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月球形成大碰撞理论的数值模拟研究进展
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摘 要: 月球的起源是一个长期具有争议的重大科学问题。大碰撞理论自 1974 年提出以后，由于它能较好的解释地月系统

间的一系列观测事实和数据，而逐渐成为月球起源的各种理论中最被广为接受的一种。自 2001 年第一个模拟大碰撞的标准

模型( canonical) 建立以后，一系列新的数值模型和相关理论不断出现。本文全面回顾了大碰撞理论迄今的发展历程及研究现

状，介绍了现行最主要的数值模型及其存在的缺点、相关理论的发展现状，以及近年来在地月系统间一些基本特性的全新认

识。然而这些新的模型理论和认识均存在各自的疑点，尚未对现行的数值模型产生根本的影响。月球的形成问题远未解决，

需要获取更多的探测与实验数据，并更加深入的探讨数值模型的约束条件与过程机理。
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Adevances of The Ｒesearch on Numerical Simulation
for the Moon-Forming Giant Impact Theory
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Abstract: The origin of the moon is an important long-term controversial scientific question． The giant impact theory was
proposed in 1974． Since then，it has gradually become the most popular theory among various theories of the Moon forma-
tion because it can more reasonably explain a series of observed facts and acquired data for the system between the earth
and the moon than other theories． Since the establishment of the first standard model( Canonical) for simulating the giant
impact in 2001，a series of new numerical models and theories have been continuously proposed． This paper has compre-
hensively reviewed the progress and research status of the giant impact theory since its establishment，has introduced some
currently popular numerical models and their disadvantages，the development status of some related theories，and some
new viewpoints on some basic features of the earth-moon system proposed in recent years． However，these new numerical
models and theories have their own respective doubtful points，thus they have not significantly influenced on the standard
numerical model． The problem of the moon formation is far from resolved，as much more detection and experimental data
need to be acquired in order to furtherly discuss constraint conditions and process mechanisms of the numerical model．
Key words: giant impact theory; the Moon formation; Numerical simulation

月球的起源和早期演化，是一个跨学科、跨领

域的重大科学问题，月球研究至今，已经获得了海

量的数据，如何高效合理的利用这些数据，数值模

拟是不可或缺的手段。近年来随着高精度同位素

分析技术的提高，超级计算机计算能力和模拟能力

的增强，大量新的地月系统组份及同位素数据在不

断积累，新的月球形成过程的模拟参数在不断细

化，这使得更加深入研究月球形成这一重要事件，

并更加清楚认识这一事件对地月系统演化历史的

影响成为可能。( 林杨挺，2010; 欧阳自远和刘建
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忠，2014)。
月球形成的理论目前有捕获、分裂、共吸积以

及大碰撞假说，但这些理论在对地月系统独特性质

的解 释 上，或 多 或 少 都 存 在 疑 点 ( Canup and
Esposito，1996;Canup and Ward，2001，2006;Genda
and Abe，2002，2003，2005;Genda et al．，2007，2015;

Genda and Ikoma，2008)。表 1 详细比较各类月球

形成理论的优缺点，从表 1 可以看出，大碰撞理论目

前除了在氧同位素上尚存疑点，在其他方面都能较

好的解释地月系统间的所有约束条件，因此大碰撞

理论自确立以来，近几十年一直都是月球形成假说

中最被 广 为 接 受 的 一 种 ( Ward and Canup，2000;

Canup and Asphaug，2001; Melosh et al．，2013)。大

碰撞理论的数值模拟工作自理论提出以来，一直都

是月球研究的热点，但国内对这方面的工作尚未开

展，非常有必要厘清现行的数值模型，相关理论，以

及基础认识的研究进展，为以后的工作指明方向(

Canup et al．，2001;Canup，2005，2010)。

表 1 月球形成理论的比较

Table 1 A comparison of the Moon formation theories

理论

因素

可能性
高质量与

高角动量

全月

熔融

贫挥

发分
贫铁核

氧同

位素

捕获说 ○ ○ ○ × × ×

分裂说 × √ ○ ○ √ √

共吸积说 ○ ○ × × × √

大碰撞说 √ √ √ √ √ ○

注: √-好; ○—中等; ×—差。

1 大碰撞理论的起源和发展

大碰撞理论的提出最早可以追溯到 1946 年，

Daly(1946)发文首次提出月球形成于一次大碰撞的

观点，但这一理论在当时并没有受到关注。大碰撞

假说的再次提出是在 1974 年，Hartmann 和 Davis 在

康奈尔大学举行的一次关于行星的天文研讨会上

提出，如果一个足够大的小行星撞击地球，溅射出

的地幔物质组成月球，可以满足月球贫挥发分和贫

铁核的条件，并可以解释月球密度较低这一观测事

实，这一理论在这次会议上也得到了 Cameron 和

Ward 的支持，Cameron 和 Ward 还进一步阐明碰撞

体的大小应该和火星类似，此后他们分别在 1975 年

和 1976 年发表论文论述了这一观点，这被普遍认为

是大 碰 撞 理 论 形 成 的 开 端 ( Hartmann and Davis，
1975; Cameron and Ward，1976)。但大碰撞理论并

没有很快被广为接受。此后随着越来越多的阿波

罗样品及月球陨石样品出现，并伴随着分析测试技

术的进步，新的数据逐渐越来越支持大碰撞理论。
直至 1984 年在夏威夷举行的第一次月球起源重大

国际会议上，月球形成的大碰撞理论才得以真正确

立，并成为月球形成理论中最被广为接受的一种。
此后在 1998 年蒙特利和 2013 年伦敦举行的第二

次、第三次月球起源重大国际会议上，虽然大碰撞

理论受到诸如同位素制约等问题的挑战，但普遍的

观点认为，大碰撞理论仍然是目前能够解释地月系

统诸多 特 性 的 最 好 的 理 论 ( Ida，1997; Ward and
Canup，2000; Canup and Asphaug，2001; 'cuk and
Stewart，2012; Ｒeufer et al．，2012; Melosh et al．，
2013)。

在 1974 年大碰撞理论被重新提出以后，大碰撞

过程的定量化研究工作就没有停止过，如 Cameron
和 Ward，Melosh 和 Sonett，Stevenson 等，但这些早期

的定量化工作都局限于宏观因素的探讨。真正意

义上的数值模拟始于 1984 年的第一次月球起源的

重大国际会议，Kipp ＆ Melosh 采用基于传统欧拉网

格的 CTH 方法对大碰撞过程进行模拟，但在当时这

一方法显然无法处理大碰撞这一复杂过程，Benz ＆
Cameron 则首先采用了一种 1977 年由 Lucy 提出的

名为光滑粒子流体动力学(Smoothed particle hydro-
dynamic，简称 SPH) 的方法，SPH 方法具有自适应

性、无网格性和粒子形式，非常适宜处理大变形和

冲击载荷问题，此后几十年时间里，SPH 方法成为

大碰撞 数 值 模 拟 的 主 要 方 法 ( Kipp and Melosh，

1986; Benz et al．，1986)。但受到了计算能力和模

拟算法的制约，模型尚无法展示准确的细节和结

果。第一个被大家所接受的数值模型由 Canup 和

Asphaug 于 2001 年 建 立 ( Canup and Asphaug，

2001)，该模型在一个较为宽松的初始条件下，在当

时被认为可以解释所有的地月系统特征，这一模型

被称为标准碰撞(Canonical impacts) 模型。但很快

大家发现标准碰撞模型无法解释地月系统间的同

位素近似问题，因此此后大碰撞模型的研究工作主

要集中于两方面，一方面发展出新的数值模型来代

替标准碰撞模型，比较成功的有高自旋地球碰撞

(Fast-spinning earth impact) 模 型，对 称 地 球 碰 撞

(Half-earth impact) 模型，以及碰撞-逃逸 (Hit-and-
run)模型和碰撞前旋转(Pre-impact rotation) 模型等

(Canup，2008，2012; 'cuk and Stewart，2012; Ｒeufer et
al．，2012)，但这些新的数值模型也都存在各自的缺

点; 另一方面的工作集中于建立新的理论来弥补现
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有数值模型的缺陷，比较成功的理论有行星-吸积盘

平衡(Planet-disc equilibration) 理论，出差共振 (E-
vection resonance ) 理 论 ( Pahlevan and Stevenson，

2007; 'cuk and Stewart，2012)，但这些理论目前尚存

一定争议。总体而言，目前的大碰撞的数值模型和

理论还不能完全解释月球形成的机制，对大碰撞理

论的各种约束条件和过程机理还需要更深入的研

究和探讨(Agnor et al．，1999; Barr and Canup，2008，

2010; Barr et al．，2010)。

2 大碰撞理论的数值模拟方法简介

目前大碰撞理论的最主要模拟方法为 SPH( 光

滑粒子流体动力学) 方法。此外，随着近年来计算

技术的飞速发展，AMＲ-CTH 等方法也得到一些应

用(Crawford et al．，2006;Citron et al．，2015)。
2. 1 SPH 方法简介

SPH 方法是一种无网格、自适应、具有拉格朗

日性质的动力学求解方法，方法的实质是利用一组

任意分布的粒子来对偏微分方程的求解域进行离

散化，再利用离散点来构造近似函数，从而将偏微

分方程转化为一系列离散化、只与时间有关的常微

分方程，最后通过传统的数值解法求解这些常微分

方程。SPH 方法核心的 2 个步骤就是核函数近似

过 程 和 粒 子 近 似 过 程 ( Yonezawa et al．，2003;

Nakajima et al．，2007)。
2. 1. 1 核函数近似过程 对于任意函数 f(x) ，都

可以采用如下定义的积分表达式:

f(x) = ∫
Ω

f(x')δ(x － x')dx' (1)

式中: f 是变量 x 的任意函数; Ω 是包含 x 的积分

域; δ(x － x') 是狄拉克 δ 函数。如果采用函数 W(x
－ x'，h) 取代式(1)中的狄拉克 δ 函数，则 f(x) 的积

分表达式可以写为:

＜ f(x) ＞ = ∫
Ω

f(x')W(x － x')dx' (2)

式中: W 称为光滑函数(Smoothing function) 或者核

函数(Kernel function); h 是定义光滑函数 W 的影响

区域的光滑长度。由于核函数 W 不是狄拉克 δ 函

数，所以式(2)的积分表达式不是精确的，只是一种

近似表达。
2. 2. 2 粒子近似过程 使用粒子体积 ΔVj 取代积

分近似式中粒子 j 处无穷小的体积元 dx' ，那么核函

数近似的积分表示式可以进一步写成离散化的粒

子近似式:

＜ f(x) ＞ = ∫
Ω

f(x')W(x － x')dx'

= Σ
N

j = 1
f(xj)W(x － xj，h)ΔVj

= Σ
N

j = 1
f(xj)W(x － xj，h)

mj

ρ j
(3)

因此，在粒子 i 处的函数值 f(xi) 的 SPH 粒子近似

式为:

〈f(xi)〉= Σ
N

j = 1

mj

ρ j
f(xj)Wij (4)

式(4)说明粒子 i 的函数值可以由 i 粒子的紧支域

内所有粒子的函数值乘以各自的质量并除以各自

的密度，然后加权核函数求和得到。
在粒子 i 处的函数导数 ·f(x) 的 SPH 粒子

近似式可以写为:

〈·f(xi)〉= Σ
N

j = 1

mj

ρ j
f(xj)·iWij (5)

式(4)和式(5) 的意义在于将场函数及其导数的连

续积分表达式转化为了在任意分布的粒子上的离

散化求和表达式，这使得 SPH 方法的数值积分无需

任何背景网格。
2. 2. 3 连续介质力学基本守恒方程的 SPH 公式
采用 SPH 法对连续介质力学基本守恒方程(Navier-
Stokes)在空间域上进行离散近似，考虑人工黏性

Πij 和人工热流 Hi 的影响，连续介质流体力学控制

方程的 SPH 公式如下:

dρi
dt

= Σ
N

j = 1
mjvβij·

Wij

xβi
dvαi
dt

= － Σ
N

j = 1
mj

pi

ρ2i
+

pj

ρ2j
+ Πij( )·Wij

xαi
dei
dt

= 1
2 Σ

N

j = 1
mj

pi

ρ2i
+

pj

ρ2j
+ Πij( ) vβij·

Wij

xβi
+ Hi

dxαi
dt

= vαi － εΣ
N

j = 1

mj

ρ j
(xαi -xαj )·Wij



















(6)

其中，p 为静水压力，x 是空间位置矢量，v 是速度矢

量，上标 α 和 β 是空间坐标的方向，ρ 是密度，e 是

内能，t 是时间，ε 是人工压缩率，m 为粒子质量，N
为紧支域内粒子数量，W 为核函数。
2. 2 AMＲ-CTH 方法

SPH 方法的优点主要是采用粒子而非传统的

网格方法来计算导数，避免了由于网格划分产生的

一系列问题，如易于跟踪每个流体粒子的轨迹而得

到整个流场的变化规律，在大空间数值模拟时可以

有效节约计算内存和时间等。但 SPH 方法由于在
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核近似和压力求解方法上存在天然的弱点，因此其

精度不足。Wada 等(2006)认为 SPH 模型并不能很

好的处理大碰撞后的吸积过程，一是由于 SPH 方法

是基于 Lagrangian 描述的，对于扩散区域它的分辨

率不够，尤其是对于吸积盘来说，粒子数只有全部

粒子的百分之几，很难得到准确的吸积盘结构; 二

是在 SPH 方法中，空间分辨率是由核函数控制的，

对于处于扩散区域的吸积盘，核函数的半径甚至可

以大到和吸积盘一样大，这会导致月球的吸积时间

变得很短，会产生误差。
因此，一 些 研 究 者 ( Kipp and Melosh，1989;

Wada et al．，2006; Crawford and Kipp，2010; Canup et
al．，2013) 尝 试 采 用 基 于 欧 拉 网 格 的 方 法 ( CTH、
AMＲ-CTH)对大碰撞理论进行模拟。CTH 最初是

由美国 Sandia 国家实验室开发的用于处理大变形

和爆炸冲击问题的一组代码，为了模拟大碰撞过

程，后期增加了并行 N-body 引力计算，M-ANEOS 状

态方程，以及自适应网格加密(AMＲ) 算法，改进后

的方法被称为 AMＲ-CTH 方 法。相 比 SPH 方 法，

AMＲ-CTH 方法具有更好的精度，但其算法更加的

复杂，也会极大的增加计算量。受制于计算能力，

早期基于欧拉网格的大碰撞模拟主要起到方法探

索的作用，一些工作的结果也并不完整，直至 2013
年 Canup 和 Barr 的工作才具备实际意义。

据 Canup 和 Barr 在 2013 年的结果，在碰撞开

始的几个小时之内，AMＲ-CTH 的结果和 SPH 的结

果基本一致; 在碰撞开始后 5～10h 的时间范围内，

二者的结果才出现了一些差异; 经过 25～50 个小时

以后，2 种方法得到的最终结果之差在 10%以内。
但不能认为这 10%的误差完全由 SPH 方法造成，因

为 AMＲ-CTH 方法的网格划分有一定范围，对于大

碰撞这样一个发散的系统，物质一旦离开网格范

围，AMＲ-CTH 方法便难以追踪，这也会导致误差的

产生。总体而言，Canup 和 Barr 认为 AMＲ-CTH 方

法的引入并未对大碰撞的模拟结果带来重大的影

响。但 Asphaug 认 为 仅 仅 因 为 AMＲ-CTH 方 法 和

SPH 方法运行结果比较接近，并不能认为 SPH 方法

没有问题，一些基于欧拉网格法的结果中吸积盘存

在强烈的冲击振荡，这可会能让吸积盘崩溃，但在

SPH 方法中并未出现这一现象(Asphaug，2014)。
目前来看，AMＲ-CTH 方法并未对 SPH 的模拟

结果产生大的挑战，SPH 方法仍然是目前在大碰撞

领域最常用的模拟方法。但基于 AMＲ-CTH 方法在

数学理论上的完备性，随着未来计算能力的不断拓

展，AMＲ-CTH 方法存在更广阔的应用前景。

3 主要的大碰撞数值模型及制约因素

在讨论现行的大碰撞数值模型以前，必须明确

地月系统间的一些基本观测事实和约束条件，这是

研究大碰撞数值模型的基础(Shukolyukov and Lug-
mair，1998; Shukolyukov et al．，1998; Shearer et al．，
2006; Ward and Canup，2006a，2006b，2010)。

(1) 月球的密度(3. 34 g /cm3) 低于地球(4. 2
g /cm3)及其他内太阳系行星，这意味这月球没有铁

核或者只有很小的铁核(＜5%);

(2)月球具有很大的质量和角动量，月球与地

球的质量比达到 1!81. 3，而其他类似的卫星与类地

行星质量比一般都小于 1!1000，并且月球携带了现

今地月系统大部分的角动量;

(3)地球与月球的间距在不断增加;

(4)月球的形成时间非常晚( 至少晚于太阳系

形成后30Ma)，这一时间远远晚于与月球类似的其

他星胚;

(5) 许多证据表明月球经历过全月性的熔融

(岩浆洋) 事件，相比地球，月球的中等挥发性元素

(K、Pb、Bi 等)严重缺失;

(6)许多难熔性元素的同位素组成在地月系统

间一致，而在太阳系其他物种间组成截然不同。
3. 1 标准碰撞( Canonical impacts) 模型及同位素

制约

标准碰撞模型由 Canup 和 Asphaug 于 2001 年

建立，并于 2004 年对模型的状态方程进行了修正

(Canup and Asphaug，2001; Canup，2004)。依据标

准碰撞模型的运行结果，月球形成于一次低速，碰

撞速度 vimp ～ 1. 0 － 1. 1vesc ( vesc 为地球逃逸速度，值

为11. 2k m /s)，碰撞体质量约为火星大小［0. 1 ＜ γ
＜ 0. 15，γ = Mi /(Mi + Mt) ］，碰撞角度约为 45°( b
～ 0. 7)的一次碰撞。碰撞完成以后，吸积盘与原始

地球的总角动量 L 与现今地月系统角动量 LEM 比较

接近，至多为 L ≤ 1. 2LEM ，吸积盘的温度为 3000 ～
4000 K，吸积盘的质量至多为现今月球质量的两倍

( MD ≤ 2ML )。依据模拟的结果，碰撞体的铁核几

乎全部被原始地球所吸收，且吸积盘中的物质绝大

部分(＞80%)来源于碰撞体。图 1 为标准碰撞模型

的最优结果示意图。
标准碰撞模型提出以后，最初被认为几乎解决

了所有的月球形成问题。吸积盘中的物质绝大部

分来源于碰撞体，只有很少一部分来源于原始地球

地幔，这一结果最早也被认为是解释月球富 FeO 的

一个证据，但这一认识成为标准碰撞模型的最大弱
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图 1 标准碰撞模型示意图

Fig．1 A sketch of the canonical impact model

点。随着高精度同位素分析技术的发展，一系列同

位素数据对标准碰撞模型提出了强烈的挑战。同

位素问题是由 Wiechert 等(2001) 正式提出，但事实

上陨石及天体化学界早已知道这一事实，即火星

SNC 陨石的三氧同位素组成(Δ 17O) 与地球之间存

在显著的偏差(之前这一偏差被分析精度的误差所

掩盖)，且这一偏差在太阳系内不同物种间普遍存

在。但地球和月球的三氧同位素组成仍然保持一

致，这意味月球物质不可能主要来源于碰撞体。
地球和月球之间的同位素制约并不仅仅发生

在氧同位素上。早在 1995 年，Humayun 和 Clayton
就指出 39K / 41 K 含量在地球和月球之间基本相同

(Humayun and Clayton，1995a，1995b)，Lugmair 和

Shukolyukov(1998)发现地球和月球的 53Mn—53Cr组
成也非常相似，2007 年地球和月球的同位素近似问

题扩大到 28Si，29Si，30Si与 182W / 184W，其中 182W / 184

W 的偏差略微超出了检测限，但与太阳系内其他物

种之间的差距相比，这一偏差微乎其微 (Georg et
al．，2007; Touboul et al．，2007)。Zhang 等(2012) 研

究发现难熔元素 47Ti / 50 Ti 在地球与月球之间也基

本一致。总体而言，标准碰撞模型已经受到越来越

多地月系统间同位素组成的挑战。
在这些同位素制约当中，最严格的约束来源于

氧同位素，同时太阳系不同物种间的各种同位素组

成 中，氧 同 位 素 的 研 究 也 是 最 全 面 最 彻 底 的。
Canup 构造了 | δfT | 用于表征碰撞后吸积盘与地球

间的组份差异( | δfT | = 0 表明地月组成一致)，假

设碰撞体的物质组份及同位素组成类似于火星的

情况下，Δ 17O对 | δfT | 值的要求为 | δfT | ＜ 2% ，而

相应 47Ti / 50Ti 对 | δfT | 值的要求为 | δfT | ＜ 10% ，
53Cr对 | δfT | 值的要求为 | δfT | ＜ 42% 。当然，实际

上碰撞体的物质组份是未知的，考虑碰撞体物质组

分的可能波动范围，以及后期可能的混合改造因

素，大碰撞模型对 | δfT | 值的要求可以放宽至 | δfT |
＜ 15% 的范围。在后续的研究中，| δfT | 逐渐成为

衡量地 月 系 统 间 组 分 与 同 位 素 差 异 的 常 用 指 标

(Canup，2008，2012)。
3. 2 高自旋地球碰撞( Fast-spinning Earth impact)

模型及角动量制约

由于标准碰撞模型无法满足大碰撞模型的同

位素 制 约，一 些 新 的 数 值 模 型 被 提 出。 'cuk 和

Stewart 于 2012 年建立了高自旋地球碰撞模型，这

一模型相对标准碰撞模型而言，碰撞体质量更小

( Mi = 0. 03 ～ 0. 1M")，碰 撞 速 度 更 大 ( 1. 5 ≤
vi / vesc ≤ 2. 5)，碰撞角度更小( b ～ － 0. 3 )，同时原

始地球具有非常高的自旋速度(自旋周期 T 为 2. 3
～2. 7h，达到原始地球分裂速率的 30%)。碰撞完

成以后，高自旋地球碰撞模型产生了一个相比标准

碰撞模型质量略大( 1. 8 ～ 2. 6ML )的吸积盘，吸积

盘的物 质 主 要 来 源 于 原 始 地 球 的 地 幔，吸 积 盘

| δfT | 值范围为 6% ～ 15%，系统总角动量值 L 为

1. 9 ～ 2. 8LEM 之间。图 2 为高自旋地球碰撞模型的

最优结果示意图( 'cuk and Stewart，2012)。

图 2 高自旋地球碰撞模型示意图

Fig．2 A sketch of the fast-spinning earth impact

Asphaug(2014)认为这一碰撞模型的实质是一

个小型碰撞体撞击了高自旋的原始地球，触发了原

始地球分裂，分裂的地幔物质形成了月球。由于组

成月球的物质绝大部分来源于原始地球，所以该模

型能够满足地月系统的同位素制约，但它最终会产
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生过剩的角动量(总角动量 L 为 1. 9 ～ 2. 8LEM )，这

与现今的地月系统角动量不符。学界普遍认为大

碰撞事件完成以后，地球的自转周期约为 5h，此后

由于地月间的潮汐作用，地球的角动量传递至月

球，使得地球的自转周期逐渐增加到现今的 24h，而

月球的与地球的间距也逐渐增加，由 ～ 2. 9ＲE 增加

到现今的 ～ 60. 3ＲE 。这一过程中，地月系统间的

角动量将保持守恒，在潮汐作用中海洋与洋底的摩

擦会损失一些能量，但这一损失对地月系统角动量

的影响不超过 10%，大碰撞事件后，地月系统理想

的总角动量约为 1. 1LEM 。高自旋地球碰撞模型中

总角动量 L 为 1. 9 ～ 2. 8LEM ，角动量显然是过剩的，

这成为高自旋地球碰撞模型的最大挑战。此外这

一模型还需要解释原始地球的高初始自旋速度。
3. 3 对称地球碰撞( Half-earth impact) 模型及角

动量制约

对称地球碰撞模型由 Canup 在 2012 年建立，模

型的思想是如果碰撞体足够大，大到足以对原始地

球的组分产生显著的影响，那即使最后碰撞形成吸

积盘的物质组成中包含了很多碰撞体的物质，吸积

盘与原始地球之间仍然可能具有近似的同位素组

成(Canup，2012)。一种极端的情况是碰撞体与原

始地球质量完全一致( γ = 0. 5)，并经历了一次完全

对称的碰撞，那最终形成的吸积盘与碰撞后原始地

球将具有完全一致的同位素组成，相应 | δfT | = 0。
对称地球碰撞模型的初始参数有一个较为宽松的

范围，碰撞体质量与原始地球接近( 0. 4≤ γ≤ 0. 5，

γ = Mi /(Mi + Mt) )，碰撞速度为 1≤ vi / vesc ≤ 1. 6，

碰撞角 度 为 0. 35 ≤ b ≤ 0. 7。模 型 运 行 最 终 的

| δ fT | 范围为 0. 3% ～ 15%，同样可以产生一个最终

组份近似的原始地球与吸积盘，该模型产生的吸积

盘的质量为 1. 7 ～ 5. 5ML ，对称地球碰撞模型也产

生了过 剩 的 角 动 量，系 统 总 角 动 量 L 为 1. 8 ～
2. 7LEM (图 3)。

对称地球碰撞模型的优点在于这一事件发生

的概率比其他模型更大，Canup 认为在行星形成演

化的最后阶段，2 个质量相当的星子( 0. 4 ≤ γ ≤
0. 5)发生碰撞的概率较高，而一个较小的星子与一

个较大的 星 子 ( γ ～ 0. 1) 发 生 碰 撞 的 概 率 较 低

(Canup，2012)。Ｒaymond 等(2009) 的模拟实验也

表明了在行星演化最后阶段，γ = 0. 46 的星子间发

生碰撞概率可以达到 10%。
对称地球碰撞模型产生的吸积盘质量略微偏

高，为 1. 7 ～ 5. 5ML ，但由于该模型产生的吸积盘形

图 3 对称地球碰撞模型示意图

Fig．3 A sketch of the half-earth impact

成温度更高，吸积盘中包含了 50% ～ 90%的气态物

质，Canup(2012)通过对吸积模型研究，认为这一情

况不会影响月球的形成。对称地球碰撞模型的主

要缺陷还是来源于角动量过剩，这一模型最终的总

角动量为 1. 8 ～ 2. 7LEM ，这与现实的观测情况也是

不符的，此外该模型的碰撞能量巨大，对后期地月

系统的影响还需要进一步研究探讨。由于对称地

球碰撞模型和高自旋地球碰撞模型产生的角动量

和能量都较大，有些文献中把这 2 个模型统称高角

动量(High-angular-momentum)模型或者高能(High-
energy)碰撞模型，本文沿用前一说法。
3. 4 其他模型及存在问题

除了标准碰撞模型和高角动量模型以外，还有

一些数值模型也被提出，但在影响力上比上述 3 个

模型稍低。
Ｒeufer 等(2012)提出了碰撞逃逸(Hit-and-run)

模型。相比标准碰撞模型，成功的碰撞逃逸模型的

碰撞速度 vi 稍快，为 1. 2 ～ 1. 25Vesc ，碰撞角度更小，

为 32. 5°～40°，碰撞体质量略大 γ ～ 0. 18。在碰撞

逃逸模型中，碰撞体的一部分物质最终离开了地月

系统，这部分物质带走了一些角动量，但这一模型

的角动量仍然略微偏高。即使在碰撞逃逸模型的

最优结果中，最终的 δfT 值为－35% ～ －37%，最终的

地月系统角动量为 1. 28LEM ，均不完全符合要求，碰

撞逃逸模型在地月系统同位素组成和角动量上均

存在缺陷。另外 Asphaug 还认为逃逸的部分碰撞体

物质可能会重新被地球所吸引 (Asphaug，2014)。
碰撞逃逸模型的最优运行结果如图 4 所示:

Canup(2008) 在标准碰撞模型被质疑以后，尝
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图 4 碰撞逃逸模型示意图

Fig．4 A sketch of the hit-and-run impact

试修 正 标 准 碰 撞 模 型，建 立 了 碰 撞 前 旋 转 ( Pre-
impact rotation)模型。在标准碰撞模型中原始地球

和碰撞体都是没有自旋的，但在行星形成晚期，二

者可能具有很强的自旋，Canup 将自旋角动量加入

到模型中。模拟结果表明，是否增加自旋角动量，

对碰撞速度、碰撞角度和吸积盘质量都没有产生影

响，不同之处在于碰撞体的质量会增加到原始地球

质量的 20%，碰撞过后总角动量为 L ～ 1. 1LEM ，角

动量结果相比标准碰撞模型更优。然而，该模型吸

积盘的物质主要仍然来源于碰撞体，即使将参数

( LS，Li，γ，ξ )调整到极限，仍然无法满足地球和月

球的同位素制约。总体而言，碰撞前旋转模型可以

看成是标准碰撞模型的一种修正。

4 大碰撞模型的相关理论

由于现行的大碰撞数值模型存在各自的缺陷，

一些新的理论开始提出来弥补这些缺陷，试图通过

两步的方式建立月球的形成理论。其中比较有影

响力的理论有行星-吸积盘平衡(Planet-disc equili-
bration)理论和出差共振(Evection resonance)理论。
4. 1 行星-吸积盘平衡( Planet-disc equilibration)

理论

在标准碰撞模型受到同位素制约的挑战以后，

大家开始思考碰撞后原始地球与吸积盘之间同位

素平衡问题。Pahlevan 和 Stevenson(2007) 提出开

创性的行星-吸积盘平衡理论，从全新的角度来解释

了地月系统的同位素近似问题。
行星-吸积盘平衡理论认为大碰撞过后，地月系

统会经历大范围的熔融和部分的气化，湍流对流作

用使得原始地球硅酸盐的气体部分会与大碰撞形

成的吸积盘的气体部分发生混合，使得吸积盘与原

始地球的地幔之间发生物质交换，从而达到同位素

组份的平衡，如图 5 所示。这一理论如果成立，可以

使得大碰撞事件彻底摆脱地月系统间的同位素制

约，然而这一理论目前也存在很大的争议。

图 5 Planet-disc equilibration 理论示意图

Fig．5 A sketch of the planet-disc equilibration theory

依据估算，要让原始地球与吸积盘之间产生充

分的物质交换，这一平衡过程至少要持续 100～1000
年的时间(Pahlevan and Stevenson，2007)。而过去

的标准吸积模型中月球的吸积形成时间至多为 1
年，因此行星-吸积盘平衡理论需要重新修正月球的

吸积模型，延长吸积时间。最新的月球吸积模型允

许月球吸积时间达到 120 年左右，然而，正是同一

模型表明外吸积盘的物质会很快冷却(小于一年)，

这会使得外吸积盘不再发生物质交换，从而保留较

多的碰撞体部分物质(可能会损失一些挥发分)，即

使按照新的吸积模型，它仍然不能完全解决现今地

月系统间的同位素一致问题。
按照 Melosh 的估算(Melosh et al．，2013)，原始

地球与吸积盘之间要产生充分的物质交换并达到

同位素组份平衡，两者间交换的物质的量大约为整

个吸积盘质量的 4. 6 倍，如此大规模的物质交换，必

然在原始地球与吸积盘之间产生巨大的角动量交

换，这将会使得吸积盘无法维持在自身的轨道上

运转。
这一模式的另外一个问题在于能否解释诸如

TiO2 等难挥发元素在地月间的组份一致与同位素

一致(Zhang et al．，2012)，Pahlevan 和 Stevenson 估

算采用的温度约为 3000 K，在这一温度下，TiO2 的

气体浓度非常低，即使吸积盘能够存在 100 年以上

的时间，在这一时间范围内也很难让 TiO2 等难挥发

元素也能通过气相物质充分交换而达到同位素组

分平衡。
原始地球与吸积盘通过充分的物质交换达到
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了同位素组份平衡，但二者的挥发性元素在这一过

程中却没有达到平衡。同位素组分平衡与挥发性

元素组分平衡间存在矛盾。
行星-吸积盘平衡理论在 2016 年又有了新的进

展，Lock 等(2016) 提出了新的认识，认为近年的高

角动量模型由于其高能碰撞属性，会导致原始地球

进入一个 HSSL(hot spin stability limit)的状态，这会

将原始地球硅酸盐与吸积盘发生气( 液) 相混合的

范围扩展至洛希极限以外，而月球将直接在这个范

围内吸积形成，如图 6 所示。这一新的理论能够解

释行星-吸积盘平衡理论现存的所有缺陷，但这一新

的理论尚未正式发表，因此还不清楚其计算细节，

需要密切追踪这一理论的新动态。不过这一理论

在解释具体的大碰撞数值模型上还是有一定的局

限性，它不能解释标准碰撞模型的同位素制约问

题，因为标准碰撞模型的碰撞能量不足，高角动量

模型的碰撞能量充分，但目前的高角动量模型已经

可以满足地月系统的同位素制约。但无论如何，这

一新理 论 都 可 以 极 大 的 放 松 数 值 模 型 的 同 位 素

制约。

图 6 新 Planet-disc equilibration 理论示意图

Fig．6 A sketch of the new planet-disc equilibration theory

行星与吸积盘平衡理论的实质在于建立了大

碰撞事件发生以后，原始地球与吸积盘的组分再平

衡模型。它的意义在于，成功的行星吸积盘平衡理

论能够弥补标准碰撞模型存在的缺陷，即使这一再

平衡作用是不完全的，它仍然会对现行大碰撞数值

模型产生重要的影响。

4. 2 出差共振( Evection resonance) 理论

高角动量的 2 个模型能够解释地月系统间的

系列同位素近似的情形，但它们的模拟结果均会产

生较大的角动量，与笔者现在观测到的地月系统角

动量 LEM 不符合。 'cuk 和 Stewart(2012) 在建立高自

旋地球碰撞模型时就提出了出差共振理论，出差共

振是太阳、地球与月亮间 3 体运动，发生在当月球轨

道近地点的进动周期与地球轨道完全耦合时，他们

认为如果新生成的月球能够被太阳捕获而发生出

差共振运动，那么有可能带走超过现今地月系统两

倍以上的角动量，这一理论如果成立，可以极大改

善大碰撞模型的角动量制约。
但出差共振理论并非由 'cuk 和 Stewart(2012)

首次提出，Touma 和 Wisdom(1994)就研究了在标准

碰撞模型下出差共振运动对地月系统角动量的影

响，认为出差共振运动将发生在月球轨道半长轴为

4. 6ＲE 处( ＲE 为地球半径)。 'cuk 和 Stewart(2012)

提出的高自旋地球碰撞模型碰撞后地月系统总角

动量约为 2LEM ，更快速的旋转使得月球开始进入出

差共振运动的位置增加到 6. 8ＲE ，在这一距离上，

月球被捕获进入出差共振运动的机率将大大增加。
当月球一担被捕获并进入出差共振运动，月球轨道

的长轴与太阳-地球轨道面将被固定而成 90°夹角，

地月的潮汐作用将地球的自转角动量输送给了月

球，然而由于出差共振运动对月球轨道的锁定，因

此这些角动量并没有转化成月球绕地球公转的角

动量，这部分角动量被太阳所吸收，最终转化成地

月系统绕太阳公转的角动量。 'cuk 和 Stewart(2012)

进一步说明，虽然在模拟过程中他们让地球轨道保

持不变，但实际上，地球与太阳的间距会有微小的

改变，地球绕太阳的轨道相应会有一个很小的增加。
图 7 为模拟的高自旋地球碰撞模型下地月系统

的变化。设置初始地球自转周期为 2. 5h，Q≈100
(Q 为潮汐作用能量耗散衡量参数)，月球在与地球

的间距为 6. 8ＲE 的位置被捕获( 月球形成以后的

9000 年左右时间)，并一直持续到 5ＲE 的位置(月球

形成以后的 68000 年左右)。在捕获之初，月球轨

道半径将保持向外扩展(半长轴增加，图 7a)，同时

伴随了偏心率的增加( 图 7b)，此后偏心率降低，月

球轨道半长轴将保持向内收缩直至 5ＲE 的距离。在

月球被锁定这一过程中，地球的自转剧烈下降，自

转周期从 2. 5h 下降到大约 6h( 图 7c)，这与现今

的地球自转周期是相符的，在整个捕获过程中，共

振角度在±180°左右变化( 图 7d)。 'cuk 和 Stewart
(2012)还调整了初始的自转周期 h 以及参数 Q，发

现最终运行的结果与标准状况(图 7)基本一致。
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引自 'cuk and Stewart(2012)

图 7 高自旋地球碰撞模型下 Evection resonance 对地月系统的影响

Fig．7 The influence of evection resonance on the earth and the moon system in the fast-spinning earth impact model

出差共振运动可以降低大碰撞模型的角动量

制约，但学界对此尚未形成共识。Wisdom 认为出差

共振运动只有在很狭窄的参数范围内才能去除角

动量，而且 'cuk 和 Stewart 的方法在 Q 值上存在缺

陷。Wisdom 和 Tian(2015)采用了新的常数 Q 重新

对 'cuk 和 Stewart 的模型进行了检验，得出了不同的

结果，Wisdom 的结果表明在出差共振运动中，角动

量虽然可以被带走，但将被带走超额的角动量，剩

余的角动量将比现今地月系统的角动量还要少。
Wisdom 还提出另外一种可能，即出差共振运动并非

一种简单的振荡，而是一种循环的方式，在循环的

方式下，角动量可能可以减少到比合理角动量略多

的 程 度，但 这 种 循 环 的 方 式 还 具 有 不 确 定 性

(Wisdom and Tian，2015)。此外，Ward 和 Canup 也

认为出差共振运动在有些条件下可以带走大量角

动量，有些条件下则不能(Ward and Canup，2013)。

5 大碰撞模型的基础认识研究进展

地月系统间的一系列观测事实和独特性质是

大碰撞理论的基础，但由于天体研究的特殊性，这

些观测事实和独特性质很多时候并不确定，近年来

出现的一些新的认识，对大碰撞数值模型起到了重

要的影响。
5. 1 地月系统三氧同位素组成

地月系统三氧同位素(Δ 17O) 组成一致是一个

基本认识，这一认识已经成为大碰撞数值模型的一

个关键制约因素。Herwartz 等(2014)提出了与传统

认识截然不同的观点，认为地球与月球之间的 Δ 17O
并非完全一致。Herwartz 系统收集了全球不同位置

来源于大洋中脊玄武岩(MOＲB)以及地幔包裹体的

10 个样本，以及 Appollo11、Appollo12、Appollo16 共

3 个月球玄武岩样本，通过高精度的同位素分析技

术，发现了地月系统 Δ 17O存在(12±3) ×10－6 的偏

差。在假设碰撞体的组成为 EL 型和 EH 型顽火辉

石 球 粒 陨 石，大 小 与 火 星 类 似 的 初 始 条 件 下，

Herwartz 测算了(12±3) ×10－6的偏差对数值模型的

影响，这一偏差可以将 | δfT | 的要求放宽到 20% ～
50%的范围内，对应碰撞体物质在月球中占比为

43%±13%，并认为这一结果能有效支持大碰撞理

论。Herwartz 等(2014) 的结果在定性上非常重要，

地月系统氧同位素存在差异的认识能够有效的放

松数值模型的约束条件，对于建立新的大碰撞数值

模型将具有非常重要的意义。但 Herwartz 的结果在

定量上实际上并不能彻底解决现有数值模型的同

位素制约问题(定量结果与 3 个主要的数值模型并

不一致，仅支持碰撞逃逸模型，对应 | δfT | 为 35%～
37%)，同时也没有说明其他一些同位素在地月间的

差异状况。
2016 年最新工作对 Herwartz 等(2014) 的结果

再次提出了强烈挑战。Young 等(2016)同样系统研
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图 8 两阶段吸积模型示意图

Fig．8 Sketches for the two stages accretion model

究了地月系统样品的氧同位素，通过最新的高精度

同位素分析技术更加全面的分析了 14 个月球样品

和 32 个地球样品，Young 的结果表明了地月系统间

三氧同位素组成的偏差仅仅在(－1±5) ×10－6 之间，

而后增薄层对地球 Δ 17O的影响在 1×10－6 左右，这

一结果推翻了 Herwartz 等(2014)的认识。Young 认

为地月系统间 Δ 17O组成上的差异较小，同时 5 ×
10－6级别的差距则可能是大碰撞事件造成了碰撞体

和原始地球物质混合的结果，因此他的结果可以支

持近期的高能碰撞数值模型( 高角动量模型)。事

实上 Young 的结果让地月系统同位素组成重新回到

基本一致的认识上，2012 年的 2 个高角动量模型

在提出时本身就是基于这一认识而建立的，因此这

一结果稳定了 2 个高角动量模型的建立基础，但高

角动量模型的最大问题在于需要出差共振运动来

去除多余的角动量，而出差共振这一运动本身具有

很大 的 不 确 定 性 ( 前 文 已 论 述)。另 外，Bao 等

(2016)从三氧同位素分馏的机理出发，也认为 Her-
wartz 测量的偏差非常微小，即使在地球上，这样微

小的差异也是存在的，因此不能作为地月系统间三

氧同位素组成存在偏差的证据。
5. 2 月球挥发分损失

月球明显亏损挥发性元素(K、Pb、Bi 等) 也是

一个重要的观测事实，挥发性元素的亏损一般被认

为和大碰撞造成的热事件密切相关，因此月球贫挥

发性元素一直被认为是大碰撞理论的重要支撑。
Salmon 和 Canup(2012)提出了一个两阶段吸积

模型。这一模型中，吸积盘可以分为内吸积盘和外

吸积盘(以洛希极限为界)，第 1 阶段外吸积盘( 超

出洛希极限部分) 的吸积时间较短，会首先吸积形

成一个初始月球，第 2 阶段内吸积盘( 未超出洛希

极限部分)物质在热黏度调节作用及初始月球的引

力共振作用下，会越过洛希极限，继续参与吸积，直

至月球的形成。这一新的吸积模型会将月球的吸

积时间延 长 至 ～ 100 年 左 右 ( 图 8) ( Salmon and
Canup，2012，2014)。

Salmon 和 Canup 一开始用这个模型解释地月

系统同位素组分一致问题。Salmon ＆ Canup 认为外

吸积盘会首先吸积形成一个初始月球，而内吸积盘

(未超出洛希极限部分) 在高温条件下将保持熔融

和部分的气化状态，按照行星-吸积盘平衡理论，内

吸积盘会与原始地球硅酸盐的气体部分会发生混

合，使得内吸积盘与原始地球的地幔之间达到同位

素组份的平衡。此后，在初始月球的引力共振和热

梯度的作用下，内吸积盘的物质会继续参与月球吸

积，直至月球的形成。这会形成内吸积盘物质包裹

外吸积盘物质的状态，由于内吸积盘的物质已经与

地球达到平衡，Salmon 和 Canup 认为这一过程会使

得月球外层物质呈现出与地球一致的同位素组成，

掩盖月球深部的同位素组分信息，如图 9 所示。这

一理论将很容易被月球的深部样品所验证(但目前

并无来自深部的直接样品)，同时这一理论还需要

考虑后期月球岩浆洋事件的广度和深度。总体而

言，这一观点可以部分支持标准碰撞模型，但由于

缺乏其他方面的证据，更接近于一种假设。
Canup 等(2015)用这一模型来解释月球挥发分

的损失，认为挥发分的缺失可能是由于月球形成过

程中优先吸积了贫挥发分的熔融体，此后吸积作用
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图 9 两阶段吸积模型形成的月球示意图

Fig．9 A sketch for the Moon formed
by the two stages accretion model

中断造成。Canup 采用 MAGMA CODE 对这一新的

吸积模型进行了定量化，按照模拟结果，吸积盘同

样由洛希极限分为内吸积盘和外吸积盘，外吸积盘

会很快吸积(不到 1 年)，此后吸积过程停滞了约 20
年的时间，内吸积盘的物质开始继续参与月球的吸

积，由于内吸积盘最初是处于高温熔融状态，因此

这部分熔融体是贫挥发分的，随着吸积盘的冷却，

挥发分开始向熔体凝聚，但这一凝聚过程并没有完

成，在引力的相互作用下，月球脱离了吸积盘，完成

了吸积，这一过程持续时间约 100 年，因此月球最

终缺失了中等以上的挥发性元素。这一过程中，外

吸积盘提供的物质的量占月球总物质的量 40%，内

吸积盘提供了剩余 60%的物质的量。这一吸积模

型意义在于提供了月球挥发分缺失的另一种可能，

并且延长了月球的吸积时间，将但它并不能排除高

温状态下气相挥发性元素逃逸及后期火山作用的

影响。如果这一模型成立，那么在月球深部有一定

可能会有较高的挥发性元素含量(还需取决于外吸

积盘吸积过程及全月的熔融程度)。
两阶段吸积模型对大碰撞理论的影响是正面

的，一方面延长了吸积时间，部分支持了行星-吸积

盘平衡理论(前文已论述)，另一方面如果挥发分损

失的方式成立，那么现在的月球形成理论中，也只

有大碰撞产生的吸积盘可以提供支持这样一种吸

积-中断机制，此外两阶段吸积模型还提供了地月组

分一致的另一种可能。对具体的数值模型而言，两

阶段吸积模型更支持高角动量模型。
5. 3 碰撞体与原始地球的同位素组成

碰撞体 和 原 始 地 球 的 同 位 素 组 分 不 同 ( 如:

Δ 17O)一直以来也是一个基本认识。主要原因有:

①碰撞体来源于太阳系和地球轨道半径不同的位

置，这是由于在地球轨道的 Trojan 点(Trojan 点为星

体轨道 Lagrangian 点中的 2 个稳定点，位于星体轨

道前方和后方 60°的位置)上，基本不可能形成一个

火星大小的碰撞体; ②从太阳系行星形成的角度

看，在距离太阳中心不同轨道上形成的星体，应该

具有完全不同的同位素组成，从现在已知的太阳系

内不同来源的陨石样品来看，它们的三氧同位素(Δ
17O)组成完全不同，如火星 SNC 陨石，灶神星及小

行星带陨石等。所以原始地球和碰撞体必然具有

不同的同位素组成。
最近 Battisti 等(2015)等利用 N-body 方法在模

拟太阳系行星形成过程中得到了新的认识，从统计

学的角度表明了行星和碰撞体具有相同的同位素

组成 并 非 是 一 个 小 概 率 事 件。Battisti 采 用 了

Mercury Code 进行了 40 次模拟，每次模拟的范围为

0. 5Au～4. 5Au，包含了 85 ～ 80 个星胚以及 1000 ～
2000个星子，17O的含量采用地球和火星的含量进

行标准化，每次模拟通过星子与星胚间的碰撞产生

了 3～ 4个行星。Pahlevan 和 Stevenson 也做过类似

的模拟工作(Pahlevan et al．，2011; Pahlevan and Ste-
venson，2007)，他们的结论是碰撞体和行星的同位

素组分一致的概率很低，但 Battisti 认为早期的工作

分辨率不够，他们将计算分辨率提高了十倍，同时

为了保证分辨率，Battisti 在 40 次模拟中仅仅选取

20 次，选取的标准是最后阶段大碰撞的碰撞体和行

星至少都由 50 个粒子构成。
高分辨率模拟结果表明碰撞体和行星的组分

相似的碰撞比例可以达到 20% ～ 40%之间，更具普

遍意义的是，最后阶段的大碰撞事件碰撞体与行星

组分的相似性比其他阶段更高。Battisti 的工作从

统计上解释了地月系统间同位素组成一致的可能，

支持了标准碰撞模型。但 Battisti 的工作仅仅计算

了 Δ 17O，因此仍需进一步解释地月系统间其他同位

素 的 组 成 一 致 问 题 ( 如 28Si， 29Si， 30Si 与
182W / 184W)，此外 Battisti 采用的 Δ 17O偏差标准为

(12±3)×10－6，如果按照新的 Δ 17O偏差标准( －1±
5)×10－6，则 Battisti 的结论需要进行修正。同时由

于这一结果是统计性结论，因此，还需要结合地月

系统的一些特殊的观测事实，而且 Battisti 的二十次

结果 中，γ 的 最 小 值 为 0. 206，与 标 准 模 型 相 差

较大。

6 结论与展望

目前的大碰撞数值模型都不能完全解释地月

系统的独特性质，它们都需要额外的理论来弥补数

值模型的缺陷，标准碰撞模型需要通过行星-吸积盘

平衡理论来平衡地月系统间的元素组成，高自旋地

球碰撞模型和对称地球碰撞模型可以让吸积盘与
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原始地球的组成类似，但它们需要出差共振运动来

去除地月系统多余的角动量，碰撞逃逸模型则需要

二者同时发生。而行星-吸积盘平衡理论与出差共

振理论本身也并不完善，不足以弥补数值模型存在

的缺陷。地月系统间的基本特性对大碰撞数值模

型至关重要，但近年来的新结果和认识尚未对现行

数值模型产生根本性影响。
大碰撞过程中，原始地球接受了大量的能量与

角动量，然而我们现在却无法找到这一事件在地球

上的任何痕迹( 许英奎等，2012)，这需要从更新的

角度和更高的视野去思考这一问题，未来大碰撞数

值模型可能的方向包括: ①发展新的大碰撞相关理

论，如碰撞体由金属铁构成，碰撞后全部进入地核，

或者碰撞体本身具有和地球类似的组成，或者碰撞

体主要由冰构成(可能性很小)等; ②建立新的大碰

撞数值模型，在碰撞参数的变化范围内，可能存在

我们尚未发现的碰撞方式; ③进一步深入研究行

星-吸积盘平衡理论与出差共振理论，证明它们的正

确性，并且在行星演化过程中是一种经常发生的事

件; ④在由原始地球和碰撞体碰撞组成的吸积盘中

的过程中，可能存在一些我们忽视了的物理作用，

影响了现行数值模型的结果。
在研究大碰撞数值模型时，还需要关注地月系

统间的一些约束条件 还 具 有 不 确 定 性 ( Sekine et
al．，2011，2014; Sekine and Genda，2012)。①月球

的一些全月组份是不确定的; ②月球的年龄不确

定，虽然月球形成晚于太阳系形成后至少 30Ma，但

到底晚多久仍有争议; ③一般认为月球经历过全月

范围的岩浆洋，但一些月球的斜长石表明岩浆洋的

范围可能是局部的; ④虽然月球贫挥发分，但挥发

分丢失的原因并不确定，可能是由于大碰撞事件，

也可能是由于月球形成早期的火山作用，或者是由

于月球的不完全吸积。这些不确定因素有可能会

从根本上改变对月球起源问题的认识。
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Appendix ( 参数说明) :

γ ～碰撞体与系统总质量比例，γ = Mi /(Mi + Mt) ;

vesc ～地球逃逸速度，值为11. 2k m /s;
vimp ～碰撞速度;

vi ～碰撞体速度;

mi ～碰撞体质量;

mt ～碰撞目标(行星)质量;

b ～碰撞尺度参数( b = sin ξ ，当 ξ = 90° 时，b = 1);

ξ ～碰撞角度;

L ～碰撞后行星-吸积盘系统总角动量;

LEM ～地月系统现今角动量;

MD ～碰撞后吸积盘质量;

M" ～地球质量;

ML ～月球质量;

δfT ～碰撞后行星与吸积盘的组份差异，百分制;

ＲE ～地球半径;

T ～地球自转周期;

Q ～潮汐作用能量耗散参数。
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