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衝突クレータ生成プロセス。　　　　　　　　（訳　長谷部　孝男）
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探査機クレメンタインによる月面にある直径320kmシュレディンガー中央リングベイスンのモザイク写真。中央リングクレータは滑らかな衝突堆積物がクレータの床を満たしている中に突き出る不連続な連峰のリングにより命名される。USGS スライド18；NSSDC データセット、写真ID：94-004A-00E 
Gareth S.Collins 1, H.Jay Melosh 2 and Gordon R.Osinski 3 
1 Department of Earth Science and Engineering Imperial College London, SW7 2AZ, United Kingdom E-mail: g.collins@imperial.ac.uk 

2 Department of Earth and Atmospheric Sciences Purdue University, West Lafayette, IN 47907, USA E-mail: jmelosh@purdue.edu 

3 Depts.of Earth Sciences and Physics & Astronomy University of Western Ontario, London, ON N6A 5B7, Canada E-mail: gosinski@uwo.ca 

衝突クレータ生成は重要な、そして独特な地質学プロセスである。高圧と高温を伴う超高速は、通常の地球内部プロセスと非常に異なっており、そして環境的大惨事になり得る。キロメートルサイズのクレータが掘り起こされ、すぐに崩落し、そしてある場合は全球にチリを撒き散らし、そして深く埋まった層を掘り出す。このプロセスで、岩石は独特な方法で変形し、壊され、熱せられ、そして変化させられる。地殻での温度上昇は千年単位の間持続するかもしれず、そして衝突蒸気環境の中で重要な化学反応が促進される。放出ガスが気候に長期変動の原因を起こすかもしれず、そして衝突起因のリン減少が地球生命の起源における役割を演じたであろう。

緒言

衝突クレータ形成は、個別鉱物の微小スケール衝撃変形から惑星体の崩壊や不安定化という巨大規模までの時空的スケールを扱う、複雑で動的なプロセスである。このプロセスについての今日の理解は雑多な学問分野、地形マッピングや表面の遠隔探査、表面下の地球物理的画像処理、研究室的なアナログ実験、実物大コンピュータシミュレーション、同位体と元素による地球化学的分析、キロメータスケールの構造マッピング、衝突生成物の相互作用　の成果を含んでいる。衝突クレータ生成についての多くの側面に関する包括的な解明はRoddy et al.(1977), Melosh (1989) and French (1998)により得られている。ここに、超高速、すなわち小惑星あるいは彗星-衝突体[the impactor]-のような物体が密な表面-標的[the target]- に、衝突体・標的両方の材料の地震波を越える　高速で起こる衝突と生成物について概観する。

衝突プロセス

衝突クレータ生成プロセスは慣習的に３つの段階に分けられる：接触と圧縮[contact and compression]、掘り起こし[excavation]、そして崩落[collapse]。これらの３つの段階は別々ではないが、それぞれが異なった物理的プロセスにより支配されるので、別々に記述して理解しやすい。以下は、主に垂直の衝突であり、大気の無い惑星体で水の層や異質性の無い標的での単純化された場合を記述する。実際、多くの衝突は斜めで起こる：衝突角度60°以下と30°以下の頻度はそれぞれ75%％と25%である(Shoemaker 1962)。にもかかわらず垂直の衝突は最も良く研究され、そしてすべての衝突の多くのプロセスの有効な規範となる。大気のある惑星体では、小さく、弱い場合、あるいは高速の衝突体は表面到達以前に大気を通過する間、減速され、変形され、磨耗し、分裂する(Passey and Melosh 1980; Bland and Artemieva 2003)。地球の場合、大気の効果は、大きさが石質隕石で60m以上、より密度が高く固い鉄隕石では20m以上で重大でなくなる(Bland and Artemieva 2003)。衝突体の小さくなった破片は表面に到達するかも知れないが、著しく減速した後である。海への衝突では、水中にクレータを形成し、大きな津波を引き起こす。水の挙動は、海底でのクレータ生成の抑制あるいは鎮めるように働き(e.g. Wunnemann et al.2010)、海のあるなしでの衝突構造の大きな相違を作る(Ormo and Lindstrom 2000)。

接触と圧縮

標的表面をたたくと同時に衝突体は標的物質をその進路の外側に押し出しながら減速する。標的と衝突体の接触から双方物質の急速な圧縮は、衝撃波を生み出し標的と衝突体に広がっていく(図1A)。一定圧力と一定温度下における一般的な化学反応とは対照的に、極端な衝撃を受けた物質による熱力学的変化は突然の非可逆的圧縮をはじめ、10,000 Kを超える温度を伴い数百GPa以上への急激な圧力上昇を引き起こす (図1A)。比較のために述べると、地球の核での圧力と温度はそれぞれ約350GPa と約5000Kである。これら極限の状態下では、原子結合は容易に壊れ、化学的再構成が容易に起こる。この短時間の圧縮後に、高圧領域の周囲の自由表面からは希薄[rarefaction](解放[release])波が内部に向かって広がり(図1B,C)、圧力と温度の断熱に近い曲線上を、物質が溶融や気化するのに十分な高温であるが、低圧側に移動する(図1C,D)(Fig.1E; Melosh 1989)。斜めの衝突では、衝突によって生成された衝撃波は衝突角度が小さくなれば弱まり、衝突方向に沿って非常に強い非対称を示す(Pierazzo and Melosh 2000)。接触と圧縮の段階は、希薄波が衝突体を高圧から開放して終了する。接触・圧縮段階の主要結果は、衝突体の大半の運動エネルギーの、標的と衝突体の運動エネルギーと内部エネルギーへの分割である。内部エネルギーは標的と衝突体両方を熱し、余った運動エネルギーは標的と衝突体物質の移動と放出に使われ、標的表面にクレータを作る(図2)。
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図１　衝突体の標的表面に当たる時の接触と圧縮。5つのスナップは18 km/s（地球への小惑星 衝突体の平均的衝突速度）で直径1kmのダン橄欖岩衝突体 が衝突する時の、最初の接触から0.025～1秒後の数値シミュレーション結果の写真を示す。行ごとに長さ、圧力と温度のスケールが変更されているのに注意。(A) 衝突体が標的に接触した直後：接触面に沿った小さな高圧の領域が発生する。標的と衝突体の双方が圧縮され、形がゆがみ始める。後方は最先端のイベントの影響は受けていない。(B) 衝突体内の衝撃波はその後部表面に達する、そして(C)希薄波(膨張波)として反射され、衝突体を低圧にひき降ろす。(D) 標的内の衝撃波は、幾何学的には半球状に外側に広がり、直後に膨張波が続く。(E) 分離した衝撃波の後ろに、衝突噴煙[impact plume]（衝突体と近くの標的の蒸発した）は膨張し、掘起こし流れ[excavation flow]になり始める。
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図2 　地球での単純および複雑クレータの掘起こしと崩壊。5つのスナップは異なる時刻の数値シミュレーションで、左は直径50m速度12km/sの衝突体による単純クレータ、右は直径500mで同じ速度の衝突体による複雑クレータ(それぞれのシナリオで時間と距離のスケールが違うことに注意)。標的と衝突体の材質反応の記述には、空隙の無い砂岩(珪岩)の代表的材質パラメータを用いた。(A) 掘起こし流は広がった衝撃波によって始まる。色はピーク圧力を示し、衝突点からの距離に応じて程度が減少する。(B) 最大空隙深さの時刻。格子目は標的の変形を示し、色は蓄積された塑性歪を示す。(C) 掘起こしの終りと崩落始まり。この時点のクレータの地形は用語として一時クレータ[transient crater]と呼ばれる。(D) 崩落段階：単純クレータにおけるリム内側への崩壊と岩屑の地すべりにより、複雑クレータにおいては大規模な崩落により、クレータの直径は成長し続ける。単純クレータの例(左)ではクレータ底は安定であり、それに対し複雑クレータの場合(右)ではクレータ底は中央丘を作るように跳ね返る。(E) 最終クレータの形状。

掘起こしと放出物の着弾(Excavation and  Ejecta Emplacement)

地中のおよそ半球状の衝撃波は衝突地点から広がり続け、弱まり結局は通常の応力波に変わる(Melosh 1989)。衝撃波の後方で、

衝撃によって分かれた残余速度は標的物質を掘起こし、衝撃波より十分遅い速度で移動させる(図2A)。初期の成長では、およそ半球状の、もし衝突が十分に斜めの衝突体であれば弾道に沿って細長いかもしれない、クレータが形成される(図2B)。クレータの成長は標的岩石の残余強度と、周囲の重力場における移動した標的物質の重量による抵抗を受ける(Holsapple 1993)。超高速衝突において、すべて地球上も含めて、重力は最も重要な要因である。クレータ成長の終わりにおいて、クレータ形状は半球から外れる、典型的には外へ向かうクレータ掘起こしが終わる前に、クレータ底の下方への動きが止まる(図2C)。斜めの衝突では、クレータ形状の非対称性はクレータ成長の加速を失わせ、異なる方向での成長は異なる時刻において阻止される。((?))　クレータ成長と同時に、大量の岩石残骸がクレータ周囲の表面に弾道を描いて放出される(図2d)。掘起こし流れの運動学は、所定半径の放出物物質は、異なる衝撃レベルに曝された物質の混在となることを意味する(図2B)。クレータリムの近くでは、放出物は既存の表面物質と相互に作用しながら連続的なブランケット状に着弾する(Oberbeck 1975)；さらに遠方では放出物は細かく砕かれたチリとより大きなブロックの混合となってまき散らされ、それ自体でより小さい二次クレータを穿つこともある。

崩落

掘起こし段階でできたものは深くボウル形の空隙で、衝突体の何倍も大きく、一時[transient]クレータあるいは空隙と呼ばれる(図2C) (Dence et al.1977; Turtle et al.2005)。大きく斜めの衝突では一時クレータは衝突方向に引き伸ばされ、内部にこの方向の急峻な壁を伴うことがある。次のクレータ生成の最終段階で起きるクレータの崩落は、重力が引き起こす一時クレータの変形過程である(Fig.2D)。地球においてはおよそ4km以下の小さなクレータではリムの最も急峻な部分がクレータボウルに向かって崩落し、大きな破砕岩石を含む角礫レンズを作る、だが強度の衝撃を受け物質が溶融すると、一時クレータは変形しない(図2D, E; 図3A) (Grieve et al.1977)。このようなクレータは単純クレータと呼ばれ(Dence 1965) 、最終的な深さ対直径比は、およそ1：5である(Pike 1977)。大きなクレータの崩落はより壮観であり、中央丘の上昇があり、リムテラスの崩落となる(図2D, E; 図3B)。これらは複雑クレータと呼ばれ(Dence 1965) 最終の深さ対直径比は1：5よりはるかに小さい。単純と複雑クレータ崩落の重要な違いは、後者がクレーた底と基礎をなしている地層の上昇を含むということであり(Fig.2D)；地層の最大上昇はおよそ最終クレータ直径の1/10に等しい(Ivanov et al.1982)。いわゆる遷移クレータは単純と複雑クレータの中間的であることを表し、それらは典型的に壁面の崩落と小規模の段丘を伴い、中央丘を欠いている。

[image: image4.png]km __ 0.6

04 0.2 00
n

7
I

Transient crater /il

A

12

02FT

=10s

Eecta N

T/ =

I~

/
S
0
.
4
Ll km
s
—r T T T —
021T=18s 1 L i
Elevated fim sl Elevated rim
0= o 4 ~lo
i T
8 Overturned | 1
e

02T, 2

H i
04H 4

E
km | e s L km
km 06 04 02 00 2 4 6 km
Total Plastic Strain
1001.002.005.01 02 05 01 0205 1 2 5 1020 50





図３　(A) 火星の名前のない単純クレータのHiRISEの写真(38.7° N, 316.1° E)、クレータリムのせり上がりと内壁上部の急峻な落ち込みを示す。壁面の中下部は法面堆積で覆われている。(B) かぐや/SELENEによる月面複雑クレータアリスタルコスの写真 (S0000001616_
1906)、中央丘と孤立丘のある平らなクレータ底 および広い崩落段丘地帯を表す。2つの写真のスケールバーが異なることに注意。

月面では中央丘はいくつかの形態的タイプに分類されている。最も小さい真の複合クレータは、

クレータを覆う堆積物を通して突き出る山頂、連峰を含んで、中央の山頂を示します。より大きな径になると、中央丘は姿を消し、その代わりに、山頂リングベイスン[peak-ring basin]ができる。これらのクレータの最良の例は月面の直径320kmのSchrodinger衝突ベイスン(タイトルページの写真)であり、中央の滑らかな、衝突溶融を経過した[impact melt-bearing]クレータを埋める[crater fill]堆積物で満たされた内部を囲む、かなり不連続なリング状のピークを持っている。埋もれていないほとんど直後の地上のクレータは時間が経つと典型的には元の形状から変形を受ける。一般的にはそのように中央丘[central uplift]の用語は使われる。

フィールド観察とモデルは、中央丘は一時キャビティの取り除かれた領域内の物質の内側へのそして上方向移動を示唆する。ピークリングベイスンの形成については十分には理解されていない。巨大複雑クレータの起源のついての1つの方法は、中央部が周囲の表面より上昇しすぎるのだろう、下方および外方への崩壊より前に、内部の崩落クレータリムの頂上が、内部ピークリングを形作る(Collins et al.2002)。

単純から複雑クレータへの移行は1/g、惑星表面重力の逆数(Pike 1980)、に依存し、強度閾値を超える時に発生することを示唆するexceeded (Melosh 1977)。また標的の強度にも依存して、地球環境での標的岩石では結晶質においては直径約4km、沈積物的では2kmで移行が起きる。標的岩石の見かけの強度はしかしながら非常に低く：数バールにすぎず、内部摩擦はあるかないかのわずかである。一時的な強度の低下についての物理的説明は良く理解できていないが、音響的液状化(Melosh and Ivanov 1999) あるいは他の動的欠損-弱体化メカニズムかもしれない。

衝突生成物[IMPACT PRODUCTS ]

高い圧力、歪率と温度の組合せは、どんな地球内部の地質学的プロセスとも異なる衝突プロセスを作り出す。突然で短時間の激しい力と温度への曝露は、岩石と鉱物に独特の、衝突変態効果[shock metamorphic effects]と呼ばれる変化を引き起こす( French and Koeberl 2010; Langenhorst and Deutsch 2012 this issue参照)。衝突を受けない多くの岩石は十分に熱せられず、単純な変形あるいは破壊と移動を受ける。衝撃変性[Shock alteration]は、内部衝撃圧力と温度が高い、衝突地点により接近したところで強い。( Langenhorst and Deutsch 2012参照)。

衝突による変性物質の移動と混合は、クレータ生成の掘起こしと崩落段階の間、溶融しない岩片性角礫岩[lithic breccias]から砕屑性の少ない衝突溶融岩[impact melt rocks]へ連続的に変化する、広く多様な特有のインパクタイト(つまり、衝突変性を受けた岩石)を作る(Stoffler and Grieve 2007)。これらの異なったインパクタイトのタイプは衝突クレータの中および周囲という位置の変化で見い出せるだろう。いくつかの中央丘、クレータ底やリムを構成するインパクタイトは、その他のものは元の地層位置(allochthonousと呼ばれる)から10km程も移動されているのに対し、 ほとんど原位置[situ](autochthonous や parautochthonousと呼ばれる)にある。

衝突溶融を経たインパクタイトは4つの主要セットで記述される：(1)大規模な連続的衝突溶融層あるいは"シート"そしてあるいはクレータ内部とリム領域内のより小さな孤立体；(2)小さな、メートルからセンチメートルサイズのガラス質(多くは脱ガス化あるいは変性された)物質で衝突角礫岩の内部やその上にあり、クレータの内部や外側にある；(3)メートルから10メートルサイズのクレータ底や壁面への貫入物；(4)分離したミリからセンチメートルサイズのガラス質物質(スフェリュール[spherules]あるいはテクタイト)、地域的から全球的に分布する。それら衝突溶融を経たインパクタイトはフィールドにおいても、顕微鏡下でも火山岩に似ている。思いがけなく、オンタリオの衝突構造は、結晶質で岩石と異質であり、長い間地球内起源の深性火山岩と見なされていたが、衝突溶融シートはそれほど厚かった(約3km)。

[image: image5.png]Moles

1.5

05

0
2000 2500 3000

T
0.1 MPa =1 bar

3500 4000 4500
Temperature (K)

5000

5500 6000



衝突溶融生成物という観点では、標的岩石学はそれらの特性を決定付ける基本則を担う。堆積岩はいくつかの意味で結晶質岩石とは違う。特にそれらが典型的に揮発性に富む場合、高度に多孔性で多くは層状である。結果として堆積岩の衝突溶融生成物は、その外観と特性において大いに異なる(例えば、典型的にはより砕屑性に富み、標的岩石とは大きく異なるものからできた、ほとんど混じりけのない溶融物の混合物を含む; Osinski et al.2008)。にもかかわらず、堆積層や混合堆積層に作られた複雑クレータに、インパクタイトは見つけたか？((?))結晶質の標的は、非常に類似している、それは衝突溶融過程が本質的に堆積岩および結晶質岩石において同一であることを示唆する( Osinski et al.2008 for a review参照)。

図4　圧力0.1 MPaにおけるSiO2気相での横軸温度表示

気化温度より少し上ではSiOとO2の、SiO2が20モル%の混合気相が圧倒的である。より高温ではこれらの分子結合は原子に分解され、高温側限界ではSiとOの単原子ガスである。

Melosh (2007)の図から修正。
衝突噴煙での生成物とプロセス

典型的な巨大衝突では、衝突体とそれとほぼ同じ体積の標的岩石が溶融し蒸発する。これにより蒸発した岩石と、岩石溶滴[melt droplets]、微小な固体破砕物、そしてもし大気があるなら高温大気ガスの攪拌混合物、衝突噴煙[the impact plume]、蒸気噴煙[the vapour plume]あるいは(もっとドラマチックに)“fireball”など種々と呼ばれるものを作り出す。衝突噴煙は衝突地点から急激に拡散し、それと共に衝突体物質の多くを持ち出し、周囲の大気(圧)と釣り合うまであるいは完全に突き抜けて宇宙に広がるまでそれを続ける。

衝突噴煙物質の進化と堆積は、わずかにしか理解されていない衝突過程の様相の中で噴煙成分の化学反応と同様であり、さらにこの衝突生成物は地域あるいは全球的環境に破壊的な影響を与えうる。例えば、白亜紀の大量絶滅を起こした世界的な気候変動は、チチュルブ衝突のよる灰、すすや気候的アクティブガスを含む衝突噴煙が大気に放出されたの直接的結果と広く信じられている(Schulte et al.2010; Pierazzo and Artemieva 2012 this issue)。
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複雑な分子固体が、珪酸塩の岩石が主要例である、複雑な様態で蒸発する。最も単純な珪酸塩SiO2 でさえ、温度上昇すると、分子砕片に分解する(図4)。気化温度(気圧0.1MPaで3100K)より数千度まで上がるとケイ土の蒸気の主要分子はSiO とO2である。更に高温では2原子分子はさらに分解されて単体原子SiとOにつぶれる。より高温では自由電子が現れ原子はイオン化される。より高圧下では同じ反応が起こるが、十分な高温・高圧になるまで高温側に押し上げ、限界温度を超え、気液移行のない、分子の集まりが意味を成さない極限概念の状態が出現する。

図5 衝突したSiO2が高圧から断熱解放[adiabatic release]する熱力学的経路[thermodynamic path]でlog P対T図表。

濃い黒線で示されるユゴニオ[Hugoniot]曲線は、初期状態01.MPaで23 °Cから石英が増加する強い衝突圧縮の結果である。赤と青の線は等エントロピー減圧(断熱膨張)で、物質を減圧する時の温度圧力履歴を示す。液相と固相をを分ける相曲線は、図の左の緑の線で表され、臨界点は黒点で示される。断熱減圧にふった番号は、衝突物質内の分子の速度km/秒で、同一物質の粒子速度の2倍で衝突させた実験の結果として理解される。そして7のカーブは2枚の結晶質プレートが14km/秒で正面衝突した時の等エントロピー膨張である。緑の長方形は地球地質学で普通に考えられる圧力と温度の範囲を囲んでいる。

図5は衝突を受けた後減圧状態での珪酸塩SiO2の、いくつかの可逆熱力学的経路の実験結果を説明している。これらは多くの他の珪酸塩と質的に同等である( Langenhorst and Deutsch 2012参照)。最初の高圧からの解放の間、衝突物質は溶融液体でもガスでもなく、SiO2について圧はおよそ0.19GPa(黒点)の臨界圧より高く、そして物質は高温液体の単相として振舞う。圧力が臨界点より下がると解放経路は気液相曲線[liquid-vapour phase curve](緑で示す)を横切る。液体の持つ内部エネルギーによって2つの結果の可能性がある；流体が液体側から相曲線に近づく、その場合は液体中に蒸気泡が発生する(沸騰；青の曲線)、もう一つは蒸気側からの相曲線への接近でその場合、溶融液滴のガスからの凝縮(赤の曲線)である。どちらの場合も2つの相の混合が突然現われる。各要素は相間を行き来でき、化学変化を起こす。さらに、液体と気体の混合物の急速な冷却は、高温化学平衡を一気に静め、高温の化学種集合を保存する。

衝突の結果生じる最も特有の化学変化は、気相における補足的な酸化を伴う、溶融相における酸素の欠乏あるいは減少である。地球表面には、多くの岩石が相当量の酸化鉄Fe3+を含む。しかしながら溶融し凝縮された衝突生成物(例えばテクタイト)の中の鉄は還元された鉄、Fe2+が支配的である。衝突前の岩石がほとんどFe2+である月面では、衝突溶融膠着物は大量の微小相[nanophase]鉄、Fe0を含む。化学反応は：

　　　　Fe2O3 (melt) → Fe2O (melt) + 1/2 O2 ↑ 

　　　　Fe2O (melt) → Fe (liquid) + 1/2 O2 ↑

ここで、Fe2O3とFeOは珪酸塩溶液の成分として取り込まれる。Fe-O結合のエネルギーは上の反応を左に進めるが、高温蒸気の相での高エントロピーはこれを右に進める。

ある場合は重量で数%までの水を含む火山ガラスとの強い接触で、テクタイトは水分を枯渇し、わずかおよそ10-100ppmになる(Glass and Simonson 2012 this issue参照)。かつて大きな謎であった(ナトリウムやカリウムといった揮発性要素と同じような)水の急速な喪失は現在、衝突による加熱の極限的自然現象と理解される。

鉄に加え、他の種類も減らされるかもしれない。特に重要なのはリンであり、地球や石質隕石では最も普通に5酸化状態、リン酸塩イオン、PO4 3-になる。そのようなリン酸塩は有機炭水化物や糖類の水溶液が加わると、RNAやDNAに代表される長鎖リン酸ポリマー、あるいはADPやATPに特徴付けられる重合体や三重合体をわずかに作る。しかしながらリンが減少するとP3+あるいはPOの形が増加し、すべての生物組織に見られるリン酸塩分子の多くを作る作る反応が起きる。しかしリンの減少はどのように起こるのか?Pasek (2008)は元来それが鉱物シュレイベス鉱[schreibersite]、(Fe,Ni)3P 、いくつかの鉄隕石でのまれな相から来るかもしれないと初めて提案した。しかし現在は流星体のリンは衝突それ自体で減少し、それから全球にばら撒かれ、巨大衝突により生成されたガラス質溶滴に分解されるとのだろうと見られている((?))。この認識は衝突の化学と生物組織との密接な関連を強化しており、高速衝突での化学的効果に対する理解の重要性について注目される。

結言

衝突クレータ生成が伴う高い速度と力、温度は独特の岩石変性、巨大なベイスン、中央丘と放出物着弾を起こす。衝突は破壊的な環境変化をも引き起こしうる(e.g. Toon et al.1997; Pierazzo and Artemieva 2012)。

従来、より明らかにされた物理的効果に比べ、化学変化の研究者として衝突現象は見てこられなかった。にもかかわらず、分子レベルの分解や揮発による損失といった重要な化学変化は衝突過程で、特に衝突噴煙の中で起こっている。二酸化炭素、硫黄酸化物や水蒸気のような、 気候的にアクティブなガスは、全球的気候変動を引き起こしうる。さらにリンの低下は生物組織に見られる多くのリン酸エステル分子を作る事が知られており、衝突が減少させたものが地球生命の起源の役割を演じた可能性がある。
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Clementine mosaic of the ~320 km diameter Schrodinger peak-ring basin on the Moon.Peak-ring craters are so named because of the ring of discontinuous massifs that protrudes through the otherwise smooth impact deposits filling the crater floor.USGS slide 18; NSSDC Data Set, ID Photo: 94-004A-00E 
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Impact cratering is an important and unique geologic process.The high speeds, forces and temperatures involved are quite unlike conventional endogenic processes, and the environmental consequences can be catastrophic.Kilometre-scale craters are excavated and collapse in minutes, in some cases distributing debris around the globe and exhuming deeply buried strata.In the process, rocks are deformed, broken, heated and transformed in unique ways.Elevated temperatures in the crust may persist for millennia, and important chemical reactions are promoted by the extreme environment of the impact plume.Released gases may cause long-term perturbations to the climate, and impact-related phosphorus reduction may have played a role in the origin of life on Earth.

Introduction

Impact cratering is a complex and dynamic process that operates on a range of spatio-temporal scales, from the micro-scale shock deformation of individual minerals to the mega-scale disruption and perturbation of planetary bodies. Current understanding of the processes involved comes from diverse disciplines, including geological mapping and remote sensing of the surface, geophysical imaging of the subsurface, laboratory-scale analogue experiments, real-scale computer simulations, isotopic and elemental geochemical analysis, and kilometre-scale structural mapping and interpretation of impact products.Comprehensive expositions of the many facets of impact cratering are given by Roddy et al.(1977), Melosh (1989) and French (1998).Here we present an overview of the major physical and chemical processes and products that occur in a hypervelocity impact, that is, when an object such as an asteroid or comet-the impactor-collides with a dense surface-the target-at a speed exceeding the speed of sound in both impactor and target materials.

THE IMPACT PROCESS

The impact-cratering process is conventionally divided into three stages: contact and compression, excavation, and collapse.These three stages are not discrete, yet each is dominated by different physical processes and thus is most easily described and understood separately.In the following, we mainly describe the simplified case of vertical impact on an airless planetary body without a surficial water layer or target heterogeneity.In reality, most impacts occur at an oblique angle: the percentage of impactors that strike at impact angles less than 60° and less than 30° to the target surface is 75% and 25%, respectively (Shoemaker 1962).Nevertheless, the vertical impact case is the best studied and serves as a useful exemplar of many of the processes common to all impacts.
On planetary bodies with an atmosphere, small, weak or fast-moving impactors can be decelerated, deformed, ablated and disrupted during atmospheric traverse, before striking the surface (Passey and Melosh 1980; Bland and Artemieva 2003).On Earth, atmospheric effects become insignificant for stony impactors greater than 60 m in size and for denser and stronger iron impactors greater than 20 m in size (Bland and Artemieva 2003).Fragments of impactors much smaller in size may reach the surface but only after being slowed considerably.Impact in a marine environment forms a crater in the water, generating large water waves.

The movement of water can modify, inhibit or even suppress the cratering process on the seafloor (e.g. Wunnemann et al.2010), leading to significant differences between marine and non-marine impact structures (Ormo and Lindstrom 2000).
Contact and Compression 
Upon striking the target surface, the impactor decelerates as it compresses and pushes target material out of its path.At the contact of impactor and target, the rapid compression of both materials creates shock waves that propagate into the target and impactor (Fig.1A).In contrast to conventional chemical processes, which occur at either constant pressure or constant temperature, the thermodynamic path traversed by highly shocked material starts with a sudden, irreversible compression that causes pressure to jump sharply to more than a few hundred gigapascals (GPa), accompanied by temperatures exceeding 10,000 K (Fig.1A).For comparison, the pressure and temperature in Earth's core is ~350 GPa and ~5000 K, respectively.Under these extreme conditions, atomic bonds are easily broken and chemical rearrangements readily occur.After this brief compression, rarefaction (release) waves from free surfaces surrounding the high-pressure region propagate inward (Fig.1B, C), permitting both the pressure and temperature to drop along a near-adiabatic path back to low pressure (Fig.1C, D), although temperatures may remain high enough to leave the material molten or even vaporized (Fig.1E; Melosh 1989).In oblique impacts, the shock wave generated by the impact weakens with decreasing impact angle and becomes asymmetric, with the strongest shock in the downrange direction (Pierazzo and Melosh 2000).
The contact and compression stage ends when the release wave unloads the impactor from high pressure.The principal result of the contact and compression stage is the partitioning of most of the impactor’s kinetic energy into the kinetic and internal energy of the target and impactor.The internal energy heats both the impactor and the target; the residual kinetic energy is spent displacing and ejecting target and impactor material, producing a crater in the target surface (Fig.2).
Figure 1

Contact and compression of the impactor as it strikes a target surface.Five snapshots are shown from a numerical impact simulation, between 0.025 and 1 second after initial contact, of a 1 km diameter dunite impactor striking a granite target at 18 km/s (the average impact velocity for asteroidal impactors on Earth).Note the change in the length, pressure and temperature scales between the rows.

(A) Impactor just after contact with the target: A small region of high pressure develops along the interface.Both target and impactor are compressed and begin to distort in shape; the rear of the impactor is unaffected by events at the leading edge.(B) The shock wave in the impactor reaches its rear surface and (C) is reflected as a rarefaction (release) wave, unloading the impactor to low pressure.(D) The shock wave in the target propagates outward in an approximately hemispherical geometry, closely followed by the release wave.(E) Behind the detached shock wave, the impact plume (vaporized impactor and proximal target) begins to expand and the excavation flow is initiated.

Figure 2 

The excavation and collapse of simple and complex craters on Earth.Five snapshots at different times from numerical simulations of the formation of a simple crater (left) by a 50 m diameter impactor at 12 km/s, and a complex crater (right) by a 500 m diameter impactor at the same speed (note the different time and length scales in each scenario).Material parameters representative of non-porous sandstone (quartzite) were used to describe the target and impactor material response.(A) The excavation flow is initiated by the expanding shock wave.The coloured contours show peak pressure, which decreases in magnitude with distance from the impact point.The impact plume is shown in brown.(B) Time of maximum cavity depth.The grid lines show deformation in the target; the coloured contours show accumulated plastic strain.(C) The end of excavation and the onset of collapse.The geometry of the crater at this point is termed the “transient crater.” (D) Collapse stage: the diameter of the crater continues to grow as the rim collapses inward by debris sliding in the simple crater example and by wholesale slumping in the complex crater case.In the simple crater example (left), the crater floor remains stable, whereas in the complex crater case (right), the crater floor rebounds to form a central uplift.(E) The final crater form.
Excavation and Ejecta Emplacement
As the (approximately) hemispherical shock wave in the ground continues to propagate away from the impact site, it attenuates and eventually degrades into a normal stress wave (Melosh 1989).Behind the shock wave, the residual velocity imparted by the shock acts to excavate and displace target material at speeds much slower than that of the shock wave (Fig.2A).During early growth, an approximately hemispherical crater is formed (Fig.2B), which may be elongated along the trajectory of the impactor if impact is sufficiently oblique.The growth of the crater is resisted by the residual strength of the target rocks and the weight of the displaced target material in the ambient gravity field (Holsapple 1993).In large hypervelocity impacts, including all those on Earth, gravity is the most significant factor.At the end of crater growth, crater shape departs from a hemisphere, typically because downward motion of the crater floor stops before outward crater excavation ceases (Fig.2C).In oblique impacts, asymmetries in crater shape are lost with increasing crater growth, but growth along different azimuths may be arrested at different times.
As the crater grows, a large volume of rock debris is ejected ballistically onto the surface surrounding the crater (Fig.2D).The kinematics of the excavation flow implies that material ejected at a given radius contains a mixture of material exposed to different shock levels (Fig.2B).Close to the crater rim, ejecta is deposited in a continuous blanket that interacts with the pre-existing surface (Oberbeck 1975); farther out, the ejecta lands as a scattered assortment of fine-grained dust and larger blocks, which may themselves excavate small secondary craters.
Unlike crater shape, the evolution of the ejecta curtain and deposition of ejecta are quite sensitive to impact angle when the angle is below 45° (Gault and Wedekind 1978).haracteristic ejecta morphologies have become diagnostic of oblique impact (Schultz 1992).
Figure 3

(A) HiRISE image of an unnamed simple crater on Mars (38.7° N, 316.1° E) displaying an elevated crater rim and steeply dipping upper cavity walls.e mid and lower parts of the wall are covered by talus deposits.(B) Kaguya/SELENE image (S0000001616_1906) of the complex impact crater Aristarchus on the Moon, showing a central peak, a flat crater floor with isolated hummocks and an extensive slump-terrace zone.Note the different scale bars in the two images.
Collapse

The product of the excavation stage is a deep, bowl-shaped cavity, many times larger than the impactor, termed the transient crater or cavity (Fig.2C) (Dence et al.1977; Turtle et al.2005).In highly oblique impacts, the transient crater may be elongated in the direction of impact, with a steepened interior wall in the uprange direction.Crater collapse, the subsequent and final stage of the cratering process, is the gravity-driven modification of the transient crater (Fig.2D).In small craters, those less than approximately 4 km diameter on Earth, the steepest part of the rim collapses into the crater bowl to produce a breccia lens comprised largely of broken rock, but with some highly shocked and shock-melted material, in an otherwise unmodified transient crater (Fig.2d, e; Fig.3a) (Grieve et al.1977).Such craters are called simple craters (Dence 1965) and have a final depth-to-diameter ratio of ~1:5 (Pike 1977).
Larger craters collapse more spectacularly, giving rise to central uplifts and slumped rim terraces (Fig.2d, e; Fig.3B).These are called complex craters (Dence 1965) and have a final depth-to-diameter ratio much less than 1:5.An important distinction between simple and complex crater collapse is that the latter involves substantial uplift of the crater floor and underlying strata (Fig.2D); the maximum stratigraphic uplift is equivalent to approximately onetenth of the final crater diameter (Ivanov et al.1982).
On the Moon, central uplifts have been classified into several morphological types.So-called transitional craters represent the intermediate step between simple and complex craters; they typically display considerable craterwall slumping, with minor faulting and terracing, but central uplifts are lacking.The smallest true complex craters display central peaks, comprising a peak, or series of peaks, that projects through the allochthonous crater-fill deposits.At larger diameters, the central peak disappears and, instead, peak-ring basins form.These craters, the best example of which is the lunar, 320 km diameter Schrodinger impact basin (see title-page image), possess a ring of peaks, often discontinuous, surrounding a central smooth depression infilled with impact melt-bearing crater-fill deposits.Unless buried almost immediately, terrestrial impact craters typically become modified from their original form over time.As such, the generic term central uplift is preferred.
Field observations and models suggest that central peaks form from the inward and upward movement of material within the displaced zone of the transient cavity.The formation of peak-ring basins is less well understood.One possible mode of origin is that in large complex craters, the central uplift may overshoot the ambient surface, before collapsing back downward and outward, on top of the inwardly collapsing crater rim, to form an internal peak ring (Collins et al.2002).
The transition between simple and complex craters depends on 1/g, the inverse of the planet’s surface gravity (Pike 1980), suggesting that collapse occurs when a strength threshold is exceeded (Melosh 1977).It also depends on target-rock strength, with the transition occurring at a diameter of ~4 km in crystalline and ~2 km in sedimentary target rocks in the terrestrial environment.The apparent strength of the target rock, however, is very low: only a few bars and with little or no internal friction.The physical explanation for this temporary strength degradation is not well understood, but may be acoustic fluidization (Melosh and Ivanov 1999) or some other dynamic fault-weakening mechanism.

IMPACT PRODUCTS 

The combination of high stresses, strain rates and temperatures makes the impact process unlike any endogenic geological process.Sudden and brief exposure to extreme force and heat causes unique modifications to rocks and minerals, termed shock metamorphic effects (see French and Koeberl 2010; Langenhorst and Deutsch 2012 this issue).Most rocks affected by an impact are not heated significantly; they are simply deformed or broken and displaced.Shock alteration is more profound close to the actual point of impact, where the initial shock pressure and temperature are higher (see Langenhorst and Deutsch 2012).
The transport and mixing of impact-modified materials during the excavation and collapse stages of crater formation produce a wide variety of distinctive impactites (i.e. rock affected by impact metamorphism), which span a continuum from melt-free impact breccias (lithic breccias) to clast-poor impact melt rocks (Stoffler and Grieve 2007).These different impactite types may be found in a variety of settings within and around an impact crater.Some impactites, such as those comprising central uplifts and crater floors and rims, are largely in situ (termed autochthonous or parautochthonous), while others are transported tens of kilometres from their original stratigraphic position (termed allochthonous).
Impact melt-bearing impactites have been documented in four main settings: (1) large-scale continuous impact melt layers or “sheets” and/or smaller isolated bodies within the crater interior and rim region; (2) small, metre- to centimetre- scale, glassy (often devitrified or altered) particles, either within impact breccias or on their own, inside or outside the crater; (3) metre- to decametre-scale injection dykes in the crater floor and walls; (4) discrete millimetreto centimetre-scale, glassy particles (spherules or tektites) distributed regionally to globally.Many of these impact melt-bearing impactites resemble volcanic rocks in the field and even under the microscope.At the Sudbury impact structure, Ontario, the impact melt sheet was so thick (~3 km) that it crystallized and differentiated to form rocks that were for a long time considered plutonic igneous rocks of endogenic origin (Grieve et al.1991).
In terms of the products of impact melting, target lithology plays a fundamental role in determining their characteristics.Sedimentary rocks differ from crystalline rocks in several ways.In particular, they are typically richer in volatiles, have high porosity and are often layered.As a consequence, the products of impact melting in sedimentary rocks differ substantially in their appearance and characteristics (for example, they are typically more clast rich and contain mixtures of often immiscible melts generated from vastly different target rocks; Osinski et al. 2008).Nevertheless, impactites found in complex craters that were formed in sedimentary and mixed sedimentary?crystalline targets are very similar, which suggests that the impactmelting process is essentially the same in sedimentary and crystalline rocks (see Osinski et al. 2008 for a review).

Products and Processes of the Impact Plume

In a typical large impact, the impactor and a roughly equal volume of target rocks are melted and vaporized.This produces a turbulent mixture of vaporized rock, melt droplets, small solid fragments and, if an atmosphere is present, hot atmospheric gases, known variously as the impact plume, the vapour plume or (most dramatically) the “fireball”.The impact plume rapidly expands from the impact site, carrying much of the impactor material with it, until it equilibrates with the surrounding atmosphere or breaches it completely and extends into space.The evolution and deposition of impact plume material, as well as the concomitant chemical processing of plume constituents, are among the least well-understood aspects of the impact process, and yet it is this impact product that can have the most devastating effect on the local and global environment.For example, the global climatic effects that caused the Cretaceous-Palaeogene mass extinction are widely believed to be the direct result of an impact plume composed of dust, soot and climatically active gases injected into the atmosphere by the Chicxulub impact (Schulte et al.2010; Pierazzo and Artemieva 2012 this issue).Complex molecular solids, of which silicate rocks are a prime example, vaporize in a complex manner.Even the simplest silicate, SiO2, decomposes into molecular fragments as temperature rises (Fig.4).Up to a few thousand degrees above the vaporization temperature (about 3100 K at a pressure of 0.1 MPa), the principal molecules in silica vapour are SiO and O2.At still higher temperatures, these diatomic molecules break down further, eventually yielding monatomic Si and O.At even higher temperatures, free electrons appear and the atoms are ionized.The same transitions occur at higher pressures, but they are pushed to higher temperature until, at a sufficiently high pressure and temperature, the critical point is passed, no liquid/ vapour transition exists, and the very concept of discrete molecular clusters loses its meaning.

Figure 4 

Species present in the vapour phase of SiO2 as a function of temperature for a pressure of 0.1 MPa.The vapour phase is predominantly SiO plus O2 just above the vaporization temperature, with an admixture of about 20 mole % of SiO2.At higher temperatures these molecular clusters break down into atoms so that the high-temperature limit is a mixture of monatomic Si and O gases.Adapted from Melosh (2007)

Figure 5 

Thermodynamic paths of the adiabatic release of shocked SiO2 from high pressure on a log P versus T diagram.The Hugoniot curve, shown as a thick black line, is the final result of increasingly strong shock compression of quartz, starting from an initial state of 0.1 MPa and 23 °C.he red and blue lines are decompression isentropes (release adiabats), which show the history of temperature and pressure of decompressing material.The phase curve separating liquid and solid phases is shown as a green line on the left of the plot, and the critical point is represented by the black dot.The numbers labeling the release adiabats are the particle velocities in the shocked material in kilometres per second, which can be interpreted as the outcome of an impact experiment between identical materials at twice the particle velocity.Thus, the curve labeled 7 is the release isentrope of a face-on impact between two quartz plates at 14 km/sec.The green rectangle encompasses the pressure and temperature range normally considered in terrestrial geology.
Figure 5 illustrates several alternative thermodynamic paths experienced by shocked silica, SiO2, as it decompresses.These are qualitatively similar to the shock behaviour of many other silicate materials (see Langenhorst and Deutsch 2012).During its initial release from high pressure, the shocked material is neither a liquid melt nor a gas: the pressure is higher than the critical pressure, approximately 0.19 GPa for SiO2 (black dot), and so the material behaves as a single-phase hot fluid.As the pressure drops below the critical point the release path intersects the liquid-vapour phase curve (shown in green).Depending on the internal energy of the fluid, two outcomes are possible: either the fluid reaches the phase curve from the liquid side, in which case vapour bubbles appear in the liquid (boiling; blue curves), or it reaches the phase curve from the vapour side, in which case droplets of liquid melt condense from the gas (red curves).In either case a two-phase mixture suddenly appears.It is then possible for elements to exchange between phases, thus initiating chemical changes.Furthermore, the rapid cooling of the emulsion of liquid and vapour readily quenches high-temperature chemical equilibria and so preserves the high-temperature assemblage of chemical species.The most characteristic chemical change resulting from impact is loss of oxygen or reduction of the melt phase, with complementary oxidation of the vapour phase.On Earth’s surface, most rocks contain substantial amounts of oxidized iron, Fe3+.However, the iron in the melted or condensed products of impact (e.g. tektites) is dominated by reduced iron, Fe2+.On the Moon, where the pre-impact rocks contain mostly Fe2+, impact-melted agglutinates contain large amounts of nanophase iron, Fe0.The chemical reactions involved are:

   Fe2O3 (melt) → Fe2O (melt) + 1_2 O2 ↑ 

   Fe2O (melt) → Fe (liquid) + 1_2 O2 ↑ 

where Fe2O3 and FeO are taken to be components of a silicate solution.Although the energy of the Fe-O bond might suggest that the above reactions should proceed to the left, the high entropy of the hot vapour phase drives them to the right.

In strong contrast to volcanic glasses, which in some cases may contain up to several weight percent water, tektites are strongly depleted in water, containing only about 10-100 ppm (cf Glass and Simonson 2012 this issue).Once a major mystery, the rapid loss of water (as well as volatile elements such as sodium and potassium) is now attributed to the extreme nature of impact heating.
In addition to iron, other species may be reduced.Of particular interest is phosphorus, which on Earth and in stony meteorites most commonly occurs in the oxidized 5+ state as part of the phosphate ion, PO4 3-.Such phosphate, when added to a water solution of organic hydrocarbons and sugars, does little to produce the long phosphate polymers that typify RNA and DNA, or the doublets and triplets that characterize ADP and ATP.However, when reduced phosphorus is added in the form of P3+ or P0, reactions occur that produce many of the phosphate molecules found in all biological systems (Pasek 2008).But how is this reduced phosphorus produced?Pasek (2008) originally suggested that it might come from the mineral schreibersite, (Fe,Ni)3P, a rare phase in some iron meteorites.But it now seems much more likely that meteoritic phosphorus was reduced by the impact itself, then scattered globally, dissolved in the glassy melt droplets produced by large impacts.This realization is now forging a close connection between impact chemistry and the origin of living organisms, highlighting the importance of understanding the chemical effects of high-speed impacts.

CONCLUSIONS 

Impacts can also have catastrophic environmental consequences (e.g. Toon et al.1997; Pierazzo and Artemieva 2012).Traditionally, impacts have not been viewed as agents of chemical change-their physical effects are far more obvious.Nevertheless, important chemical changes, such as molecular decomposition and volatile loss, do occur during the impact process, particularly in the impact plume.The release of climatically active gases, such as carbon dioxide, sulfur oxides and water vapour, can cause global perturbations to the climate.Moreover, as reduced phosphorus has been shown to produce many of the phosphate molecules found in biological systems, it is possible that as a reducing agent impacts have played a role in the origin of life on Earth.
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