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ON HEAT SOURCE IN SUBDUCTION ZONE

A.A. Kirdyashkin   , A.G. Kirdyashkin, V.E. Distanov, I.N. Gladkov

Sobolev Institute of Geology and Mineralogy, Siberian Branch of the Russian Academy of Sciences, 3 Academician 
Koptyug Ave, Novosibirsk 630090, Russia

ABSTRACT. The subduction of an oceanic plate is studied as the motion of a high-viscosity Newtonian fluid. The sub-
ducting plate spreads along the 670-km depth boundary under the influence of oppositely directed horizontal forces. 
These forces are due to oppositely directed horizontal temperature gradients. We consider the flow structure and heat 
transfer in the layer that includes both the oceanic lithosphere and the crust and moves underneath a continent. The heat 
flow is estimated at the contact between the subducting plate and the surrounding mantle in the continental limb of the 
subduction zone. Our study results show that the crustal layer of the subducting plate can melt and a thermochemical 
plume can form at the 670-km boundary. Our model of a thermochemical plume in the subduction zone shows the fol-
lowing: (1) formation of a plume conduit in the crustal layer of the subducting plate; (2) formation of a primary magmatic 
chamber in the area wherein the melting rate equals the rate of subduction; (3) origination of a vertical plume conduit 
from the primary chamber melting through the continent; (4) plume eruption through the crustal layer to the surface, i.e. 
formation of a volcano. Our experiments are aimed to model the plume conduit melting in an inclined flat layer above a 
local heat source. The melt flow structure in the plume conduit is described. Laboratory modeling have  revealed that the 
mechanisms of melt eruption from the plume conduit differ depending on whether a gas cushion is present or absent at 
the plume roof.
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ОБ ИСТОЧНИКЕ ТЕПЛА В ЗОНЕ СУБДУКЦИИ

А.А. Кирдяшкин, А.Г. Кирдяшкин, В.Э. Дистанов, И.Н. Гладков

Институт геологии и минералогии им. В.С. Соболева СО РАН, 630090, Новосибирск, пр-т Академика Коптюга, 
3, Россия

АННОТАЦИЯ. Рассматривается процесс субдукции океанической литосферной плиты в приближении высо-
ковязкой ньютоновской жидкости. Вблизи границы 670 км происходит растекание плиты в противоположные 
стороны из-за действия противоположно направленных горизонтальных сил, создающихся вследствие проти-
воположно направленных горизонтальных градиентов температуры. Рассматриваются гидродинамика и теп-
лообмен в слое, движущемся под континент и состоящем из океанической литосферы и корового слоя. Оценен 
тепловой поток на контакте субдуцирующей плиты с окружающей мантией на континентальном крыле зоны 
субдукции, и показана возможность плавления корового слоя субдуцирующей плиты и зарождения термохими-
ческого плюма на границе 670 км. Представлена модель термохимического плюма в зоне субдукции, включаю-
щая образование канала плавления в коровом слое субдуцирующей плиты; формирование первичного очага в 
области равенства по величине скоростей выплавления канала и субдукции; образование от первичного очага 
вертикально направленного канала плюма, проплавляющего континент; прорыв плюма на поверхность, т.е. об-
разование вулкана. Представлены результаты экспериментального моделирования выплавления канала плю-
ма в плоском наклонном слое парафина над локальным источником тепла. Представлена гидродинамическая 
структура расплава в канале плюма. Обнаружено различие в механизме прорыва расплава из канала плюма на 
поверхность в отсутствие и при наличии газовой подушки у кровли плюма.

КЛЮЧЕВЫЕ СЛОВА: лабораторное моделирование; зона субдукции; термохимический плюм; свободно- 
конвективные течения; коровый слой; тепловая мощность; расплав; канал плюма

ФИНАНСИРОВАНИЕ: Работа выполнена по государственному заданию ИГМ СО РАН при финансовой под-
держке Министерства науки и высшего образования Российской Федерации.

1. ВВЕДЕНИЕ
Субдукция является одним из ключевых геодина-

мических процессов, во многом определяющих струк-
туру течений и теплообмен в мантии Земли [Dobretsov 
et al., 2001; Turcotte, Schubert, 2002]. Зачастую в лабо-
раторных экспериментах субдуцирующая плита пред-
ставляет собой жесткую пластину c отрицательной 
плавучестью, движение плиты вынужденное – управ-
ляется поршнями или плита погружается свободно, под 
собственной тяжестью [Schellart, Strak, 2016]. Экспе-
рименты в горизонтальном слое вязкой жидкости при 
наличии противоположно направленных горизонталь-
ных градиентов температуры показали, что происхо-
дит растекание субдукционного свободно-конвектив-
ного потока в противоположных направлениях от ло-
бовой точки при встрече потока с подошвой слоя. В 
первом приближении построена модель конвективных 
течений в области контакта субдуцирующей плиты с 
границей верхней и нижней мантии (670 км) [Kirdyash-
kin A.A., Kirdyashkin A.G., 2013, 2014].

В лабораторном моделировании взаимодействия 
плюмов с субдуцирующими плитами плюмы представ-
ляют восходящие конвективные течения (термики) или 
композиционные плюмы [Druken et al., 2014; Mériaux 
et al., 2016]. Термики создаются впрыскиванием на-
гретой жидкости в более холодную окружающую жид-
кость, композиционные плюмы – впрыскиванием ма-
лоплотной низковязкой жидкости в высокоплотную  

и высоковязкую. Исследуется взаимодействие таких 
плюмов с вынужденными течениями, вызванными дви-
жением субдуцирующей плиты, которая представляет 
собой жесткую пластину. В экспериментах [Strak, Schel-
lart, 2018] у боковых граней погружающейся пласти-
ны также создаются вынужденные (индуцированные 
субдукцией) течения и рассматривается их роль в по-
строении геодинамических сценариев внутриплитно-
го вулканизма.

Проблема тепловых источников, порождающих вы-
сокие тепловые потоки и вулканизм в субдукционных 
зонах, является одной из ключевых в геологии [Be-
lousov, 1989]. Одним из механизмов возникновения 
высоких температур, требуемых для вулканизма, мо-
жет служить происходящий в зоне разлома нагрев при 
трении между мантией и внедряющейся в нее лито-
сферой [Turcotte, Schubert, 2002]. В работе [Oxburgh, 
Turcotte, 1968] в качестве возможного способа нагре-
ва субдуцирующей литосферы, дающего вулканизм в 
зоне субдукции, указан нагрев вследствие трения ме-
жду погружающейся плитой и окружающей манти-
ей. В статье [Safonova et al., 2015] предполагается, что 
тектоническая эрозия дает коровый материал, бога-
тый U и Th, который может служить источником теп-
ла в слое C, вызывающим плавление субдуцирован-
ных слэбов.

Представлены исследования тепловых источников, 
ответственных за вулканизм в субдукционной зоне, на  
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основе численных двумерных моделей [Davies, Steven-
son, 1992; Iwamori, 1997]. В модели [Iwamori, 1997] тре-
буется высокое тепловыделение внутренних источ-
ников для обеспечения высокого теплового потока и 
плавления, которое объясняется радиоактивными изо-
топами, вынесенными из субдуцирующего слэба в ман-
тийный клин и длительное время циркулирующими в 
его конвективной ячейке, или поступлением разогре-
того материала из нижней мантии. В трехмерной чис-
ленной модели [Zhu et al., 2009] исследуются плюмы, 
вещество которых содержит воду и частично расплав-
лено, формирующиеся в мантийном клине вследствие 
дегидратации слэба. В численной модели [Faccenna et 
al., 2010] трехмерное возвратное течение и фрагмен-
тация слэба могут генерировать вынужденные восхо-
дящие течения.

Однако вопросы об определении количества тепла, 
необходимого для формирования плюмов в зоне суб-
дукции, подробном исследовании механизма их образо-
вания и определении параметров источников плюмов 
до сих пор остаются открытыми. В настоящей статье 
на основе анализа гидродинамики и теплообмена в суб-
дуцирующей плите оценены тепловые потоки в зоне 
субдукции и показана возможность плавления коро-
вого слоя плиты вблизи границы 670 км и, следова-
тельно, формирования в нем термохимического плю-
ма. Представлена модель термохимического плюма в 
зоне субдукции. Определены условия формирования 
первичного магматического очага в субдукционной зо-
не, от которого вертикальный канал плюма выплавля-
ется к поверхности. Представлены результаты экспе-
риментального моделирования выплавления канала 
плюма в плоском наклонном слое парафина над ло-
кальным источником тепла. На основе лабораторного 
моделирования установлен механизм прорыва распла-
ва плюма на поверхность.

2. СВОБОДНО-КОНВЕКТИВНЫЕ ТЕЧЕНИЯ  
В ЗОНЕ СУБДУКЦИИ

Особенность изучения геологических процессов со-
стоит в том, что информация об их проявлениях пред-
ставляется как результат законченных в данное время 
процессов, то есть как конечные граничные условия. 
Для понимания прошедшего процесса нужно решать 
обратную задачу, зная лишь конечные граничные усло-
вия. Обратные задачи имеют множество решений. Реше-
ние геологических задач возможно с помощью прямых 
(корректных) задач, но уже на моделях рассматривае-
мого процесса. В этом случае требуется такая модель, 
решение задачи для которой при начальных и гра-
ничных условиях, возможных для рассматриваемого 
процесса, дает конечный результат, соответствующий 
геологическим данным. При построении геодинамиче-
ской модели прежде всего необходимо определить ис-
точники энергии, порождающие силы, существующие 
в тектонически активных областях и ответственные 
за процессы в них. Геодинамические процессы обуслов-
лены гравитационными силами вследствие изменения  

плотности, которое происходит в основном из-за из-
менения температуры и фазовых переходов.

Средняя плотность литосферы океана меньше плот-
ности астеносферы, поэтому более легкая литосфера 
находится на поверхности астеносферы. В то же время 
средняя температура литосферы ниже, чем темпера-
тура астеносферы. Можно предположить, что верхняя 
часть литосферы океана имеет меньшую плотность, 
чем ее подошва. При погружении плиты коровый слой 
литосферы, вероятно, уплотняется.

Само явление погружения океанической литосфер-
ной плиты указывает на то, что литосфера тяжелее, 
чем окружающая ее верхняя мантия. Сила тяжести суб-
дуцирующей плиты F обусловлена тепловой гравита-
ционной силой Fтг, силой, создающейся при фазовом 
переходе «оливин – вадслеит» Fфп, и силой, вызванной 
эклогитизацией корового слоя субдуцирующей пли-
ты Fэ. Таким образом, сила тяжести плиты F=Fтг+Fфп+Fэ 
[Kirdyashkin A.A., Kirdyashkin A.G., 2014]. Зная величи-
ну F, можно определить среднее значение коэффици-
ента трения на контакте плиты с континентальным 
крылом зоны субдукции   =Fsin2α/(lконт+2lс) и величи-
ну удельного теплового потока из-за трения на этом 
контакте qтр=   u0, где α – угол погружения плиты, u0 – 
скорость погружения плиты, lконт – толщина континен-
тальной литосферы, lс – толщина слоя C (переходной 
зоны мантии). При таком методе определения    и qтр нет 
необходимости в предположениях о механизме вза-
имодействия литосферной плиты на контакте с манти-
ей и использовании пока неопределенной величины 
динамической вязкости, как это делается в численных 
моделях.

Величина F=5.5×1013 Н/м (на 1 погонный метр ши-
рины плиты), касательное напряжение   =3.7×107 Н/м 
и qтр=0.06–0.12 Вт/м2 при u0=0.05–0.1 м/год [Kirdyash-
kin A.A., Kirdyashkin A.G., 2014]. Удельный тепловой поток 
вследствие трения на контакте погружающейся пли-
ты с континентом незначительно отличается от сред-
него теплового потока в верхней мантии. С учетом теп-
лового потока вследствие трения qтр=0.09 Вт/м2, теп-
лового потока от мантии в океаническом крыле зоны 
субдукции к погружающейся плите qа=0.03 Вт/м2 и теп-
лового потока в континентальном крыле qк=0.09 Вт/м2, 
q=qа+qтр+qк=0.21 Вт/м2. При этом значении q осреднен-
ный перепад температуры между верхней мантией и 
опускающейся плитой ∆Tтг=485 °C [Kirdyashkin A.A., Kir-
dyashkin A.G., 2014].

Более холодная плита опускается в верхней мантии 
до границы 670 км (границы верхняя – нижняя ман-
тия). Субдуцирующая литосферная плита нагревается 
со стороны океанического крыла зоны субдукции и со 
стороны континентального крыла. Со стороны океани-
ческого крыла температура уменьшается по направле-
нию к плите и горизонтальный градиент температуры 
∂T/∂y=const. Со стороны континентального крыла на-
блюдается уменьшение температуры в условиях неста-
ционарного нагрева – в пристенном пограничном слое. 
Толщину этого теплового пограничного слоя можно  
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Рис. 1. Схема свободно-конвективных течений в зоне субдукции и образования термохимического плюма у границы 670 км.
Схема построена с использованием данных лабораторного и теоретического моделирования свободно-конвективных тече-
ний в субдукционной зоне [Kirdyashkin A.A., Kirdyashkin A.G., 2013, 2014]. Показаны свободно-конвективные течения в асте-
носфере и слое С в океаническом и континентальном крыльях субдукционной зоны. Лабораторное моделирование показы-
вает, что на границе 670 км происходит растекание нисходящего свободно-конвективного субдукционного потока от области 
минимального значения температуры c координатой ymin и в континентальное крыло зоны субдукции движется поток тол-
щиной ymin. Вблизи подошвы слоя C в условиях неустойчивой стратификации образуются валиковые течения, оси которых 
совпадают с направлением крупномасштабных свободно-конвективных течений в слое C. Термохимические плюмы форми-
руются на границе 670 км вследствие плавления корового слоя толщиной δк в области восходящих потоков конвективных 
валиков (вид по стрелке Е). Плавление начинается на расстоянии X от места, где слой толщиной ymin начинает контактировать 
с границей 670 км. Плюм, образующийся вследствие плавления горизонтально расположенного корового слоя, представляет 
собой горизонтальный канал расплава, а в области субдуцирующей плиты – наклонный канал расплава, формирующийся 
в ее наклонном коровом слое. В области, где встречно направленные скорости плавления и субдукции равны по величине, 
образуется первичный магматический очаг, от которого зарождается вертикальный канал термохимического плюма. Вели-
чина δс=ymin–δк, xверт – высота вертикального канала термохимического плюма, выплавляющегося в континенте от первично-
го магматического очага, lв – ширина конвективного валика.
Fig. 1. Diagram of free-convection flows in a subduction zone and the formation of a thermochemical plume at the 670-km boundary.
The diagram is based on the data of the laboratory modeling experiments and theoretical simulations of free-convection flows in a 
subduction zone [Kirdyashkin A.A., Kirdyashkin A.G., 2013, 2014]. Free-convection flows occur in the asthenosphere and the C layer in 
the oceanic and continental limbs. According to the laboratory modeling results, the descending (subduction) flow spreads along the 
670-km boundary. Spreading proceeds from the area of minimum temperature (ymin coordinate), and the flow of thickness ymin moves 
towards the continental limb of the subduction zone. In the conditions of unstable stratification, convection rolls form near the base 
of layer C. The roll axes are parallel to the direction of large-scale free-convection flows in layer C. Thermochemical plumes form at the 
670-km boundary as a consequence of melting of the crustal layer (thickness δк) in the zones of ascending flows of the convection rolls 
(view along arrow E). Melting commences at distance X from the location where the ymin-thick layer begins to contact with the 670-km 
boundary. A plume resulting from melting of the horizontal crustal layer represents a horizontal conduit of melt. In the area of the sub-
ducting plate, the plume conduit is inclined because the crustal layer of the plate is inclined. A primary magmatic chamber forms in the 
area wherein the rates of subduction and melting are equal in magnitude. A vertical conduit of the thermochemical plume originates 
from this primary chamber. Thickness δс=ymin–δк; xверт is the height of the vertical plume conduit that melts out through the continent 
from the primary magma chamber; lв is convection roll width.

оценить, используя соотношение ymin=ɛ(аt1)1/2 [Turcotte, 
Schubert, 2002], где ymin – координата, соответствую-
щая минимальной температуре субдуцирующей пли-
ты. В наших условиях нагрева субдуцирующей пли-
ты ɛ=1. При коэффициенте температуропроводности 
a=0–6 м2/с и времени контакта плиты с мантией t1=x/u0, 
где x=670×103 м и скорость погружающейся плиты u0= 
=1.9×10–9 м/с (6 см/год), величина ymin=18.8×103 м. Спра-
ва и слева от координаты ymin температура возрастает, 
т.е. справа и слева от ymin горизонтальные градиенты  

температуры направлены противоположно друг дру-
гу и ∂T/∂y=0 при y=ymin.

В соответствии с вышеизложенными процессами 
и результатами экспериментального и теоретическо-
го моделирования [Kirdyashkin A.A., Kirdyashkin A.G., 
2013, 2014] представлена схема свободно-конвектив-
ных течений и движения субдуцирующей плиты в об-
ласти слоя С (рис. 1). Противоположно направленные 
горизонтальные градиенты температуры порождают 
противоположно направленные горизонтальные силы.  
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На границе верхняя – нижняя мантия (подошва слоя С), 
в области ymin эти горизонтальные силы вызывают рас-
ходящиеся горизонтальные потоки субдуцирующей 
плиты [Kirdyashkin A.A., Kirdyashkin A.G., 2013]. В гидро-
динамике такое растекание свободно-конвективного 
потока при его набегании на горизонтальную поверх-
ность носит название течения в лобовой точке [Schlich-
ting, 1979]. В континентальное крыло зоны субдукции 
движется слой толщиной ymin, а в океаническое крыло – 
слой толщиной l – ymin, где l – толщина плиты. Оста-
новимся на процессах, протекающих в слое толщиной 
ymin в континентальном крыле зоны субдукции.

3. ТЕПЛООБМЕН В СУБДУЦИРУЮЩЕЙ ПЛИТЕ 
ВБЛИЗИ ГРАНИЦЫ 670 КМ

Слой толщиной ymin состоит из двух высоковязких 
и разнородных слоев. Нижний слой толщиной ymin–δк, 
движущийся от зоны субдукции, контактирует с ниж-
ней мантией и представляет собой часть погружаю-
щейся литосферной плиты. Верхний (коровый) слой, 
толщиной δк, зарождается на оси срединно-океаниче-
ского хребта и развивается во все время его движения 
до зоны субдукции. Он неоднороден, а потому может 
иметь меньшую температуру плавления, чем литосфер-
ная плита. Коровый слой контактирует со слоем C. На 
первой стадии происходит нагрев слоя ymin со стороны 
нижней мантии и слоя C. Нижний слой (ymin–δк) по вяз-
кости соизмерим с контактирующей с ним нижней ман-
тией. Коровый слой δк значительно более вязкий, чем 
слой C [Dobretsov et. al., 2001; Kirdyashkin A.A., Kirdyash-
kin A.G., 2014].

Для слоя толщиной ymin, нагреваемого снизу, число 
Рэлея Ray=βg∆Tyymin

3/aν, где β – коэффициент теплового 
объемного расширения, g – ускорение силы тяжести, 
∆Ty – перепад температуры в указанном слое, ν – кине-
матическая вязкость. При значениях параметров слоя: 
β=3×10–5 1/°С, ymin=18.8×103 м, g=9.8 м/с2, a=10–6 м2/с, 
ν=1016 м2/с и ∆Ty≈400 °С [Kirdyashkin A.A., Kirdyashkin A.G., 
2014] получаем Ray=78, т.е. Ray<<Raкр (Raкр=1700 – кри-
тическое число Рэлея). Кинематическая вязкость слоя С 
может быть оценена с использованием соотношения 
[Kirdyashkin et al., 2006]: νс=(βgQ/aλ)(∆Tсλlс/8Q)3, где 
Q – количество тепла, подведенного от нижней ман-
тии к слою С, ∆Tс=T670–T420, T670 и T420 – температура на 
границах 670 км и 420 км, λ – коэффициент теплопро-
водности, lс – толщина слоя С. Принимая lc=2.5×105 м, 
β=3×10–5 °С–1, Q=125×103 Вт/м (см. ниже в этом разделе), 
λ=3.8 Вт/м °C (например [Hofmeister, 1999]), ∆Tс=470 °С 
[Dobretsov et al., 2001; Kirdyashkin et al., 2006], получа-
ем νс=1015 м2/с. Слой толщиной ymin, более вязкий, чем 
слой C, будет нагреваться в условиях теплопроводно-
сти. Горизонтальная скорость движения слоя ymin рав-
на u0. Этот слой движется вдоль границы 670 км в усло-
виях гравитационной конвекции. Гравитационная си-
ла существует вследствие горизонтального градиента 
плотности. Горизонтальный градиент плотности воз-
никает как следствие горизонтального градиента тем-
пературы.

Для изучения процесса теплообмена в слое ymin не-
обходимо знать температурные условия на границе 
верхняя – нижняя мантия. С этой целью рассмотрим 
теплообмен в нижней мантии. Свободно-конвектив-
ные течения в нижней мантии представляют собой 
свободно-конвективные ячейки в шарообразном слое, 
подошва которого имеет радиус Rя=3491 км и кровля 
Rвм=5700 км. Отношения мощности пограничных слоев 
на кровле и подошве нижней мантии соответственно 
к радиусам Rвм и Rя малы, поэтому для них при анализе 
гидродинамики и теплообмена применимы закономер-
ности для плоского слоя. На основе лабораторного мо-
делирования установлено, что режим течения в слое 
нижней мантии мощностью lнм=Rвм–Rя=2210 км – тур-
булентный и Raнм≈106 [Dobretsov et al., 2001]. Вблизи 
кровли и подошвы слоя существуют свободно-конвек-
тивные валиковые течения, в основном ответственные 
за теплообмен. Экспериментальные исследования [Dob-
retsov et al., 2001] в таком слое показывают, что вблизи 
его кровли и подошвы теплообмен происходит в погра-
ничном слое, кондуктивная мощность которого

δконд=3.5(aν/βg∆T)1/3,  (1)

где a – коэффициент температуропроводности, ν – ко-
эффициент кинематической вязкости, β – коэффициент 
теплового расширения, g – ускорение силы тяжести, 
∆T – перепад температуры в пограничном слое. Темпе-
ратура вне пограничного слоя в лабораторных иссле-
дованиях постоянна по высоте, а в земных условиях 
изменяется по адиабатическому закону.

Зона субдукции сопряжена с океаном. На границе 
верхняя – нижняя мантия в зоне субдукции происхо-
дит интенсивный теплообмен в нестационарных усло-
виях. Вблизи границы 670 км наблюдается сочетание 
свободно-конвективного теплообмена в слое С и теп-
лообмена, связанного с движением слоя ymin со скоро-
стью u0, поэтому при оценке теплообмена в нижней ман-
тии будем рассматривать тепловые потоки на границе 
670 км, которые характерны для океанической области. 
В этом случае тепловой поток на кровле нижней ман-
тии (или на подошве верхней мантии) qкнм=q0(RЗ/Rвм)2, 
где q0=0.078 Вт/м2 – среднее значение теплового потока 
на океаническом дне, RЗ=6370 км – радиус Земли. Тогда 
получаем на кровле нижней мантии qкнм=0.0974 Вт/м2 и 
на подошве нижней мантии qпнм=q0(RЗ/Rя)2=0.26 Вт/м2.

Закон теплообмена для Ra>105 вблизи подошвы и 
кровли нижней мантии [Kirdyashkin et al., 2004]:

q=0.18λ∆T4/3(βg/aν)1/3, (2)

где λ – коэффициент теплопроводности, ∆T – перепад 
температуры в пограничном слое. Из соотношения (2) 
следует, что интенсивность теплообмена не зависит 
от линейного размера слоя. Например, для подошвы 
нижней мантии из соотношения (2) получаем:

∆Tпнм=(qпнм/0.18λ)3/4(aν/βg)1/4. (3)

При значениях параметров λ=7 Вт/м2, qпнм=0.26 Вт/м2, 
a=10–6 м2/с, ν=2×1015 м2/с, β=3×10–5 °С–1, g=9.8 м/с2  
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[Kirdyashkin et al., 2004] получаем ∆Tпнм=494 °C. Для 
кровли нижней мантии qкнм=0.0974 Вт/м2, и для ука-
занных значений параметров ∆Tкнм=237 °C. В кондук-
тивном слое толщиной δконд перепад температуры со-
ставляет ~75 % от всего перепада в пограничном слое 
[Dobretsov et al., 2001]. Согласно соотношению (1), тол-
щина кондуктивного слоя у кровли нижней мантии для 
вышеуказанных значений параметров δконд=10.7 км. 
Вне пограничных слоев температура изменяется в 
нижней мантии по адиабатическому закону при адиа-
батическом градиенте (∂T/∂x)ад=0.3 °С/км [Katsura et 
al., 2010].

Результаты расчета температуры плавления в ниж-
ней мантии [Walzer et al., 2004] представлены на рис. 2. 
Численные расчеты температуры плавления мантии 
выполнены на основании идеи Ф. Линдемана, состоя-
щей в том, что плавление возникает, когда колебания 
атомов превосходят порог, который зависит от кри-
сталлической решетки и от изменения плотности с глу-
биной [Lindemann, 1910]. Температура на границе яд-
ро – мантия оценивается из условий зарождения тер-
мохимического плюма [Kirdyashkin et al., 2004]. В этом 
случае температура плавления на границе ядро – ман-
тия 3500 °C, а температура на этой границе 3450 °C.

На основе вышеприведенных экспериментальных 
соотношений (1)–(3) и адиабатического изменения 
температуры в нижней мантии вне пограничных сло-
ев на рис. 2 представлен средний профиль темпера-
туры в нижней мантии. На границе 670 км темпера-
тура T670=1970 °C. Точкой 4 на рисунке обозначена 
температура плавления базальта T4=2190 °C [Yasuda 
et al., 1994]. Экспериментальные исследования пока-
зывают повышение температуры у охлаждающей по-
верхности (силикатное стекло) на величину 0.4 от пе-
репада температуры в пограничном слое [Dobretsov 
et al., 2001]. Температура на кровле нижней мантии 
(граница 670 км) в окрестности подъемного свобод-
но-конвективного нижнемантийного течения может 
быть равна T670=1970 °C+0.4×237 °C=2065 °C – значе-
ние, близкое к T4.

Ранее указывалось, что коровый слой погружающей-
ся плиты нарастает в течение всего времени движения 
от зоны спрединга до зоны субдукции и имеет слож-
ную структуру. Можно предположить, что в океаниче-
ской коре существуют химические добавки, которые 
могут понизить ее температуру плавления ниже тем-
пературы T670, и поэтому на границе 670 км возможны 
условия для начала плавления. Таким образом, на гра-
нице 670 км возможен процесс плавления при наличии 
химической добавки. Коровый слой, имеющий отно-
сительно окружающей мантии меньшую температуру, 
должен прежде всего быть нагретым до Tпх – темпе-
ратуры плавления при наличии химической добавки: 
Tпх=Tпс–ck, где Tпс – температура плавления вещества ко-
рового слоя без химической добавки, c – концентрация 
химической добавки, понижающей Tпс, k – коэффициент 
понижения температуры на 1 % химической добавки 
[Dobretsov et al., 2008; Kirdyashkin et al., 2004].

Рис. 2. Профили температуры по толщине нижней мантии.
1 – адиабатическая температура; 2 – распределение темпе-
ратуры по толщине нижней мантии; 3 – температура плав-
ления нижней мантии согласно расчетам [Walzer et al., 2004]; 
4 – температура плавления базальта [Yasuda et al., 1994].
Fig. 2. Temperature profiles across the mantle.
1 – adiabatic temperature; 2 – temperature distribution across the 
lower mantle; 3 – melting temperature distribution in the lower 
mantle [Walzer et al., 2004]; 4 – melting point of basalt [Yasuda 
et al., 1994].

Для нагревания 1 кг корового слоя требуется затра-
тить количество тепла C=1.2 кДж/кг °C. Для того что-
бы этот килограмм породы расплавить, необходимо 
подвести еще количество тепла B=210 кДж/кг [Dob-
retsov et al., 2001]. Достаточно ли подводимого из ниж-
ней мантии тепла для процессов нагрева и плавления 
корового слоя?

Рассмотрим тепловую и гидродинамическую струк-
туру в слое C и ее влияние на теплообмен в коровом 
слое (рис. 3).

В области контакта слоя C и погружающейся плиты 
тепло отводится от слоя C. Вследствие этого в слое C 
возникает горизонтальный градиент температуры и 
образуется крупномасштабное свободно-конвектив-
ное течение, опускное вдоль субдуцирующей плиты, и 
горизонтальное течение у подошвы слоя C. Согласно 
экспериментальным и теоретическим исследованиям 
[Kirdyashkin et al., 2006], максимальное значение го-
ризонтальной скорости течения определяется из со-
отношения:

umax = 0.97(a/lc)RaQ
1/3, (4)

где lc=2.5×105 м, RaQ=βgQlc
3/acνcλ, Q=qclc – количество теп-

ла, отведенное от слоя С на контакте с субдуцирующей 
плитой. При qc=0.05 Вт/м2, ac=10–6 м2/с, νc=1015 м2/с, 
λ=3.8 Вт/м °C, Q=1.25×104 Вт/м получаем RaQ=5.86×106 
и тогда umax=2.2 см/год.

В установившемся режиме на кровле корового слоя 
(на кровле слоя ymin) тепловой поток меньше, чем теп-
ловой поток на кровле нижней мантии: qкк<qкнм, где 
qкнм=0.0974 Вт/м2. В этом случае, согласно экспери-
ментальным исследованиям, у подошвы слоя C обра-
зуются валиковые течения, оси которых совпадают  
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Рис. 3. Схема свободно-конвективных течений в области слоя С и вблизи границы 670 км.
(a) – схема течений субдуцирующей плиты на границе 670 км и свободно-конвективных течений в слое С; (б) – свободно-кон-
вективные валики вблизи границы 670 км (разрез по А-А). Показаны каналы термохимических плюмов, образующиеся в об-
ласти восходящих течений валиков. Линия сечения А–А показана также на рис. 1.
Fig. 3. Diagram of free-convection flows in layer С and near the 670-km boundary.
(a) – flows of the subducting plate at the 670-km boundary and  free-convection flows in layer C; (б) – free-convection rolls near the 
670-km boundary (section along A–A, see Fig. 1).

с направлением крупномасштабных течений в слое C 
(см. рис. 1; рис. 3). Высота валикового слоя lв=lc/2 [Kir-
dyashkin et al., 2006].

Согласно экспериментальным и теоретическим дан-
ным [Dobretsov et al., 2001], для валиковых течений в 
горизонтальном слое жидкости, подогреваемом снизу 
и охлаждаемом сверху, в условиях устойчивых конвек-
тивных валиков закон теплообмена:

Nu=0.2Raв
1/4, (5)

где число Нуссельта Nu=qlв/λ∆Tв, q – удельный тепловой 
поток, lв – толщина валикового слоя, λ – коэффициент  
теплопроводности, ∆Tв – перепад температуры в вали-
ковом слое, Raв=βg∆Tвlв

3/aν – число Рэлея для него.
Из соотношений (2) и (5) следует, что

∆Tв=(q/0.2λ)4/5(aνlв/βg)1/5. (6)

Для параметров слоя С: q=0.0974 Вт/м2, λ=3.8 Вт/м °С, 
a=10–6 м2/с, ν=1015 м2/с, lв=lc/2=62×103 м, β=3×10–5 °C–1, 
g=9.8 м2/с из соотношения (6) следует, что величина 
∆Tв=290 °C.

Согласно экспериментальным исследованиям и чис-
ленным решениям, разность температуры в опускном и 
подъемном потоках конвективного валика [Dobretsov 
et al., 2001] ∆Tоп–∆Tпод=∆Tв/2=145 °С. Согласно экспери-
ментальным данным [Leontiev, Kirdyashkin, 1965] и тео-
ретическим исследованиям [Chandrasekhar, 1981],

umaxlв/a=0.24(Raв–1700)1/2. (7)

Значение числа Рэлея для валикового течения при 
указанных выше параметрах и ∆Tв=290 °C Raв=2.07×104. 
При этих значениях числа Raв валиковое течение устой-
чивое и для него величина umax=1.7 см/год. Таким об-
разом, крупномасштабное течение в слое C и вали-
ковое течение у подошвы слоя С находятся в режиме  

устойчивого ламинарного течения, и различие в тем-
пературах опускного и подъемного потоков в валике 
составляет 145 °C.

4. ОБРАЗОВАНИЕ ТЕРМОХИМИЧЕСКИХ ПЛЮМОВ  
В ЗОНЕ СУБДУКЦИИ

Термохимические плюмы зарождаются при пони-
жении температуры плавления вещества нижней ман-
тии на 10–15 °C [Kirdyashkin et al., 2004]. Как было ука-
зано выше, зарождение плавления на границе 670 км 
происходит при понижении температуры плавления 
за счет присутствия в коровом слое химических доба-
вок, понижающих температуру плавления. При значи-
тельной разности температуры в подъемном и опуск-
ном течениях валика (145 °C) и относительно малом 
значении падения температуры плавления для зарож-
дения термохимического плюма (15 °C) плавление ко-
рового слоя будет происходить в области подъемного 
потока валика и канал плюма будет формироваться в 
области подъемного потока продольного валика, ось 
которого совпадает с направлением крупномасштаб-
ного течения.

При горизонтальном размере валика, равном его вы-
соте, плавление корового слоя толщиной δк происхо-
дит периодически на расстоянии 2lв~120 км в областях 
подъемных потоков конвективных валиков (рис. 3, б). 
Таким образом, плюмы образуются в коровом слое пе-
риодически по ширине субдуцирующей плиты, и рас-
стояние между каналами плюмов (период) равно 2lв, 
т.е. 120 км. Оценим количество тепла, передаваемого 
образовавшемуся каналу плюма от границы начала 
плавления. Тепло к каналу плавления (каналу плюма) 
передается на всей площади подошвы двух валиков, 
равной 2lвΧ, где Χ – расстояние от места, где слой ymin 
начинает контактировать с границей 670 км до места  
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начала образования канала плюма (начала плавления) 
(см. рис. 1; рис. 3, а). Тогда тепловая мощность, переда-
ваемая образовавшемуся каналу плюма,

N=qв2lвΧ. (8)

В первом приближении принимаем тепловой поток 
на подошве свободно-конвективных валиков qв=qкнм= 
=0.0974 Вт/м2. Для lв=62×103 м получаем N=1.21Χ×104 Вт. 
Величина Χ=u0t1, т.е. определяется временем существо-
вания субдукции от момента соприкосновения плиты с 
границей 670 км. Например, при Χ=200 км N=2.42×109 Вт. 
Предельную тепловую мощность N1, при которой плюм, 
образовавшийся в зоне субдукции, выйдет на поверх-
ность, можно оценить по количеству тепла, отдаваемо-
го каналом плюма в окружающую мантию, из соотно-
шения N1=0.5πλΔTx0 [Kirdyashkin A.G., Kirdyashkin A.A., 
2015], где ΔT=Тпл–T0, Тпл – температура границы канала 
плюма, T0 – температура окружающей мантии, λ – тепло-
проводность расплава, x0=670×103/sinα, α – угол погру-
жения плиты. Принимая ΔT=400 °С, sinα=0.707 (α=45°), 
λ=3.5 Вт/м×°С [Kirdyashkin A.A., Kirdyashkin A.G., 2013], 
получаем N1=1.9×109 Вт. Итак, тепловая мощность, пере-
дающаяся к каналу плюма, формирующегося на грани-
це 670 км в области подъемного потока валика, боль-
ше, чем предельная тепловая мощность (N>N1).

Таким образом, количества тепла, подводимого из 
нижней мантии к границе 670 км, достаточно для за-
рождения и существования термохимического плюма 
в зоне субдукции. У границы 670 км плюм, создающий-
ся в результате плавления горизонтально расположен-
ного корового слоя, представляет собой горизонталь-
ный канал расплава, а в области погружающейся пли-
ты – наклонный канал расплава, образующийся в ее 
наклонном коровом слое (см. рис. 1; рис. 3).

Проанализируем интенсивность передачи тепла в 
области сопряжения горизонтального канала распла-
ва (канала плюма) в коровом слое с каналом расплава 
(каналом плюма) в коровом слое опускающейся пли-
ты. У границы 670 км в коровом слое канал расплава 
формируется в области подъемного течения валиков 
(рис. 3, б) и тепло передается в горизонтальном ка-
нале расплава. В области опускающейся плиты канал 
плавления формируется в наклонном коровом слое. 
Плавление ограничивается толщиной корового слоя. 
Ширина этого канала d определяется условиями теп-
лообмена и устойчивости гидродинамических процес-
сов при наличии плавления на границе канала. Ее сле-
дует оценивать экспериментальным путем – c помощью 
лабораторного моделирования, что будет представле-
но ниже. Для δк=6×103 м, перепада температуры в по-
граничном слое на подошве канала плюма ∆Tтх=10 °C 
и кинематической вязкости расплава в канале плю-
ма ν=1 м2/с [Dobretsov et al., 2008] число Рэлея Ra= 
=βg∆Tтхδк

3/aν=6.5×1015. Течения в канале расплава 
происходят в условиях турбулентной конвекции как 
в горизонтальном, так и в наклонном слое расплава. 
Интенсивность теплообмена в этих случаях определя-
ется из соотношения (2). Из него следует, что удельный  

тепловой поток в условиях свободной конвекции не 
зависит от линейного размера и от ориентации поверх-
ности теплообмена, поэтому в области поворота оси ка-
нала плавления от горизонтального к вертикальному 
или наклонно ориентированному каналу не будет осо-
бых изменений в интенсивности теплообмена.

При выплавлении канала плюма тепло, подводимое 
от границы 670 км, расходуется на нагрев до темпера-
туры плавления на кровле плюма и на само плавление, 
а также отводится от канала плюма в окружающий 
массив. Скорость выплавления зависит от тепловой 
мощности источника плюма N и тепловой мощности, 
отводимой в окружающую мантию и погружающуюся 
плиту N(х). Так как скорость субдукции u0 и скорость 
выплавления кровли плюма uпл противоположно на-
правлены, подъем кровли плюма происходит со скоро-
стью uп=uпл–u0.

По мере подъема кровли плюма увеличивается ко-
личество тепла, отдаваемого в окружающий массив, и 
уменьшается тепло на нагрев и плавление (N–N(х)), и, 
следовательно, уменьшается скорость подъема кров-
ли плюма. При равенстве скоростей uпл и u0 скорость 
плавления uп=0 и образуется магматический очаг (см. 
рис. 1). Можно назвать его первичным очагом, так как 
существует магматический очаг непосредственно под 
вулканом – вторичный очаг.

Глубина расположения первичного очага опреде-
ляется следующим способом. Траектория движения 
верхней границы субдуцирующей плиты обнаружива-
ется и фиксируется по ее сейсмоактивности [Turcotte, 
Schubert, 2002]. Глубина расположения «магматическо-
го фронта» определяется по расстоянию от зоны вул-
канической активности на поверхности до траектории 
движущейся верхней границы субдуцирующей плиты. 
Среднее значение этой глубины ∼100–130 км [Dobre-
tsov et al., 2001, рис. 6.39]. «Магматический фронт» ука-
зывает на область расположения первичного магмати-
ческого очага.

Таким образом, в области, где встречно направлен-
ные скорости плавления и субдукции имеют одина-
ковую величину, образуется первичный магматиче-
ский очаг, от которого зарождается уже вертикальный 
канал термохимического плюма в субдукционной зо-
не (см. рис. 1). При постоянных скоростях субдукции и 
плавления первичный очаг занимает стационарное по-
ложение. Вертикальный термохимический плюм про-
плавляет континентальный массив над первичным 
магматическим очагом и прорывается на поверхность. 
Зарождение исходного горизонтального канала плав-
ления происходит на границе 670 км в коровом слое 
субдуцирующей плиты, а вертикальный канал плюма, 
ответственного за вулканизм в субдукционной зоне, 
зарождается от первичного магматического очага.

Как указано выше, каналы плавления образуются 
в коровом слое периодически по ширине субдуцирую-
щей плиты (см. рис. 1; рис. 3, б) и расстояние между ка-
налами равно 2lв~120 км. Это означает, что первичные 
очаги, от которых зарождаются вертикальные каналы  
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плюмов (см. рис. 1), и, следовательно, сами вулканы 
также образуются периодически по ширине субдуци-
рующей плиты с расстоянием между ними (периодом) 
2lв~120 км. Пространственная периодичность плюмов 
(и, соответственно, вулканов) в зоне субдукции, сле-
дующая из нашей модели субдукционных плюмов, со-
гласуется с данными по расстояниям между группами 
вулканов Японской островной дуги и группами вулка-
нов или наиболее крупными вулканами в Южной Аме-
рике (в Перу-Чилийской зоне субдукции) [Atlas…, 1975; 
DeSilva, Francis, 1991; Tamura et al., 2002].

Природа вторичного очага связана с геодинами-
ческим режимом плюма. При значениях относитель-
ной тепловой мощности термохимического плюма 
1.9<Ka<10, где Ka=N/N1, N – тепловая мощность плю-
ма, N1 – тепловая мощность, отданная каналом плюма 
окружающей мантии, происходит образование грибо-
образной головы плюма после его прорыва на поверх-
ность [Kirdyashkin et al., 2017]. В этом случае первая 
ячейка канала плюма (голова плюма) и является оча-
гом под вулканом (вторичным очагом).

Итак, представлена модель формирования канала 
плавления (субдукционного плюма) (см. рис. 1; рис. 3). 
Как показано выше, на границе 670 км (на границе 
верхней и нижней мантии) существуют условия, обес-
печивающие и образование, и выплавление канала тер-
мохимического плюма в коровом слое. Количества теп-
ла, подводимого из нижней мантии, достаточно и для 
выхода плюма на поверхность. Из модели следует об-
разование первичного очага, от которого зарождается 
вертикальный канал плюма в субдукционной зоне. Вы-
ход плюма на дневную поверхность – это проявление 
вулканической деятельности в зоне субдукции. Установ-
ление путей эволюции магматического расплава тер-
мохимического плюма в зоне субдукции является от-
дельным вопросом и требует специального изучения.

Дальнейшая задача состоит в изучении закономер-
ностей теплообмена на границе 670 км, подъема плю-
ма, образования первичного очага и выхода плюма на 
дневную поверхность. Режимы прорыва плюма на по-
верхность в зависимости от тепловой мощности плю-
мов, вероятно, те же, что обнаруживаются при проры-
ве на поверхность термохимических плюмов, зарож-
дающихся на границе ядро – мантия. При наличии в 
очаге под вулканом газовой «подушки» прорыв плюма 
на поверхность осложняется. Процесс прорыва на по-
верхность для плюма, создающегося в зоне субдукции, 
будем исследовать методом экспериментального мо-
делирования.

5. РЕЗУЛЬТАТЫ ЛАБОРАТОРНОГО 
МОДЕЛИРОВАНИЯ

Особенность образования канала термохимическо-
го плюма в зоне субдукции состоит в том, что плавление 
ограничено мощностью корового слоя, имеющего тем-
пературу плавления, меньшую, чем температура плав-
ления литосферной плиты и континентального кры-
ла, астеносферного слоя и слоя С. Ширина этого канала  

зависит от условий теплообмена, гидродинамической 
устойчивости процессов при фазовом переходе на гра-
нице канала.

Определим ширину канала плюма при плавлении 
корового слоя в зоне субдукции, используя метод экс-
периментального моделирования в наклонном пло-
ском слое парафина. Конструкция экспериментальной 
установки представлена на рис. 4. На деревянной пли-
те (3) (36×220×395 мм) с помощью фланца (4) (12×20 мм) 
и оргстеклянной пластины (2), толщи ной 7 мм, обра-
зован слой (1) (12 мм×180 мм×375 мм), который запол-
нялся расплавленным парафином. У основания слоя 
установлены два электронагревателя (5) на расстоя-
нии 55 мм от боковых стенок слоя (1). Нагреватель пред-
ставляет собой латунную трубку с вставленным в нее 
бифилярно намотанным константановым проводом, 
диаметр нагревателя залит силикатным уплотнителем. 
Угол наклона установки от вертикали 23°. В качестве 
источников электрической энергии использовали два 
стабилизатора мощности DC Power Supply НY 3020 Е 
(диапазон мощности N=0–25 Вт).

Для дегазации парафинового слоя (1) несколько раз 
проплавляли слой над нагревателем. Для выплавления 
канала над нагревателем и установления квазистацио-
нарного режима в зависимости от мощности, подавае-
мой на нагреватель, требовалось 6–12 ч. Для визуализа-
ции течения в канале плюма в расплав парафина добав-
лялись алюминиевые частицы размером 10–30 мкм.

На рис. 5 представлены фотографии канала плюма 
над локальным источником тепла в наклонном пло-
ском слое парафина толщиной l=12 мм. Угол наклона 
слоя относительно вектора силы тяжести равен 23°. 
Тепловая мощность источника N=6 Вт. Структура кана-
ла плюма качественно не отличается от случая верти-
кального плоского слоя. Также наблюдается ячеистая 
структура канала плюма. Различие состоит только в 
большей длине ячеек относительно толщины слоя. От-
носительная ширина канала плюма dк/l=1.6–2.3 (dк – 
ширина канала).

На рис. 6 представлена структура канала плюма 
над локальным источником тепла при N=5.9 Вт после 
затвердевания канала плюма. Также наблюдается яче-
истая структура канала и dк/l=2.1–2.6. Из рис. 5, б, и 6 
следует, что после выхода плюма на поверхность обра-
зуется верхняя (первая) ячейка относительной высо-
той h1/l=2.5–3.3 и свободная поверхность кровли плюма 
относительной шириной dкр/l=2.7–3.5. Структура верх-
ней (первой) ячейки указывает на начало образования 
грибообразной головы плюма, которая образуется при 
относительной мощности Ка=N/N1: 1.9<Ka<10, где N1 – 
тепловая мощность, отводимая от канала плюма в окру-
жающий массив [Kirdyashkin et al., 2017]. В нашем слу-
чае отводится в окружающий массив тепловая мощ-
ность N1<3.16 Вт.

Структуры течения в канале плюма, выплавляемо-
го в сплошном вертикальном массиве, и выплавляе-
мого в плоском наклонном слое, каким является коро-
вый слой в зоне субдукции, различные. Если в канале  
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Рис. 4. Схема экспериментальной установки по плавлению в плоском наклонном слое над локальным источником тепла. 1 – 
наклонный слой парафина, 2 – оргстеклянная пластина, 3 – деревянная плита, 4 – фланец, 5 – электронагреватели.
Fig. 4. Experimental set-up for modeling of the melting process in an inclined flat layer above a local heat source. 1 – inclined paraffin 
layer; 2 – organic glass plate; 3 – wooden plate; 4 – flange; 5 – electric heaters.

Рис. 5. Фотографии выплавленного канала плюма над локальным источником тепла (N=6 Вт, l=12 мм). Угол наклона слоя от 
вертикали 23°.
(a) – нижняя и средняя части канала плюма; (б) – средняя и верхняя части канала, включая верхнюю (первую) ячейку кана-
ла – голову плюма.
Fig. 5. Photographs of the plume conduit melted above the local heat source (N=6 W, l=12 mm). Layer slope = 23°.
(a) – lower and middle portions of the plume conduit; (б) – middle and upper portions of the plume conduit including the uppermost 
(first) conduit cell, i.e. the plume head.
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плюма в сплошном массиве подъемное течение име-
ет струйный характер, то в плоском наклонном слое 
подъемное течение наблюдается вдоль его верхней 
наклонной поверхности. Опускное же течение наблю-
дается по остальному периметру канала: вдоль ниж-
ней наклонной и на боковых поверхностях канала. Это 
можно видеть из фотографии картины течения в верх-
ней ячейке (рис. 7).

Выход (прорыв) плюма на поверхность при отсут-
ствии газа над поверхностью кровли плюма в наклон-
ном слое и в слое, расположенном вертикально, одина-
ков. Также наблюдается подъем дневной поверхности 
над каналом плюма; при прорыве плюма на поверх-
ность выплескивается струйка расплава.

Канал плюма от первичного очага (см. рис. 1) до вы-
хода его на поверхность расположен в массиве конти-
нентального крыла зоны субдукции. Ось канала плюма 
совпадает с направлением вектора силы тяжести. Ка-
нал плюма в горизонтальном сечении осредненно име-
ет цилиндрическую форму. Стационарный первичный 
очаг представляет собой объем расплава, в котором не-
прерывно идет плавление корового слоя океанической 
плиты со скоростью субдукции.

При плавлении корового слоя, сложного по составу, 
в расплав канала плюма будут поступать относитель-
но легкие химические добавки и различные газы, ко-
торые будут подниматься под действием архимедовой 
силы к расплаву у кровли плюма. У поверхности рас-
плава будут накапливаться газовые составляющие ко-
рового слоя. В этом случае произойдет оттеснение рас-
плава канала плюма от твердой поверхности массива. 
Это изменит теплообмен между твердым массивом и 
расплавом: передача тепла от расплава к твердому мас-
сиву будет происходить через газовую среду над рас-
плавом кровли плюма. В эксперименте мы наблюдали  

Рис. 6. Фотография канала плюма после затвердевания рас-
плава (N=5.9 Вт, l=12 мм).
Fig. 6. Photograph of the plume conduit after solidification of melt 
(N=5.9 W, l=12 mm).

Рис. 7. Структура течения в верхней ячейке канала плюма, образующейся после прорыва плюма на поверхность слоя (N=5.8 Вт, 
l=12 мм).
Fig. 7. Flow in the uppermost cell of the plume conduit. The cell forms after plume eruption on the surface (N=5.8 W, l=12 mm).

https://www.gt-crust.ru


https://www.gt-crust.ru 482

Geodynamics & Tectonophysics 2021 Volume 12 Issue 3Kirdyashkin A.A. et al.: On heat source in subduction zone

Рис. 8. Структура канала плюма перед прорывом плюма на поверхность при наличии газовой «подушки» над расплавом (N=9 Вт, 
l=12 мм).
Fig. 8. Plume conduit structure before plume eruption in the presence of a gas cushion above the melt (N=9 W, l=12 mm).

это явление при первом выплавлении канала: между 
расплавом и твердым массивом образовывалась газо-
вая «подушка», от которой мы избавлялись после не-
скольких переплавок канала плюма.

В случае наличия газовой «подушки» выход плюма на 
поверхность массива происходит по-другому. На рис. 8 
представлена фотография структуры кровли плюма 
при наличии газовой «подушки» над кровлей плюма 
перед его прорывом на поверхность. При наличии га-
зовой «подушки» снижается интенсивность теплооб-
мена между расплавом на кровле плюма и твердым 
массивом над кровлей. Это приводит к увеличению от-
носительной ширины поверхности расплава (кровли 
плюма) dкр/l(l=12 мм): dкр/l=5. В отсутствие газовой «по-
душки» dкр/l∼1.4. При относительно малой высоте газо-
вой «подушки» и снижении интенсивности теплообме-
на течение в газовой «подушке» имеет циркуляцион-
ный характер: подъемное течение на оси канала плюма, 
опускное течение у твердого окружающего массива. 
Происходит плавление окружающего массива в окрест-
ности подъемного газового потока. Образуется относи-
тельно узкий канал вида стрелки (рис. 8), для которого  
  к /l≈0.6. Над осью канала на свободной поверхности 
твердого массива возникает ее подъем ∆h, и ∆h/l=0.75.  

Относительный горизонтальный размер этого подъе-
ма поверхности ∆l/l≈2.5.

При прорыве плюма на поверхность, проявляющем-
ся в извержении вулкана, вначале истекает газ, затем 
расплав. В системе расплава в канале и на границе 670 км 
расплав выдавливается на поверхность под действием 
сверхлитостатического давления [Dobretsov et al., 2008], 
затем вся система приходит в равновесие, истечение 
расплава прекращается и происходит «замерзание» ка-
нала извержения.

Так как процесс субдукции непрерывный, после про-
рыва плюма также происходит плавление корового 
слоя в области первичного очага со скоростью субдук-
ции и выделение газовых примесей в нем. Газовые при-
меси поднимаются к кровле плюма, происходит оттес-
нение расплава в канале плюма от твердого массива, и 
изложенный выше цикл может повториться вначале в 
виде периодического извержения газа и затем в виде 
истечения расплава.

Лабораторное моделирование позволило устано-
вить структуру канала плюма, образующегося над ло-
кальным источником тепла в наклонном плоском слое. 
Относительная ширина канала dк/l∼2, где l – толщина 
плоского слоя. При горизонтальных расстояниях между  

d

Поднятие поверхности
твердого массива

Игловидный
канал плавления

Твердый массив

Газ Граница раздела
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локальными источниками тепла Lк/dк>2 возможно ав-
тономное существование каналов, а значит, и перио-
дическое их повторение по ширине корового слоя суб-
дуцирующей плиты.

6. ЗАКЛЮЧЕНИЕ
Процесс субдукции океанической литосферной пли-

ты рассматривается в приближении высоковязкой нью-
тоновской жидкости. Вблизи границы 670 км происхо-
дит растекание погружающейся плиты от плоскости 
минимального значения температуры. Это растекание 
обусловлено противоположно направленными гори-
зонтальными силами, вызванными противоположно 
направленными горизонтальными градиентами тем-
пературы.

Рассмотрены гидродинамика и теплообмен в рас-
текающейся вдоль границы 670 км литосферной пли-
те с коровым слоем. Оценки тепловых потоков в этой 
части плиты показали возможность плавления коро-
вого слоя и образования термохимических плюмов у 
границы 670 км вследствие плавления. Каналы плав-
ления (термохимические плюмы) формируются в ко-
ровом слое субдуцирующей плиты в областях подъем-
ных потоков конвективных валиков, существующих в 
слое С вблизи границы 670 км.

Скорость плавления корового слоя и скорость суб-
дукции океанической литосферной плиты встречно 
направлены. В области, где встречно направленные 
скорости плавления и субдукции имеют одинаковую 
величину, образуется стационарная граница раздела 
«твердый коровый слой – расплав», т.е. образуется пер-
вичный магматический очаг, от которого зарождается  
вертикальный канал термохимического плюма. Про-
исходит проплавление континентального массива над 
первичным очагом и прорыв плюма на поверхность, 
т.е. проявляется вулканизм в субдукционной зоне.

На основе лабораторного моделирования представ-
лена тепловая и гидродинамическая структура плюма, 
создающегося над локальным источником тепла в пло-
ском наклонном слое. Восходящее течение в канале 
плюма существует вдоль верхней наклонной поверх-
ности слоя, нисходящее – по остальному периметру ка-
нала. Канал плюма имеет ячеистую структуру, его от-
носительная ширина dк/l~2.

Определены условия образования очага непосред-
ственно под вулканом (вторичного очага). Лаборатор-
ное моделирование показало, что структура первой 
ячейки канала плюма указывает на начало образова-
ния его грибообразной головы (относительная мощ-
ность Ka>1.9). Эта ячейка и может являться очагом под 
вулканом.

Выявлены особенности прорыва расплава из кана-
ла плюма на поверхность в зависимости от граничных 
условий на кровле плюма. При наличии газовой «подуш-
ки» над расплавом вблизи кровли значительно увели-
чивается ширина поверхности расплава, и затем над об-
разовавшейся грибообразной головой создается узкий 
канал прорыва. Модель прорыва плюма при наличии  

газовой «подушки» у его кровли позволяет объяснить пе-
риодичность извержения вулканов в зоне субдукции.
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