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Аннотация. Найдено распределение температуры в верхней мантии под континентом и в нижней мантии. В конти-

нентальной литосфере решение получено в приближении кондуктивного теплообмена с внутренними источниками  

тепла в коровом слое. Профили температуры по толщине верхней и нижней мантии получены с использованием резуль-

татов экспериментального и теоретического моделирования свободноконвективного теплообмена в горизонтальном 

слое вязкой жидкости, нагреваемом снизу и охлаждаемом сверху. 
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Abstract. To study the structure and composition of the upper mantle as well as to determine its physical properties, it is  

necessary to know the temperature distribution in it. In studies of the temperature field during the subduction, it is necessary  

to know the temperature boundary conditions in the upper mantle at the continental limb of the subduction zone. To find the 

temperature distribution in the upper mantle, it is necessary to know the temperature conditions at the upper – lower mantle 

boundary. These conditions can result from the analysis of heat transfer in the lower mantle. 

The temperature distribution in the continental lithosphere is obtained in the approximation of conductive heat transfer with internal 

heat sources in the crustal layer. The distribution of radioactive heat release through the thickness of the crustal layer is approximated by 

an exponential law. The temperature distribution through the thickness of the continent away from the subduction zone is compared 

with the temperature conditions of Northern Lesotho lherzolites. The latter agree closely with the calculated temperature profile. 

A three-layered structure of the upper mantle in the continental limb of the subduction zone is considered. The upper layer is 

represented by the continental lithosphere. The asthenospheric layer underlies the lithosphere extending to a depth of 410 km. 

The layer C is below the asthenosphere. Such a three-layer structure is obtained on the basis of the density and seismic velocity 

distribution in the Earth's mantle (PREM). The lithospheric mantle is highly viscous, its kinematic viscosity is л  108–1019 m2/s. 

The kinematic viscosity of the asthenospheric layer (а  1014 m2/s) was estimated earlier on the basis of our experimental and 

theoretical modeling. In the present paper the kinematic viscosity of layer C (С  4  1015 m2/s) is estimated. The analysis of 

heat transfer in the lithosphere is carried out in the approximation of conductive heat transfer (the kinematic viscosity is л  ). 

The analysis of heat transfer in the asthenosphere and the layer C is performed in the approximation of free-convective heat 
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transfer. The asthenospheric layer and the layer C are separated by the "olivine–wadsleyite" phase transition. The temperature 

distribution in the asthenospheric layer and the layer C is obtained on the basis of experimental data on convective heat transfer 

in the horizontal liquid layer heated from below and cooled from above. The temperature distribution in the lower mantle was 

based on the results of experimental modeling of free-convection flows in the horizontal layer heated from below for the  

Rayleigh number Ra = 106–107 i.e., for turbulent regime of free convection. 

Keywords: continental lithosphere, asthenosphere, lower mantle, experimental and theoretical modeling, free-convective 

flows, horizontal liquid layer, temperature distribution 
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Введение 

 

Для исследования строения и состава верхней 

мантии, определения ее физических свойств необхо-

димо знать распределение температуры в ней [Доб-

рецов и др., 2001; Turcotte, Schubert, 2002]. В иссле-

дованиях [Anderson, 1980; Cammarano et al., 2003; 

Кусков, Кронрод, 2006; Röhm et al., 2000] профиль 

температуры в верхней мантии под континентом 

определен на основе сейсмических данных с учетом 

различных моделей ее состава. Построены конти-

нентальные геотермы, согласующиеся с оценками  

P-T-условий для ксенолитов в кимберлитах [Jeanloz, 

Morris, 1986; McKenzie et al., 2005]. В [Turcotte, 

Schubert, 2002] геотерма получена, исходя из реше-

ния задачи о стационарной теплопроводности, и для 

экспоненциального закона убывания радиогенного 

тепловыделения в континентальной коре с глубиной. 

Континентальные геотермы рассчитываются для 

различных тепловых потоков на поверхности и для 

случая нестационарной теплопроводности [Jaupart, 

Mareschal, 2007]. 

В наших работах [Добрецов и др., 2001; Кирдяш-

кин, Кирдяшкин, 2013, 2014] и в настоящей статье 

конвектирующая верхняя мантия рассматривается как 

двухслойная, представленная астеносферой и слоем С 

(переходной зоной мантии). В континентальной об-

ласти над ними залегает континентальная литосфера. 

Двухслойная структура верхней мантии следует из 

распределения скорости сейсмических волн (vp, vs) и 

плотности в модели PREM [Anderson, 2007; Dziewon-

ski, Anderson, 1981; Жарков, 1983; Hofmeister, 2019]. 

В настоящей статье сначала представлено распреде-

ление температуры в континентальной литосфере  

в приближении высоковязкой жидкости и в условиях 

кондуктивного теплопереноса. Затем получено рас-

пределение температуры в астеносфере и слое С на 

основе экспериментального и теоретического моде-

лирования свободноконвективных течений в гори-

зонтальном слое вязкой жидкости, подогреваемом 

снизу и охлаждаемом сверху. Найдено распределе-

ние температуры по толщине нижней мантии также 

в условиях свободной конвекции в модели горизон-

тального слоя вязкой жидкости, подогреваемого 

снизу, с учетом влияния сферичности в пограничных 

слоях на кровле и подошве нижней мантии. 

 

Распределение температуры  

в континентальной литосфере 

 

Рассмотрим вначале теплообмен в континенталь-

ной литосфере (рис. 1). Анализ теплообмена в лито-

сфере будем проводить в приближении кондуктив-

ного теплообмена. Распределение радиоактивного 

тепловыделения по толщине корового слоя можно 

аппроксимировать экспоненциальным законом  
0p/

п

x x
Q Q e


 , 

где Qп – среднее значение интенсивности генерации 

радиоактивного тепла в приповерхностных породах 

региона, x – глубина, x0р – характерный масштаб 

убывания радиогенного тепловыделения с глубиной 

[Добрецов и др., 2001]. В этом случае профиль 

сверхадиабатической температуры по толщине кон-

тинента описывается уравнением 

 Tca = qвмx/к + (Qпx0р
2/к)[1 – 0р/x x

e


] + Tп,  (1) 

где qвм – удельный тепловой поток из мантии к кон-

тиненту, к – коэффициент теплопроводности, Tп – 

температура на поверхности Земли [Добрецов и др., 

2001; Turcotte, Schubert, 2002]. 

В области x < 200 км адиабатический градиент 

температуры (∂T/∂x)aд = 0,75 °C/км, а в области 

200 < x < 500 км, (∂T/∂x)aд = 0,56 °C/км [Жарков, 1983]. 

Распределение температуры по толщине континента 

вычисляется с учетом сверхадиабатической темпе-

ратуры: 

 T = Tca + (∂T/∂x)aдx.  (2) 

Профиль температуры по толщине континента вда-

ли от зоны субдукции будем находить при средних зна-

чениях параметров для континента: qп = 0,052 Вт/м2 – 

удельный тепловой поток на поверхности Земли, 

Qп = 1,82  10–6 Вт/м3, x0р = 2,2  104 м, к = 3 Вт/м ∙ °C, 

Tп = 0, толщина литосферы lк = 2,5  105 м. При этих 

параметрах qвм = qп + Qnx0р, т.е. qвм = 0,012 Вт/м2. 
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Рис. 1. Схема свободноконвективных течений в верхней мантии под континентом 

Подошва континентальной литосферы расположена на глубине 250 км. Под континентальной литосферой толщи-

ной lк залегает астеносферный слой толщиной la, под которым находится слой С (переходная зона мантии) толщи-

ной lС. Свободноконвективные течения в астеносфере и слое С показаны в соответствии с данными лабораторного 

моделирования в горизонтальном слое вязкой жидкости, подогреваемом снизу и охлаждаемом сверху [Добрецов и 

др., 2001; Кирдяшкин, 1989; Кирдяшкин и др., 2006]. Вблизи границ слоев формируются конвективные валики, 

направление течения в которых перпендикулярно к направлению течения в крупномасштабных ячейках, изобра-

женных на рисунке. lвс – высота конвективных валиков вблизи границ слоев, T0 – схематически изображенный 

профиль температуры в литосфере и верхней мантии 
 

Fig. 1. Diagram of free-convection flows in the upper mantle beneath the continent  

The base of the continental lithosphere is located at a depth of 250 km. The lithosphere thickness is lк. The asthenospheric 

layer of thickness la lies below the continental lithosphere. The layer C (mantle transition zone) with thickness lC lies below 

the asthenosphere. Free-convection flows in the asthenosphere and layer C are shown in accordance with laboratory modeling 

data for a horizontal layer of a viscous liquid heated from below and cooled from above [Dobretsov et al., 2001; Kirdyash-

kin, 1989; Kirdyashkin et al., 2006]. Convection rolls are formed at the boundaries of the layers. The roll flow direction is 

perpendicular to the flow direction in the large-scale cells shown in the figure. lвс is the height of the convective rolls at the 

layer boundary, T0 is the schematically depicted temperature profile in the lithosphere and upper mantle 
 

 

Рис. 2. Распределение температуры в верхней мантии под континентом 
1 – профиль температуры в верхней мантии, построенный на основании закономерностей свободноконвективного теплообмена 

в горизонтальном слое, подогреваемом снизу; 2 – условия формирования лерцолитов Северного Лесото [Сурков, 2003]; 3 – кривая 

плавления перидотита KLB-1 [Herzberg, Zhang, 1996]; 4 – кривая плавления вещества верхней мантии согласно расчетам 

[Walzer et al., 2004]; 5 – температура плавления сухого и водосодержащего базальта согласно экспериментальным исследованиям 

[Perchuk, Kushiro, 1985]; 6 – распределение адиабатической температуры, 7 - кривая плавления базальта [Yasuda et al., 1994] 

 

Fig. 2. The temperature distribution in the upper mantle beneath the continent 
1 – temperature profile in the upper mantle constructed on the basis of regularities of free-convective heat transfer in a horizontal layer 

heated from below; 2 – conditions of formation of the Northern Lesotho lherzolites [Surkov, 2003]; 3 – melting curve of peridotite 

KLB-1 [Herzberg, Zhang, 1996]; 4 – the melting curve of the upper mantle according to calculations [Walzer et al., 2004]; 5 – melting 

point of dry and hydrous basalt according to experimental studies [Perchuk, Kushiro, 1985]; 6 – adiabatic temperature distribution, 7 – 

melting curve of basalt [Yasuda et al., 1994] 
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Профиль температуры, вычисленный по соотно-

шениям (1) и (2) до глубины x0 = 250 км, представ-

лен на рис. 2 (профиль 1). На этом же рисунке пред-

ставлены температурные условия формирования 

лерцолитов Северного Лесото (2) [Сурков, 2003]. 

Они согласуются с вычисленным профилем темпе-

ратуры. Температура на подошве континента (при 

lк = 2,5  105 м) равна Tк = 1 472 °C. 

 

Распределение температуры в астеносфере  

и слое С под континентом 

 

При исследовании поля температуры в процессе 

развития субдукции необходимо знать температур-

ные граничные условия в верхней мантии на конти-

нентальном крыле субдукционной зоны. Для нахож-

дения распределения температуры в верхней мантии 

необходимо знать температурные условия на границе 

верхняя–нижняя мантия, которые могут быть оцене-

ны при исследовании теплообмена в нижней мантии. 

Рассмотрим теплообмен в верхней мантии под 

континентом. Структура мантии в континентальной 

области (применительно к субдукции – на континен-

тальном крыле зоны субдукции на значительном 

удалении от желоба), как и под океанами, – много-

слойна. Верхний слой в океанической области – оке-

аническая литосфера, под ним залегает астеносфер-

ный слой до глубины 410 км. Нижний слой верхней 

мантии – слой С. Астеносфера отделена от слоя С 

границей фазового перехода оливин–вадслеит. В кон-

тинентальной области верхний слой представлен 

континентальной литосферой, затем следуют асте-

носферный слой до глубины 410 км и далее слой С 

(см. рис. 1).  

Такая многослойная структура получена на осно-

ве распределения плотности в мантии Земли, кото-

рая найдена по измерениям скорости сейсмических 

волн [Жарков, 1983]. Таким образом, мантия устой-

чиво стратифицирована по плотности, т.е., плот-

ность возрастает с глубиной. Литосферная мантия – 

высоковязкая, ее кинематическая вязкость л  1018–

1019 м2/с [Добрецов и др., 2001; Strehlau, Meissner, 

1987]. Астеносферный слой относительно литосфе-

ры низковязкий (а  1014 м2/с) [Кирдяшкин и др., 

2006], как и слой С (С  4  1015 м2/с; см. ниже). 

Анализ теплообмена в астеносфере и слое С будем 

проводить в приближении свободноконвективного 

теплообмена.  

Как указано ранее, астеносферный слой и слой С 

разделены по границе фазового перехода оливин–

вадслеит, расположенной на глубине 410 км. Пре-

вращение оливина в вадслеит сопровождается скач-

ком плотности Δ/ = 0,07, наклон кривой фазового 

равновесия составляет  = dP/dT = 3  106 Па/°C, где 

P – давление, T – температура [Bina, Helffrich, 1994; 

Schubert et al., 2001]. Безразмерная величина   = 

= γΔT/ρgl, где ΔT – перепад температуры в слое, ρ – 

плотность, g – ускорение силы тяжести, l – толщина 

слоя. Для γ = 3  106 Па/°C, ΔT = 200 °C, ρ = 3 700 кг/м3 

и l = 410 км находим   = 0,04. Для границы 670 км 

для абсолютной величины γ, равной 1  106 Па/°C 

[Faccenda, Dal Zilio, 2017], скачка плотности  

Δρ/ρ  0,09 [Трубицын и др., 2008], ΔT = 400 °C, 

 = 4 100 кг/м3 и l = 670 км получаем   = 0,015 и 

величину плотностного отношения Rρ = Δ/βΔT = 7,5, 

где β = 3  10–5°С–1 – коэффициент теплового объем-

ного расширения.  

Согласно численным решениям [Трубицын и др., 

2008], при   = 0,015–0,04 число Нуссельта Nu = ql/ΔTλ 

возрастает на несколько процентов по сравнению  

с числом Нуссельта для   = 0. Средняя скорость 

восходящего конвективного течения при наличии 

фазового перехода возрастает не более чем на 10 % 

от скорости при   = 0. Решения получены при оди-

наковом значении кинематической вязкости  выше 

и ниже фазовой границы. Таким образом, влиянием 

фазового перехода на тепло- и массообмен можно 

пренебречь. 

Оценим вязкость в слое C. Ее можно определить, 

анализируя теплообмен в слое C под океаном. В ста-

тьях [Кирдяшкин и др., 2006, Кирдяшкин, Кирдяшкин, 

2008] было представлено лабораторное и теоретиче-

ское моделирование свободноконвективных течений 

в астеносфере под океаном. Теплофизическая мо-

дель астеносферы представляет собой слой, подо-

греваемый в области оси срединно-океанического 

хребта (СОХ) и охлаждаемый сверху (на границе 

литосфера–астеносфера); нижняя граница слоя адиа-

батическая [Кирдяшкин, Кирдяшкин, 2008]. На ос-

нове экспериментальных и теоретических исследо-

ваний в горизонтальном слое в условиях свободной 

конвекции при подводе тепла у одного из торцов и 

охлаждении сверху (нижняя граница адиабатиче-

ская) установлена зависимость коэффициента кине-

матической вязкости от параметров астеносферного 

слоя [Кирдяшкин и др., 2006]: 

 

2 3

max

1

ν
8

T lg

a Q

     
    

  
, (3) 

где ΔTmax = Tmax – Tкр, Tmax –максимальная темпера-

тура в подъемном потоке у кровли астеносферного 

слоя, Tкр – температура охлаждаемой кровли, l – 

толщина слоя, Q0 – количество тепла, подводимого 

подъемным потоком в области оси срединно-

океанического хребта (СОХ) на 1 погонный метр 

вдоль нее, a – коэффициент температуропроводно-
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сти. В работе [Кирдяшкин и др., 2006] показано, что 

количество тепла, подводимого на оси СОХ, –

Q0 = qокX0, где qок – средний удельный тепловой по-

ток от океанического дна, X0 – горизонтальный раз-

мер астеносферного слоя (X0/l >> 1). Согласно [Кир-

дяшкин и др., 2006], для астеносферного слоя 

а = 1014 м2/с. 

В слое C граничные условия следующие: охла-

ждение сбоку (в зоне субдукции) и нагрев слоя на 

границе верхняя–нижняя мантия, расположенной на 

глубине 670 км; верхняя граница адиабатическая. 

Таким образом, задача о теплообмене в слое С сво-

дится к задаче о теплообмене при свободной кон-

векции в астеносфере. В этом случае соотношение (3) 

справедливо для слоя C, где ΔTmax = T2 – Tmin, T2 – 

температура на границе верхняя–нижняя мантия и 

Tmin – минимальная температура в опускном потоке 

в зоне субдукции, Q2 = q2X0 [Вт/м] – количество теп-

ла, отводящегося опускным субдукционным потоком. 

Принимаем значения параметров: β = (2–5)  10–5°C–1, 

 = 3,5–4 Вт/м ∙ °C, ρ = 3 900 кг/м3, a = /c = (7,5– 

–8,5)  10–7 м2/с, q2 = 0,06 Вт/м2, X0 = 3  106 м, 

ΔTmax = 850 °C [Кирдяшкин и др., 2006; Кирдяшкин, 

Кирдяшкин, 2008]. Тогда из соотношения (3) полу-

чаем кинематическую вязкость слоя C: С = (2,1–

6,0)  1015 м2/с. Таким образом, кинематическая вяз-

кость слоя C в 21–60 раз больше, чем вязкость асте-

носферы. 

В условиях свободной конвекции в горизонталь-

ном слое, подогреваемом снизу и охлаждаемом 

сверху, при различии в вязкостях двух слоев более 

чем на порядок эффект проницаемости фазовой гра-

ницы снижается по сравнению со случаем, когда 

слои имеют одинаковую вязкость. Поэтому рассмат-

риваем слой C и астеносферный слой как слои, раз-

деленные границей фазового перехода. 

Вдали от области контакта субдуцирующей пли-

ты с континентальным крылом теплообмен в астено-

сфере под континентом и в слое C происходит в усло-

виях свободной конвекции, и моделью астеносфер-

ного слоя и слоя С служит горизонтальный слой вяз-

кой жидкости, подогреваемый снизу и охлаждаемый 

сверху [Добрецов и др., 2001; Кирдяшкин, Кирдяш-

кин, 2008]. При числах Рэлея Ra = βgΔTl3/a > 105 

закон теплообмена в горизонтальном слое, подогре-

ваемом снизу и охлаждаемом сверху, согласно экс-

периментам [Добрецов и др., 2001]: 

 Nu = 0,1Ra1/3. (4) 

где Nu = qвмl/ΔT – критерий Нуссельта (безразмер-

ный коэффициент теплообмена), qвм – удельный 

тепловой поток в верхней мантии (в астеносфере и 

слое С), l – толщина слоя, ΔT – перепад температуры 

между горизонтальными границами слоя, β – коэф-

фициент объемного теплового расширения, 

a = λ/c – коэффициент температуропроводности, c – 

теплоемкость. Из соотношения (4) следует, что 

удельный тепловой поток через слой не зависит от 

толщины слоя: q = 0,1ΔT4/3(βg/a)1/3. 

Дальнейший анализ показал, что в слое астено-

сферы Raa = 5,2  105 и в слое C RaC = 4,7  105, т.е. 

Ra > 105. Сверхадиабатический перепад температу-

ры в астеносфере и слое С, согласно (4), определяет-

ся из соотношения 

 ΔT = (10q/)3/4(a/βg)1/4. (5) 

Тепловой поток на границе фазового перехода 

410 км 

 q410 = qвм[RЗ/(RЗ – 410)]2, (6) 

где RЗ = 6 370 км – радиус Земли. Из соотноше-

ния (6) для полученного выше теплового потока и 

qвм = 0,012 Вт/м2 находим q410 = 0,0137Вт/м2. 

При значениях параметров для астеносферы под 

континентом:  = 3,8 Вт/м ∙ °C, c = 1 200 Дж/кг∙°C, 

 = 3,2  103 кг/м3,  = 3  10–5 °C–1, a = 9,9  10–7 м2/с, 

а = 1014 м2/с [Добрецов и др., 2001], q = q410 = 

= 0,0137 Вт/м2, – из соотношения (5) определяем 

сверхадиабатический перепад температуры в астено-

сферном слое: ΔTа = 63 °C. Для слоя C при указанных 

параметрах и С = 3,8  1015 м2/с, q = 0,0137Вт/м2 из 

соотношения (5) следует, что сверхадиабатический 

перепад температуры в нем ΔTС = 156,5 °C. 

Температура на границе астеносферы и слоя C  

Ta-C = Tк + ΔTа + (T/x)aдla. При значениях Tк = 1 472 °C, 

ΔTа = 63 °C, (T/x)aд = 0,56 °C/км, la = 170 км полу-

чаем Ta-С = 1 630 °C. Температура на подошве слоя C 

(на границе верхняя–нижняя мантия) T2 = Ta-С + ΔTС + 

+ (T/x)aдlС, и при lС = 250 км получаем T2 = 1 932 °C. 

Среднее значение перепада температуры в тепло-

вом пограничном слое на нагреваемой горизонталь-

ной пластине составляет ΔTпс = 0,5ΔT, где ΔT – пере-

пад температуры между нагреваемой и охлаждаемой 

ограничивающими поверхностями горизонтального 

слоя; перепад температуры в кондуктивном подслое 

теплового пограничного слоя [Добрецов и др., 2001; 

Кутателадзе и др., 1972] 

 ΔTкп = 0,7ΔTпс = 0,35ΔT. (7) 

Тепловой поток можно определить из соотноше-

ния 

 q = ΔTкп/кп, (8) 

где кп – толщина кондуктивного подслоя, примы-

кающего непосредственно к нагреваемой поверхно-

сти. Таким образом, в области кондуктивного под-

слоя температура изменяется по линейному закону. 

Из соотношений (5), (7), (8) определим толщину кп: 

 кп = 3,5(aν/βgΔTкп)1/3. (9) 

Эксперименты показывают, что вблизи поверх-

ности теплообмена в горизонтальном слое, подогре-

ваемом снизу и охлаждаемом сверху, при числах 

Рэлея Ra > 5 × 106 существуют пристенные валиковые 
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течения [Добрецов и др., 2001]. Пристенный валико-

вый слой возникает вследствие неустойчивой стра-

тификации в пограничном слое. Число Рэлея, вы-

численное по высоте валикового слоя lвс (см. рис. 1) 

и перепаду температуры в нем ΔTвс, Raвс = 

= gΔTвсlвс
3/a = (1,5–2) × 104. Толщина валикового 

слоя 

 lвс = (Raвсaν/βgΔTвс)1/3, (10) 

где ΔTвс ≈ ΔTпс. При числах Ra > 5 × 106 толщина 

теплового пограничного слоя пс ≈ lвс [Добрецов и 

др., 2001]. 

Для построения профиля температуры в верхней 

мантии были использованы определенные выше 

значения перепадов температуры ΔT в астеносфере и 

слое С, температуры границы астеносферы и слоя С 

и границы верхней и нижней мантии. Кроме того,  

с использованием вышеприведенных соотношений 

были вычислены перепады ΔTпс, ΔTкп, а также тол-

щины кп, пс для пограничных слоев на границах 

астеносферы и слоя С. Таким образом, на основании 

экспериментально определенных закономерностей 

свободно-конвективного теплообмена в горизон-

тальном слое, подогреваемом снизу и охлаждаемом 

сверху, изложенных выше, построен профиль тем-

пературы по толщине астеносферного слоя и слоя C 

до глубины 670 км (см. рис. 2, профиль 1).  

 

Распределение температуры в нижней мантии 

 

При определении профиля температуры под кон-

тинентом (вдали от зоны субдукции) температура  

на границе верхняя–нижняя мантия T2 = 1 916 °C 

(см. рис. 2). Оценим температуру T2, используя за-

кономерности свободноконвективного теплообмена 

в нижней мантии. Будем рассматривать нижнюю 

мантию как сферическую прослойку, подогревае-

мую снизу на глубине x = 2 880 км и охлаждаемую 

сверху на глубине x = 670 км. Среднее значение теп-

лового потока для континентальных регионов 

qк = 0,0565 Вт/м2 и для океанов qок = 0,0782 Вт/м2 

[Жарков, 1983]. Вследствие изолирующего влияния 

субдуцирующей плиты, уходящей под континен-

тальное крыло субдукционной зоны, тепловой поток 

qнм, направленный из нижней мантии вверх, к гра-

нице 670 км, может быть значительно выше, чем 

тепловой поток от границы 670 км к континенталь-

ной литосфере. В первом приближении в качестве 

среднего значения теплового потока qнм принимаем 

средний тепловой поток на земной поверхности:  

qнм = 2/3qок + 1/3qк = 0,071 Вт/м2. С увеличением 

глубины (уменьшением радиуса) удельный тепловой 

поток возрастает согласно соотношению (6). Из него 

следует, что при qнм = 0,071 Вт/м2 тепловой поток  

на кровле нижней мантии (на границе 670 км) 

q2 = 0,089 Вт/м2, а на подошве нижней мантии (на 

границе 2 880 км) q1 = 0,236 Вт/м2. 

Число Рэлея для нижней мантии Ra = 106–107,  

и свободноконвективные течения в ней существуют 

в турбулентном режиме [Добрецов и др., 2001]. В этом 

случае, согласно соотношению (4), интенсивность 

теплообмена у кровли и подошвы нижней мантии не 

зависит от ее толщины. Как указано в предыдущем 

разделе, толщина теплового пограничного слоя на 

поверхности теплообмена (кровле и подошве ниж-

ней мантии) соизмерима с толщиной пристенного 

валикового слоя. Среднее значение сверхадиабати-

ческой температуры постоянное в области вне по-

граничных слоев, согласно экспериментальным дан-

ным [Добрецов и др., 2001]. 

Как будет показано ниже, толщина пристенного 

валикового слоя у кровли (lвс1) и подошвы (lвс2) ниж-

ней мантии много меньше, чем толщина нижней 

мантии lнм = 2 210 км. Для нижней мантии, рассмат-

риваемой как сферический слой радиусом rнм, отно-

шение lвс/rнм << 1. В том случае, когда lвс/rс << 1 (rс – 

средний радиус сферического слоя), влиянием цен-

тральной симметрии в пограничном слое можно 

пренебречь и рассматривать пограничный слой в при-

ближении плоского горизонтального слоя. В этом 

случае у кровли нижней мантии будем рассматри-

вать задачу об охлаждении большого объема жидко-

сти горизонтальной поверхностью, а у подошвы – 

задачу о подводе тепла от горизонтальной поверхно-

сти к большому объему жидкости. Для этого случая 

закон теплообмена от горизонтальной поверхности 

имеет вид: Nu = 0,18Ra1/3 [Леонтьев, Кирдяшкин, 

1965], – и удельный тепловой поток не зависит от 

линейного размера: 

 q = 0,18ΔTпс
4/3(βg/a)1/3, (11) 

где ΔTпс– перепад температуры в тепловом погра-

ничном слое (по толщине lвс). 

При известном значении q можно определить пе-

репад температуры в пограничном слое с использо-

ванием соотношения (5): 

 ΔTпc = (q/0,18)3/4(a/g)1/4. (12) 

Сверхадиабатический перепад температуры в ниж-

ней мантии будет 

 ΔTнм = ΔTпс1 + ΔTпс2, (13) 

где ΔTпс1 – перепад температуры в пограничном слое 

у подошвы, ΔTпс2 – у кровли нижней мантии. Толщи-

ну кондуктивного подслоя определяем из соотноше-

ния (9) и толщину всего пограничного слоя – из (10). 

В работе [Walzer et al., 2004] представлены чис-

ленные расчеты температуры плавления на основа-

нии предположения Ф. Линдемана [Lindemann, 1910] 

о том, что плавление происходит тогда, когда коле-

бания атомов превосходят определенный порог, за-

висящий от кристаллической решетки. Оценки тем-
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пературы плавления в нижней мантии показали, что 

при изменении плотности с глубиной согласно мо-

дели PREM [Жарков, 1983; Anderson, 2007] темпера-

тура плавления мантии на границе ядро–мантия со-

ставляет Tплс = 3 450 °C, что согласуется с оценками 

[Walzer et al., 2004], градиент температуры плавле-

ния нижней мантии (T/x)плс = 0,5 °C/км. Градиент 

температуры плавления больше, чем адиабатический 

градиент температуры в мантии, средняя величина 

которого для нижней мантии (T/x)ад = 0,28 °C/км 

[Жарков, 1983], а по [Katsura et al., 2010] – 0,33 °C/км. 

Согласно исследованиям устойчивого существо-

вания термохимического плюма [Добрецов и др., 

2005], разность температуры плавления «сухой» 

окружающей мантии и температуры границы ядро–

мантия Tплс – T1 ≈ 30 – 60°C. Поэтому принимаем тем-

пературу границы ядро–мантия равной T1 = 3 400 °C. 

Принимаем следующие значения параметров в по-

граничном слое на кровле нижней мантии: 

2 = 3  10–5 °C, 2 = 4 400 кг/м3, 2 = 8 × 1015 м2/с, 

2 = 10 Вт/м × °C, c2 = 1,2  103 Дж/кг ∙ °C, a2 = 2/c2 = 

= 1,89 × 10–6 м2/с [Добрецов и др., 2001; Кирдяшкин 

и др., 2009]. Тогда согласно соотношениям (7) и (12) 

для пограничного слоя на границе верхняя–нижняя 

мантия для q2 = 0,0886 Вт/м2 получаем перепады 

температуры ΔTпс2 = 280 °C, ΔTкп2 = 196 °C. В соот-

ветствии с указанными выше оценками для числа 

Рэлея принимаем Raпс2 = 2 × 104, и из соотноше-

ния (10) определяем толщину пограничного слоя 

δпс2 = 154 км. Используя соотношение (9), находим 

толщину кондуктивного подслоя δкп2 = 22 км. 

Для пограничного слоя у подошвы нижней мантии 

принимаем значения: 1 = 3 × 10–5 °C, 1 = 5 000 кг/м3, 

1 = 8  1015 м2/с, 1 = 10 Вт/м ∙ °C, c1 = 1,2 × 103 Дж/кг ∙ °C, 

а1 = 1,667 × 10–6 м2/с, Raпс1 = 2  104 [Добрецов и др., 

2001; Кирдяшкин и др., 2009]. Тогда, используя вы-

шеуказанные соотношения, для q1 = 0,2364 Вт/м2 

получаем ΔTпс1 = 566 °C, ΔTкп1 = 396 °C, δпс1 = 117 км 

и δкп1 = 17 км. Толщина валиковых слоев у кровли  

и подошвы нижней мантии lвс1  δпс1 и lвс2  δпс2  

(см. предыдущий раздел), и, следовательно, много 

меньше толщины нижней мантии.  

Из соотношения (13) определяем сверхадиабати-

ческий перепад ΔTнм = 846 °C. Температура на кров-

ле нижней мантии  

 T2 = T1 – ΔTнм – (T/x)адlнм. (14) 

При значении адиабатического градиента темпе-

ратуры для нижней мантии (T/x)ад = 0,28 °C/км  

и lнм = 2 210 км, согласно соотношению (14), 

T2 = 1 935 °C. Это значение соответствует значению 

T2, определенному выше с использованием профиля 

температуры в области континентального крыла  

зоны субдукции. В результате вычислений харак-

терных температур и перепадов температуры по-

строено распределение температуры в нижней ман-

тии (рис. 3).  
 

 

Рис. 3. Профили температуры в нижней мантии 
1 – адиабатическая температура, 2 – распределение средней температуры по толщине нижней мантии, 3 – кривая плавления 

нижней мантии по расчетам [Walzer et al., 2004], 4 – температура плавления базальта на границе верхней и нижней мантии  

(T4 = 2 200 °C) [Yasuda et al., 1994], Tв, Tн – температуры восходящего и нисходящего потоков нижнемантийной ячейки соот-

ветственно 
 

Fig. 3. Temperature profiles in the lower mantle 
1 – adiabatic temperature, 2 – distribution of average temperature over the thickness of the lower mantle, 3-melting curve of the lower 

mantle according to calculations [Walzer et al., 2004], 4 – melting point of basalt at the boundary of the upper and lower mantle  

(T4 = 2200 °C) [Yasuda et al., 1994], Tв, Tн is the temperature of the ascending and descending flows of the lower-mantle cell, respectively 
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Заключение 

 

Для исследования строения и состава верхней 

мантии, определения ее физических свойств необхо-

димо знать распределение температуры в ней. Для 

изучения процессов теплообмена в зоне субдукции 

необходимо знание распределения температуры вда-

ли от субдукционной зоны, т.е. необходимо знать 

граничные условия. Поэтому прежде всего найдено 

распределение температуры в континентальной ли-

тосфере и верхней мантии под континентом и на 

границе верхняя–нижняя мантия. В континентальной 

литосфере профиль температуры получен в прибли-

жении кондуктивного теплообмена с внутренними 

источниками радиоактивного тепла в коровом слое. 

Распределение температуры по толщине континента 

согласуется с условиями формирования лерцолитов 

Северного Лесото.  

Профили температуры по толщине верхней и 

нижней мантии получены на основе эксперименталь-

ных и теоретических закономерностей свободнокон-

вективного теплообмена в горизонтальном слое, по-

догреваемом снизу и охлаждаемом сверху. Распреде-

ление температуры в нижней мантии найдено при 

числах Рэлея Ra = 106–107, характерных для турбу-

лентной свободной конвекции в горизонтальном слое. 
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