�nit (respetivement V η et V r).La variable Xj (X−
j , Yk et Y −

k ) est la tangente de l'angle ξj (ξ−j , ηk et η−
k ). De lamême manière, Cj (C−

j , Dk et D−
k ) orrespond à l'angle ξj (ξ−j , ηk et η−

k ). Pour dessimpli�ations de notation, nous utilisons également la variable δ telle que :


















δI
j,k = 1 + X2

j + Y 2
k

δII
j,k = 1 + X−2

j + Y −2
k

δIII
j,k = 1 + X−2

j + Y 2
k

δIV
j,k = 1 + X2

j + Y −2
k

(A1)
Puisque les visosités sont loalisées au entre de la ellule, Oedipe utilise lamoyenne géométrique telle que :











µII
i,j,k = (µi,j,k · µi,j−1,k · µi,j,k−1 · µi,j−1,k−1)

1/4

µIII
i,j,k = (µi,j,k · µi,j−1,k · µi−1,j,k · µi−1,j−1,k)

1/4

µIV
i,j,k = (µi,j,k · µi,j,k−1 · µi−1,j,k · µi−1,j,k−1)

1/4
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ANNEXE A 277Équation de onservation de la masseL'équation de onservation de la masse :
∇ · V =

1
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= 0, (A3)devient :
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 = 0 (A4)Équation de onservation du mouvementSi on onsidère l'equation de onservation du mouvement dans la diretion r sansauune onditions limites :
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. (A8)En remplaçant les termes du tenseur des ontraintes dans l'équation de la onser-vation du mouvement, j'obtiens :
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280 ANNEXE AComme pour l'équation de onservation de la quantité de mouvement, on peutdéomposer l'équation préédente. Si l'on se onentre dans un premier temps surles termes de gauhe de l'équation :
T,t =

T t+1 − T t

∆t
. (A23)Les trois termes suivants, faisant intervenir un terme de température et un termede vitesse, représentent en fait des �ux advetifs. Ainsi :
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2

 

riC2
j

Dk∆ξ

δj,k

!#V ξ
j+1 (Tj+1 − T )

+









1 − 1

1 + e
V ξ/

"

2

 

riC2
j

Dk∆ξ

δj,k

!#









V ξ (T − Tj−1)









(A25)
δ

rCD2
T,ηV

η =
δ

rCD2∆η





1

1 + e
V η/

»

2

„

riCjD2
k
∆η

δj,k

«–V η
k+1 (Tk+1 − T )

+



1 − 1

1 + e
V η/

»

2

„

riCjD2
k
∆η

δj,k

«–



V η (T − Tk−1)



 (A26)En�n les termes de droite de l'équation :
1

r2

(

r2T,r

)

,r
=

1

r2∆r2

[

r−
i+12

(Ti+1 − T ) r−
2
(T − Ti−1)

] (A27)
δ

r2

[

T,ξξ

C2
+

T,ηη

D2
+

2XY T,ξη

C2D2

]

+ h

=
δI

r2

[

Tj+1 − 2T + Tj−1

C2∆ξ2
+

Tk+1 − 2T + Tk−1

D2∆η2

+
2XY (Tj+1,k+1 − Tj−1,k+1 − Tj+1,k−1 + Tj−1,k−1)

C2D2∆ξ∆η

]

+ H̃ (A28)



Annexe B : Spherial harmonis,vetors and tensors
Spherial harmonisThe omplex spherial harmonis Yℓm(θ, ϕ) used in this paper are onstrutedas a produt of the orthogonal basis {eimϕ} and the fully normalized assoiatedLegendre funtions Pℓm(cos θ) (Jones, 1985; Varshalovih et al., 1988) :

Yℓm(θ, ϕ) = NℓmPℓm(cos θ)eimϕ, for m ≥ 0 (B1)
Yℓm(θ, ϕ) = (−1)mY ∗

ℓ|m|(θ, ϕ), for m < 0 (B2)where the asterisk denotes omplex onjugation and Nℓm is a normalization fator,
Nℓm =

√

(2ℓ + 1) (ℓ − m)!

4π (ℓ + m)!
. (B3)The spherial harmonis Yℓm form a omplete set of funtions and they are or-thonormal over the unit sphere,

∫ 2π

0

∫ π

0

Yℓ1m1(θ, ϕ)Y ∗
ℓ2m2

(θ, ϕ) sin θdθdϕ = δℓ1ℓ2δm1m2 , (B4)where δℓ1ℓ2 is the Kroneker delta, δℓ1ℓ2 = 0 if ℓ1 6= ℓ2 and δℓℓ = 1. Any su�ientlysmooth funtion f de�ned on the sphere an thus be expanded in a series of spherialharmonis,
f(θ, ϕ) =

∞
∑

ℓ=0

ℓ
∑

m=−ℓ

fℓmYℓm(θ, ϕ), (B5)where
fℓm =

∫ 2π

0

∫ π

0

f(θ, ϕ)Y ∗
ℓm(θ, ϕ) sin θdθdϕ. (B6)281



282 ANNEXE BSpherial vetorsLet ex, ey and ez be Cartesian unit vetors. The omplex yli basis {eν},
ν = −1, 0, 1, is de�ned as follows :

e−1 =
1√
2
(ex − iey), (B7)

e0 = ez, (B8)
e1 =

−1√
2
(ex + iey). (B9)The spherial harmoni vetors Y k

ℓm are onstruted as a generalized produt ofspherial harmonis Yℓm and the yli basis {eν} (Varshalovih et al., 1988) :
Y k

ℓm(θ, ϕ) =
1
∑

µ=−1

k
∑

ν=−k

Cℓm
kν1µYkν(θ, ϕ)eµ, (B10)where Cℓm

kν1µ are the Clebsh-Gordan oe�ients. The spherial vetors {Y k
ℓm} areorthogonal over the unit sphere,

∫ 2π

0

∫ π

0

Y k1
ℓ1m1

(θ, ϕ).[Y k2
ℓ2m2

(θ, ϕ)]∗ sin θdθdϕ = δℓ1ℓ2δm1m2δk1k2, (B11)but generally not at a point. A loally orthogonal basis an be onstruted eg. byvetors
P ℓm = Yℓmer, (B12)

Bℓm =
r

√

ℓ(ℓ + 1)
∇Yℓm, (B13)

Cℓm = −er × Bℓm, (B14)whih are related to basis {Y k
ℓm} through simple matrix multipliation :







P ℓm

Bℓm

Cℓm






=









√

ℓ
2ℓ+1

0 −
√

ℓ+1
2ℓ+1

√

ℓ+1
2ℓ+1

0
√

ℓ
2ℓ+1

0 −i 0















Y ℓ−1
ℓm

Y ℓ
ℓm

Y ℓ+1
ℓm






(B15)The vetor basis {Y k

ℓm} an be lassi�ed into toroidal (vetors Y ℓ
ℓm) and sphe-roidal (Y ℓ±1

ℓm ) parts. Any spheroidal vetor F an be further deomposed into radial(Fr) and tangential (Ft) omponents (f. eq. B11) :
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F =

∑∞
ℓ=0

ℓ
∑

m=−ℓ

(Fr)ℓm

(

√

ℓ

2ℓ + 1
Y ℓ−1

ℓm −
√

ℓ + 1

2ℓ + 1
Y ℓ+1

ℓm

)

+

∑∞
ℓ=0

ℓ
∑

m=−ℓ

(Ft)ℓm

(

√

ℓ + 1

2ℓ + 1
Y ℓ−1

ℓm +

√

ℓ

2ℓ + 1
Y ℓ+1

ℓm

)

, (B16)where
(Fr)ℓm =

√

ℓ

2ℓ + 1
F ℓ−1

ℓm −
√

ℓ + 1

2ℓ + 1
F ℓ+1

ℓm , (B17)
(Ft)ℓm =

√

ℓ + 1

2ℓ + 1
F ℓ−1

ℓm +

√

ℓ

2ℓ + 1
F ℓ+1

ℓm . (B18)Spherial tensorsWe de�ne the tensor basis {enλ} aording to the presription (Jones, 1985) :
enλ =

1
∑

µ=−1

1
∑

ν=−1

Cnλ
1µ1νeµeν , (B19)where n = 0, 1, 2 and λ is an integer ranging from −n to n. The spherial tensors

Y kn
ℓm are then onstruted as follows

Y kn
ℓm(θ, ϕ) =

k
∑

α=−k

n
∑

λ=−n

Cℓm
kαnλYkα(θ, ϕ)enλ. (B20)The basis {Y kn

ℓm} is orthonormal over the unit sphere. Using the above de�ned tensorbase, we an deompose arbitrary tensor into isotropi, antisymmetri and deviatoriparts, represented by spherial tensor series with indies n = 0, 1 and 2, respetively(Jones, 1985). Sine the stress tensor σ is symmetri, the oe�ients with n = 1vanish. We an then write
σ(r, θ, ϕ) = −p(r, θ, ϕ)I + D(r, θ, ϕ)

= −
∞
∑

ℓ=0

ℓ
∑

m=−ℓ

pℓm(r)Y ℓ0
ℓm(θ, ϕ)

+
∞
∑

ℓ=0

ℓ
∑

m=−ℓ

ℓ+2
∑

k=|ℓ−2|

Dk2
ℓm(r)Y k2

ℓm(θ, ϕ). (B21)



284 ANNEXE BFormulas for produts and derivatives of spherialharmonis, vetors and tensorsIn this paragraph we give the formulas needed to evaluate the produts andderivatives in eqs (3.7)-(3.13) expressed in terms of the spherial harmoni series(eqs 3.14 - 3.16).Radial omponent of a vetor (appliation to produt u · er) :
er · Y k

ℓm =
1√

2ℓ + 1
(
√

ℓ δk,ℓ−1 −
√

ℓ + 1 δk,ℓ+1) Yℓm. (B22)Produt of a radial unit vetor with a symmetri tensor (appliation to (−pI +

D).er) :
er · Y ℓ0

ℓm =
1

√

3(2ℓ + 1)
(
√

ℓ + 1 Y ℓ+1
ℓm −

√
ℓ Y ℓ−1

ℓm ), (B23)
er · Y k2

ℓm =

√

ℓ − 1

2ℓ − 1
Y ℓ−1

ℓm δk,ℓ−2 +

√

ℓ − 1

2(2ℓ + 1)
Y ℓ

ℓmδk,ℓ−1 −
√

ℓ + 2

2ℓ + 3
Y ℓ+1

ℓm δk,ℓ+2 +

√

ℓ(2ℓ − 1)

2.3.(2ℓ + 1)(2ℓ + 3)
Y ℓ+1

ℓm δk,ℓ −
√

(ℓ + 1)(2ℓ + 3)

2.3.(2ℓ + 1)(2ℓ − 1)
Y ℓ−1

ℓm δk,ℓ −
√

ℓ + 2

2(2ℓ + 1)
Y ℓ

ℓmδk,ℓ+1.(B24)Produt of a radial unit vetor with a salar �eld :
erYℓm =

1√
2ℓ + 1

(√
ℓ δk,ℓ−1 −

√
ℓ + 1 δk,ℓ+1

)

Y k
ℓm. (B25)Divergene of a vetor (appliation to ∇ · u) :

∇ · f(r)Y k
ℓm =

1√
2ℓ + 1

×
[√

ℓ

(

d

dr
− ℓ − 1

r

)

δk,ℓ−1 −
√

ℓ + 1

(

d

dr
+

ℓ + 2

r

)

δk,ℓ+1

]

f(r)Yℓm. (B26)Divergene of a symmetri tensor (appliation to ∇ · [−pI + D]) :
∇ · f(r)Y ℓ0

ℓm = −
√

ℓ

3(2ℓ + 1)

(

d

dr
+

ℓ + 1

r

)

f(r)Y ℓ−1
ℓm

+

√

ℓ + 1

3(2ℓ + 1)

(

d

dr
− ℓ

r

)

f(r)Y ℓ+1
ℓm , (B27)



ANNEXE B 285
∇ · f(r)Y k2

ℓm =

√

ℓ − 1

2ℓ − 1

(

d

dr
− ℓ − 2

r

)

f(r)Y ℓ−1
ℓm δk,ℓ−2 −

√

ℓ − 1

2(2ℓ + 1)

(

d

dr
− ℓ − 1

r

)

f(r)Y ℓ
ℓmδk,ℓ−1 −

√

(ℓ + 1)(2ℓ + 3)

6(2ℓ − 1)(2ℓ + 1)

(

d

dr
+

ℓ + 1

r

)

f(r)Y ℓ−1
ℓm δk,ℓ +

√

ℓ(2ℓ − 1)

6(2ℓ + 1)(2ℓ + 3)

(

d

dr
− ℓ

r

)

f(r)Y ℓ+1
ℓm δk,ℓ −

√

ℓ + 2

2(2ℓ + 1)

(

d

dr
+

ℓ + 2

r

)

f(r)Y ℓ
ℓmδk,ℓ+1 −

√

ℓ + 2

2ℓ + 3

(

d

dr
+

ℓ + 3

r

)

f(r)Y ℓ+1
ℓm δk,ℓ+2. (B28)Symmetri traeless part of the gradient of a vetor (appliation to 1

2
[∇u +

(∇u)t]) :
[∇f(r)Y k

ℓm]n=2 =
√

ℓ − 1

2ℓ − 1

(

d

dr
+

ℓ

r

)

f(r)Y ℓ−2,2
ℓm δk,ℓ−1−

√

(ℓ + 1)(2ℓ + 3)

6(2ℓ − 1)(2ℓ + 1)

(

d

dr
− ℓ − 1

r

)

f(r)Y ℓ,2
ℓmδk,ℓ−1 +

√

ℓ − 1

2(2ℓ + 1)

(

d

dr
+

ℓ + 1

r

)

f(r)Y ℓ−1,2
ℓm δk,ℓ −

√

ℓ + 2

2(2ℓ + 1)

(

d

dr
− ℓ

r

)

f(r)Y ℓ+1,2
ℓm δk,ℓ +

√

ℓ(2ℓ − 1)

6(2ℓ + 1)(2ℓ + 3)

(

d

dr
+

ℓ + 2

r

)

f(r)Y ℓ,2
ℓmδk,ℓ+1 −

√

ℓ + 2

2ℓ + 3

(

d

dr
− ℓ + 1

r

)

f(r)Y ℓ+2,2
ℓm δk,ℓ+1. (B29)
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ij Aij Bij

11
√

ℓ Π−1
ℓ −(ℓ − 1)A11

12 −
√

ℓ + 1 Π−1
ℓ (ℓ + 2)A12

23
√

ℓ Π−1
1,ℓ (ℓ + 1)A23

24
√

ℓ − 1 Π−1
ℓ−1 −(ℓ − 2)A24

25 −
√

ℓ + 1 Πℓ+1Π
−1
ℓ−1,ℓ, 5

2

(ℓ + 1)A25

33 −
√

ℓ + 1 Π−1
1,ℓ −ℓA33

35
√

ℓ Πℓ−1Π
−1
ℓ,ℓ+1, 5

2

−ℓA35

36 −
√

ℓ + 2 Π−1
ℓ+1 (ℓ + 3)A36

41 −2µA24 ℓA41

44 � r

51 −2µA25 −(ℓ − 1)A51

52 −2µA35 (ℓ + 2)A52

55 � r

62 −2µA36 −(ℓ + 1)A62

66 � rwhere ∏

j,k,ℓ... =
√

(2j + 1)(2k + 1)(2ℓ + 1)...Tab. 7 � List of non-zero elements of matries A and B, eq. (3.17).
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ij Tij Uij

11 −ρmgℓ Π−2
ℓ �

12 ρmg
√

ℓ(ℓ + 1) Π−2
ℓ �

13
√

ℓ Π−1
1,ℓ Π−1

1

14
√

ℓ − 1 Π−1
ℓ−1

√

ℓ(ℓ − 1) Π−1
ℓ,ℓ−1

15 −
√

ℓ + 1 Πℓ+1 Π−1
ℓ,ℓ−1, 5

2

−
√

2ℓ(ℓ + 1) Π−1
1,ℓ−1,ℓ+1

16 � √

(ℓ + 1)(ℓ + 2) Π−1
ℓ,ℓ+1

21 ρmg
√

ℓ(ℓ + 1) Π−2
ℓ �

22 −ρmg(ℓ + 1) Π−2
ℓ �

23 −
√

ℓ + 1 Π−1
1,ℓ �

24 � √

(ℓ − 1)(ℓ + 1) Π−1
ℓ−1,ℓ

25
√

ℓ Πℓ−1Π
−1
ℓ,ℓ+1, 5

2

−
√

3 Π−1
ℓ−1,ℓ+1, 1

2

26 −
√

ℓ + 2 Π−1
ℓ+1 −

√

ℓ(ℓ + 2) Π−1
ℓ,ℓ+1Tab. 8 � List of elements of matries T and U , eqs (3.19)-(3.20).



Convetion mantellique, topographie et géoïde sur Mars et Vénus : Parmiles observables géophysiques disponibles sur les planètes telluriques autres que la Terre,la topographie et le hamp de gravité élairent pertinemment l'intérieur de es objets etfournissent des ontraintes importantes sur la struture interne et la dynamique du man-teau. Les panahes mantelliques sont les objets dynamiques invoqués pour le soutien desstrutures topographiques de plus grande longueur d'onde et les strutures de longueurd'onde intermédiaire appellent le soutien d'une lithosphère élastique. Assoié à deux rhéo-logies di�érentes (visqueuse et élastique), e travail de thèse présente la oneption, lavalidation et l'appliation d'un nouveau modèle dit "hybride" qui onsiste en deux ou-tils numériques ouplés. Le premier (Oedipe) résout les équations de onservation de laonvetion thermique grâe à la méthode des volumes �nis pour la onvetion visqueuse dumanteau. Le deuxième outil onerne le alul de la déformation élastique de la lithosphèrepar une méthode semi-spetrale. L'appliation de e nouveau modèle porte sur l'in�uenedes paramètres tels que le nombre de Rayleigh, le pro�l de visosité ou l'ajout de hau�ageradioatif sur un orps tel que Vénus. Dans un premier temps, la aratérisation de esparamètres passe par leur in�uene sur les strutures de la onvetion (degré dominant,nombre de panahes, température, visosité, �ux de haleur, vitesse ...) puis surtout sur latopographie dynamique et le géoïde assoié (artes, spetre de puissane et admittane), àun instant de la onvetion mais également dans leur évolution temporelle.Mots lés :Modélisation numérique, onvetion mantellique, lithosphère élastique, Vénus,Mars.Mantle Convetion, topography and geoid on Mars and Vénus : Among thegeophysial observables available on terrestrial body other than the Earth, topographyand gravity �eld illuminate the interior as they provide rutial informations about internalparameters and mantle dynami. Mantle plumes are the dynamial features that are men-tioned most often as responsible for the support of the long wavelength topography whereasthe intermediate wavelength topographi features are often onsidered to be supported bylithospheri elasti �exure. Considering two distint rheologies (visous and elasti), thiswork presents the oneption, validation and �rst results of a new hybrid tool to om-pute topography and geoid above a visous deforming mantle. It ouples two numerialodes. The �rst one, Oedipus solves the equations of thermal onvetion in the visousmantle using a �nite volume method. The seond one is dediated to the omputation ofthe elasti deformation with a semi-spetral method. We then investigate the in�uene ofparameters suh as Rayleigh number, visosity pro�le or internal heating on a body suh asVenus. We �rst desribe the e�et of these parameters on the onvetive features (dominatedegree, number of plumes, temperature, visosity, heat �ux, veloity ...) and then fous onthe dynami topography and the assoiate geoid (map, power spetrum and admittane),onsidering both snapshots and time averages.Key words : Numerial model, mantle onvetion, elasti lithosphere, Venus, Mars.


