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Зпдно 3i спостереженнями, на Земл1 функцюнуе глобальна (плитова) тектош- 
ка, найхарактершшими ознаками яко! е спрединг океанського дна у серединно- 
океанiчниx хребтах i субдукщя у глибоководних жолобах. Наявнiсть цих процеыв 
засвЦчуе iснування мантiйних течiй. Однак побудувати послЦовну кiлькiсну тео- 
ргю мантiйноi конвекцп, залишаючись у рамках плитово! тектонiки, неможливо, 
тому що неможливо вiдповiсти на питання, де "закшчуеться" тектонiчна плита. З 
математично! точки зору, труднiстю глобально! тектошки е вiдсутнiсть граничних 
i початкових умов, використання яких дало би змогу розглядати задачу про еволю- 
щю деяко! видыено! частини планети (наприклад, верхньо! мантГ!). Тому для отри- 
мання фГзично обтрунтовано! вГдповГдГ на питання про причини i джерела енергГ! 
мантГйних рухГв слГд розглядати еволюцГю планети як едине щле. Така постановка 
задачГ i веде до глобально! геодинамГки. На вГдмГну вГд глобально! тектонГки, яка, 
фактично, Кноруе iснування ядра Землф для глобально! геодинамки рiдке зовшшне 
i тверде внутрiшне ядра, а також процеси на межi мГж ними i на межi мГж ядром 
i мантiею, що ргшуче впливають на мантiйну динамiку, е основ ними об'ектами до- 
сл1дження. У  цьому огляд розглянуто лише проблему глобального теплового балан
су Земль Вже у найближчi роки за результатами нейтринного експерименту буде 
надшно оцшено повну потужность радiогенного тепловидыення в Землi й оцiнено 
потгк тепла з ядра в манию. Вже одне це суттево звузить ви6Гр  моделей, що опи- 
сують процеси в ядрь Уточнення температури на межi внутрГшнього i зовшшнього 
ядер i характеру перемiшування у зовшшньому ядрГ дасть змогу зменшити невизна- 
ченiсть температури на нижнш межi мант!! i сформулювати крайову задачу дина
мки мантiйних течш. Тим самим буде перекинуто мют вгд глобально! геодинамiки 
до глобально! тектошки i поставлено на мщну ф Гзичну основу уявлення останньо!.

Ключов1 слова: глобальна тектоника, глобальна геодинамка, тепловий баланс 
Землi, геонейтрино, тепловий потгк на межi ядро— мания.

. .. геологи пришли к пониманию того , что реальный 
предмет их исследований —  сама Земля, а их любимые 
объекты исследования, будь-то базальты, землетрясения 
или Тибетское плато (к примеру) —  только инструменты 
познания Земли как единого целого.

Клод Ж. Аллегр. Предисловие к монографии 
А. Николаса "Срединно-океанические хребты"

Введение. Ц ель настоящей работы —  
проследить направление развития геофи
зической науки в начале XXI в. Глобальная 
тектоника подарила геофизике огромное

количество идей, которые вызвали очень 
быстрый прогресс сейсмологии, гравимет
рии, магнитометрии и палеомагнетизма, 
лабораторных исследований свойств гор
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ных пород при высоких температурах и 
давлениях, исследований М ирового океа
на, наконец, планетарной геофизики. Од
нако потенциал глобальной тектоники, ко
торая является "поверхностной" наукой, 
в значительной степени исчерпан. Даль
нейшее развитие геофизики будет направ
лено на изучение объектов , которым ра
нее не уделялось достаточно внимания, во- 
первых, в силу их труднодоступности, а 
во-вторых, поскольку изучение различных 
аспектов глобальной тектоники обеспечи
вало более быстрый прогресс. В первой 
половине X X I в. главными объектами ин
тереса в геофизике будут, видимо, внут
реннее и внешнее ядро Земли, граница 
между ними и в особенности погранич
ная область между внешним ядром и ман
тией. Именно эта область, скорее всего, и 
контролирует мантийную конвекцию, под
питывая последнюю энергией, которая вы
деляется при кристаллизации внутренне
го ядра и выносится в мантию конвекци
ей во внешнем ядре.

Ниж е рассмотрены основные полож е
ния глобальной тектоники, а затем воп
рос о глобальном тепловом балансе, прин
ципиально важный с точки зрения возмож
ности количественной постановки задач 
о мантийной конвекции.

Глобальная тектоника. 6 января 1912 г. 
в докладе Альфреда Вегенера на ежегод
ном собрании Геологической ассоциации 
во Франкфурте-на-Майне была впервые 
обнародована концепция, которая впослед
ствии стала называться глобальной или 
плитовой тектоникой [Wegener, 1912, 1929].

А. Вегенер располагал лишь очень не
большим количеством данных: сходство 
очертаний Африки и Америки (на кото
рое обратил внимание по своим картам 
еще М агеллан), сходство пород на атлан
тических побереж ьях Аф рики и Брази
лии (сейчас известно, что это части одной 
трапповой провинции Парана-Этендека) 
и некоторые не очень убедительные па
леонтологические данные. Отдельные пред
положения и оценки Вегенера впоследст
вии оказались неправильными. В частно
сти, его представления о "континенталь
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ном дрейф е" как о "плавании" континен
тов в неподвижном субстрате позже бы
ли отброшены. Вегенер прилож ил много 
усилий, чтобы обнаружить перемещение 
континентов и измерить скорость их дрей
фа. Как мы теперь знаем, такие изм ере
ния требую т высокой точности и сопря
жены с большим количеством погрешно
стей. Поэтому нет ничего удивительного 
в том, что результаты Вегенера (метры и 
десятки метров в год) не имеют ничего об
щего с современными данными.

Н аиболее близкими к действительнос
ти оказались оценки скорости раскрытия 
Атлантического океана. Однако и здесь они 
завышены примерно на порядок из-за то
го, что в отсутствие датировок пород по 
радиоактивным изотопам, которые были 
изобретены много позже, Вегенер произ
вольно оценил продолжительность раскры
тия океана (20 млн лет вместо ~ 140 млн 
лет). Тем не менее Вегенер бы л первым, 
кто задался вопросом о том, остается ли 
расположение континентов и океанов на 
поверхности Земли неизменным. Вегенер 
первым предположил, что в прошлом кон
тиненты могли образовывать единый ма
терик, который впоследствии распался, 
и что именно движение и столкновение кон
тинентов, или, как мы сейчас говорим, тек
тонических плит, могло приводить к горо
образованию и формированию гигантских 
разломов.

После нескольких десятилетий дискус
сий интерес к мобилистским представ - 
лениям вспыхнул в 1960-е годы после со
здания сейсмологической сети и выясне
ния того, что эпицентры землетрясений 
группируются в линейные структуры, ко
торые отождествили с границами текто
нических плит. П осле того, как стало воз
можным определять методами спутнико
вой геодезии (GPS, SLR, DORIS) и радиоин
терферометрии (VLBI) мгновенные скоро
сти стационарных наземных источников 
и приемников с высокой точностью, воп
рос о реальности значительных горизон
тальных перемещений можно считать ре
шенным. На рис. 1 в качестве примера по
казаны скорости горизонтального пере-
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Рис. 1. Скорости горизонтального перемещения 
узлов системы координат IRTF 2008, расположен
ных на Австралийской плите [Altamimi et al., 2011]. 
Штриховая линия — граница Австралийской 
плиты. Погрешность менее 0,2 мм/год.

мещения узлов М еждународной земной 
системы координат IRTF 2008 (International 
Terrestrial Reference Frame), расположенных 
на австралийской плите [Altamimi et al., 
2011]. Величина этих скоростей порядка 
10 см/год, а формальная погрешность —  
менее 0,2 мм/год.

Плитотектоническая теория предпола
гает существование течений в мантии (мно
голетним сторонником чего бы л Ф .А . Ве- 
нинг-Мейнес [Vening Meinesz, 1962, 1964] 
еще в то время, когда тектоника плит не 
была популярна). В основании современ
ного варианта теории лежат "три кита":

1) представления о том, что на интер
валах времени, типичных для геоло
гических процессов, горные породы 
испытывают пластические деформа
ции и ведут себя подобно очень вяз
ким жидкостям, что делает возмож 
ным течения гидродинамического ти
па в мантии;

2) представления о спрединге океанс
кого дна в срединно-океанических 
хребтах (С О Х ),  где вулканические 
извержения порождают новую кору, 
которая со временем отодвигается от 
хребта [Hess, 1962; Dietz, 1961];

3) представления о субдукции, т. е. по
гружении океанической плиты в ман-

тию в глубоководных ж елобах (см. [M c
Kenzie, 1969]).
Эти три пункта требуют некоторых ком

ментариев.
Реология пород Земли. Фундаменталь

ную важность имеют наблюдения пост- 
гляциального и постсейсмического вос
становления (см ., например, [Kaufmann, 
Lambeck, 2002; Panet et al., 2010]), кото
рые свидетельствуют о том, что мантий
ные породы реагируют на дифференци
альные напряжения подобно очень вязкой 
жидкости, и позволяют оценить осреднен- 
ную вязкость верхней и нижней мантии.

Физические механизмы пластической 
деформации горных пород при высоких 
температурах и давлениях хорош о изве
стны. Систематическое излож ение состо
яния вопроса можно найти в монографии 
[Karato, 2008] и обзоре [Kohlstedt, Hansen, 
2015]. В настоящей статье мы только ак
центируем зависимость от наиболее суще
ственных параметров.

При отсутствии плавления основные 
механизмы пластической деформации в 
мантии Земли —  это диффузионная и дис
локационная ползучесть (крип). Оба про
цесса сопровождаются скольжением по 
граням зерен и являются термически ак
тивированными, т. е. скорости деформа
ции e для каждого из них зависят от тем
пературы (T ) и давления (P ), согласно урав

нению Аррениуса e ^  exp
E g + P V a 

RT
со

своими энергиями (Ea) и объемами (V a) 
активации. С увеличением температуры 
скорость деформации, вызываемой одни
ми и теми же дифференциальными напря
жениями, а , возрастает, а с увеличением 
давления убывает. Кроме того, скорость 
деформации возрастает с уменьшением 
размера зерен из-за увеличения количе
ства границ, с которыми ассоциируются 
дефекты решетки, и объема (аморфной) 
пограничной фазы, в которой диффузия 
происходит быстрее. Увеличение фугитив- 
ности кислорода и содержания воды так
же увеличивает количество дефектов и тем 
самым ускоряет диффузию и увеличива
ет скорость деформации.
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Деформация значительно облегчается 
частичным плавлением. Скорость деф ор
мации возрастает почти на порядок при 
увеличении степени плавления от нуля до 
0,1 % [McCarthy, Takei, 2011], а далее ра
стет экспоненциально, пока материал не 
превращается в суспензию кристаллов в 
расплаве.

Сущ ественной является зависимость 
скорости деформации от дифференциаль
ного напряжения. Для диффузионного кри
па эта зависимость линейная e ^ с ,  так что

эффективная вязкость h = С  не зависит
e

от напряжений, а мантийная гидродина
мика описывается уравнениями нью то
новской жидкости. Для дислокационной 
ползучести скорость деформации возрас
тает с ростом напряжений степенным об
разом e ^ с n, причем показатель n > 1 и 
обычно близок к 3. Поэтому в случае пре
обладания дислокационной ползучести ма
териал ведет себя подобно неньютонов
ской жидкости. В терминах эффективной 
вязкости неньютоновский характер тече
ний горных пород означает, что с увеличе
нием напряжений эффективная вязкость

— П + 1уменьшается h ^  с  .
При реальной деформации горных по

род функционируют все возможные ме
ханизмы деформации, а общая скорость 
деформации равна сумме вкладов всех ме
ханизмов. Если эти вклады сильно разли
чаются, то материал деформируется с эф
фективной вязкостью, соответствующей 
наибольшей скорости деформации, т. е. 
преобладает механизм, обеспечивающий 
наименьшую эффективную вязкость. В ча
стности, на начальной стадии лю бого те
чения, когда напряжения малы, домини
рует диффузионная ползучесть и течение 
приближенно является ньютоновским. В 
более общ их случаях характер течения, 
т. е. механизм деформации, соответствую
щий набольшей ее скорости, можно при
ближ енно определить, используя карты 
деформации (см., например, [Karato, 2008; 
Kohlstedt, Hansen, 2015]).

Конкретные значения всех сущ ествен
ных параметров определяющ их уравне

ний для некоторого интервала условий 
можно найти в публикациях Д. Кольш- 
тедта и его сотрудников, например, [Hirth, 
Kohlstedt, 2003] (см. также [Kohlstedt, Han
sen, 2015] и ссылки там). М одели течения, 
основывающиеся на определяющих урав
нениях, построенных с использованием ла
бораторных данных, приводят к сравни
тельно узкому интервалу значений вязкос
ти 1019,5—1020,5 Па • с на глубинах 100—400 км 
[Kohlstedt, Hansen, 2015]. Они несколько
ниже оценок вязкости 1020,5— 1021,5 Па • с 
[Kaufmann, Lambeck, 2002], основываю
щихся на данных о постгляциальном вос
становлении после отступления плейсто
ценовых покровов льда, и несколько вы
ше оценок вязкости около 1019 Па • с [Pa- 
net et al., 2010], основывающихся на на
блюдениях релаксации геоида после зем 
летрясения магнитудой 9,2 на Суматре в 
2004 г. Как отмечают [Kohlstedt, Hansen, 
2015], более низкие значения вязкости, ха
рактеризующие постсейсмическое восста
новление, связаны, вероятнее всего, с тем, 
что восстановление происходило быстро 
и напряжения были велики.

Отметим, что анализ постгляциальных 
движений позволяет заглянуть и в ниж 
нюю мантию, хотя сигнал от нее, естест
венно, слабее, чем от верхней. По расче
там [Kaufmann, Lambeck, 2002] среднее 
значение вязкости в нижней мантии 2 х 
х 1022 П  • с, причем на глубине примерно 
1000км находится максимум вязкости (око
ло 1023 Па • с).

Спрединг океанского дна. Идею о том, 
что в СОХ возникает новая кора, которая 
затем отодвигается от хребта, первыми вы
сказали Hess [1962] и Dietz [1961]. П реж 
де, чем привести свидетельства, подтвер
ждающие эту идею, необходимо подчерк
нуть, что она разрешает главную трудность 
теории Вегенера, из-за которой последняя 
длительное время считалась полностью  
противоречащей наблюдениям. П осколь
ку Вегенер предполагал, что континенты 
"плавают" в неподвижном субстрате, он 
должен бы л объяснить отсутствие "волн" 
на переднем (с точки зрения направления 
движения) крае континента. В варианте
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раздвижения океанического дна "плава
ние" континентов пассивное и эта труд
ность снимается.

Главным подтверждением раздвиж е
ния океанического дна является наблю 
дение магнитных аномалий. По-видимому, 
первые наблюдения магнитных аномалий 
вдоль длинного профиля были выполне
ны с использованием магнитометра для 
аэромагнитных наблюдений, помещ енно
го в водонепроницаемый корпус и букси
руемого за судном [Heezen et al., 1953]. V i
ne and Matthews [1963] обратили внима
ние на то, что знаки намагниченности бло
ков океанской коры чередуются, и свя
зали это с раздвижением океанского дна 
и магнитными переполюсовками.

Картина спрединга, которая сейчас счи
тается общепринятой, предполагает, что 
по мере того, как плиты раздвигаются, ма
териал, находящийся под хребтом, смеща
ется вверх, испытывая декомпрессионное 
плавление. Образующаяся магма аккре
цирует на края обеих плит и, остывая, за
поминает направление магнитного поля. 
В последующем плиты раздвигаются. Так 
возникают симметричные последователь
ности магнитных аномалий. На рис. 2 эта 
симметричность иллюстрируется на при
мере одной из записей Н И С  Eltanin вдоль 
траверса Eltanin-19, перпендикулярного Ти
хоокеанско-Антарктическому хребту [Pit
man III, Heirtzler, 1966]. Две кривые на этом 
рисунке показывают одну и ту же запись, 
но верхняя кривая расположена так, что 
западный ее конец находится слева, а ниж
няя —  так, что слева находится ее вос-

Рис. 2. Вариации магнитного поля на одной из 
записей НИС Eltanin вдоль траверса Eltanin-19, 
перпендикулярного Тихоокеанско-Атлантичес
кому хребту [Pitman III, Heirtzler, 1963].

точный конец. Бросается в глаза совпа
дение всех основных особенностей кри
вых. В работе [Heirtzler et al., 1968] пред
ставлена впечатляющая картина полосо
вых магнитных аномалий, параллельных 
С О Х  в северной и южной частях Тихого 
океана, южной Атлантике и Индийском 
океане и симметричных относительно СОХ. 
Эти авторы продемонстрировали, что за
писи, полученные в разных океанах, оди
наковы, за исключением расстояний меж
ду аномалиями, что легко объясняется раз
личной скоростью спрединга.

В настоящее время карты магнитных 
аномалий построены почти для всей зем 
ной поверхности, относимой к Мировому 
океану. Это позволило уточнить последо
вательность переполю совок магнитного 
поля Земли и определить их относитель
ные возрасты. Абсолю тны е возрасты оп
ределялись с привлечением данных буре
ния морского дна. Согласно этим данным, 
возраст океанической коры монотонно 
возрастает с удалением от С О Х  и нигде 
не превышает ~ 200 млн лет, т. е. за по
следние ~ 200 млн лет океаническая кора 
полностью обновилась. Опираясь на абсо
лютные датировки переполюсовок, [МШ- 
ler et al., 2008] построили сглаженную кар
ту возрастов океанического дна. Под эги
дой Американского геофизического сою 
за был подготовлен открытый учебный ре
сурс по тектонике плит [D e Paor, 2017], 
который широко использует данные [Mhl- 
ler et al., 2008].

Последний важный элемент представ
лений о спрединге —  эволюция плиты, ото
двигающейся от С О Х . Наблюдения теп
лового потока и батиметрия (например, 
[Parsons, Sclater, 1977; Stein, Stein, 1992]) 
свидетельствуют о том, что при возрасте 
плиты менее 50— 70 млн лет тепловой по
ток убывает пропорционально t ~1/2, а глу
бина океана возрастает пропорциональ
но t 1/2. Эти зависимости находятся в пол
ном согласии с моделью полупространст
ва, охлаждающегося с поверхности [M c
Kenzie, 1967; Parsons, Sclater, 1977; Stein, 
Stein, 1992; Hasterok, 2013]. Последняя мо
дель предполагает, что в начальный мо
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мент плита, отодвигающаяся от СОХ, име
ет высокую и постоянную по глубине тем
пературу. По мере охлаждения верхняя 
часть слоя становится более ж есткой и 
испытывает тепловое сокращение, вслед
ствие чего с возрастом коры увеличива
ется глубина океана. Увеличение мощно
сти этого более жесткого слоя, т. е. океа
нической литосферы, с удалением от СОХ 
демонстрируют сейсмотомографические 
модели на поперечных волнах (см. напри
мер, [Ritzwoller et al., 2004; Goes et al., 2013]). 
Заметим, что идея об остывании и тепло
вом сокращении океанической литосф е
ры никак не закладывалась в модель спре- 
динга океанского дна. Поэтому количест
венное согласие можно считать незави
симым тестом модели. На более поздних 
этапах эволюции плиты наблюдаемый теп
ловой поток и глубина океана стремятся 
к постоянным значениям (см. например, 
[Hasterok, 2013]). Это может быть связано 
с наступлением неустойчивости сублито
сферного слоя [Aryasova, Khazan, 2016], 
которая запускает мантийную конвекцию 
и поддерживает тепловой поток без даль
нейшего охлаждения плиты.

Зоны субдукции. Спрединг океанско
го дна и субдукция, т. е. возвращение ли
тосферной плиты обратно в мантию, пред
ставляют собой связанные явления. Суб- 
дукция невозможна без спрединга, а спре- 
динг —  без субдукции. М акКензи  [M c 
Kenzie, 1969] подчеркнул, что как только 
мы согласились с идеей спрединга, мы дол
жны выбрать один из двух вариантов: ли
бо поверхность Земли сохраняется, и тог
да избыточная литосфера должна возвра
щаться в мантию, либо площадь поверх
ности литосферы со временем увеличива
ется. П оскольку скорость спрединга ока
залась весьма высокой (океаническая ли
тосф ера обновляется всего за 200 млн 
лет), то реален только первый вариант.

В зонах субдукции одна плита подо
двигается под другую, причем пододви
гающаяся плита —  всегда океаническая. 
Она затягивает вниз край плиты, под ко
торую пододвигается, вследствие чего воз
никает глубоководный желоб. В итоге на
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приповерхностной части контакта меж
ду двумя плитами (в сейсмогенной зоне) 
накапливаются напряжения. В какой-то 
момент возникает разрыв и происходит 
землетрясение. Магнитуда субдукционных 
землетрясений достигает значений M > 9. 
На нашей планете это самые сильные зем
летрясения.

На рис. 3 показана зона субдукции Ти
хоокеанской плиты под С еверо-А м ери 
канскую. Ссылки на источники данных 
приведены в работе [Zweck et al., 2002].

Субдукционные землетрясения обнару
живают очень характерную и всегда по
вторяющуюся картину косейсмических 
движений. Эту картину впервые описал 
Джордж Плафкер на примере землетря
сения 27.03.1964 г. на Аляске [Plafker, 1965, 
1969]. Относительные косейсмические пе
ремещения плит при субдуционном зем 
летрясении всегда являются встречными 
и достигают при сильных землетрясени
ях гигантских величин. По данным Плаф- 
кера, во время Аляскинского землетря
сения океаническая плита сместилась в 
сторону континента не менее чем на 19 м. 
Амплитуда вертикальных движений тоже 
значительна и при этом четко зонирова
на: в той части континентальной плиты, 
которая ближе к желобу, наблюдается по
дъем, а дальше от океана —  опускание [Plaf
ker, 1965, 1969; W ang, 2007; Mouslopoulou 
et al., 2016]. На Аляске амплитуда подъе
ма на территории, доступной исследова
нию, достигала 13 м, опускания —  2,5 м. 
Аналогичная картина наблюдалась во вре
мя Чилийского землетрясения 1960 г., а 
также во время землетрясения 2004 г. на 
Суматре [Subaraya et al., 2006; Satake, A t
water, 2007]. В частности, при Чилийском 
землетрясении горизонтальное смещение 
достигало 20 м, а опускание с амплитудой 
до 2 м наблюдалось в широкой зоне, па
раллельной ж елобу и обрамленной со сто
роны океана поднятием с амплитудой до 
6 м [Plafker, 1972].

Совершенно чудовищными были пере
мещения, вызванные землетрясением To- 
hoku-Oki 11 марта 2011 г. магнитудой 9.

Для регистрации косейсмических дви-
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Рис. 3. Зона субдукции Тихоокеанской плиты 
под Северо-Американскую. Глубина поверх
ности погружающейся плиты показана изоли
ниями [Zweck et al., 2002], которые оцифрова
ны в километрах. Штриховая линия показыва
ет положение Алеутского желоба по данным 
ETOPO5 [ETOPO5 ..., 1988]. Звездочка — эпи
центр землетрясения 27.03.1964 г. (M = 9).

жений при этом землетрясении исполь
зовались система, включавшая GPS дат
чик, установленный на корабле, и пять 
акустических зеркал на дне [Sato et al., 
2011]. Все донные зеркала были установ
лены вблизи ж елоба с континентальной 
стороны от него. Во время землетрясения 
они переместились горизонтально в на
правлении желоба, т. е. во встречном от
носительно океанической плиты направ
лении. Величины горизонтальных смещ е
ний составляли от 5 до 24 м. Четыре дат
чика, располож енные ближ е к ж елобу, 
зарегистрировали подъем от 0,9 м до 3 м. 
Наиболее далекий от ж елоба датчик опу
стился на 0,8 м. Стационарная сеть GPS, 
расположенная на берегу, также зафик
сировала опускание на 1 м.

Ч ерез 11 дней после землетрясения 
была выполнена батиметрия по травер
су, пересекающ ему желоб, который от
рабатывался ранее в 1999 и 2004 годах [Fu- 
jiwara et al., 2011]. По данным этих авто
ров континентальный склон ж елоба сме
стился на ~50 м в горизонтальном направ
лении в сторону ж елоба (т. е. океаничес
кой плиты) и поднялся на 7— 10 м.

Ito et al. [2011] использовали два дон
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ных сейсмометра и один датчик давления, 
установленные на континентальной сто
роне ж елоба максимально близко к нему. 
Горизонтальные перемещения находились 
по полож ению сейсмодатчиков, а верти
кальное смещение измерялось по показа
ниям датчика давления. Горизонтальное 
перемещ ение одного из сейсмодатчиков 
составляло 74 ±  20 м, а второго —  58 ±  20 м. 
Датчик давления показал падение давле
ния, соответствующее смещению вверх 
на 5 ±  0,5 м. Ito et al. [2011] оценили, что 
такие перемещения, наблюдаемые на по
верхности, соответствуют смещ ению по 
разлому около 80 м.

Косейсмические вертикальные пере
мещения являются чисто упругими, при
чем их наблюдаемое зонирование идеаль
но укладывается в представление о том, 
как должна себя вести упругая пласти
на, которая прогибается вверх из-за дав
ления другой пластины на ее торец. Если 
освободить нагруженный край, то перед
няя кромка прогнутой пластины, выпрям
ляясь, подскочит вверх, участок за ней 
опустится, и это будет сопровождаться 
встречными перемещениями двух плас
тин в точности так, как всегда наблюда
ется при субдукционных землетрясениях. 
На этапе постсейсмического вязкоупру
гого восстановления вертикальные дви
жения направлены противоположно уп 
ругим косейсмическим реакциям (см., на
пример, [Mouslopoulou, 2016]).

М етодами сейсмотографии опускаю 
щиеся плиты прослеживаются до б о ль 
ших глубин [Wada, King, 2015] как обла
сти повышенных сейсмических скорос
тей, а в верхней части мантии с ними свя
заны сейсмофокальные зоны, в которых 
концентрируются гипоцентры землетря
сений.

В дополнение к этому можно отметить, 
что с осени 2017 г. в Новой Зеландии на
чалась программа исследования зоны суб
дукции Хикуранги (расположенной к вос
току от Северного острова), где Тихооке
анская плита пододвигается под Австра
лийскую. Эта программа включает в себя 
интенсивные сейсмические исследования
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и бурение, при котором предполагается 
достичь субдуцирующ ей плиты.

Кроме того, в 2017 г. Американская гео
логическая ассоциация начала подготов
ку тематического выпуска журнала Geo
sphere " Subduction Top to Bottom 2" (или ST2B- 
2) ("Субдукция сверху донизу 2" [Bebout 
et al., 2017]), цель которого представить 
современное состояние проблемы. Преды
дущий такой выпуск "Subduction Top to Bot
tom" был опубликован в 1996 г. в серии мо
нографий Американского геоф изическо
го союза.

"Вишенкой на торте" глобальной тек
тоники можно назвать наблюдение, кото
рое идеально согласуется с моделью, не
смотря на то, что оно никак не принима
лось во внимание, когда формулировались 
ее основные принципы. Имеется в виду 
то, что Земля —  единственная из пяти пла
нет земной группы (включая Луну), на ко
торой функционирует тектоника плит, и 
при этом у  Земли наиболее сильное маг
нитное поле [Russel, 1993; Nimmo, 2002; Wat
ters, Nimmo, 2009] (дипольное магнитное 
поле отсутствует на всех планетах, кро
ме Меркурия, где оно достигает около 1 % 
земного).

Дело в том, что поскольку дипольное 
магнитное поле генерируется конвекци
ей во внешнем металлическом ядре, ко
торая, в свою очередь, контролируется теп
лоотводом из ядра в мантию, то существу
ет непосредственная связь между магнит
ным полем и величиной потока тепла че
рез мантию. Мантийная конвекция с вы
носом горячего вещества на поверхность 
(в С О Х ) и погружением остывшего мате
риала в мантию (в зонах субдукции), т. е. 
тектоника плит, обеспечивает наиболь
шую возможную теплоотдачу планеты —  
примерно в 15 раз выше, чем в отсутст
вие конвекции (см. ниже). Отсутствие тек
тоники плит на других планетах земной 
группы означает, что эффективность их 
теплоотдачи значительно меньше, чем на 
Земле [Nimmo, 2002], а, следовательно, их 
дипольное магнитное поле неизбежно дол
жно быть намного слабее земного, что и 
наблюдается.
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Принципиальные трудности глобаль
ной тектоники. X X  в. в геоф изической 
теории можно назвать веком тектоники 
плит. Тем, кто хочет познакомиться с тек
тоникой плит намного более детально, чем 
это может быть рассмотрено в одной ста
тье, стоит обратиться к "Больш ому туру 
по океанским бассейнам" [De Paor, 2017], 
где, в частности, приведено огромное ко
личество иллю стративного материала и 
обсуждаются многие вопросы, не упомя
нутые выше, например задуговый вулка
низм и офиолиты.

Пожалуй, можно отметить, что последо
вательность и адекватность основных по
лож ений глобальной тектоники практи
чески не подвергаются сомнению. Тем не 
менее в глобальной тектонике есть прин
ципиальные трудности, которые невозмож
но разрешить, не выходя за ее пределы.

Главная из этих трудностей —  невоз
можность сформулировать, что такое тек
тоническая плита. На поверхности пла
неты к границам плит приурочены зоны 
концентрации очагов землетрясений. В на
стоящее время выделяются 14 больших и 
38 малых плит [Bird, 2003]. Кроме семи наи
больших плит (Pacific, Africa, Antarctica, North 
America, Eurasia, Australia, South America) и че
тырех наименьших (Shetland, Futuna, Galapa
gos, Manus), остальные ложатся на степен
ную зависимость N (> S) числа плит с пло
щадью, превышающей S , от S [Bird, 2003]. 
Существование такой степенной зависимо
сти, возможно, свидетельствует о том, что 
меньшие плиты возникли вследствие раз
рушения больших, сформировав фракталь
ную зависимость числа плит от их площади.

В то же время не существует ответа на 
вопрос, на какой глубине "заканчивает
ся" литосферная плита. Более того, обсуж
дение "вишенки на торте" подсказывает, 
что тепловая структура планеты представ
ляет собой единое целое и рассматривать 
какую-то часть планеты (например, верх
нюю мантию) изолированно от всех ее ос
тальных частей нет никаких оснований.

С математической точки зрения труд
ностью глобальной тектоники является то, 
что отсутствуют граничные и начальные
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условия, которые позволили бы рассмот
реть задачу об эволюции некоторой вы
деленной  части планеты (например, ее 
верхней мантии). Поэтому можно выска
зывать догадки о причинах, вызывающих 
движения, наблюдаемые с поверхности, 
а также об источниках энергии этих дви
жений, но для получения физически обос
нованного ответа на эти вопросы необхо
димо рассматривать эволюцию планеты 
как единого целого. Такая постановка зада
чи и приводит к глобальной геодинамике.

Глобальная геодинамика. Главное от
личие глобальной тектоники от глобаль
ной геодинамики —  это то, что глобаль
ная тектоника фактически игнорирует су
ществование ядра Земли, в то время как 
для глобальной геодинамики жидкое внеш
нее и твердое внутреннее ядро, а также 
процессы на границе между ними и на 
границе между ядром и мантией, решаю
щим образом влияющие на мантийную ди
намику, являются основными объектами 
исследования.

Схематически и чрезвычайно упрощен
но строение и процессы в этой части пла
неты можно описать следующим образом. 
После образования внутреннего ядра, воз
раст которого, по-видимому, около 1 млрд 
лет [B iggin  et al., 2015], происходит его 
кристаллизация. На границе между внут
ренним и внешним ядром выделяется теп
лота кристаллизации и в расплав вытес
няются некогерентные составляющие (бо
лее подробное излож ение процессов на 
границе твердого и жидкого ядер можно 
найти в обзорах [D eguen , 2012; Tkalcic, 
2015; Litasov, Shatskiy, 2016]). Тепло и ве
щество выносятся к границе ядро— ман
тия, вызывая течения во внешнем ядре, 
обеспечивающие поддержку динамо и ге
нерацию дипольного магнитного поля. Да
лее, тепло, поступающее в мантию, выно
сится мантийной конвекцией к поверх
ности и излучается в цикле спрединг—  
субдукция. Фактически теплота кристал
лизации твердого ядра (возмож но, вмес
те с потенциальной энергией гравитаци
онного поля, высвобождающейся вслед
ствие всплытия легкой фракции) являет

ся источником энергии магнитного поля 
и поддерживает мантийную конвекцию. 
До начала кристаллизации внутреннего 
ядра поддержка магнитного поля и ман
тийной конвекции происходила за счет 
охлаждения ядра.

Эффективность конвекции как меха
низма теплоотдачи характеризуется чис
лом Нуссельта (Nu), которое равно отно
шению полного потока тепла через кон- 
вектирующую систему к кондуктивному 
потоку тепла, который бы проходил че
рез систему при "выключенной" конвек
ции. При развитой конвекции на грани
цах слоя мощностью d формируются по
граничные слои суммарной мощностью 5<< 
<< d. В простейшем случае конвекции в 
горизонтальном бесконечном слое жидко
сти, имеющей вязкость, теплопроводность 
и коэффициент теплового расширения, не 
зависящие от температуры и давления, чис
ло  Нуссельта равно отношению мощ но
сти слоя к суммарной мощности погран
слоев: Nu »  d/5. Если полиморфный пере
ход на глубине 660 км не препятствует 
мантийной конвекции, то мощность обла
сти, занятой мантийной конвекцией, око
ло 3000 км. М ощ ность конвективного по
граничного слоя на границе субокеани
ческой мантии и литосферы около 40 км 
[Aryasova, Khazan, 2016]. Если роль ниж
него погранслоя играет слой D , мощ 
ность которого около 200 км [Lay, 2015], 
то суммарная мощность 5 конвективных 
погранслоев области, занятой мантийной 
конвекцией, составляет примерно 200—  
250 км и число Nu равно примерно 12— 15.

Все тепловые процессы в Земле взаи
мозависимы. Например, если по каким-то 
причинам уменьшится теплоотдача с по
верхности (в частности, остановится цикл 
спрединг— субдукция), то мантийный теп
ловой поток и теплоотвод из внешнего яд
ра уменьшатся примерно в Nu раз. Как 
следствие, ослабнет конвективный поток 
тепла через внешнее ядро и снизится ско
рость кристаллизации на границе твер
дого ядра. Побочным следствием всех про
цессов в этом сценарии будет многократ
ное ослабление магнитного поля.
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В настоящее время состояние знаний 
об этих объектах быстро изменяется, ус 
тойчивая парадигма пока не сформиро
валась, поэтому ограничимся излож ени
ем ниже основных представлений о ядре 
и переходной области.

Гигантские области пониженных ско
ростей вблизи границы мантии и  ядра, 
их природа и  влияние на внутримантий
ную циркуляцию. Граница мантия— яд
ро, скачок плотности на которой больше, 
чем разность плотностей между горными 
породами и воздухом на поверхности Зем
ли —  по-видимому, самая важная грани
ца в Земле. Гигантские структуры на этой 
границе, обнаруживаемые сейсмологиче
ски как области пониженных скоростей 
поперечных волн под Тихим океаном и Аф
рикой (рис. 4), являются наиболее значи
тельными структурными элементами в ниж
ней мантии и, вероятно, оказывают реша
ющ ее влияние на тепловой поток из яд
ра и образование плюмов [Tackley, 2012; 
Hernlund, McNamara, 2015]. Дальше б у 
дем их обозначать английской аббревиа
турой LLSVP (Large Low Shear Velocity Provin
ces) (Dziewonski, Romanowicz [2015] назы
вают эти структуры суперплюмами). Впер
вые они проявились в томографических 
моделях [Dziewonski, 1984; Masters et al., 
2000]. В частности, А. Дзевонски отметил 
существование высокоскоростного коль
ца, окружающего Тихий океан и фиксиру
емого на всех глубинах от примерно 1000 км

Рис. 4. Приблизительное положение Африкан
ской и Тихоокеанской провинций пониженных 
скоростей в нижней мантии.
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до ядра. Фактически это означает сущ е
ствование понижения скорости на тех же 
глубинах. Аналогичная, хотя менее ярко 
выраженная структура наблюдается в его 
данных под южной частью Африки. Эти 
провинции имеют гигантские размеры. 
Например, африканская провинция име
ет на глубине подошвы мантии размеры 
4000 х 2000 км, проявляется на всех го
ризонтальных сечениях на глубинах от 
2850 км (граница мантия— ядро) и до глу
бины около 1350 км, т. е. высота этой "гор
ной страны" около 1500 км [Ritsema et al., 
1999].

Понижение скорости поперечных волн 
в африканской аномалии по данным [Rit
sema et al., 1999] достигает 1,2— 1,4 %. Т о 
мографические модели использую т раз
ные наборы данных и стратегию вычис
лений. Тем не менее наиболее яркие длин
новолновые структуры проявляются на 
всех моделях. Кластерный анализ пяти 
наиболее совершенных моделей на попе
речных волнах [Dziewonski, Romanowicz, 
2015] показал, что географически облас
ти пониженных скоростей на глубинах 
1 000 — 2800 км " при налож ении" почти 
идеально совпадают. Проанализировав 
четыре томографические модели на про
дольных волнах и двадцать моделей на 
поперечных волнах, [Becker, Boschi, 2002] 
построили осредненные Vs и Vp модели 
(smean и pmean соответственно). На smean 
отчетливо проявляются низкоскоростные 
аномалии под Тихим океаном и Африкой, 
которые, сужаясь, простираются вверх 
до "высоты" над границей мантия— ядро 
(примерно 1000 км). Амплитуда аномалий 
скорости Vs —  около 1,5 %. По периф е
рии Тихого океана видны высокоскоро
стные аномалии Vs , достигающие 0,8 %. 
Географически и, скорее всего, ф изичес
ки эти высокоскоростные аномалии кор
релируют с зонами субдукции [Grand, 2002].

Принципиально важным является воп
рос о природе аномалий. Из двух возмож
ных вариантов объяснения —  вариации 
температуры или вариации состава в ниж
ней мантии —  сейсмологическим данным 
удовлетворяет только второй.
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При постоянном составе увеличение 
температуры приводит к уменьшению как 
модуля всестороннего сжатия, так и моду
ля сдвига, т. е. к понижению скорости рас
пространения как поперечных, так и про
дольных волн. Поэтому в случае тепло
вой природы LLSVP вариации скорости 
продольных и поперечных волн в нижней 
мантии должны коррелировать. В дейст
вительности (см., например, [Becker, Bo- 
schi, 2002]) вариации скорости продоль
ных волн значительно ослаблены по срав
нению с поперечными волнами. Чтобы про
яснить ситуацию, [Kennet et al., 1998] до
полнили томографию на продольных и по
перечных волнах томографией на "объем 
ных звуковых волнах" ("bu lk  sound wa
ves"), т. е. на волнах, которые бы распро
странялись в Земле, если бы горные поро
ды представляли собой настоящую жид
кость с нулевым модулем сдвига. Скорость 
объемных волн (Vb) зависит только от моду
ля всестороннего сжатия (K ): Vр = Vp -  
----Vp = K  /р (p —  плотность) аналогично

тому, как скорость поперечных волн за-
2 mвисит только от модуля сдвига, m: V S = —.

Р
Поэтому совместная томография на по
перечных и объемных волнах позволяет 
выяснить, как изменяются в мантии оба 
модуля. Из решений [Kennet et al., 1998] 
следует, что в Тихоокеанской LLSVP по
нижение скорости распространения по
перечных волн сопровождается повыше
нием скорости распространения объем 
ных звуковых волн. Из этого однозначно 
следует, что, по крайней мере, Тихооке
анская LLSVP имеет состав, отличный от 
состава мантии вне этой провинции (си
стема наблюдений, использованная Ken- 
net et al. [1998], не позволяла получить до
статочно хорош ее разрешение в мантии 
под Африканской плитой).

И спользуя идеальное располож ение 
очагов землетрясений в Ю жной Америке 
и сейсмоприемников в Ю жной Африке 
и Танзании, [N i et al., 2002] изучили про
хождение лучей вблизи края LLSVP. Они 
показали, что смещение трассы пример
но на 50 км к северу скачкообразно уве
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личивает время прохождения примерно 
на 5 с, т. е. граница африканской LLSVP 
является резкой. К  аналогичному заклю 
чению пришли [To et al., 2005] при изуче
нии Тихоокеанской LLVSP.

При детальном изучении строения Аф 
риканской LLSVP [Wang, W en  2007] при
шли к заключению, что она имеет коло
колообразную  форму, поднимаясь над по
дошвой мантии на 1300 км, и располага
ется на основании мощностью 150— 200 км 
и шириной около 4000 км. Сейсмологичес
кие данные объясняются лучше всего в 
предположении, что понижение скорос
ти составляет ~ 5 % в основании анома
лии и 2— 3 % в той ее части, которая на
ходится в средней мантии. Поперечные 
размеры аномалии возрастают с глуби
ной, причем сама аномалия и ее основа
ние составляют единое целое. По мнению 
[Wang, W en, 2007], аномалия имеет состав, 
отличный от нижней мантии, и является 
стабильной.

Такие гигантские образования на "дне" 
силикатной мантии должны оказывать ре
шающее влияние на мантийную циркуля
цию. Torsvik et al. [2006] показали, что в 
последние 200 млн лет гигантские провин
ции изверженных пород (Large Igneous Pro
vinces —  LIPs; траппы) проектируются в 
основном на полосу ±  10 ° относительно гра
ницы LLSVP (определенной как контур, 
соответствующий понижению скорости 
распространения поперечных волн на 1 % 
в модели smean). Положение LIP на момент 
извержения определялось с использова
нием палеомагнитных реконструкций.

С учетом палеореконструкций пример
но на эту же полосу (в пределах 7 ±  5° от
носительно того же контура smean) проек
тируются места извержения большинст
ва кимберлитов с возрастами не более 
320 млн лет [Torsvik et al., 2010]. Исключе
нием являются североамериканские ким
берлиты (примерно 17 % от общ его коли
чества).

Из анализа [Torsvik et al., 2006, 2010] сле
дует, что крупнейшие неоднородности в 
мантии Земли являются долгоживущими 
образованиями и сущ ествуют в течение
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по меньшей мере с момента образования 
Пангеи 320 млн лет тому назад. Находи
лись ли они в течение всего этого време
ни на одних и тех же местах границы ман
тия— ядро, остается не вполне определен
ным. Однако, если бы смещение этих про
винций относительно их сегодняшнего по
лож ения было бы значительным, палео
реконструкции Torsvik et al. [2006, 2010] 
не были бы успешными в том смысле, что 
им не удалось бы получить согласованную 
картину взаимного расположения LLSVP, 
континентов и трапповых излияний на них.

Torsvik et al. [2006, 2010] предполага
ют, что стенки тысячекилометровой вы
соты с перепадом плотности на них, пре
вышающем 1 %, нарушают регулярный ха
рактер мантийных течений и приводят к 
возникновению флуктуаций в виде ано
мально нагретых областей, порождающих 
мантийные плюмы. В свою очередь ман
тийные плюмы, достигая подошвы ли то
сферы, формируют гигантскую "шапку", 
которая растекается, следуя рельеф у по
дошвы [Арясова, Хазан, 2013 a, б] (Sleep 
[1997] назвал такое течение "дренаж вверх 
ногами") и порождая магматизм, состав ко
торого зависит от давления в месте плав
ления, т. е. от мощности литосферы. Имен
но по этой причине в областях траппово- 
го магматизма возникают синхронные и 
территориально близкие, но географичес
ки непересекающиеся магматические из
лияния, состав и объем которых коррели
рует с тектоникой, —  от гигантских объе
мов базальтов в областях прогиба, где ли
тосфера наиболее тонкая, до незначитель
ных по объем у ультраосновных кимбер
литов на кратонах и карбонатитов вбли
зи последних [Арясова, Хазан, 2013a, б ]. 
Единственная значительная группа ким
берлитов, для которой отсутствует корре
ляция с карбонатитами и траппами, —  это 
кимберлиты кратона Слэйв, причем это 
единственная группа кимберлитов, кото
рая на момент внедрения не располага
лась над контуром LLVSP [Torsvik et al., 2010].

Наконец, Kustowski et al. [2008] пост
роили общ ую  характеристику поля сейс
мических скоростей в мантии Земли. Они

разложили аномалии скорости (т. е. откло
нения от осредненной модели) на разных 
глубинах по сферическим функциям. Ока
залось, что вся Земля до ядра разбивается 
на три зоны с резким изменением харак
тера спектра на границах между ними. До 
глубины примерно 230— 250 км (граница 
Леманн?) находится чрезвычайно неодно
родная зона (гетеросфера, по [Dziewonski, 
Romanowicz, 2015]). На границе с переход
ной областью, которая простирается до по
дошвы верхней мантии, спектр резко уп
рощается и высокие гармоники (коротко
волновая периодичность) почти исчезают. 
В нижней мантии (зона суперплюмов, по 
[Dziewonski, Romanowicz, 2015]) фактичес
ки остаются только структуры второго и 
третьего порядка, соответствующие пери
одичности 180° и 120° соответственно. В 
слое мощностью 300— 400 км вблизи гра
ницы с ядром спектр третьего и особенно 
второго порядка ( периодичность с харак
терным масштабом, близким к полушарию) 
очень интенсивный. С высотой над грани
цей мантия— ядро интенсивность спект
ра становится меньше, но структуры вто
рого порядка преобладают вплоть грани
цы с верхней мантией, т. е. влияние LLVSP 
является определяющим во всей нижней 
мантии.

Слой D ".  К. Буллен обратил внимание 
на возможность того, что слой мощ нос
тью примерно 200 км на границе мантия—  
ядро, который он назвал D , имеет свой
ства, отличающиеся от свойств остальной 
части нижней мантии (слоя  D '  в его тер
минологии [Bullen, 1949]). В слое D " гра
диент модуля всестороннего сжатия (фак
тически градиент скорости Vb) значитель
но отличается от его значения в слое D '. 
В последующем при изучении слоя D "  ши
роко использовались волны, дифрагиро
вавшие на неоднородностях внутри слоя 
и распространявшиеся вдоль границы ман
тия— ядро (Lay [2015] и ссылки там). Из 
этих наблюдений следует, что не сущест
вует единой, одинаковой повсюду струк-

D : вдоль слоя градиент скоро
сти изменяется от полож ительных до от
рицательных значений. Существенно при
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этом, что скорости поперечных волн в 
слое D "  под периферией Тихого океана 
повышены, что указывает, по-видимому, 
на проникновение субдуцировавших плит 
до границы мантия— ядро. Кроме того, на
блюдается корреляция понижений ско-

D с горячими точками на 
поверхности, откуда следует, что горячие 
поднятия, вызываемые процессами в слое
D , пронизывают всю мантию и достига
ют поверхности [Lay, 2015]. Это еще раз 
подчеркивает, что процессы на границе 
мантия— ядро непосредственно влияют на 
то, что наблюдается на поверхности.

Планетарный тепловой баланс. Сум
марный поток тепла. Согласно современ
ным данным [Davies, Davies, 2010], плане
тарный поток тепла равен 47 ±  2 ТВт (1 ТВт= 
= 1012 Вт). Это оценка слагается из четы
рех составляющих:
• субокеанического теплового потока "мо

лодых океанов", т. е. теплового пото
ка сквозь участки океанического дна 
с возрастом коры менее 66,5 млн лет 
(23,1 ТВт; средняя плотность теплово
го потока 128 мВт • м-2);

• теплового потока в остальной части оке
анов (7,8 ТВт, 66 мВт • м- 2) и континен
тов (13,8 ТВт, 73 мВт • м-2);

• теплового потока сквозь области, покры
тые льдом (Антарктика, Гренландия) 
(65 мВт • м-2), который оценивался по 
глубине до изотермы Кюри, определен
ной по аэромагнитным данным. Суммар
ный поток 0,9 ±  0,3 ТВт;

• добавочного теплового потока 1 ±  0,33 ТВт 
в горячих точках, который не бы л уч 
тен в оценке, относящейся к молодым 
океаническим областям.
Суммарная оценка 46,7 ±  2 ТВт (округ

ленно 47 ±  2 ТВт) складывается из тепло
отдачи в континентальных (14,8 ТВт со 
средней плотностью потока 70,9 мВт • м-2) 
и океанических (31,9 ТВт, 105,4 мВт • м-2) 
регионах.

Глобальная радиогенная теплогенера
ция по данным о геонейтрино. Чтобы оце
нить тепловой поток, поступающий из яд
ра в мантию, необходимо из полного гло
бального теплового потока вычесть поток,

Геофизический журнал № 5, Т. 40, 2018

связанный с теплогенерацией в коре и ман
тии. Поскольку в процессе выделения зем
ного ядра оксиды урана, тория и калия ос
тались в силикатной мантии [McDonough, 
2003], то в первом приближении радио
генная теплогенерация в ядре отсутству
ет, и тепловыделение вне ядра прибли
женно совпадает с полным радиогенным 
тепловыделением в Земле.

Н аиболее перспективный метод оцен
ки глобальной теплогенерации —  изме
рение потока нейтрино, излучение кото
рых сопровождает каждый акт распада 
ядер радиоактивных изотопов, входящих 
в состав горных пород. Учитывая возраст 
Земли, превышающий 4,5 млрд лет, в на
стоящее время подавляющий вклад в ра
диогенную теплогенерацию вносят долго
живущие изотопы урана 235U, 238U, тория 
232Th и калия 40K  [Van Schmus, 1995]. В це
почках распада урана и тория, заканчива
ющихся образованием стабильных изото
пов свинца, а также при распаде 40K  с об
разованием 40Са (89 % всех распадов 40K) 
излучаются электронные антинейтрино, 
которые в прилож ении к Земле принято 
называть геонейтрино. При бета-распаде 
40K  с образование 40 Лг (около  11 % всех 
распадов 40K) излучается электронное ней
трино (на которое тоже иногда распрост
раняют название геонейтрино).

В настоящее время для измерения по
тока нейтрино, излученных в Земле, ис
пользуются две установки: KamLAND в 
Японии и Borexino в Италии. Оба прибора 
регистрируют нейтрино, наблюдая рас
пад протона на позитрон и нейтрон при 
поглощении электронного антинейтрино. 
Поэтому у  обеих установок довольно вы
сокий энергетический порог реакции (сум
ма масс образующ ихся нейтрона и пози
трона больш е массы исходного протона), 
вследствие чего регистрируются только 
высокоэнергичные геонейтрино, родивши
еся при распаде 238U и 232Th.

Нейтрино очень слабо взаимодейству
ют с веществом. Количество зарегистри
рованных событий, которые можно отнес
ти к геонейтрино (а не к нейтрино из близ
лежащих ядерных реакторов), исчисляет
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ся десятками. Радиогенная теплогенерация 
в Земле по данным детектора KamLAND не 
выходит за пределы погрешности наблю 
дений и интерпретации. В отличие от это
го данные детектора Borexino не совмести
мы с гипотезой о нулевой радиогенной теп
логенерации в Земле [Agastini et al., 2015].

Интерпретация зарегистрированных 
событий требует задания отношений со
держания урана, тория и калия в породах 
U / Th , K  / U. Обычно эти отношения при
нимаются такими же, как в хондритах. Но 
когда станет возможным более точное из
мерение энергии нейтрино, их можно бу
дет определять экспериментально. При ин
терпретации результатов наблюдений при
ходится также задаваться предположени
ями относительно распределения тепло
генерирующ их изотопов в мантии. Обыч
но рассматриваются два крайних вариан
та: однородное распределение и концент
рация радиоактивных изотопов в тонком 
слое на подошве мантии. В этих двух ва
риантах мощность радиогенной теплоге
нерации в Земле по наблюдениям детек
тора Borexino в течение 2056 дней равна 
33 +20 ТВт [Agastini et al., 2015]. Сравнивая 
эту оценку с глобальным тепловым пото
ком 47 ±  2 ТВт по данным [Davies, Davies, 
2010] и пренебрегая теплогенерацией в 
ядре, находим, что поток тепла из ядра в 
мантию приближенно равен 14 ТВт.

Кроме того, если исключить из глобаль
ного теплового потока вклад теплогене
рации в коре, который по независимым 
оценкам равен 8,1 ±  0,8 ТВт [Dye, 2012], 
находим, что суммарная мощность, посту
пающая в мантию из ядра и генерируемая 
внутри мантии, составляет около 39 ТВт. 
Именно эта энергия обеспечивает функ
ционирование "мантийной тепловой ма
шины" и, в частности, плитотектоничес
ких процессов. Подчеркнем, что послед
няя оценка не основывается на нейтрин
ных данных и поэтому ее погрешность не
велика, несмотря на то, что ее составля
ющие (теплогенерация внутри мантии и 
поток тепла через границу ядро— мантия) 
в настоящее время известны с больш ой 
погреш ностью.
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Точность измерений потока геонейтри
но будет возрастать по мере набора ста
тистики, чему способствует запуск новых 
установок, в частности детектора SNOLab 
в шахте вблизи Садбери (Канада) [Dye, 
2012], располож ение которого идеально 
для нейтринных экспериментов (он нахо
дится на большой глубине, эквивалентной 
слою  воды толщиной 6 км, и вблизи него 
нет ядерных реакторов). Кроме того, ко
личество получаемой информации будет 
увеличиваться по мере разработки мето
дов регистрации низкоэнергичных гео
нейтрино, возникаю щ их при распаде 
235U и 40K  [Leyton et al., 2017], и методов 
определения направления прихода ней
трино [Leyton et al., 2017].

Тепловой режим на границе мантия—  
ядро играет реш ающ ую роль в мантий
ной динамике. В настоящее время понят
но, как именно может происходить этот 
теплообмен, но какой из возможных ва
риантов реализуется в природе, пока не
ясно. Более того, может быть, что харак
тер этого теплообмена варьируется, про
являясь в вариациях магнитного поля Зем
ли и плитовой динамике.

Как отмечено выше, суммарная энергия, 
поступающая в мантию (около 39 ТВт), оп
ределена довольно надежно. Однако не
известно, как эта энергия разделяется ме
жду внутримантийной теплогенерацией и 
потоком тепла на границе ядро— мантия. 
Из косвенных соображений (основываю
щихся на экстраполяции до границы яд
ра мантийной адиабаты и оценки мощно
сти теплового погранслоя) следует, что теп
ловой поток сквозь подошву мантии со 
ставляет qCMB = 6 16 ТВт, хотя, как отме
чает [Buffett, 2015], невозможно исключить 
ни большие, ни меньшие значения.

Учитывая гигантскую разность плотно
стей и вязкостей расплава ж елеза и сили
катных пород, обмен тепловой энергией 
между ядром и мантийной конвекцией мо
жет быть только кондуктивным, причем 
вблизи подошвы мантии неизбеж но раз
вивается пограничный слой со сверхадиа
батическим градиентом температуры.

Во внешнем ядре ситуация менее опре
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деленная. Существование конвективного 
перемешивания в ядре с неизбеж ностью  
следует из самого факта существования 
магнитного поля в течение миллиардов лет, 
поскольку при отсутствии конвекции ди
намо перестало бы функционировать, и 
магнитное поле из-за омических потерь за
тухло бы за время не более 105 лет [Jones, 
2015]. Конвекция во внешнем ядре под
держивается благодаря высвобождению 
легкой фракции при кристаллизации твер
дого ядра и выделению теплоты кристал
лизации.

Режим теплопереноса во внешнем яд
ре зависит от соотношения между реаль
ным потоком тепла (qcMB), протекающим 
сквозь границу мантия— ядро, и кондук- 
тивным потоком тепла (qad), который про
текал бы сквозь внешнее ядро в случае, 
если бы градиент температуры в нем был 
равен адиабатическому.

Как известно, если градиент темпера
туры в жидкости меньше адиабатическо
го, то тепловая конвекция невозможна 
(см., например, [Ландау, Лифшиц, 1986]). 
Поэтому если реальный поток тепла мень
ше адиабатического (qcMB < qad) и, следо
вательно, градиент температуры в распла
ве меньше адиабатического градиента, то 
жидкое ядро конвективно устойчиво, и на 
верхней границе отсутствует тепловой по
гранслой. В этом предельном случае во 
внешнем ядре существует нетепловая кон
векция, перемешивание поддерживается 
выделением легкой фракции на границе 
внешнего и внутреннего ядра, а тепловой 
поток внутри металлического ядра явля
ется кондуктивным.

В противоположном предельном случае 
qcMB > qad, во внешнем ядре сосущ еству
ют тепловая и нетепловая конвекции, а 
вблизи границы развивается погранслой 
со сверхадиабатическим градиентом тем
пературы. Тепловая конвекция в этом слу
чае поддерживается нагревом снизу и ох
лаждением сверху.

Даже это качественное рассмотрение 
ситуации во внешнем ядре и на границе 
мантия— ядро свидетельствует о том, что 
температура в жидком металлическом яд
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ре близка к адиабатической. Такая ситу
ация типична для однородных областей, 
где параметр Буллена близок к 1, как в 
нижней мантии и внешнем ядре [Dziewon- 
ski, Anderson, 1981]. Более аккуратный ана
лиз подтверждает это заключение [Anuf- 
riev et al., 2005; Kavner, Rainey, 2016].

К  сожалению, количественные резуль
таты в настоящее время не позволяют со
ставить согласованную картину. М еж ду 
опубликованными кривыми плавления чи
стого железа, а также между кривыми плав
ления сплавов сущ ествуют значительные 
расхождения. П оэтому интервалы допу
стимых значений температуры на грани
це внутреннего и внешнего ядра и на гра
нице ядро— мантия оказываются весьма 
широкими: 5150— 6200 K  и 3850— 4600 K 
соответственно. Главные причины расхож
дений —  неопределенность состава ядра 
и фазовой диаграммы, а также погрешно
сти определения параметра Грюнайзена 
[Fischer, 2016].

Серьезной проблемой является расхож
дение оценок потока тепла в мантии и яд
ре вблизи границы ядро— мантия. В на
стоящее время при оценках потока теп
ла внутри металлического ядра использу
ются значения теплопроводности, кото
рые основываются на численном модели
ровании электронной структуры расплав
ленного ж елеза и его сплавов "из первых 
принципов". Результаты моделирования 
[Pozzo et al., 2012; De Koker et al., 2012] 
указывают на то, что теплопроводность в 
ядре значительно выше, чем следовало из 
предыдущих расчетов, при которых ис
пользовались более грубые модели. Как 
следствие, современные оценки кондук- 
тивного потока тепла в ядре, переносимо
го вдоль адиабатического градиента, дос
тигают 15— 16ТВт по данным [Pozzo et al., 
2012] и 14— 20 ТВт по расчетам [De Koker 
et al., 2012]. Эти значения существенно вы
ше, чем оценки теплового потока в ман
тии вблизи границы с ядром (5 — 10 или 
5— 13ТВт по оценкам [Tsuchiya et al., 2016; 
Lay et al., 2008] соответственно). Причи
нами этого расхождения могут быть неоп
ределенности состава ядра, поскольку теп
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лопроводность и удельное сопротивление 
сплавов ж елеза (связанные законом Виде- 
мана— Франца) сильно зависят от содер
жания легких элементов [De Koker et al., 
2012]. Кроме того, возможно, потребуется 
уточнить значения параметров, которые 
использованы для оценки потока тепла на 
границе ядро— мантия на мантийной сто
роне (т. е. мощность теплового погранслоя, 
скачок температуры и теплопроводность).

Заключение. В отличие от других пла
нет земной группы на Земле функциони
рует глобальная (или плитовая) тектони
ка, наиболее характерными признаками 
которой является спрединг, т. е. рождение 
новой океанической коры и океаничес
кой литосферы в СО Х, и субдукция, т. е. 
возвращение океанической литосферы в 
мантию в глубоководных желобах. Наблю
дения дают достаточные основания уве
ренно утверждать, что эта картина реаль
на, однако построить количественную тео
рию, объясняющ ую как минимум основ
ные аспекты наблюдений, оставаясь в рам
ках глобальной тектоники, невозможно из- 
за принципиальной неполноты последней.

Главная трудность глобальной тектони
ки заключается в том, что ввести сколь- 
нибудь физически обоснованное опреде
ление "плиты" не представляется возмож
ным. Нет никаких указаний на сущ ество
вание в океанической мантии какой-то суб
горизонтальной границы, выше которой 
слой ("плита") движется как твердое тело 
относительно нижележащ ей мантии. Н а
против, есть косвенные указания на то, 
что вся мантия вместе с литосферой и ко
рой представляет собой единую гидроди
намическую систему со сложной реологи
ей и внутренними составными и фазовы
ми границами, функционирование кото
рой обеспечивается протеканием сквозь 
нее потока энергии, выделяющейся при 
кристаллизации внутреннего ядра и рас
паде долгоживущ их радиоактивных изо
топов.

Один из примеров единства этой сис
темы —  длительное функционирование ме
ханизма динамо и существование общего 
магнитного поля Земли, которые невозмож
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ны без стабильного теплоотвода из ядра. 
Последний, в свою очередь, должен под
держиваться теплоотдачей с поверхности.

Другой пример —  эволюция океаничес
кого теплового потока и глубины океана 
по мере отодвигания плиты от СО Х  [Arya- 
sova, Khazan, 2016] показали, что при ох
лаждении плиты мощность теплового по
граничного слоя увеличивается, пока он 
не становится неустойчивым. Эта неустой
чивость контролирует мощность океани
ческой литосферы и тепловой поток в об
ластях с возрастом коры > 50—70 млн лет. 
Одновременно неустойчивость погранич
ного слоя запускает конвективные тече
ния в нижележащ ей мантии, благодаря 
чему тепло доставляется из глубины к ли
тосфере, поддерживая тепловой поток и 
препятствуя дальнейшему охлаждению пли
ты и углублению  океана.

Эти два примера показывают, что из
менение теплового режима на поверхно
сти сопровождается тепловой перестрой
кой течений во всей мантии, и, вероятно, 
затрагивает тепловой режим ядра.

Таким образом, построить последова
тельную  модель эволюции Земли невоз
можно, не включая в рассмотрение ниж
нюю мантию, внешнее и внутреннее яд
ро и пограничные участки между ними, 
т. е. те области, которые находятся вне 
сферы внимания глобальной тектоники. 
Фактически, в отличие от глобальной тек
тоники, эта модель должна быть "теорией 
всей Земли". Выше мы называем ее "Г ло 
бальной геодинамикой".

В настоящей статье не затронуто огром
ное количество очень интересных физи
ческих проблем, возникающих в связи с 
наблюдениями и моделированием состоя
ния ядра Земли и пограничных областей, 
а также при изучении конкретных проб
лем  геодинамики [Гинтов, Старостенко, 
2018]. Например, в стандартной и привыч
ной нам ситуации из двух фаз, находя
щихся в равновесии, твердая фаза явля
ется низкотемпературной, т. е. стабильной, 
при температуре ниже температуры фа
зового равновесия. Нестандартность внут
реннего ядра начинается с того, что из-за
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влияния давления твердая фаза являет
ся высокотемпературной, а сейсмологи
ческие данные указывают на существова
ние слож ной внутренней структуры ядра, 
включая анизотропию его внутренней ча
сти, неэквивалентность полушарий, топо
графию поверхности и существование "са
мого внутреннего ядра" радиусом 300 —  
600 км (см ., например, недавние обзо 
ры [Deguen, 2012; Tkalcic, 2015; Buffett, 
2015; Litasov, Shatskiy, 2016]).

Здесь мы ограничились проблемой гло
бального теплового баланса Земли. Из при
веденного обзора понятно, что в настоя
щ ее время полной ясности в этом вопро
се нет. Однако есть все основания ож и
дать быстрого прогресса в этом направ
лении. В частности, результаты нейтрин
ного эксперимента позволят в ближайшие 
годы получить надежную оценку полной 
мощности радиогенного тепловыделения 
в Земле и, следовательно, оценку потока
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O. V. Aryasova, Ya.M. Khazan, 2018

Observations suggest that global (plate) tectonics operates on the Earth. The most 
characteristic features of the global tectonics are ocean floor spreading in mid-ocean 
ridges and subduction in deep-sea trenches. These processes imply the existence of 
mantle flow. However, within the framework of the plate tectonics, it is impossible to 
build a consistent quantitative theory of mantle convection because one cannot ans
wer the question of where the tectonic plate "terminates". From a mathematical point 
of view, the difficulty of global tectonics is that there are no boundary and initial con
ditions that would allow one to consider the evolution of some isolated part of the pla
net (e. g., the upper mantle). Therefore, to obtain a physically justified answer to the 
questions about the causes and energy sources of mantle motions, it is necessary to 
consider an evolution of the planet as a single whole. This formulation of the problem 
leads to the global geodynamics. Unlike the global tectonics, which in fact ignores the 
existence of the Earth's core, for the global geodynamics the liquid outer and solid in
ner core, as well as the processes at the boundary between them and at the boundary 
between the core and the mantle, which decisively influence the mantle dynamics, are 
the main objects of the study. In this review, we confine ourselves to the global heat 
balance of the Earth. In the coming years, the results of the geoneutrino experiment 
will make it possible to obtain a reliable estimate of the total rate of radiogenic heat 
production in the Earth and to estimate the heat flow from the core to the mantle. Even 
this alone will significantly narrow the choice of models describing processes in the 
core. An ascertainment of the temperature at the inner/outer core interface and an 
elucidation of the mixing nature in the outer core will allow one to reduce an uncer
tainty of the temperature at the base of the mantle and to formulate a boundary condi
tion problem for the mantle flow dynamics. Thus, a bridge from global geodynamics to 
global tectonics will be thrown and the conceptions of the latter will be put on a firm 
physical basis.

Key words: global tectonics, global geodynamics, heat balance of the Earth, geoneu
trinos, heat flow at the core— mantle boundary.
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