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Во втором издании книга существенно расширена с 
целью сделать ее более универсальным пособием для 
первого знакомства с основами физики Земли и планет.

В книгу введены большие параграфы, посвященные 
механизму землетрясений (классические представления), 
прогнозу землетрясений, земным приливам, реологиче
ским моделям коры и мантии, физике твердого тела и 
моделям Земли, эволюции лунной орбиты, а также сдела
ны добавления к уже существовавшим параграфам.

Написана новая глава «Тектоника плит», занимаю
щая четверть книги, где наряду с основными положения
ми новой глобальной тектоники изложены геохронология, 
физические механизмы тектоники плит, геохимические 
эволюционные модели и распределение радиогенных ис
точников в недрах Земли.

Заново написаны главы «Строение планет земной 
группы» и «Внутреннее строение Луны», в которых рас
смотрены модели внутреннего строения Меркурия, Вене
ры, Марса и Луны с привлечением последних результа
тов космических исследований.

Автор надеется, что книга окажется полезной для 
первого знакомства с физикой Земли и планет.



В 1973 г. автор настоящей книги написал популяр
ную брошюру по геофи.чнке, которая.в несколько расши
ренном виде была издана в ГДР. Эти популярные публи
кации и послужили истоками настоящей книги.

Геофизика является исключительно многоплановой 
наукой, и широкий ее обзор и изложение встречают опре
деленные трудности. Эти трудности были всегда, но сей
час, когда геофизика сильно разрослась и продолжает 
расти, все это стало еше более ощутимо.

Современная геофизика пе имеет резких границ с 
астрофизикой Солнечной системы, космохимией, геохими
ей и геологией. Более того, при решении принципиаль
ных вопросов такие границы приходится стирать.

Далее, очень существенной чертой геофизики являет
ся ее очевидное практическое значение: прогноз стихий
ных бедствий, поиск полезных ископаемых и т. д., что 
иногда заслоняет полное содержание предмета. Нам ка
жется, что н романтика космических исслёдований остав
ляет несколько в тени научное значение этого величай
шего свершения современности.

Предлагаемая вниманию читателей книга состоит из 
двух частей. В первой части речь пойдет о внутреннем 
строении планеты Земля, а во второй рассмотрено стро
ение других планет и Луны. Разделение книги дикту
ется имеющейся информацией. О Земле известно несрав
ненно больше, чем о Лупе и планетах, поэтому представ
лялось логичным изложить геофизику на примере Земли. 
Видимо, со временем физика планет будет излагаться 
как физика твердых планет земной группы и твердых 
спутников и физика жидких планет-гигантов.

Наряду с изложением основных разделов физики пла
нетных недр автор старался показать историческую кан
ву событий, хотя здесь и могли быть допущены некото
рые промахи.

К сожалению, по многим причинам автор не смог 
рассказать о самих творцах геофизики. О том, что их



склонило заняться изучением планет, о том, как проис
ходит становление ученого — геофизика, как происходит 
выбор проблем в тот пли иной исторический период, свя
зи с какими науками считаются важными и т. д.

Без этих сведений полное представление о геофизике 
как науке оказывается обедненным. Чтобы как-то скра
сить указанный недостаток, приведем один пример такого 
рода: автобиографический отрывок из статьи сэра Га
рольда Джеффриса.

«Различные стипендии привели меня в колледж Ре
зерфорда, Ньюкасл (школа второй ступени), колледж 
Армстронга, теперь Ньюкаслский университет. Там я 
совершенствовался по математике и химии в течение 
трех лет, физике в течение двух лет и геологии в тече
ние одного года. В моей последующей карьере все это 
было полезно для меня. Я начал интересоваться изуче
нием природы и астрономией в раннем возрасте. Ньюкасл 
расположен в провинции, где однодневное путешествие 
позволяет достичь местности любого геологического пе
риода от силура до юры, и субботние экскурсии обога
тили меня обильным полевым опытом...

В колледже Святого Джона, Кембридж, я сосредото
чился на математике. Я получил премию Смита и стипен
дию для продолжения исследований за работы по стро
ению Земли и Луны и движению метеорных тел с приме
нением к кольцам Сатурна и планетезимальной теории. 
После четырех с половиной лет работы в метеорологиче
ском центре я последовательно был университетским лек
тором по математике, ридером*) по геофизике и Плюми- 
анским профессором астрономии. Я член колледжа Свя
того Джона с 1914 года.

Когда я начал исследования, институт степеней Док
тора философии в Кембридже еще не был основан, ди
пломные работы выполнялись под руководством консуль
тантов. Я обычно консультировался у профессора 
Г. Ф. Ньювалла и профессора А. С. Эддингтона, которые, 
кроме своей' основной работы, знали многое и в других 
областях науки.

Люди могут удивиться, что геофизик может стать про
фессором астрономии. В действительности в этом нет 
ничего удивительного. Когда мне было около шестнадца
ти, мой интерес привлекла популярная книга о приливах

*) Ридер (R eader) — п р о м еж у то чн ая  степень м еж ду обы ч
ны м  лектором  и проф ессором .



сэра Джорджа Дарвина *), а впоследствии и его работы. 
Он умер в 1912 году, и я никогда его не встречал. (Эд
дингтон наследовал ему на кафедре, а я наследовал Эд
дингтону.) Почти все работы Дарвина были на стыке 
между астрономией и геофизикой, и я думаю, что около 
трех четвертей моих работ является продолжением его 
трудов. Возможно, в результате влияния Дарвина астро
номия и геофизика были тесно связаны в Королевском 
Астрономическом Обществе, которое публиковало неко
торые из его работ. Общество начало геофизические дис
куссии в 1917 году, основало журнал «The Geophysical 
Supplement to the Monthly Notices» в 1922 году, журнал 
«The Geophysical Journal» в 1958 году. По-видимому, 
я считался подходящим кандидатом на место Плюмиан- 
ского профессора по этой причине, но возможно также 
и потому, что я пытался построить теорию происхожде
ния Солнечной системы, и потому, что вопреки бытовав
шему в то время мнению я показал, что внешние пла
неты должны быть очень холодные. Это было немедленно 
проверено Кобленцом и Мензелом...». Гарольд Джеффрис. 
История жизни (в статье «Развитие геофизики», 1973 г.).

*) Д а р в и н . Д ж . Г. П риливы  и родственны е им я в л ен и я  в 
Солнечной систем е.— М.: Н ау ка. 1965 ( D a r w i n  G e o r g e  H o 
w a r d .  T he T ides a n d  K in d red  P h en o m en a  in  th e  S o lar S y s tem .— 
L ondon, 1898).



ВВЕДЕНИЕ

«...Н ауки, которы е не родились из экс
пер и м ен та , этой основы  всех  познан ий , 
бесполезны  и полны  заблуж дений ...» .

Леон ардо  да В и н ч и

Изучение внутреннего строения Земли и планет и их 
эволюции является одной из центральных задач совре
менной науки. Водная и воздушная оболочки нашей пла
неты, как и твердая кора, являются вторичными продук
тами развития Земли: все они выделились из недр нашей 
планеты на протяжении геологической истории. Поэтому, 
чтобы лучше понять, как устроены эти три наружные 
оболочки Земли, ученые изучают строение земных недр. 
Весь вопрос, грубо говоря, разбивается на два. Первый, 
более простой,— это собственно вопрос, как устроены нед
ра Земли в настоящее время; второй, более сложный,— 
как была устроена Земля раньше и какие изменения она 
претерпела за время своего существования, продолжи
тельность которого составляет примерно 4,6 милли
арда лет.

Важнейшей чертой геофизики — науки, использующей 
физические методы для изучения Земли,— является то, 
что по необходимости большой объем работы приходится 
на теоретические методы, так как непосредственное про
никновение в недра Земли невозможно.

Нельзя, конечно, думать, что геофизика — чисто тео
ретическая наука. Нет, геофизика как отрасль естество
знания основана на экспериментальных геофизических 
данных, но все эти данные всегда косвенные. Только тео
ретический анализ геофизических данных позволяет нам 
судить о тех или иных свойствах земных недр.

Само геофизическое исследование намного сложнее 
чисто физического исследования. Дело в том, что физик 
в лаборатории ставит эксперимент так, чтобы ему было 
удобно изучать ту или иную сторону рассматриваемого 
явления. Геофизик лишен такой «роскоши». В геофизике 
большей частью эксперимент ставит сама природа. Так,



Сейсмические волны возникают при землетрясениях, 
а электромагнитные зондирования связаны с электромаг
нитными бурями в верхней атмосфере. Таким образом, 
геофизик должен дождаться события (землетрясения или 
электромагнитной бури), изучить сигнал, который возни
кает при рассматриваемом явлении, и изучить результаты 
прохождения таких сигналов через планету с тем, чтобы, 
проанализировав их, сделать необходимые выводы. Этими 
обстоятельствами и объясняется сложность геофизиче
ского эксперимента.

Возникает естественный вопрос: а почему бы в геофи
зике не поставить такой же планомерный эксперимент, 
как это принято в физике? Действительно, в качестве 
источника сейсмических волн используем искусственный 
взрыв, расположим его в районе, где мы хотим провести 
работу, и разместим регистрирующую аппаратуру наибо
лее удобным образом. Так, собственно, и поступают в 
сейсмической разведке полезных ископаемых, особенно 
в разведке нефти.

Эти же идеи лежали в основе творчества академика 
Григория Александровича Гамбурцева (1903—1955), ко
торый стремился перейти от природного эксперимента к 
искусственному опыту. Он предложил и развил метод 
зондирования наружных слоев Земли с помощью сейсми
ческих волн, генерируемых большими зарядами химиче
ских взрывчатых веществ (ГСЗ — глубинное сейсмическое 
зондирование), он также решил просвечивать очаговые 
зоны землетрясений с помощью искусственных взрывов 
с тем, чтобы выявить возможное изменение свойств этих 
зон и на этой основе предсказыват[5 землетрясения. Не
задолго до своей кончины Г. А. Гамбурцев предложил 
Ю. П. Булашевичу (ныне чл.-корр. АН СССР) рассмот
реть вопрос о разработке механических источников воз
буждения сейсмических волн (вибросейс). Все эти три 
начинания сейчас получили широкое развитие. По мере 
роста энергопотенциала нашей цивилизации мы сможем 
постепенно перейти к глобальному искусственному экспе
рименту в геофизике. Пока же искусственный экспери
мент позволяет изучать только наружную кромку Земли. 
Энергия, выделяемая при землетрясениях, во много ты
сяч раз превосходит энергию искусственных взрывов 
(в том числе и ядерных) и позволяет прозондировать всю 
Землю в целом.

В этой книге предпринята попытка сравнительно по
пулярно рассказать о различных аспектах комплексного



геофизического поиска. В связи со сложностью геофизи
ческого поиска ученые стремятся использовать все воз
можности, чтобы получить информацию о земных недрах. 
Геофизическое исследование всегда комплексное, т. е. ве
дется одновременно различными методами.

В наше время полное представление о геофизике не
возможно составить, если рассматривать исследования 
Земли изолированно от исследования планет. По суще
ству, сейчас становится все более очевидным, что ни один 
но-настоящему глубокий и принципиальный вопрос, ка
сающийся строения и развития Земли, не может быть 
решен без привлечения данных о Луне и планетах, мете
оритах и астероидах, полученных в последнее время. 
Поэтому вторая часть книги посвящена строению планет 
и Луны.



Ч а с т ь  I

СТРОЕНИЕ ТВЕРДОЙ ЗЕМЛИ

Г л а в а  1 

СЕЙСМОЛОГИЯ

«С ейсм ология сло ж и л ась  п оздн ее  боль
ш инства . ф изи чески х  наук . С ейчас так  ж е 
трудно п р ед стави ть  сейсм олога без его 
основного прибора — сейсм ограф а, к ак  п 
астроном а без телескопа . М еж ду тем  те
лесной был построен около 1600 г., а 
п ер вы е  эф ф екти вн ы е  сейсм ограф ы  — м еж 
ду  1879 и 1890 гг.».

Ча рл ьз  Ф. Рихтер, 
«Э лем ентарная сейсм ология».

1.1. Классическая сейсмическая модель Земли 
Джеффриса — Гутенберга

Долгое время сейсмология, одним из основателей ко
торой является русский физик и геофизик академик Бо
рис Борисович Голицын (1862—19Hi), была наукой о 
землетрясениях и сейсмических волнах. В настоящее 
время сейсмология занимается измерением и анализом 
всех движений, которые регистрируются сейсмографами 
на поверхности твердой Земли. День и ночь около тыся
чи сейсмических станций, расположенных в различных 
пунктах земного шара, регистрируют дрожание земной 
поверхности, обусловленное различными причинами. На 
Земле имеется заметный сейсмический фон, или шумы, 
а волны от землетрясений и больших взрывов, которые 
могут быть использованы в научных целях для исследо
вания строения Земли, записываются на фоне этих шу
мов. Сейсмический шум связан, с одной стороны, с рабо
той промышленности и транспорта, а с другой стороны, 
с микросейсмами — сейсмическими волнами, которые ге
нерируются штормами и беспрерывным волнением в 
океанах.



По сравнению с Землей Луна — идеальный объект 
для сейсмических исследований. Это обусловлено тем, что 
на Луне нет атмосферы, океанов и промышленности, 
а соответственно и сейсмических помех. В связи с этим 
чувствительность сейсмометров, установленных на Луне, 
исключительно высока и приближается к своему теоре
тическому пределу, составляющему несколько' десятков 
ангстрем смещения почвы.

При землетрясении из ограниченной области под по
верхностью Земли излучаются упругие колебания — сей
смические волны. Область, из которой излучаются сей
смические волны, называется очагом землетрясения. Очаг 
расположен под поверхностью Земли, и его размеры рав
ны нескольким километрам. Сейсмические волны — это, 
по существу, низкочастотные звуковые волны в твердой 
упругой Земле. Они делятся на объемные и поверхност
ные. Объемные волны бывают двух типов — продольные 
и поперечные. Продольные волны — это упругие волны 
сжатия, а поперечные волны — упругие волны сдвига. 
Распространение объемных волн в упругой Земле подоб
но распространению световых лучей в оптических средах.

Продольные и поперечные сейсмические волны, в 'от
личие от поверхностных волн, распространяющихся вдоль 
земной поверхности, пронизывают весь объем (все тело) 
пашей планеты. Поэтому они названы объемными волна
ми. Они в буквальном смысле слова просвечивают нашу 
планету и, подобно рентгеновскому анализу, позволяют 
выявить внутреннее строение Земли без непосредствен
ного проникновения в ее недра. Скорость продольных 
волн в 1,7 раза больше, чем скорость поперечных волн. 
Соответственно они регистрируются на сейсмограммах 
раньше и называются первичными, или волнами Р, по
перечные волны именуются вторичными (волны S)*). 
Скорости объемных волн выражаются через модули упру
гости (К  — модуль сжатия, р. — модуль сдвига) и плот
ность р среды в данной точке простыми формулами, из
вестными из элементарного курса физики:

о т  а н г л и й с к и х  сл о в  p r i m a r y  —  п е р в и ч н ы е  и  s e c o n d a r y  —  в т о р и ч н ы е .

— продольные волны, (1)

(2)

) О б о зн а ч е н и я  с е й с м и ч е с к и х  в о л п  Р  и S  б е р у т  с в о е  н а ч а л о



Если бы скорости сейсмических волн Р и S  в Земле бы
ли постоянными и не зависели от глубины, то сейсмиче
ские лучи представляли бы собой прямолинейные отрез- 
ки. В действительности vP и vs систематически возра
стают с погружением в 1гедра Земли, исключая неболь
шую зону на глубинах 50—250 км. Поэтому реальные 
сейсмические лучи искривлены, т. е. Земля ведет себя 
по отношению к сейсмическим лучам как преломляющая 
линза (рис. 1).

Рис. 1. П ути P -волн, их время распространения в недрах Зем ли. Сечение 
Зем ли показы вает пути сейсм ических P -волн. и злучаем ы х из очага зем 
летрясения , располож енного непосредственно под эпицентром  (точка  
Е ). Преры висты е линии (изохроны ) указы ваю т время прихода Р-водн  
в различны е точки земной поверхности в м инутах. Р-волны не регистри
рую тся в обш ирной зоне тени, что обусловлено преломлением  этих волн 

на границе м антия — ядро.

Согласно данным, полученным сейсмологией, Земля 
разделяется на три основные области: кору, мантию и 
ядро. Кора отделена от мантии резкой сейсмической гра
ницей, на которой свойства скачкообразно изменяются 
(возрастают скорости vP и vs и плотность р). Эта граница 
была открыта в 1909 г. югославским сейсмологом Мохо- 
ровичичем, и ее называют границей Мохоровпчича или 
границей М. В связи с этим открытием земная кора по
лучила четкое определение: земной корой называют на
ружный слой Земли, расположенный выше границы М. 
Толщина земной коры нерегулярна, она изменяется от 
~ 10  км (с учетом толщи воды) в океанических областях 
до нескольких десятков километров в горных районах 
континентальных областей. Вклад земной коры в полную 
массу Земли и ее момент инерции мал, поэтому обычно 
при рассмотрении Земли в целом земную кору представ
ляют в виде однородного слоя эффективной толщиной 
~35 км. Ниже коры в интервале глубин .45—2885 км 
расположена силикатная оболочка, или мантия Земли. 
Наконец, центральная часть Земли, расположенная в ин



тервале глубин 2885—G371 км, образует ядро Земли. То, 
что в Земле должно быть ядро, плотность которого за
метно превосходит плотность наружной силикатной обо
лочки, ученые понимали уже в конце прошлого века. 
Рассуждали при этом так. Плотность наружных пород 
коры равн а—2,8 г/см3 (граниты) и ~3 ,0г/см 3 (базальты), 
а средняя плотность Земли, равная 5,5 г/см3, намного 
больше. Следовательно, у Земли должно быть тяжелое 
ядро. В то же время были известны железные метеориты 
(плотность железа при нормальных условиях 7,85 г/см3), 
что и послужило поводом для выдвижения гипотезы о 
существовании железного ядра Земли.

Сейсмическая граница на глубине 2885 км между 
мантией и ядром Земли (и, таким образом, земное ядро) 
была открыта немецким сейсмологом Гутенбергом в 
1914 г. Эта граница- не имеет специального названия, 
хотя с полным основанием ее можно назвать границей 
Гутенберга, и л и  границей Г. Граница мантия — ядро яв
ляется наиболее резкой границей раздела в недрах Зем
ли. Она сильно отражает объемные Р- и 5-волны и сильно 
преломляет P -волны. На этой границе скорость Р-волп 
скачком падает от значения 13,6 км/с в мантии до зна
чения 8,1 км/с в ядре, скорость поперечных волн соот
ветственно уменьшается от 7,3 км/с до нуля; плотность, 
наоборот, возрастает от 5,5 до 10 г/см3. Тот факт, что 
земное ядро не пропускает через себя поперечные волны
5, скорость которых в нем vs равна нулю, означает, что 
модуль сдвига ядра р также равен нулю. Следовательно, 
земное ядро является жидким. Этот фундаментальный 
вывод сейсмологии подтверждается и всеми остальными 
геофизическими явлениями, имеющими отношение к зем
ному 'ядру. Данные сейсмологии указывают на то, что 
мантия и ядро Земли обладают определенной «тонкой» 
структурой. Эта структура видна на рис. 2, на котором 
показана сейсмическая модель Земли, т. е. распределение 
скоростей (Р- и 5-волн) с глубиной.

В соответствии с данными сейсмологии земные недра 
разделяются на восемь характерных областей — зон. Эти 
зоны обозначаются заглавными буквами латинского алфа
вита А, В, С, D Ш', D") ,  Е, F, G. Зона А ( 0 -3 3  км) -  
земная кора; зона В  (50—350 км) — подкоровая зона, слон 
пониженны^’ скоростей; зона С (350—1000 км) — пере
ходный слон, зона аномально быстрого возрастания ско
ростей Р- и 5-волн; зона D разделяется на зону D'  
(1000—2700 км) — зону нормального возрастания скоро-



степ за счет давления вышележащих слоев и лону D"  
(2700—2885 к м )— узкую граничную зону мантии с яд
ром, которая характеризуется постоянством скоростей 
Р- и 5-воли; зона Е (2885—4980 км) — жидкое внешнее 
ядро; зона F (4980—5120 км) — переходная зона ядра;

Центр
Земли

Рис, 2. Скорости волн Р и S  внутри Зем ли. К лассическая сейсм ическая  
м одель Зем ли Д ж еф ф р иса — Гутенберга. П остроена в конце ЯО-х годов.

Оставалась неизм енной  до  конца (>0-х годов.

зона G (5120—6471 к м )— твердое внутреннее ядро Зем
ли. В самое последнее время точность сейсмических на
блюдений была заметно повышена за счет перехода от 
наблюдений на изолированных сейсмических станциях к 
наблюдениям сотен сейсмических станций, расположен
ных вдоль определенных направлений. В результате по
явились указания на существование разрывов в распре
делении скоростей Р- и 5-волн в мантии Земли. С наи
большей определенностью выявлены две границы: одна 
в интервале глубин 400—450 км, другая на глубинах 
600—700 км. Наконец, в настоящее время получены дан
ные, указывающие на то, что внутреннее ядро Земли на
ходится в твердом состоянии. Более подробно обо всем 
этом будет сказано в разделе, посвящениом современным 
реальным моделям Земли.

Особенности распределения скоростей сейсмических 
волн в недрах Земли объясняются следующим образом. 
При переходе от земной коры (граниты, базальты) к ман
тии (ультраосновные горные породы) скорости возраста
ют скачком. В подкоровой зоне расположен слой пони
женных скоростей, что связано с близостью температуры 
недр в этом слое к температурам плавления. В зоне С 
скорость быстро растет из-за фазовых переходов минера



лов в более плотные н более жесткие в механическом 
отношении модификации. Затем следует однородный 
слой D, где скорости растут лишь за счет сжатия от дав
ления вышележащих слоев. Па границе с ядром имеется 
небольшое плато скоростей, причина появления которого 
до конца не понята. Падение скорости Р-волн при пере
ходе из мантии в ядро связано с тем, что ядро жидкое 
и состоит из более плотного вещества. Оказалось, что мо
дули сжатия К  для мантии и ядра на их границе при
мерно равны, а плотность мантии р0(2885) =  5,6 г/см3 
заметно меньше плотностц ядра р„(2885) =  10 г/см3.

Земное ядро состоит в основном из железа и неболь
шой примеси легких элементов. Вероятно, оно содержит 
в виде примеси серу и, может быть, кремний; но вопрос 
этот все еще остается дискуссионным. Во внешнем ядре 
возрастание скорости P -волн происходит плавно и обус
ловлено ростом давления к центру Земли. Определение 
детального изменения скорости в переходной зоне ядра 
в классической сейсмологии оставалось нерешенной за
дачей. Ясно только, что скорость в этой зоне Земли воз
растает, а само возрастание обусловлено переходом веще
ства из расплавленного состояния к твердому, кристал
лическому состоянию. Скорость продольных волн во внут- 
треннем ядре почти не меняется, так как давление в этой 
области Земли возрастает очень слабо.

1.2. Сейсмические волны*)

Объемные продольные Р- и поперечные 5-волны были 
открыты теоретически Пуассоном в 1828 г. при создании 
теории упругости. Пуассон показал, что в упругой изо
тропной среде могут распространяться два типа сигна
лов со скоростью vP и vs соответственно. Открытие (иден
тификация на сейсмограммах) Р- и 5-волн было сделано 
английским сейсмологом Олдгемом только в 1901 г., при
чем проблемы, которые приходилось преодолевать в то 
время, теперь даже трудно себе представить. Мы не гово
рим о несовершенных сейсмографах той эпохи, но даже 
такая «очевидная вещь», как возрастание скоростей Р- 
и iS-волн с глубиной, явилась для пионеров сейсмологии 
неожидан ностью.

*) С ейсм ическим  волнам  по свящ ен а  с п ец и ал ьн ая  кн и га  
Е. Ф. С а в а р е н с к о г о  «С ейсм ические волны ».— М.: Н едра, 
1972; с.м. т ак ж е  Б у л л е н  К. Е. В ведение в теорети ческую  сейсмо
логию ,— М.: Мир, 1966.

2 3 . Н. Ж арков |  Чврк1г1аська



В сейсмологии экспериментально определяют годо
граф — время пробега сейсмических воли Т как функцию 
эпицентралытого расстояния А (расстояние в градусах (,' 
или километрах по дуге большого круга между эиицент- / 
ром и приемпиком волн; для /Земли 1° соответствует/ 
~Г11 км). Ясно, что функция Т =  Т(Д) связана с распре^ 
делением скорости с глубиной vil) (I — глубина), п поиск 
v(l) представляет основной интерес для проблемы внут
реннего строения Земли. Примерно через десять лет 
после идентификации Р- и 5-волн немецкие сейсмологи 
Герглотц и Вихерт разработали аналитический метод оп
ределения искомых функций Vpil) и vs(l) по эксперимен
тальным кривым Тр(А) и 7’S(A). Развитие классической 
сейсмологии связано с трудами многих ученых и нашло 
свое завершение в конце тридцатых годов в работах 
Джеффриса и Гутенберга.

При отражении сейсмических волн от поверхности 
Земли и при отражении и преломлении на резких грани
цах раздела внутри Земли (например, на границе раздела 
мантия — ядро) продольные волны Р порождают попе
речные волны S  и наоборот (рис. 3). В результате возни
кает большое разнообразие типов путей сейсмических

Рис. 3. Схема отраж ения и преломления сейсм ических волн на грани
цах раздела внутри Земли.

волн в недрах Земли. Границы раздела в недрах Земли 
как бы анализируют сейсмические импульсы, которые их 
пересекают или от них отражаются. Так, импульс попе
речной волны на границе разделяется на поперечные 
волны двух типов. В поперечной волне типа SH  вектор 
смещения лежит в плоскости границы раздела. Особен
ностью SH-волн является то, что они не интерферируют 
с продольными Р-волнамн и поперечными S F -волнамп, 
вектор смешения которых лежит в плоскости луча (пло



скость, содержащая луч и перпендикулярная к границе). 
В результате при прохождении границы 5#-волна дает 
преломленную и отраженную волны только типа SI1 
(рис. 3, а), а падение SV-  (рис. 3, б) и P -волн (рис. 3, в) 
в . общем случае дает четыре волны: отраженные и пре
ломленные 5F- и P -волны каждая. Так появляются так 
называемые обменные волны. Для каждого типа волн при 
прохождении границы отношение синуса угла падения i
к скорости v остается постоянным ^ =  const j. От

сюда получается, что угол падения равен углу отражения 
и отношение синуса угла падения к синусу угла прелом
ления равно отношению скоростей волн по обе стороны
границы. Угол е --- j  — i называется углом выхода.

На сейсмограмме обычно регистрируется ряд фаз, каж
дая из которых связана с распространением волн по 
определенному типу пути. Стандартные обозначения раз
личных типов лучей (и соответственно фаз на сейсмо
граммах) показаны на рис. 4. Так, продольная волна, 
испущенная из очага в сторону от земной поверхности, 
обозначается буквой Р, а к земной р. После первого отра
жения от земной поверхности она может остаться про
дольной волной (обозначается РР) или перейти в поие-

SKPPKP sPcPSKKP

Р ис. 4. О бозначения лучей  (ф аз) в недрах Зем ли.



речную волну, (обозначается Р5). Аналогичный смысл 
имеют волны 5, 55 и SP  и т. д. Символ с употребляется 
для указания на отражение волны от границы земного 
ядра. Так получаются фазы РсР, ScS, ScP и др. Буква К 
используется для обозначения отрезка пути вол им (Р-тн- 
па) во внешнем жидком ядре. Так, фаза Р/\'5 соответ
ствует волне, которая стартовала как P -волна, прошла

во внешнее земное ядро 
снова как P -волна, а за
тем преломилась из ядра 
в мантию,, перейдя при 
этом в волну 5-типа и, 
уже не изменяясь, вышла 
на земную поверхность.

Буквой г обозначают 
отражение волны вверх от 
границы внутреннего яд
ра, а буквы /  и /  обозна
чают участии пути волн 
Р и 5 в твердом внутрен
нем ядре Земли. Так воз
никают фазы PKiKP, 
PKIKP, PKJKP. Годогра
фы Джеффриса для неко
торых фаз показаны на 
рис. 5.

4, градусы
Рис. 5. Времена пробега как функ
ции эпицентрального расстояния  
(годографы ) для очага зем летря се
ния, располож енного на земной по

верхности.

На сейсмограммах вы
явлены сотни различных 
фаз, которые используют
ся при современных по
строениях моделей Земли.
О чем говорят годогра
фы ряда простейших фаз, 

показанные на рис. 5? Пусть сейсмограф расположен 
на эпицентральном расстоянии А =  60°. Первой он 
зарегистрирует прямую P-волну, затем волну РсР (Р-вол- 
на, отраженная от земного ядра), далее на сейсмограмме 
появится волна РР  (продольная волна, один раз отразив
шаяся от поверхности Земли), за волной РР будет запи
сана первая поперечная волна PcS (обменная волна, воз
никающая при отражении прямой P -волны от ядра Зем
ли), наконец приходит прямая 5-волна. Так как скорости 
Р- и 5-волн связаны приближенным соотношением vP =  
=  1,7Vs, то время пробега 5-волн Ts легко оценить по Т 
именно Тs ~  1,77V. Затем последовательно вступают попе



речные волны ScS и SS,  отраженные от ядра и поверх
ности Земли. На эпицентральных расстояниях Д >  80° 
прямые и отраженные волны Р и РсР (S и ScS) стано
вятся близкими н постепенно накладываются одна на 
другую. На эпицентральных расстояниях А > 103° про
падают прямые S- и Р-волны. Э т о  зона «тени» от земного 
ядра. Для продольных P -волн зона теин и механизм ее 
образования хорошо видны на рис. 1. Правда, в зоне тени 
наблюдается слабая дифрагированная вдоль границы зем
ного ядра Р-волиа. Это «незаконная» волна, так как само 
явление дифракции связано с нарушением законов гео
метрической оптики, когда при огибании препятствий 
сейсмические волны перестают распространяться вдоль 
лучей и проявляется волновая природа сейсмических ко
лебаний. Зона тени для прямых P -волн протягивается до 
Д ~  142°, когда впервые появляются волны РКР2, про
шедшие через внешнее жидкое ядро. Наконец, последний 
годограф, показанный на рис. 5,— это фаза PKIKP  — 
продольная волна, появляющаяся в золе тени P -волн на 
эпицентральном расстоянии Д «  М0°. Эта фаза обязана 
своим существованием твердому внутреннему ядру, силь
ные преломляющие свойства которого н «завернули» луч 
PKIKP  в зону тени. Обнаружение этой «неожиданной» 
фазы на сейсмограммах в зоне тени привело в 1936 г. 
датского сейсмолога мисс Леман к открытию внутреннего 
ядра Земли.

До сих пор мы все свое внимание сосредоточили на 
объемных сейсмических волнах, а о поверхностных вол
нах только упомянули. Поверхностные волны широко 
используются для исследования наружных слоев Земли 
(коры, верхней мантии). Поверхностные волны, так же 
как и объемные, бывают двух типов: они получили на
звание волн Рэлея и волн Ляна. Эти волны были теоре
тически изучены Рэлеем в 1885 г. и Лявом в 1911 г. На 
сейсмограммах все сейсмические волны были обнаруже
ны в самом конце прошлого века, причем записи поверх
ностных сейсмических волн Лива оставались непонятны
ми до опубликования теоретической работы Лява в 1911 г. 
В рэлеевской волне смешение частиц почвы лежит в вер
тикальной плоскости, а сами частицы описывают эллипс, 
двигаясь против часовой стрелки. Движение частиц в 
волне происходит так, что они как бы накатываются на 
источник волны (рис. 6). В отличие от волн Рэлея, в вол
нах Лява смещение частиц происходит в горизонтальной 
плоскости перпендикулярно к направлению распростра



нения волн. В поверхностных волнах величина смещения 
максимальна на поверхности и быстро (экспоненциально) 
убывает с ростом глубины. В связи с этим с помощью 
поверхностных волн можно эффективно изучать (зонди
ровать) Землю до глубин, равных примерно одной трети 

Вертикаль Вертикаль

Рис. 6. Смещ ения в поверхностны х волнах Р элея и Л ава, л — направле
ние распространения волн.

пх длины волны. Длины поверхностных волн, возбужда
емых при землетрясениях, лежат в интервале от десятков 
до многих сотен километров. Поэтому методом поверх
ностных волн можно исследовать наружные слои Земли 
толщиной в сотни километров. Поверхностные волны от 
особо сильных землетрясений столь интенсивны, что они 
по нескольку раз обегают вокруг земного шара. Такие 
интенсивные волны позволяют получать много информа
ции о недрах планеты по измерениям на небольшом чис
ле приборов. Следовательно, они очень удобны при сей
смических зондированиях на Луне и планетах. С помощью 
поверхностных волн получено много интересных резуль
татов. Они позволили довольно детально изучить распо
ложение слоя пониженных скоростей в верхней мантии 
Земли, строение земной коры континентального и океани
ческого типов и ряд других региональных деталей наруж
ных слоев Земли.

Наряду с объемными волнами при построении совре
менных моделей Земли используются поверхностные вол
ны и наблюдаемые значения периодов собственных коле
баний Земли (см. гл. 3). Если скорости объемных волы

w Л
практически не зависят от частоты со =  у - (?’ — период),
то скорости поверхностных волн, которые распространя
ются вдоль земной поверхности, обнаруживают заметную 
дисперсию. Это свойство поверхностных волн и исполь
зуют для изучения строения наружных слоев Земли. 
Поверхностные волны характеризуются двумя типами



скоростей: фазовыми С и групповыми U, каждую из ко
торых можно измерить экспериментально. Фазовая ско
рость определяемся как скорость распространения моно
хроматической гармоники поверхностной волны. При 
землетрясениях и взрывах большей частью возникают не 
монохроматические волны, а импульсы, представляющие 
собой Группы воли — волновые пакеты. Скорость перено
са энергии таким волновым пакетом и называется груп
повой скоростью. При отсутствии дисперсии фазовая 
скорость не отличается от групповой, обе скорости просто 
равны. Зависимости фазовых Cj{T) и групповых и,(Т)  
скоростей от периода поверхностной волны Т называют 
дисперсионными кривыми. Индекс / указывает номер 
ветви (или, как часто говорят, моды) функций СДГ) и 
UjiT) Поверхностной волны (/ =  1 — первая, или основ
ная, мода, / =  2 — вторая мода и т. д.). В поверхностных 
волнах, принадлежащих к первой моде, смещение как 
функция глубины iie имеет узлов, для второй моды сме
щение как функция глубины имеет один узел (т. е. обра
щается в нуль и далее с ростом глубины меняет знак) 
и т. д. Изучение наружных слоев Земли основано на
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Рис. 7. Дисперсионны е кривые для континентального региона (К анад
ский щ ит). М елкими точками и ш трихами обозначены  групповы е скоро
сти иолн Рэлея и Лява. крупны ми точками и ш трихами — соответствую 
щие фазовые скорости./?*, i J  относятся к первой моде волн Рэлея и Лява, 

— ко второй моде волн Рэлея и Лява и т. д. М ощность коры до  
границы М — 35 км.

сравнении рассчитанных теоретически дисперсионных 
кривых для некоторых пробных моделей изучаемого ре
гиона Земли с полученными из наблюдений кривыми 
CjiT) и и }{Т). В качестве примера на рис. 7 показаны 
дисперсионные кривые для континентального региона



(Канадский шит). Мы в и д и м , сколь сильна дисперсия 
скоростей воли Лява и Рэлея, и это как раз и делает 
метод поверхностных волн мощным средством изучения 
наружных слоев Земли.

Сейсмология является важнейшим разделом геофизи
ки. В сейсмологии все результаты получаются путем ана
лиза записей сейсмических волн — сейсмограмм (рис. 8 ). 
Интересно дать ответ на следующий вопрос: почему за
пись сигнала на земной сейсмограмме (рис. 8, а) имеет

Змм = 1пин

а.)

— 1973 ■■ т  ■ 0850
б)

Р и с. 8. Зем ная (а ) и лунная (б ) сейсмограммы , а)  Зем ная сейсм ограмм а, 
записанная на эпицентральном расстоянии Д = 3 4 :’ (3740 км), стрелками  
показаны  вступления прямых Р- и S -волн и начало записи поверхност
ны х волн (L ), после которы х записы ваю тся рассеянны е волны (к ода); 
соответствую щ ие времена пробега равны: Т р  = 6  мин 40 с, Tg**12 мин, 

«*15 мин. б)  Л унная сейсм ограм м а. Запись м етеоритного удара 13 мая 
1972 г. на одной из компонент длиннопериодного сейсм ометра с м акси
мумом чувствительности около 0,45 Гц; показана часть записи длиной  

чуть больш е полутора часов.

протяженность порядка минут и десятка минут, а на лун- 
ной сейсмограмме (рис. 8, б) — несколько часов, хотя 
само событие — землетрясение, взрыв, удар отработанной 
ступени ракеты-носителя о лунную поверхность — длит
ся всего секунды или даже доли секунды? Интересно, 
что длина записи на лунной сейсмограмме вначале была 
встречена как сенсация. Сейчас этот вопрос прояснился, 
и параллельно большая ясность достигнута в понимании 
земных сейсмограмм, хотя выяснение каждого вопроса 
шло своим путем.

Если ударить в колокол, то все пространство вокруг 
наполнится звуком. По существу то же самое npoixexo-



дит и в Земле после землетрясения плп искусственного 
взрыва; недра Земли заполняются «земным звуком» — 
сейсмическими волнами. Однако эта аналогия является 
не полной. После удара колокола звук от него расходится 
в виде продольных сферических волн, так как в воздухе 
(так же как и в жидкости) поперечные волны звуковых 
частот не существуют. Волна от колокола уходит в «бес
конечность», ц этим, собственно, дело п кончается. В слу
чае возбуждения сейсмических волн ситуация более слож
ная. Прежде всего внешняя половина Земли твердая, 
н в ней при «ударе» возбуждаются как продольные, так 
и поперечные волны, причем скорости распространения 
этих волн различны. На границах раздела внутри Земли 
объемные сейсмические волны испытывают преломление 
и отражение, порождая обменные волны. В результате 
число различных типов сейсмических лучей быстро растет. 
В дополнение к объемным сейсмическим волнам возбуж
даются различные типы поверхностных волн, которые 
распространяются по различным поверхностным трассам, 
и из-за сильной дисперсии скоростей волновой пакет по
верхностных волн со временем расплывается. Далее, хотя 
Земля н велика, но для сейсмических лучей она является 
конечным, а не «бесконечным» телом. Сейсмические вол
ны из-за преобразования небольшой доли их энергии в теп
ло постепенно затухают. О затухании сейсмических волн 
будет сказано ниже, а пока что отвлечемся от этого эф
фекта. Тогда конечность Земли проявится в том, что сей
смические волны будут распространяться от одной «точ
ки» внешней поверхности к другой, так что недра Земли 
заполнятся «сейсмическим звуком». Нарисованная нами 
в общих чертах картина распространения сейсмических 
волн все еще заметно упрощена, так как мы не учитыва
ем рассеивающих свойств земных недр. Земля не про
зрачна, как стеклышко! Некоторые ее зоны являются 
сейсмически мутной средой. В результате реальное стро
ение Земли и конечность ее размеров приводят к тому, 
что сейсмический сигнал, время возбуждения которого 
порядка секунды, регистрируется па сейсмограммах в 
течение минут и десятков минут. Эти эффекты с особой 
силой проявились на лунных сейсмограммах (см. рис. 8, б). 
Причины этого следующие. Во-первых, Луна в четыре 
раза меньше Земли. Во-вторых, коэффициент поглощения 
сейсмических волн в недрах Луны на порядок меньше, 
чем в недрах Земли. Наконец, наружный 2Г)-километро- 
вый слой Луны сильно неоднороден, хорошо рассеивает



сейсмические волны, что, по существу, удлиняет пути 
сейсмических лучей. Из-за всего этого наружный слой 
Луны долго «держит» сейсмическую энергию, а это затя
гивает сейсмическую запись.

Раньше сейсмограмма, записанная при сильных зем
летрясениях на удаленных станциях, А >  20° (в телесей- 
смической зоне), делилась как бы на две части. Первая 
часть начиналась со вступления прямых P -волн и конча
лась записью поверхностных волн (эти волны на записи 
имеют большие амплитуды), а вторая часть сейсмограм
мы, ее хвост, не использовалась для интерпретации, и для 
ее обозначения применялся термин «кода». Теперь более 
правильно интерпретировать сейсмограмму, разделяя на 
ней систематически записи регулярных и нерегулярных 
(рассеянных) волн. Термин «кода» разумно отнести к 
рассеянным волнам, связанным с конкретной фазой. По
этому можно сказать так: вначале записывается импульс 
прямой P -волны, затем записываются рассеянные волны 
фазы Р — ее кода, далее вступает следующая фаза, кото
рая записывается на затухающем хвосте коды Р-фазы, 
вторая фаза сопровождается своей кодой и т. д.

Правильная интерпретация рассеянных волн но сей
смограммам, осуществленная в последние годы, явилась 
крупным достижением. По этой интерпретации у кровли 
мантии на границе с корой и у ее подошвы на границе 
с ядром расположены зоны повышенной горизонтальной 
неоднородности. Мощность этих слоев еще недостаточно 
хорошо определена и может достигать примерно 200 км. 
Горизонтальные отклонения скорости от среднего значе
ния порядка одного процента. Эти зоны, если считать 
сверху вниз, можно назвать первой и второй рассеива
ющими зонами мантии Земли. Сами определения пока 
носят весьма качественный характер, так как обе зоны 
соседствуют с двумя важнейшими разделами в недрах 
Земли: границей М и границей Г, причем как обе грани
цы, так и кора и кромка ядра могут обладать повышен
ными рассеивающими свойствами (из-за горизонтальной 
неоднородности) и этим маскировать действия первой и 
второй рассеивающих зон Земли. Тем не менее сейчас 
можно считать установленным, что рассеивающие свой
ства указанных зон могут формировать ложные регуляр
ные фазы на сейсмограммах (так называемые фазы-пред
вестники), для интерпретации которых ранее приходи
лось вводить дополнительные границы раздела в верхпей 
мантии п сильно усложнять распределение скоростей



P -волн в переходной зоне между жидким внешним и 
твердым внутренним ядром (зоны F). Таким образом, 
правильная интерпретация рассеянных импульсов позво
лила устранить ложные г р а н и ц ы  раздела в верхней ман
тии в зоне В  и отказаться от большого числа вариантов 
сложных скоростных разрезов для зоны F. Сейчас рас
пределение скоростей продольных волн в зоне F (см. 
рис. 2) оказалось весьма простым н плавно соединяет 
значения скорости P-волн внешнего ядра со значениями 
скорости P-волн внутреннего ядра.

Существуют четыре причины, ослабляющие амплиту
ду сейсмического сигнала при его распространении в нед
рах Земли.

Во-первых, волна теряет энергию при прохождении 
границы раздела, дробясь на несколько волн.

Вторая причина о с л а б л е н и я  волны носит чисто гео
метрический характер и  называется геометрическим-рас
хождением. Этот эффект л е г к о  понять. Окружим источ
ник концентрическими сферами. Поток сейсмической 
анергии, протекающий через поверхность каждой сферы, 
одинаков, а площадь п о в е р х н о с т и  сферы растет как квад
рат радиуса; следовательно, энергия убывает обратно 
пропорционально квадрату расстояния до источника. Так 
как энергия волны пропорциональна квадрату ее ампли
туды, то амплитуды объемных' сейсмических волн убыва
ют обратно пропорционально первой степени расстояния 
до источника. Уменьшение энергии поверхностных сей
смических воли из-за геометрического расхождения об
ратно п р о п о р ц и о н а л ь н о  первой степени расстояния от ис
точника; соответственно амплитуда поверхностной волны 
спадает обратно п р о п о р ц и о н а л ь н о  корню квадратному из 
расстояния до источиика. Опять-таки этот результат полу
чается из-за цилиндрической симметрии поверхностных 
волн, и если источник окружить коаксиальными цилинд
рами, то сразу получим искомые зависимости. Из-за эф
фекта геометрического расхождения .па больших эпицен- 
тральных расстояниях интенсивность поверхностных волн 
становится больше, чем объемных, что хорошо видно на 
сейсмограмме (см. рис. 8, а).

Следующими двумя причинами, ослабляющими сей
смические волны, являются эффект рассеяния из-за «мут
ности» среды, о котором мы говорили выше, н эффект 
преобразования упругой энергии волн в тепло из-за не- 
идеальной упругости земных недр. Оба эти эффекта дей
ствуют совместно, и их трудно разделить экспернменталь-



по. Залитом смещение в каком-либо волне в виде моно
хроматической затухающей гармоники

где г — расстояние от источника, t — время, п — - \  для 
объемной волны, ?г =  —1/2 для поверхностной волны, 
/  — частота, С — фазовая скорость, Л0 — амплитуда волны 
в источнике, ос„ — коэффициент рассеяния, «д — коэффи
циент поглощения из-за неупругой диссипации, а =  « р +  
-hotд — коэффициент затухания гармонической бегущей 
волны. Величина схр может быть сложной функцией 
частоты.

В большей части земных недр а д >  а,,. Однако в зо
нах Земли с повышенными рассеивающими свойствами 
величина а р может быть достаточно большой, и из-за 
того, что экспериментально определяют сумму (ад +  а р), 
она может маскировать определение а д с помощью сей
смических волн. Коэффициент а д простым соотношением 
связан с механической добротностью среды

где индексы Р и 5 относятся к объемным Р- и 5-волнам. 
Механическая добротность Q связана простой формулой 
с долей упругой энергии АЕ/Е,  переходящей в тепло за 
колебательный цикл:

поэтому величину Q~l часто называют диссипативной 
функцией. Распределение механической добротности в 
недрах Земли удалось оценить по затуханию собственных 
колебаний Земли (см. гл. 3). Величину Q можно измерять 
также в лабораторных условиях на образцах горных по
род и минералах. Как лабораторный эксперимент, так 
и геофизический опыт показывают, что в нервом прибли
жении можно считать величину Q не зависящей от часто
ты. Отсюда сразу вытекают важные для сейсмологии 
выводы. Пусть а д >  а,,. Выразим коэффициент затухания
а  через механическую добротность: a s «  а д8 =  ана-

Vsvs
логичную формулу получим для продольных волн Р. Мы 
видим, что затухание сейсмических волн очень сильно 
(экспоненциально) зависит от частоты. Из-за этого в

А (г, t) =  А 0гпе ' ад)Г cos 2л /  ^

«д(*> =  - ) г  •’ к =  Р  или (3)



Земле короткие волны затухают значительно быстрее, 
чем длинные. Далее, так как v,,QP «  J,7 • 2,3 • vsQs *  
~  3,9vsQs, то продольные волны в Земле затухают сла
бее, чем поперечные. В коре и мантии Земли величина 
Qs варьирует в широких пределах 100 ^ . Q s ^  1000, а для 
ядра Земли (ЭР»  1000. Оценим средний коэффициент за
тухания объемных сейсмических воли в мантии Земли. 
Для этого воспользуемся формулой (И), в которой положим

v s ~  6 км/с, Qs ~  5 • 102.
Тогда

а ла ~  1 • 10- 3 Т~\  ад, ~  2,5 • J0- 4 Т~\
где размерность Т — секунды, а а — км-1.

Периоды объемных сейсмических волн лежат в диа
пазоне Т ~  (0,1 -г-10) с. Следовательно, из-за диссипации 
уменьшение амплитуды поперечной волны в е раз с пе
риодом ~1 с происходит на пути в 1000 км, а такое же 
затухание продольной волны с тем же периодом проис
ходит на пути в ~4000 км.

1.3. Сейемичноеть Земли

Землетрясения возникают как следствие тектониче
ской жизни Земли. Их изучение весьма важно для физи
ки Земли и представляет собой одну из основных задач 
сейсмологии. Исследование землетрясений связывает гео
физику с геологией, способствуя подведению количествен
ной базы для суждения о деформациях земной коры.

Классический труд Б. Гутенберга и Ч. Рихтера «Сей
смичность Земли» (первое издание вышло в США в 1941 г., 
русский перевод — М.: -IIJI, 1948 г.) явился фундамен
тальной сводкой, в которой было подытожено распреде
ление землетрясений по энергиям, их связь с региональ
ными особенностями земной поверхности и их географи
ческое распределение. С тех пор все эти особенности 
обозначают одним словом «сейсмичность».

Впервые сейсмическую энергию землетрясений но по
рядку величины по данным одной сейсмической станции 
рассчитал в 1915 г. Б. Б. Голицын. При этом было сде
лано предположение, что сейсмические волны из очага 
излучаются симметрично по всем направлениям.

Однако прошло еще 20 лет, прежде чем Чарльз Рих
тер в 1935 г. ввел понятие магнитуды землетрясения — 
ключевого понятия для обсуждаемой нами темы. Вот как



сам автор в своей книге «Элементарная сейсмология» 
описывает ситуацию, в которой был сделан этот шаг:

«Идея создания шкалы величин, нли магнитуд, земле
трясений, основанной исключительно на инструменталь
ных записях, естественным образом возникла из опыта 
работников сейсмических станций. Каждый, кто длитель
ное время работал на сейсмической станции, пе мог не 
заметить того огромного несоответствия, которое иногда 
существует между степенью беспокойства или страхом 
людей, вызываемым землетрясением, и истинным харак
тером землетрясения, о котором можно объективно су
дить по сейсмограммам. Слабый толчок, ощутимый в 
центре Лос-Анджелеса, может привести к непрерывным 
телефонным звонкам на сейсмической станции Пасадена 
на протяжении гголусуток, в то время как сильное земле
трясение в отдаленных частях океана иногда проходит 
незамеченным, исключая записи сейсмографов, и в ре
зультате о нем появляются одна или две строчки в конце 
газетной страницы...

Было очень трудно убедить некоторых лиц в южной 
Калифорнии, , что разрушительное землетрясение Лонг- 
Бич 1933 г. было второстепенным событием по сравнению 
с калифорнийским землетрясением в 1906 г.*). Подобное 
недопонимание стало опасным, когда было публично за
явлено, что в южной Калифорнии уже произошло ката
строфическое землетрясение в 1933 г. и что в течение 
многих лет не следует ожидать сильных толчков, так что 
поэтому якобы можно ослабить меры предосторожности».

Таким образом, необходимо было решить двоякую за
дачу. С одной стороны, для научных целей нужно было 
разработать сравнительно простой и объективный способ 
оценки энергии землетрясения. С другой стороны, для 
чисто практических целей было необходимо объективно 
и количественно охарактеризовать сейсмический режим 
того или иного региона, чтобы с большей надежностью 
прогнозировать сейсмическую опасность. Здесь же вид
но, что необходимо делать различие между разрушитель
ным действием землетрясения, характеризуемым его 
балльностью, и реальной величиной энергии землетрясе
ния, характеризуемой магнитудой [см. формулы (5) и (6)].

*) М агн итуда зем л етр ясен и я  Л онг-Б пч  ( II  м ар та  1933 г.) бы 
ла р авн а  M s =  6,25, а К али ф орний ского  (18 а п р ел я  1906 г.) 
И з  =  8,3, и согласно ф орм уле (6) их эн ергии  отли чаю тся  в ты ся
чу раз.



В настоящее время используется двенадцатибалльная 
шкала интенсивности. Вообще говоря, существует каче
ственная связь между шкалой магнитуд и шкалой балль
ности (или интенсивности воздействия сейсмических волн 
на сооружения). Практическое значение установления 
балльности данной местности (сейсмическое районирова
ние) исключительно велико, так как это определяет стои
мость строительства. Эти вопросы рассматриваются в спе
циальных руководствах.

В настоящее время магнитуду землетрясения Ms опре
деляют но формуле

=  l g |  +  /(A,/*) +  C, (5)

где а — амплитуда смещения почвы в микронах в поверх
ностных волнах с периодом Т (?’ ~  20 с), А — эпицент- 
ральное расстояние, h — глубина очага землетрясения. 
Эмпирическая функция /(A, h ) позволяет приводить все 
наблюдения к стандартному эпицентральному расстоянию 
А =  100 км, а С представляет собой станционную поправ
ку, с помощью которой наблюдения приводят к неко
торому «стандартному» грунту. Логарифмическая шкала 
позволяет охватить огромный интервал магнитуд земле
трясений одной формулой. Сильнейшие землетрясения 
характеризуются магнитудами больше восьми по шкале 
Рихтера. Так, катастрофическое чилийское землетрясение 
22 мая 1960 г. имело магнитуду Ms =  8,3. Это землетря
сение вошло в историю геофизики еще и потому, что 
после него впервые был зарегистрирован весь спектр 
собственных колебаний Земли. Магнитуды слабых толч
ков, которые все еще регистрируются, доходят до —3.

Из предыдущего параграфа мы знаем, что смещение 
в поверхностных волнах быстро (по экспоненциальному 
закону) убывает с глубиной. С другой стороны, из теории 
колебаний и волн известно, что трудно (или невозможно) 
возбудить колебание (волну), если источник возбуждения 
расположен в зоне малых смещений (в зоне узла колеба
ний). Интуитивно понятно, что нельзя раскачать волну, 
«шевеля» ее узел. Из-за этого глубокие землетрясения не 
возбуждают поверхностные волны*). Это обстоятельство

*) По глубине зем л етр я сен и я  класси ф и ц и р у ю тся  на  неглубо
к ие  (литосфорш .те), h <  70 км , пром еж уточн ы е (астеп осф ерн ы е), 
h  ~  (70 4- 300) км , п глубокие, / г >  300 км . Г лубж е 720 км  зем 
л етр я сен и я  не наблю дались. Г лубокоф окусны е зем л етр я сен и я  бы 
ли откры ты  в 1922 г. ан гл и й ски м  сейсмологом  Тернером .



заставило Гутенберга ввести определение магнитуды по 
объемным волнам. Магнитуда но объемным волнам обо
значается т и определяется по, формуле, аналогичной 
(5), где период Т =  1 с. Между обеими магнитудами су
ществует линейная связь/ Так, для шкалы Гутенберга — 
Рихтера ш — 2,5 +  0,63MS.

/ <2 -1

w '

й

А
%

С  !
л

г " -

•«S 
• ***• 

S. ё * г 
'• '<«

, <5
• в
lO *

.4
/ '

ч Ч '
Л ' V•W g

:

50- . ^

5 L i

*

s

t Г \  у Ш

;>■
/ ' ' • 1 

\ •

/

V? •г

1
m

г 1
• ,

и
t,o ••• / Л

О

. 1 '

О '• * • ч

Рнс. 9. К арта эпицентров зем летрясений  с 1950 по 1960 г. с M s>  5. 1 —
сений 1950— 1960 гг. с 5 <  Л /е  <  7 на

Легко видеть, что должна существовать связь между 
сейсмической энергией (энергией, переходящей в сейсми
ческие волны) и магнитудой. Действительно, потенциаль
ная энергия колебания или волны пропорциональна квад
рату амплитуды смещения (т. е. Е в ~  а2), а кинетическая 
энергия пропорциональна квадрату амплитуды скорости

^т. е. Z?s ~ -^2 j . Для малых колебаний (а реальные сей* 
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смические колебания, с позиций теории упругости, всегда 
малые) средняя кинетическая энергия равна средней по
тенциальной энергии. Вообще говоря, магнитуда Ms в 
(5) определена не по средней амплитуде спектра поверх
ностных волн, а лишь для некоторого выборочного пери
ода Т ~  20 с (длинные волны), а магнитуда тп — по

M s>  8; 2 —  7 « M S < 8 ;  $ — Ь <  M S< T ,  4 — районы, где число зем летря- 
площ адн 2 x 2 ” было больше трех.

выборочному периоду (Т ~  1 с) объемных волн (короткие 
волны). Если бы сейсмическое излучение очага земле
трясения состояло из монохроматической поверхностной 
волны с периодом Т ~  20 с, то между логарифмом сей
смической энергии и магнитудой Ms существовало бы ли
нейное соотношение lg Ев — А + BMS с В  «  2. Из-за того, 
что спектр излучения очага более сложен, и из-за других 
причин определенный на практике коэффициент- В

3  В, Н. Ж арков • 3 ?



равен 1,5. Таким образом,
lg Es =  11,8 +  1,51/s,

где коэффициенты подобраны так, что E s определяется 
в эргах. Согласно этой формуле сейсмическая энергия, 
освобождаемая при землетрясениях с Ms =  8,3, о которых 
мы говорили, равна ~ 1024 эрг.

Гутенберг и Рихтер определили эмпирические соотно
шения для частоты повторяемости землетрясений различ
ных магнитуд. Пусть N  обозначает среднее число толчков 
в год, значения магнитуд которых лежат в интервале 
между Ms и Д/8 +  0,1. Тогда данные для всего земного 
шара в целом хорошо передаются зависимостями

lgiV =  8,2 — \ , \ М г , .Л/, > 7 ,3 ,  
lg N  ^  4,0 -  О.бЛ/,, 5,8 <  M s <  7,3.

Согласно приведенным формулам число землетрясе
ний экспоненциально быстро возрастает с уменьшением 
магнитуды. Величина полной сейсмической энергии, вы
деляющейся в год, равна ~ 1025 эрг, что составляет при
мерно 10~3 от теплового потока из недр Земли. Четыре 
пятых этой величины составляет энергия от толчков с 
Ms : 7,9, т. е. с Es S* 1023 эрг. Па рис. 9 показана карта 
эпицентров землетрясений с 1950 по 1960 г. с Д/s  >  5. 
Обращаем внимание на приуроченность большинства 
землетрясений к узким сейсмическим поясам. Географи
ческое распределение землетрясений явилось одним из 
оснований для разделения наружного жесткого слоя Зем
ли на небольшое число литосферных плит и создания 
новой глобальной тектоники.

Гутенберг и Рихтер но сейсмичности выделили следу
ющие важнейшие зоны земной поверхности.

1. Тихоокеанский кольцевой пояс со многими ответ
влениями.

2. Альпийский пояс Европы; его можно рассматривать 
как одно из главных ответвлений Тихоокеанского пояСа.

3. Памиро-Байкальская зона .центральной Азии.
4. Атлантическо-Арктическнй пояс.
5. Пояс центральной части Индийского океана с ответ

влениями.
6. Зоны разломов; ярким примером являются большие 

рифты *) Восточной Африки.

*) Рифт — линейно вытянутая ла несколько сот километров 
(нередко свыше J000 км) щелевпдная пли ровообразная структу



7. Большая треугольная активная .площадь в восточ
ной Азии, заключенная между Альпийским поясом и 
11амиро-Байкальской зоной.

8. Второстепенные сейсмические районы, обычно в 
областях древней складчатости.

9. Центральная ннаднпа северной части Тихого океа
на. Она почти асепсмичпа, за исключением Гавайских 
островов.

10. Стабильные центральные щиты континентов, так
же почти асейсмичиые.

Очаги землетрясений в некотором смысле являются 
«датчиками» напряжений, существующих в наружной 
сейсмоактивной оболочке Земли. Действительно, изучая 
распределение первых вступлений сейсмических волн дан
ного землетрясения на поверхности Земли, можно опреде
лить направления главного растягивающего и сжимающе
го напряжений в его очаге.

Изложению этих вопросов посвящен следующий па
раграф.

\А .  Механизм очагов землетрясений.
Классические представления

Часто строение Земли сравнивают со строением яйца, 
сваренного всмятку. Скорлупа — это жесткая земная кора, 
правильнее — жесткий наружный слой Земли мощностью 
около 70 км — ее литосфера. Силикатной мантии Земли 
соответствует белковая оболочка яйца, а жидкий жел
то к — ядро Земли. В этом образном сравнении имеется 
одно упущение. Сваренное яйцо статично, а недра Земли 
находятся в состоянии движения. Течения в ядре Земли 
создают геомагнитное поле, а медленное течение вещества 
в подстилающем литосферу астепосферном слое приводит 
к напряжениям в литосфере. Разрядка напряжений и со
здает землетрясения. Таким образом, землетрясения, во
обще говоря, несут информацию о напряженном состоя
нии очаговых областей и могут использоваться как дат
чики напряжения в сейсмоактивной оболочке Земли. Но 
для того, чтобы использовать землетрясения как датчики 
напряженного состояния наружного слоя Земли, необхо-

ра глубинного  п рои схож дения . Ш и рина больш и н ства  к о н ти н ен 
тал ьн ы х  и о к еан и чески х  риф тов 30—70 км , однако  и звестн ы  бо
лее у зк и е  (5—20 км ) и более ш пр о кп е  (200—400 км ) риф ты .



дпмо разобраться в механизме этого сложного и грозного 
явления природы.

Та же задача встает перед нами, когда мы хотим раз
делить информацию о среде и источнике на сейсмограмме. 
Наконец, проблема прогноза землетрясения и сейсмиче
ской опасности не может быть решена без создания тео
рии очага.

В 1910 г. Репд па основе анализа 'Калифорнийского 
землетрясения 1906 г. предложил качественную схему 
механизма очага тектонического землетрясения. Эта схема 
называется теорией упругой отдачи и формулируется в 
виде следующих положений:

1. Очаг тектонического землетрясения образуется в 
результате разрыва сплошности горных пород, который 
происходит из-за того, что- па копленные напряжения в 
какой-то момент превзошли предел напряжений, который 
порода способна выдержать. С хорошим приближением 
разрыв сплошности можно считать плоским.

2. Разрыв возникает под действием упругих касатель
ных (сдвиговых) напряжений, которые в результате раз
грузки напряженного состояния в очаговой зоне полно
стью или частично снимаются па разрыве.

3. Скорость вспарывания разрыва конечна и не пре
восходит скорости поперечных волн в очаговой зоне. Сей
смические волны возбуждаются па разрыве прн его вспа
рывании.

4. Движение в момент землетрясения состоит из ка
сательного перемещения берегов разрыва "друг относи
тельно друга с образованием дислокации или подвижки.

5. Энергия, высвобождаемая во время землетрясения, 
непосредственно перед землетрясением была накопленной 
энергией упругих деформаций горных пород.

Прошло более десяти лет после работы Рейда, прежде 
чем сейсмологи приступили к построению количествен
ной теории очага землетрясения. Дальнейшее направле
ние исследований определило открытие квадрантного рас
пределения первых вступлений P -воли, сделанное в нача
ле 20-х годов японскими сейсмологами. Разъясним это 
понятие. Поместим в центре сферы источник сейсмиче
ских воли (очаг) и разобьем сферу на четыре квадранта 
двумя взаимно перпендикулярными плоскостями, прохо
дящими через ее центр. Тогда наблюдения показывают, 
что первые вступления P -воли в двух противоположных 
квадрантах сферы соответствуют волне сжатия, а в дру
гой паре противоположных квадрантов сферы — волне



разрежения. Два больших круга на сфере, где происходи-!' 
смена знака первых вступлений и где, таким образом, 
смещения равны нулю, называются иодальными линиями, 
•| плоскости, содержащие нодальные линии,— иодальными 
плоскостями. Обнаруженное квадрантное распределение 
первых вступлений Р-волн позволило японскому сейсмо- 

>гу Макано в 1923 г-, сформулировать задачу о точечной
I еоретической модели очага землетрясения и приступить 
.. ее решению. Теоретической моделью очага землетрясе
ния называют такой сосредоточенный источник возбуж
дения продольных и поперечных ноли в упругой среде, 
иоле первых вступлений которого совпадает с наблюдае
мым при землетрясениях (задача Накано). Решение зада
чи Лакано заняло более двадцати лет и породило массу 
споров и острых дискуссий. В решение этой проблемы, 
а также в общее развитие вопроса о механизме землетря
сений существенный вклад внесли советские сейсмологи
А. В. Введенская, В. И. Кейлис-Ворок, Б. В. Костров н 
.'I. В. Никитин с сотрудниками. Но прежде чем продол
жить изложение, введем несколько определений, связан
ных с понятием напряжения упругой среды.

Если бы Земля была жидкой, то напряжение в ее 
недрах характеризовалось бы давлением. В ж и д к о с т и ,  как 
известно, давление на любую площадку, проведенную 
через данную точку, одинаково, т. е. не зависит от на
правления, является скаляром. Если бы реальная твер
дая Земля находилась в состоянии гидростатического 
равновесия, то и в этом случае напряжение в ее недрах 
сводилось бы только к давлению, а касательные напря
жения равнялись нулю. В действительности Земля текто
нически активна, так как в ее недрах действуют силы, 
выводящие ее из состояния гидростатического равновесия. 
1$ результате этого в коре и мантии Земли существуют 
напряжения, дополнительные к гидростатическому давле
нию вышележащих слоев. Определение этих напряжений 
нвляется важной задачей геофизики. В общем случае на
пряженное состояние в каждой точке сплошной упругой 
среды можно охарактеризовать таблицей из 9 величин:

Ох, Т ху, Т*;
0yi %у;
Т.-у,

нз которых G величин попарно равны: гх̂ — т,/х, хХ2 — тг*, 
' i/i — тгу. Эта таблица. называется тензором напряжений,



и из-за указанных равенств тензор напряжений является 
симметричным, т. с. он не меняется при перестановке 
индексов у его компонент. Компоненты тензора напря
жений имеют простой физический смысл. Выберем неко
торую систему координат х, у, z. Тогда в каждой точке 
рассматриваемой среды ох, оу, аг— нормальные, а тху, ryz, 
Tzx — касательные напряжения па площадках, перпенди
кулярных к координатным осям х, у, z. Так, напряжение 
тХу параллельно плоскости г/г н направлено по оси у и т.д. 
Зная тензор напряжений, мы можем определить нормаль
ное и касательное напряжение на площадке, ориентиро
ванной произвольным образом относительно осей коорди
нат. Далее, в каждой точке среды существуют такие три 
взаимно перпендикулярные площадки, на которых каса
тельные напряжения равны нулю. Направления нормалей 
к этим площадкам называются главными осями тензора 
напряжений и не зависят от исходной системы координат 
х, у , z, а определяются только характером рассматривае
мого напряженного состояния тела.

Это означает, что произвольное напряженное состоя
ние в рассматриваемой точке может быть вызвано растя
жением (или сжатием) окрестности точки в трех взаимно 
перпендикулярных направлениях. Соответствующие нор
мальные напряжения называются главными нормальными 
напряжениями (эти напряжения направлены перпенди
кулярно главным плоскостям). Их обозначают oi( о2, а3, 
причем всегда можно так выбрать оси, чтобы было >  
,3*02 5= о3. В сечениях, делящих пополам углы между 
главными плоскостями, действуют главные касательные 
напряжения

причем ясно, что максимальное касательное напряжение 
в данной точке дается компонентой т2 и действует в диа
гональной плоскости, находящейся между первой и тре
тьей главными плоскостями.

Вернемся теперь к нашему изложению. Задача Накано 
была решена А. В. Введенской в 1956 г. (рис. 10). Под
робная подпись к рис. 1 0 *) разъясняет реальное (а) и 
фиктивное (б) распределение сил в очаговой зоне. Теперь 
легко видеть, как возникают нодальпые линии на фо

*) Д л я  пон им ан ия  д альн ей ш его  необходим о в н и м ател ьн о  про
честь подпись к  рис. 10.



кальной сфере, т. е. сфере с центром в гипоцентре земле
трясения, и, соответственно, нодальные плоскости. Обра
тимся к рис. 10, а и посмотрим, что произойдет, если 
«спарывается фокальная плоскость и площадка разгружа
ется от напряжений. При «снятии» главного сжимающего 
напряжения по оси i  пойдет импульс растяжения, и ана
логично «снятие» главного растягивающего напряжения

I У.

/
/ '  Ь/2

ь/г в

ш
Ч *ж

а) 6).
Рис. 10. Силовая м одель очага зем летрясения, а)  Схема образования р аз
рыва в очаге. П лоскость (y z ) р асп ол ож ен а в плоскости чертеж а. Ось 
Ох  направлена перпендикулярно плоскости чертеж а. П лоскость очага  
зем летрясения, по которой п рои сходит разрыв сплош ности, им еет пло
щадь S  и р асп ол ож ен а в плоскости xz.  Па чертеж е видна лиш ь ее проек
ция АВ.  В р езультате зем летря сен и я  происходит разрыв сплош ности на 
площ адке S  (по проекции этой площ адки АВ ) ,  и берега разры ва см ещ а
ю тся друг относительно друга на величину подвиж ки b вдоль оси Oz.  
Кглн п редполож ить, что на площ адке до  разрыва действовали  м аксим аль
ные касательны е напряж ения т, то эквивалентное им н ап ряж ен н ое состо- 
нние п олучается  в результате дей стви я  д в ух  главны х напряж ений: рас- 
тпгиваю щ его сг, =  а^, направленного по би ссектрисе квадрантов II и IV, 
и сж им аю щ его a 33s<7i =  (— <Ti), направленного по би ссек три се квадрантов  
1 п ИГ, t = ( < T i— <Тз)/2 =  <Т|. б) Силовая м одель очага. А. В. В веденская пока- 
■пла, что нап ряж ен н ое состоя ние в очаговой зоне до  зем летрясении , по

лизанное на рис. а, м ож но получить, если на площ адке разры ва р азм ес
тить две систем ы  фиктивных дипольны х источников, моменты  сил к аж 
дой из которы х равны по величине и обратны  по направлению . В пер- 
Mtli систем е диполей (двойной силы ) силы направлены  по оси  z  (по  
направлению  п одвиж ки Ь), а плечо — вдоль оси у  (т. е. перпендикуляр
но плоскости разры ва). П олны й м ом ент первой систем ы  диполей  равен
М : bjxS ( |Л— м одуль сдвига среды  в очаговой зон е) и направлен в от
рицательном направлении оси ас (в стор он у ч и тател я ). В торая система  
Фиктивных ди п олей  л еж и т в той  ж е  плоскости  yz,  что и первая, но си- 
. 1Ы ди п олей  направлены  по оси  у, а плечо — вдоль оси  z. В торая двойная  
плра сил  им еет тог ж е  момент MQ—b]iS,  но направление момента ироти- 
ш ш олож но м ом енту первой двойной  силы; второй м ом ент направлен  
н'щль оси л: (от читателя). Оба момента уравновеш иваю т друг друга. З а 
мена реального напряж енного состоя ни я фиктивной систем ой  силовы х ди 
полей п редставля ет собой не более чем удобны й м атем атический прием  
1. in рассм отрения излучения волн, когда вспары вается фокальная пло- 
I кисть и сним аю тся (стрем я тся к н улю ) дппольны е источники на плос

кости разрыва S.

ик’т по оси к импульс сжатия. Так как силы растяжения 
и сжатия равны по величине и расположены симметрично 
in иосительно осей Оу и Oz, то смена знака первых вступ- 
.ичптй должна происходить на плоскостях ху  и xz.

Посмотрим теперь, как будут расположены нодальные 
и ик’кости, если мы повернем плоскость разрыва вокруг



оси Ох на 90°. Тогда плоскость разрыва перейдет в пер
пендикулярную к ней плоскость ху, а перпендикулярном 
плоскостью станет плоскость xz. При этом нодальные 
плоскости останутся на месте, и мы видим, что, определи» 
по записям первых вступлений положение иодальных 
плоскостей, мы не можем сказать, какой из рассмотрен
ных вариантов геометрии в очаге имел место. В связи ' 
с этим в сейсмологии выражение «механизм очага земле
трясения» имеет значительно более узкий смысл, чем это 
может показаться па первый взгляд. Так называют пару 
иодальных плоскостей пли, что то же, пару ортогональ
ных векторов п п Ь, причем п — нормаль к поверхности 
разрыва и b — вектор, лежащий в плоскости разрыва и 
указывающий направление смещения ( п о д в и ж к и )  при 
землетрясении. Считается, что п и b залают ориентацию 
двух точечных двойных сил с компенсирующимися мо
ментами. Необходимые дополнительные данные для опре
деления плоскости разрыва получают пли с помощью пря
мых наблюдений, если разрыв выходит па поверхность, 
пли по афтершокам *) землетрясения, очаги которых окон- 
туривают плоскость подвижки.

Если картина первых вступлений сейсмических воли 
и система иодальных линий не позволяют однозначно оп
ределить ориентацию разрыва, то направления главного 
растягивающего и сжимающего напряжений в очаге (г и 
к на рис. 10, а) получаются однозначно. Карта упругих 
напряжений Земли по данным о механизмах землетрясе
ний приведена па рис. 11. Она построена А. В. Введен
ской с сотрудниками **). Рассматривая эту карту, можно 
сделать следующие общие выводы. Прежде всего, ноле 
упругих напряжений-Земли имеет планетарный характер. 
Мы видим, что наиболее сейсмически активная область 
земного шара — Тихоокеанский сейсмический пояс — на
ходится в условиях горизонтального.одностороннего сжа
тия. Наоборот, основные рнфтоные структуры Земли 
(Срединно-Атлантический хребет, Восточно-Африканский 
п Байкальский рифты) находятся в условиях горизон
тального растяжения. Определение поля упругих напря
жений исключительно важно для тектоники. Оно широко

*) А ф терш окам ц  н азы в аю тся  более слабы е толчки, которы е 
следую т за  сильны м  зем летрясен и ем .

**) Б а л  а к и н а  Л.  М. ,  В в е д е н с к а я  А.  В., Г о л у б е 
в а  II. В.. М и ш а р и н а  Л.  А..  Ш и р о к о в а  Е. II. Поле у пругих  
иапря/К еш гй Земли и м ехани зм  очагов зем л етр я сен и й .— М.: Н ау
ка. 1972,
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используется для аргументации в пользу новой глобаль
ной тектоники — тектоники плит.

В заключение этого параграфа рассмотрим вопрос о 
физических параметрах очага землетрясения. Новую ко
личественную характеристику очага, его сейсмический 
момент _

М0 =  jjSb, (8)

ввел в обиход в I960 г. японский сейсмолог Аки, в на
стоящее время работающий в США. Сейсмический мо
мент М0 равен величине механического момента фиктив
ной пары сил в источнике (см. рис. 10, б), 5 — средняя 
подвижка в очаге. Сейсмический момент является харак
теристикой длиннопериодной части спектра поверхност
ных волн п соответственно может быть определен по за
писям поверхностных волн с точностью до коэффициента 
~ 2 —3. Следующей важной характеристикой является 
упругая энергия W  очаговой области, высвобождающаяся 
при землетрясении. Ясно, что энергия сейсмических волн 
E s составляет только часть W:

E. =  t]W, (9)

где 1] — сейсмический к. п. д. r| <  1. Пока что определить 
экспериментально W  не удается, но если это будет сде
лано, то эт.о заметно продвинет вперед сейсмологию. Ха
рактеристиками очага являются также начальное т0 и 
конечное т, напряжения в очаге, величина сброшенного 
напряжения Ат =  т0 — т,, среднее напряжение т =  (т0 + 
+  т 4)/2. Упругая энергия W  равна работе среднего на
пряжения т на разрыве:

W  =  S~bx = l M 0. (10)

Размеры разрыва можно охарактеризовать радиусом а, 
если он близок к кругу, и длиной L  и шириной w, если 
он имеет прямоугольную форму. При рассмотрении раз
мерных соотношений вводят характерный размер Е  очага, 
S  ~  Г 2. Изменение деформации при землетрясении —5/2Г, 
п если мы умпожнм его на модуль сдвига, то получим 
оценку сброшенпого напряжения

Ат ~  (.1 ib/E).  (И )

Подставив (х5 из (11) в (8 ), мы получим связь М0 с Дт 
и S  (Г ~  S i/2):

Л/, ~  53/2Ат. (12)



Для тех землетрясений, для которых известны как М0, так 
и S, формула (12) позволяет оценить величину сброшен
ного напряжения Ат ~  10 -н 100 бар. Известно, что для 
сейсмических поясов (межплптовых землетрясений) Ат 
систематически меньше ( — 30 бар), чем для внутриплито- 
■ ых землетрясений (—100 бар). Следовательно, межпли- 
твы е зоны являются ослабленными по сравнению с 
внутришштовыми.

Так как магнитуда Ms и сейсмический момент М0 яв
ляются характеристиками длинноволнового спектра, то 
между ними должна существовать простая связь. Прежде 
чем установить эту связь, необходимо рассмотреть важ
ный вопрос о подобии землетрясений. Важность этого во
проса видна из того, что в сейсмологии большинство ос
новных эмпирических соотношений устанавливается путем 
статистической обработки данных сейсмограмм для боль
шого числа землетрясений. С другой стороны, применение 
статистики требует подобия событий. Естественно, что 
эта проблема не могла не привлечь внимание сейсмологов. 
Для рассмотрения подобия землетрясений необходимо 
ввести кинематические характеристики процесса вспары
вания разрыва. Для этой цели используют два времени: 
Л и t,. Первое из них называется локальным временем 
роста дислокации. Оно равно времени смещения в конеч
ное положение точек разрыва, совпадавших до землетря
сения. Величина tt =  L /v  определяется как среднее время 
образования разрыва, где v — средняя скорость его вспа
рывания. Американские сейсмологи X. Канамори и Д. Ан
дерсон сформулировали следующие три условия подобия 
землетрясений:

— с15 |  -  с.,, j -  =- с3, (13)

где сь е2, с3 считаются константами. Первое условие тре
бует подобия геометрии разрыва, второе — подобия сня
той деформации или, что то же самое, снятого напряже
ния, и, наконец, последнее условие характеризует подобие 
кинематики (или динамики) разрыва. Для большинства 
изучаемых землетрясений (Ms > 6) выполнение условий 
подобия дает Ms ~  lg Ьг, а так как М0 ~  Z/412), то lgM 0 ~  
~ 3/ 2Ms. В той же области магнитуд E s ~  L 3, и мы легко 
приходим к формуле Гутенберга — Рихтера (6), связыва
ющей сейсмическую энергию E s с магнитудой Ms.

Для сильнейших, катастрофических землетрясений 
(/> ^100  км) выполнение условий подобия дает Ms ~



~  lg L ~  V3lg M0 ~  Ig £ s, и можно ожидать отклонений от 
соотношения Гутенберга — Рихтера (6). Это и не удиви
тельно, так как сильнейшие землетрясения, видимо, слиш
ком индивидуальны и, возможно, вообще плохо подчиня
ются статистике.

Мы много места уделили землетрясениям. Но следует 
помнить, что изучение землетрясений составляет полови
ну сейсмологии. В этой сложной области, как это часто 
бывает в геофизике, когда мы говорим «да», то это в 
лучшем случае означает «может быть». С другой сторо
ны, нас часто выручает железный закон, согласно кото
рому тройку по сравнению с единицей можно считать 
величиной бесконечно большой, а одну треть — бесконеч
но малой, т. е. попросту считать равной нулю.

1.5. Предсказание землетрясений

«Проблема прогноза землетрясений является в настоя
щее время тем научным направлением, вокруг которого 
в странах, подверженных действию разрушительных зем
летрясений, сосредоточиваются наиболее широкие и целе
направленные исследования в области геологии и геофи
зики. Работы по прогнозу требуют широкого комплекса 
исследований по изучению природы и проявления земле
трясений для определения места их возникновения, вре
мени и ожидаемой силы. К этим направлениям прогноза 
самым тесным образом примыкает прогноз сейсмического 
воздействия на поверхности Земли. В какой-то степени 
мелкомасштабные и детальные сейсмические районирова
ния являются также общей частью прогнозной проблемы 
с тем существенным различием, что прогноз времени, 
места и силы является «динамическим» прогнозом, а рай
онирование — «статическим». В перспективе можно рас
сматривать предотвращение землетрясений инженерными 
методами как итоговое направление прогноза». Так фор
мулируют проблему руководители этих исследований' в 
СССР М. А. Садовский и И. JT. Нерсесов в статье «Вопро
сы прогноза землетрясений» (Физика Земли, 1978, Л» 9, 
13—30), Предсказание землетрясений является крупной 
научно-технической проблемой современности. Ей посвя
щены специальные книги*).

*)-С м .. наприм ер, Р  п к и т а к и Т. П редсказани й  зем л етр я се 
н и й .— М.: Мир. 1979. М я ч к и н  В. И. П роцессы  подготовки зем 
л етр я сен и и .— М.: Н аука. 1978.



Первая научная программа по прогнозу землетрясений 
была сформулирована Б. Б. Голицыным в 1911 г. Она 
состояла на следующих пунктов: 1) Изучение сейсмиче
ского режима (сейсмичности) и особенностей записи сей
смических колебании; 2 ) изучение скоростей распростра
нения сейсмических воли в сейсмоактивных зонах с пе- 
• 11.Ю оценки напряженного состояния; 3) выполнение 
геодезических измерений для выявления медленных де
формации земной коры; 4) постановка гравиметрических 
измерений; 5) изучение режима источников и скважин, 
а также изучение состава сорбированных в земной коре 
газов.

Ашхабадское землетрясение 1948 г. послужило толч
ком к постановке работ по систематическому поиску пред
вестников землетрясений в СССР. В Гармском районе 
Таджикской ССР в 1949 г. был заложен геофизический 
полигон, на котором впоследствии были сделаны основные 
открытия в области предвестников землетрясений. Глава 
советских геофизиков того времени Г. А. Гам'бурцев в 
конце 1953 г. сформулировал новую программу по поиску 
предвестников землетрясений, в основе которой лежала 
идея перехода от сезонных наблюдений в сейсмоактивных 
районах к непрерывным круглогодичным наблюдениям. 
Работы ио прогнозу были усилены после Ташкентского 
землетрясения 19G6 г. В середине GO-х годов советский 
сейсмолог чл.-корр. АН СССР С. А. Федотов первым пока
зал возможность долгосрочного прогноза землетрясений 
на основе анализа сейсмичности Курило-Камчатского ре
гиона. Он обнаружил, что в зоне сочленения Тихоокеан
ской плиты с Евро-Азиатской сильнейшие землетрясения 
мигрируют по зоне этого сочленения с периодом в 
~100 лет. При этом новые сильные землетрясения возни
кают в сейсмически «молчащих» зонах, т. е. там, где они 
долго не возникали. Современное мощное развитие работ 
по прогнозу землетрясений в СССР в значительной мере 
обязано академику М. А. Садовскому — директору Инсти
тута физики Земли АН СССР им. О. Ю. Шмидта.

В настоящее время открыто множество разнообразных 
предвестников сильных землетрясений (Ms Э5 5), которые 
классифицируются как долгосрочные (годы, десятилетия), 
краткосрочные (месяцы, недели) и оперативные (сутки, 
часы). Схема современного комплекса наблюдений пред
вестников сильных землетрясений, взятая нами из цитиро
ванной выше статьи М. А. Садовского и И. JI. Нерсесова, 
показана па рис. 12. Среди предвестников землетрясений,
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открытых в Гармской экспедиции Института физики 
Немли ЛИ СССР (руководитель экспедиции И. Л. Нерсе
сов), мы опишем два, которые показали, что классические 
представления о механизме землетрясений, изложенные 
в предыдущем параграфе, явно неполны и их следует до
полнить более глубокой физической картиной изменений 
свойств среды в зонах подготовки землетрясений. Первый 
из этих предвестников связан с характерным бухтообраз- 
иым изменением отношения скоростей vP/ v s в зоне под
готовки землетрясения (рис. 13).

Рпс. 13. График временны х вариаций A(i?p/t>g) при подготовке зем летря
сений в Гармском районе.

В 1902 г. А. М. Кондратенко и И. J1. Нерсесов опубли
ковали работу, в которой привели результаты прохожде
ния P -волн от большого числа слабых сейсмических толч
ков через эпицентральные зоны сильных землетрясений 
Гармского района. Получалось так, что скорости Р-волп 
перед сильными землетрясениями составляли — 5,3 км/с, 
в то время как после землетрясений они достигали зна
чения — 6,3 км/с. Поясним, почему этот результат в то 
время казался неправдоподобным и тогда практически 
никто не принял его всерьез.

Согласно классической схеме землетрясение происхо
дит после того, как накопленные напряжения в какой-то 
момент превзошли предел прочности горной породы (по
ложение 1 теории Рейда). О накопленном напряжении 
можно судить по снятым напряжениям, которые составля
ют — (30—100) бар (см. § 1.4). Оценить величину измене
ния напряжения (плн давления), при котором скорость



Vj> .меняется на I км/с, можно с помощью данных о рас- 
нределешш скоростей в .моделях Земли (см. § 7.3). Ока
зывается, что для этого необходимо приложить напряже
ние (или давление) в ~  130 кбар, т. е. в тысячу раз боль
шее, чем сброшенные напряжения, равные ~ (3 0 — 
100) бар.

Вскоре после этого, в 1969 г., была опубликована ра
бота сотрудника Гармской экспедиции Л. II. Семенова о 
вариациях отношения vP/ v a в очаговых зонах сильных 
землетрясений по данным длинных рядов наблюдении. 
Два графика Семенова показаны на рис. 13. Мы видим, 
что перед землетрясением вначале происходит уменьше
ние, а затем восстановление величины отношения скоро
стей Vp/b's, после чего следует толчок, обозначенный стрел
кой. В случаях, показанных на рис. 13, падение отноше
н и я . vp/vs составляет ~ ( 8— 10)%*). Величина землетря
сения часто характеризуется не магнитудой Ms, а классом 
К, который определяется как десятичный логарифм энер
гии землетрясения, выраженной в джоулях (1 Дж =  
=  107 эрг). Из (G) легко получается линейное соотноше
ние между К  и Ms'

К  =  4,8 +  \ ,ЬМВ. (1/,)

Таким образом, землетрясение одиннадцатого класса име
ет магнитуду 4,1, а тринадцатого 5,5. После этой работы 
геофизики вынуждены были признать, что результаты 
И. JI. Нерсесова и А. Н. Семенова о существенном изме
нении скоростей сейсмических волн в зоне подготовки 
землетрясений реальны, хотя сами авторы этого откры
тия в то время не смогли привести убедительных физи
ческих доводов, объясняющих сам эффект. Так был от
крыт один пз важнейших предвестников землетрясении.

Часто говорят не об анамалиях отношения vP/vs, а 
о вариациях, отношения времен пробега S- и Р-воли 
(ts/tp), которое, собственно, и определяют из наблюдений. 
На практике строят график зависимости разности времен 
S  — Р  как* функцию tP. Этот график в координатах (ts —
— tP, tP) имеет вид прямой, наклон которой равен к =  
=  (ts — tp)/tp. Далее предполагают, что пути распростра
нения S- и Р-волн от источника до станции совпадают 
(vptp =  vsts). Тогда имеем vP/ v s =  1 +  к. Определяя коэф
фициент к из времен пробега, мы тем самым находим 
искомое отношение vP/ v s.

*) По более соврем енны м  данны м , н аденне отнош ения 
v p / v s  со ставл яет  >— (2—4) %.



Второй эффект, явно указывающий на «необычные» 
изменении свойств среды, был обнаружен П. Л. Нерсесо
вым и П. Г. Симбиревой (1908 г.) ирн изучении механиз
мов очага слабых толчков в зоне подготовки сильного 
землетрясения. Речь идет о вращении осей сжатия в оча
говой зоне. Обнаруженный эффект показап на рис. 14,

Рис. 14. Временные вариации азим утов осей  сж ати я . Иа графике ясно  
видно, что а:шмут м енялся дваж ды : перед зем летрясениям и 1%6 и 
16ВН гг., моменты возникновения которых отмечены крупными к руж ка
ми. Апимут определяется как угол  м еж д у  м еридианом  и проекцией осп  
сж атии на поверхность Зем ли, проходящ им и через опицентр зем летря

сения.

взятом из сводной работы М. Л. Садовского, И. Л. Нер
сесова, С. К. П итатуллаева, Л. А. Латыниной. А. А. Лук
ка, А. П. Семенова, И. Г. Симбиревой и В. И. Уломова 
(Tectonophysics, 1972, v. 14, p. 295). Из рис. 14 следует, 
что подготовка землетрясения как бы разбивается иа три 
этапа. На первом направления осей сжатия не имеют 
какого-либо преобладающего направления, па втором они 
группируются в области азимутов 90—180°, па третьем 
оси сжатия резко меняют свои направления и их азиму
ты становятся меньше 90°. Но этим данным были опре
делены долгосрочные и краткосрочные предвестники. Они 
составляют соответственно 470 и 130 дней для землетря
сения 1966 г. и 360 и 110 дней для землетрясения 1969 г. 
Время долгосрочного предвестника отсчитывается от на
чала второго этапа, а краткосрочного — от начала третьего.

Как известно, характерные геологические времена ве
лики (— 104—107 лет), н, следовательно, соответственное 
изменение тектонического режима и тектонических на
пряжений должно было бы происходить очень медленно. 
С этих позиций быстрое изменение направления напря
жений в очаговой зоне представлялось неожиданным и



непонятным. Качественное объяснение существования 
предвестников землетрясений с позиций теории разруше
ния материалов было предложено в начале 70-х годов 
различными группами исследователей. В СССР это были
В. И. Мячкин, Б. В. Костров, Г. Л. Соболев и О. Г. Ша- 
мина, в США Брэди и Стюарт, в Японии Моги. Анало
гичные теории, в которых важную роль играла вода, за
полняющая поровое пространство в горных породах, были 
предложены Брейсом, Дитерихом, Муром, Шольцем и др.

Если бы в кристаллических твердых телах не было 
дефектов (дислокаций, трещин и их всевозможных ком
бинаций), то разрушить их было бы несравненно труднее, 
чем те реальные твердые тела (например, горные породы), 
с которыми мы сталкиваемся на практике. Как известно, 
деформация материала е при его работе на растяжение 
или сжатие определяется модулем Юнга Е, т. е. о =  Ег  
(а — напряжение растяжения или сжатия), а при работе 
па сдвиг — модулем сдвига ц, т =  це (т — напряжение 
сдвига). Модуль Юнга Е  связан с модулями сжатия К  
и сдвига |и соотношением

Модули Е  и р, характеризуют идеальную теоретическую 
прочность бездефектных кристаллов при соответствующем 
типе нагружения. Более точно значение теоретической 
прочности равно

Модуль сдвига земной коры равен ~ 3  • 105 бар и гт-~ 
~  3 ■ 104 бар, что примерно в тысячу раз больше, чем 
снятые напряжения при землетрясениях. В 1920 г. ан
глийский исследователь Гриффитс объяснил низкую проч
ность твердых тел наличием в них трещин. Трещины 
образуются или растут, потому что это энергетически 
выгодно. Энергия, затрачиваемая на образование трещины 
площадью AS, равна 2^sAS  (образуются два берега тре
щины или разрыва, каждый площадью AS ; ’^s — поверх
ностная энергия). При образовании трещины происходит 
разгрузка вновь образующейся поверхности от напряже
ний, и по условию непрерывности напряжений такая раз
грузка захватывает также прилегающие области с харак
терными размерами с ~  У AS. Тогда при растягивающем 
напряжении а, действующем перпендикулярно к площади

в США.

(15)

от *  0,1Е, тт »  0,1(1. (16)



трещины AS, упругая энергия, накопленная в образце, 

уменьшается па величину — AS Y  AS  (при образова
нии трещины, как и при возникновении землетрясения, 
эта энергия излучается в виде упругих волн). Приравни
вая полное изменение энергии системы нулю, Гриффитс 
получил свою знаменитую формулу для прочности твер
дого тела:

°кр ~  (17)

Формулу (17) следует понимать следующим образом. Если 
локальные растягивающие напряжения у трещины с ха
рактерным размером с больше, чем о„р, то трещина не
устойчива, она растет и «прорезает» материал, который 
разрушается. Наоборот, если а <  о,ф, то энергетически 
выгоднее трещине захлопнуться («залечиться»). Это пер
вая часть теории Гриффитса. Вторая часть относится к 
механизму роста трещин. Для этой цели Гриффитс ис
пользовал понятие «концентрации напряжений», возни
кающее в упругой .матрице вокруг инородных включений. 
Это понятие на основе расчетов было введено английским 
ученым Ипглисом в 1913 г. Рассмотрим трещину как 
вытянутое эллиптическое включение с большой полуосью 
с и радиусом кончика трещины R. Тогда ф ормулу'для' 
концентрации напряжений на копчике трещины можно 
записать в простом виде

К ъ  2 YlTr (18)

Из (18) вытекает, что с ростом трещины концентрация 
напряжений становится опаснее. С другой стороны, (18) 
указывает также путь борьбы с опасностью — для этого 
следует увеличивать радиус закругления кончика трещи
ны. Например, если при своем росте трещина упирается 
в препятствие (скажем, в другую трещину, расположен
ную под некоторым углом), которое эффективно увеличи
вает R, то тело упрочняется. В настоящее время теория 
прочности, основанная на идеях Гриффитса, получила 
широкое развитие. Понимание процесса разрушения стало 
более глубоким. Из-за концентрации напряжений в зоне 
кончика трещины там могут происходить как процессы 
пластического течения, так п процессы микрорастрески
вания в зависимости от характера разрушения материала.



Поэтому при выводе основного соотношения Гриффитса 
(17) поверхностная энергия поппмается в обобщенном 
смысле — она включает как истинную энергию образова
ния новой поверхности, так- и энергию, идущую на изме
нение свойств материала в зоне концентрации напря
жений.

Горные породы являются хрупкими материалами, и, 
как показывает опыт, механизмом пх разрушения явля
ется хрупкое растрескивание. При этом происходит обра
зование в среде порового пространства п увеличение 
объема на величину от десятых долей процента до не
скольких процентов. Для горных пород эти эффекты были 
обнаружены Бриджменом в 1949 г. и впоследствии на
званы дилатансией *). Дилатапсией называется неупру- 
гое увеличение объема, обусловленное приложенными 
напряжениями. В горных породах дплатаисия возникает 
как за счет раскрытия новых трещин, возникающих внут
ри зерен п между зернами, так п за счет роста имевшихся 
ранее трещин. В настоящее время предвестники земле
трясений объясняются на основе явления дплатансии гор
ных пород перед разрушением. Изложим теперь теорию 
предвестников землетрясений, следуя Брэди.

Исходя из экспериментальных и теоретических дан
ных, разрушение образцов горных пород н образование 
разломов при землетрясениях в первом приближении пе 
зависят от пространственного масштаба. Во всех случаях 
процесс подготовки разрушения проходит следующие 
стадии:

1. О т а д п я р а с т р е с к и в а п н я  и л  и д н л а т а н т- 
н а я с т а  д и я. По мере роста напряжений в гориой по
роде образуются мпкротрещипы. Эта стадия начинается, 
когда локальная разность главных напряжений еще за
метно меньше предела прочности.

2. С т а д и я  о б р а з о в а н и я  в к л ю ч е н и я .  С уве
личением напряжения и не доходя до предела прочности 
всего нескольких процентов в зоне будущего разрыва об
разуется скопление трещин. Концентрация трещин в 
скоплении растет, они начинают взаимодействовать друг 
с другом, т. е. происходит заметное изменение напряжен
ного состояния в области каждой трещины из-за наличия

*) В м ех ан и к е  сп лош ны х срод о б ъ ем н ая  деф о р м ац и я , во зн и 
к аю щ а я  пр и  н а гр у ж е н и и  тел а  (A F /F ) , н а зы в ае тс я  Оилатацией.  
А. А. Гвоздеп о брати л  вн и м ан и е  автора  на то, что  яв л ен и е  ди ла- 
тан си и  в горны х породах, по-видим ом у, впервы е наблю далось в 
о п ы тах  на м рам оре 'Г. ф он  К ар м ан о м  (19J2 г .).



соседних трещин. Эту зону скопления трещин называют 
включением. Модули упругости включения меньше, чем 
модули упругости окружающего его материала очаговой 
зоны, т. е. включение «мягче» окружающей среды. В ре
зультате развития во времени такого контраста упругих 
свойств происходит перераспределение напряжений, про
являющееся как вращение осей главных напряжений и 
уменьшение разности главных напряжений в фокальной 
области включения, т. е. в области, в которой при даль
нейшем развитии включения образуется разрыв.

3. С т а д и я  з а к р ы т и я  пор.  Па этой стадии про
исходит закрытие трещин в фокальной очаговой области 
из-за уменьшения разности главных напряжений, что в 
свою очередь связано с образованием включения. Из-за 
закрытия трещин в очаговой зоне в ней растет концентра
ция напряжений, которая достигает максимума, когда 
все микротрещины, раскрытые во время дилатантной ста
дии, снова закрылись. В это же время растягивающие 
напряжения, действующие во включении в направлении, 
перпендикулярном к его оси, также достигают своего мак
симума. В результате во включении начинается процесс 
роста п слияния микротрещин, что приводит к образова
нию и росту макротрещин.

4. С т а д п я р о с т а  р а з р ы в а .  Начинается рост 
разрыва. Прорастание разрыва во включении увеличивает 
величину разности главных напряжений в очаговой зоне 
и соответственно приводит к открытию ранее закрытых 
трещин. Происходят образование новых трещин и быстрое 
прорастание больших трещин, после того как они дости
гают критической величины. Внутри включения образу
ется разрыв, который после своего вспарывания захло
пывается.

На основе этих представлений Брэди устанавливает 
связь между временем долгосрочного предвестника Ат и 
эффективной длиной очаговой зоны L  (площадь этот! зоны 
А,г «  U),

Дт (19)
< Р >

где а — некоторая постоянная, Eh — эффективный модуль 
Юнга очаговой зоны непосредственно перед разрушением, 
р =  (oi +  02 +  о3)/3 — давление, определяемое суммой глав
ных напряжений в очаговой зоне, р — Ар/A t — прираще
ние давления за небольшой интервал времени At, <рУ — 
средний темп приращения давления на протяжении



третьей стадии подготовки землетрясения (стадии закры
тия пор), Si — поперечный размер включения. Таким об
разом, объем очаговой зоны Vfr ~  A frSi. Брэдп определяет 
Ат как интервал времени от начала закрытия пор до 
образования разрыва. Если определить Ат как интервал 
времени от начала растрескивания горной породы до раз
рыва, то это приведет к небольшому множителю, больше
му единицы, в правой части (19), что несущественно. 
Формула (19) показывает, что время долгосрочного пред
вестника землетрясения прямо пропорционально жестко
сти очаговой зоны EhS t, ее площади A Jr «  I /  и обратно 
пропорцпоналыю среднему темпу накопления напряже
ний в очаговой зоне <рУ. Зависимость Ат ~  в среднем 
хорошо согласуется с наблюдениями в широком интервале 
изменения L — от лабораторных образцов до сильных зем
летрясений.

На основе изложенных выше представлений о разру
шении хрупких материалов предвестники землетрясений

получают простое объяснение. 
Схематическое изображение от
ношения Vp/Vs как функции 
времени в очаговой зоне показа
но на рис. 15. Участок кривой 
ОА соответствует доднлатант- 
ной фазе. Постепенное увели
чение vp/vs (из-за возрастания 
удаленных тектонических на-

Р пс. 15. Схема поведения от- Н р я ж е н и й )  С В Я ЗанО  С П р е д в а р и -  
нош ения v p / v a  в фокальной
зоне при подготовке эсм летря- ТвЛЬЫЫМ закрытием тр в Щ И И , 
гения. Дт — время предвест- первоначально Присутствующих 

1Шка' в очаговой зоне. В результате
отношение vP/ v s принимает свое исходное значение. От
резок А В  соответствует постоянному отношению скоро
стей. Уменьшение vP/ v s (отрезок ВС) соответствует ди- 
латантпой стадии. Эффект дилатапсни больше сказывает
ся на модуле сжатия К, чем па модуле сдвига (х. Поэтому 
понятно (см. формулы (1) и (2)), почему при дплатанснн 
отношение vP/vs убывает. В этот период постепенно на
чинают поворачиваться осп главных напряжений как в 
очаговой зоне, так и в зоне, которая со временем превра
щается во включение. Во время стадии закрытия нор 
(CD) отношение vP/ v s восстанавливает свое исходное зна
чение. Так как среднее давление р — (о4 +  о2 +  о3)/3 в оча
говой зоне во время этой стадии растет, то значения vP/vs 
могут даже возрасти выше исходного (точка D на рис. 15),



существовавшего до начала дилатаитной стадии. Если 
образование основного разрыва предваряется последова
тельностью форшоков (точка Е ), т. е. происходит образо
вание новых трещин из-за действия растягивающего на
пряжения 0з в зоне включения (о3 направлено перпенди
кулярно оси включения), то отношение скоростей может 
снова уменьшаться до тех пор, пока контраст упругих 
параметров зоны включения н очаговой зоны не достигнет 
своего максимального значения. В это время происходит 
разрушение (землетрясение) (точка F на рис. 15).

Вращение осей главных напряжений в очаговой зоне 
хорошо объясняется изложенной выше теорией. Так, тео
рия предсказывает вращение иа 90° осей главных напря
жений, определяемых по механизмам очагов слабых толч
ков в очаговой зоне. Оно обусловлено закрытием трещин 
(отрезок CD на рис. 15). Изложенная выше теория пред
лагает разумное объяснение и для других предвестников 
землетрясений.

Сделаем два заключительных замечания. Большинство 
землетрясений происходит не внутри литосферных плит, 
а иа их границах по разломам. Считается, что разрыв 
после землетрясения залечивается, приобретая свойства 
сплошной среды, к которой применима изложенная выше 
теория. Правда, иногда землетрясение, происходящее 
вдоль разломов в земной коре, предваряется скольжени
ем берегов разлома друг относительно друга. Такие ва
рианты подготовки землетрясения также изучаются, 
но мы не имеем возможности останавливаться па этих 
работах.

Второе замечание связано с ролью поровой воды при 
подготовке землетрясения. Изложенная выше теория пе 
нуждается в этом факторе, считая его второстепенным. 
В варианте теории с поровой влагой (как основным фак
тором) после раскрытия нор (дилатансии) начинается 
диффузия поровой жидкости во вновь образованное поро- 
вое пространство. С одной стороны, это восстанавливает 
значение скоростей vP/ v s до нормального значения, 
а с другой — понижает прочность пород, в результате чего 
происходит разрыв (землетрясение). Так как поступление 
воды в поровое пространство описывается уравнением 
диффузии, то связь продолжительности этого процесса Ат 
(время предвестника) с характерным размером очаговой 
области L имеет вид Ат ~  /Д  т. е. одинаковый с уравне
нием (19), которое получено на основе совершенно других 
исходных положений. Вопрос о том, какой теорией в



каждом конкретном Случае следует пользоваться, йахб-* 
дится в стадии исследования.

Заканчивая этот сложный раздел современной сейсмо
логии, в котором изложеиы некоторые идеи, связанные с 
проблемой предсказания землетрясений, автор Не хотел 
бы, чтобы у читателя сложилось представление, что в 
этом вопросе в принципе все ясно. В действительности 
в этой области, как и в большинстве других разделов гео
физики, делаются только первые обнадеживающие шаги. 
Геофизиков по их отношению к проблеме прогноза можно 
разделить па две группы и условно назвать оптимистами 
и пессимистами. Оптимисты считают, что разнообразных 
предвестников землетрясений достаточно для надежного 
прогноза землетрясений, хотя они и признают, что, по 
сути дела, паши знания о подготовке землетрясения су
щественно неполны. Пессимисты же полагают, что в этом 
вопросе так много неизвестного и непонятного, что надеж
ный прогноз — дело отдаленного будущего. Чисто но-че- 
ловечески позиция оптимистов вызывает большую сим
патию.



Г л а в а  2 

ГРАВИМЕТРИЯ

«Т аким  образом , и зло ж ен н ая  нами тео
р и я  н ах о ди тся  уж о  в соответствии  и с 
м аятн и ко вы м и  и зм ер ен и ям и  силы  т я ж е 
сти, и с наблю денны м  сж ати ем  Ю питера; 
если, кром е этого, геодези ческие  и зм ер е
н и я, которы е мы о ж и даем  от п еруан ской  
экспедиц ии , дадут, по сопоставлении  их 
с наш и м и  и зм ер ен и ям и  в Л ап лан д и и , для 
с ж а т и я  Зем ли  вел и чи н у  м еньш ую , чем 
1/230-я, то эта  тео р и я  получит п о д твер ж 
дение во всей возм ож ной  полноте, т ак  что 
закон  всем ирного тяго тен и я , у ж е  столь 
п р ек р асн о  согласую щ ийся  с дви ж ен и ям и  
п л ан ет , о к аж е тс я  в таком  ж е  соответст
вии и с ф и гу р ам и  этих небесн ы х  тел».

А л е к с и с  Клеро,  
«Теория фигуры Зем ли, основанная  

на началах гидростатики».

2.1. Становление гравиметрии

Гравиметрия- является обширной областью геофизики. 
Гравитационное ноле Земли отражает характер распреде
ления масс в недрах нашей планеты и тесно связано с 
формой Земли. Прикладное значение гравиметрии велико. 
С одной стороны, гравиметрия связана с формой' Земли 
п, таким образом, с геодезией, а последняя — с топогра
фией. С другой стороны, гравитационное поле определяет 
внешнюю баллистику Земли, значение которой в косми
ческий век не требует комментариев. В таком широком 
понимании гравиметрия (паука о гравитационном поле 
в фигуре Земли) является древнейшей геофизической 
дисциплиной.

О том, что Земля шарообразна, догадывались еще в 
глубокой древности, а иервое определение радиуса Земли 
было выполнено ученым из Александрит! Эратосфеном 
примерно в 235 г. до п. э. Однако, естественно, гравпмет-



рия как наука не могла развиваться, пока не был открыт 
закон всемирного тяготения. Ньютон в третьей части 
«Математических начал натуральной философии» изла
гает теорию фигуры Земли, основанную на законе всемир
ного тяготения. Ньютон первым понял, что из-за враще
ния Земли ее фигура должна быть не сферой, а эллип
соидом вращения. Следовательно, Земля сплющена у 
полюсов п растянута в экваториальной зоне. Ныотон 
впервые вычислил сжатие Земли

где а — экваториальный радиус, b — полярный радиус 
планеты. Правда, число, которое он получил, а =  1/230, 
было еще весьма неточным. Современное значение сжатия
Земли определено с большой точностью и равно а  —-^ g  25 ■

Интересно отметить, что вывод Ньютона о сжатии 
Земли оспаривался многими учеными, в числе которых 
был и знаменитый французский астроном Ш. Д. Кассини. 
В связи с этим в середине XVIII в. Французской акаде
мией наук были организованы экспедиции для выполне
ния градусных измерений на различных шпротах. В ре
зультате проделанных измерений было доказано, что 
фигура Земли представляет собой сплюснутый сфероид 
с полярной осью, примерно на 20 км меньшей экватори
альной осп. Точка зрения Пыотона о сфероидальности 
фигуры Земли получила экспериментальные подтвержде
ния и, таким образом, восторжествовала.

Современная гравиметрия ведет свое начало от заме
чательной работы французского математика Клеро «Тео
рия фигуры Земли, основанная па началах гидростатики», 
опубликованной в 1743 г. Основываясь на законе всемир
ного тяготения, Клеро строго показал, что ускорение силы 
тяжести на поверхности земного сфероида как функция 
широты изменяется по простому закону

£ ^ £ е (1 - ! -М п 2ср), . (21)

где ф — широта места, ge — ускорение силы тяжести на
о 5 I * со & экваторе, р --- ^  q — а  (а — сжатие, q =  —------отношение

центробежной силы к силе тяя^ести на экваторе, ю — уг
ловая скорость вращения Земли, а — ее большая полуось). 
Теорема Клеро, заключенная в формуле (21), приводит 
к совершенно повой постановке вопроса о фигуре Земли.



Она позволяет определить сжатие а независимо от опре
деления геометрических элементов путем градусных из
мерений. Согласно теории Клеро, чтобы определить сжа
тие планеты а, достаточно определить гравитационное но
ле на ее поверхности. Следовательно, гравиметрия как 
геофизическая дисциплина изучает силу тяжести н ее 
распределение по поверхности Земли и определяет фигу
ру Земли по известному распределению силы тяжести.

Дальнейшее развитие гравиметрии ( и л и , как ее чаще 
называют, теории фигуры Земли) было связано с трудами 
английского физика Стокса и советского геофизика 
чл.-корр. АН СССР М. С. Молодеиского. Значение грави
метрии для изучения внутреннего строения планет огром
но. Для планет пока сейсмические данные отсутствуют. 
Однако у многих планет .есть естественные спутники. 
Наблюдения за естественными спутниками позволяют по
лучить сведения о гравитационном поле планеты и, таким 
образом, указания о распределении масс в недрах плане
ты и ее сжатии. Данные о гравитационном поле планет 
совместно со значением их средней плотности являются 
единственными наблюдательными данными о планетах, 
которые используются при построении моделей их внут
реннего строения. В этом разделе мы вынуждены при
вести некоторые основные формулы. Эти формулы, по су
ществу, элементарны, и сколь бы ни было красочно из
ложение без использования основных соотношений, оно 
в лучшем случае лишь создает иллюзию понимания су
щества дела.

2.2. Гравитационное поле и фигура Земли.
Момент инерции Земли

Если бы Земля представляла собой точную сферу, 
в которой распределение плотности зависело бы только от 
радиуса, р =  р(г), т. е. было бы сферически-симметрично, 
то внешний гравитационный потенциал Земли имел бы 
исключительно простой вид*)

V (22)

*) В физике потенциал (потенциальная энергия единицы мас
сы) определяется из условия, что напряженность равна градиен
ту потенциала со знаком минус. Потенциал, определенный соглас
но (22), обычно именуется силовой функцией. Однако, придержи
ваясь обозначений, принятых в математической и геофизической 
литературе, мы будем пользоваться определением потенциала 
без знака минус.



где г — расстояние от центра сферы, G — гравитационная 
постоянная, М — масса планеты. Гравитационный потен
циал и гравитационная потенциальная энергия имеют 
тождественный смысл и математически описывают гра
витационное поле. Реальная Земля близка к сфере. Опа 
отклоняется от сферы па одну трехсотую. Поэтому основ
ная часть внешнего гравитационного поля Земли дается 
выражением (22). Отклонение внешнего гравитационного 
поля Земли от ньютоновского потенциала мало — порядка 
одной трехсотой и меньше. Несмотря на это, оно заслу
живает рассмотрения, так как содержит ценную инфор
мацию о небольших флуктуациях плотности в земных 
цедрах, разностях моментов инерции Земли относительно 
ее главных осей и об отклонении земных недр от состоя
ния гидростатического равновесия. До запусков ИСЗ за 
счет наземных измерений удалось определить первый по
правочный член J-, к ньютоновской части гравитационного 
поля (22). В результате внешнее гравитационное поле 
Земли представлялось формулой

— второй полином Лежандра, С — момент инерции отно
сительно полярной оси, А — момент инерции относитель
но экваториальной оси, 0 — полярный угол, равный допол-

равно 1082,(55 • 10“6. Таким образом, величина У2, характе
ризующая отклонение гравитационного поля реальной 
Земли от сферически-симметричной части (22), как и 
должно быть, оказалась порядка сжатия Земли, равного 
одной трехсотой. Соответственно сжатие земного сферо
ида а простым образом связано с / 2, угловой скоростью 
вращения Земли со, полной массой М и экваториальным 
радиусом а:

(23)

где а — экваториальная полуось,

(24)

— гравитационный момент,

(25)

нению широты до 0 =  — ф. Современное значение Уг



Если бы вся Земля была покрыта мировым океаном и 
поверхность его не возмущалась ветровыми волнами и 
приливами, то форма Земли совладала бы с фигурой зем
ного сфероида.

Для проблемы внутреннего строения Земли первосте
пенный интерес представляет величина среднего момента 
инерции

С -1- 2ЛI  (27)

которая совместно со значением средней плотности

Ро = 7Щ Г (28)
4 л а Ь

и данными сейсмологии позволяет найти распределение 
плотности в недрах Земли.

Чтобы определить / , необходимо знать наряду с J-.
(24) еще какую-либо величину, так или иначе связанную 
с моментами инерции С и А.  Из чисто гравиметрических 
измерений определить еще одно соотношение между мо
ментами инерции С н А не удается. По здесь на помощь 
гравиметрии приходит астрономия, методы которой поз
воляют определить постоянную прецессии земной оси

Я  -  -  0,0032732.

Распределение плотности в недрах планеты существен
но влияет на средний момент инерции 1 (27) и, наоборот, 
значение I, определенное экспериментально, существенно 
контролирует распределение плотности при модельных 
расчетах. Рассмотрим случай однородной модели — плане
ты с постоянной плотностью. Подсчитать момент инерции 
однородной сферы не составляет труда. В результате 
имеем

' • “ Ж Р " 0 '4-  (29)

Итак, мы приходим к простому, но важному заключению, 
что в случае планеты постоянной плотности ее безразмер
ный момент инерции J* равен 0,4. Легко убедиться путем 
непосредственных численных расчетов, что при росте 
плотности в недрах планеты от периферии к центру ве
личина I* будет принимать значение, меньшее 0,4. Наобо
рот, если в планете происходит уменьшение плотности с 
глубиной, то значение /*  будет превосходить предельное



значение, равное 0,4.- Для Земли значение /*, согласно 
наблюдениям, равно 0,33076. Это соответствует весьма 
существенной концентрации массы в центральных обла
стях планеты. В недрах планет действуют заметные гра
витационные поля, п если в силу тех пли иных причин 
при эволюции планеты в. ее недрах возникают зоны по
ниженной плотности нод областями большей плотности, 
то возникают мощные архимедовы силы, стремящиеся 
поменять местами эти области. В таком случае говорят, 
что в планете нарушено состояние механического равно
весия. Поэтому плотность является возрастающей функ
цией глубины и ее возрастание происходит за счет сжатия 
под влиянием давления вышележащих слоев, за счет ро
ста с глубиной концентрации тяжелой компоненты и ино
гда из-за уплотнения при фазовых переходах при высо
ких давлениях.

В глубинных недрах существуют и процессы, приво
дящие к понижению плотности. Основные нз них: разо
грев (повышение температуры), плавление, частичное (или 
фракционное) плавление с выделением компоненты с 
меньшей плотностью, например, выплавление базальтовых 
магм в недрах Земли и Лупы. Как правило, однако, про
цессы, приводящие к понижению плотности, менее эф
фективны, чем причины, заставляющие расти плотность 
с глубиной. Внешним проявлением того факта, что в гло
бальном масштабе, плотность увеличивается с глубиной 
или в случае малых тел остается почти постоянной, яв
ляется условие. I* 0,4.

Исследование гравитационного поля Лупы с помощью 
искусственных спутников Луны позволило определить ее 
безразмерный момент инерции

/* =  0,391 ±0,002.

Этот фундаментальный результат указывает, что плот
ность Лупы примерно постоянна. С физической точки 
зрения этот вывод представляется естественным: давление 
в центре Луны пе превосходит 50 000 атм, а увеличение 
плотности за счет давления достигает всего нескольких 
процентов.

Интересно вспомнить историю определения I* для 
Луны до запуска вокруг нее искусственных спутников. 
Около двадцати лет назад известный американский астро
ном Экхардт предпринял попытку определить /*  для Лу
пы путем детального анализа лпбрационных колебаний 
Луны при ее орбитальном движении вокруг Земли. Он



получил значение /*, заметно превосходящее предельную 
величину 0,4, Работа Экхардта послужила поводом к пред
положению об аномальном распределении плотности в 
недрах Луны, именно к ее заметному падению с глубиной.

Такой странный, но эффектный результат противоре
чил здравому смыслу и заставлял думать, что результат 
Экхардта является ошибочным. Как мы знаем, эти опа
сения оправдались, и в настоящее время значение вели
чины /* для Луны не вызывает каких-либо недоумений.

2.3. Внешнее гравитационное поле Земли 
по данным искусственных спутников Земли

До запуска спутников внешнее гравитационное поле 
Земли описывалось простой двучленной формулой (23). 
Было бы неправильным думать, что гравитационное поле 
нашей планеты столь просто. В действительности простота 
гравитационного поля Земли была связана с тем, что не 
удалось покрыть Землю детальной сетью гравиметриче
ской съемки, которая позволила бы выявить другие по
правки к основной, ньютоновской части поля (22).

В общем случае гравитационный потенциал любого 
гравитирующего космического тела — планеты, спутника 
или звезды — может быть разложен но сферическим 
функциям. Сферические функции выступают на сцену 
всегда, когда решается какая-либо задача для сферы или 
тела, форма которого близка к сфере. Они представляют 
собой определенным образом сгруппированные суммы из 
косинусов и синусов от угловых переменных; полярного 
расстояния (или широты) и долготы. Сферические функ
ции являются так называемыми собственными функциями 
для сферы, и поэтому столь велико их значение для гео
физики. При решении той или иной задачи выбор функ
ций, в которых эта задача решается, диктуется соображе
ниями удобства. Собственные фукции данной задачи всег
да являются наиболее естественными, удобными и про
стыми.

Так как Земля весьма близка к сфере — почти сфера, 
то в геофизике практически во всех задачах имеют дело 
со сферическими функциями. Как мы сказали, гравита
ционное поле Земли разлагается ио сферическим функци
ям, разложение магнитного поля Земли по сферическим 
функциям впервые было осуществлено великим немецким 
математиком Карлом Гауссом в прошлом веке; свободные, 
или собственные, колебания Земли также разлагаются по



сферическим функциям. Разложение по сферическим 
функциям называют сферическим анализом. В настоящее 
время сферическому анализу подвергнут рельеф земной 
н лунной поверхностей, тепловой поток пз недр Земли и 
другие геофизические поля.

Незаметно для себя в этой книге мы уже встречались 
с первыми сферическими функциями. Как мы знаем, вы
ражение (23) дает первые члены разложения гравитаци
онного потепцнала. Следовательно, это есть начало ряда 
для разложения потенциала по сферическим функциям.

Действительно, самой простой сферической функцией 
является единица — сферическая функция нулевого по
рядка. Сферическая функция первого порядка состоит из 
трех компонент: cos 0, sin 0 cos к, sin 0 sin А. (полярный 
угол 0 и долгота к — угловые координаты в сферической 
системе координат). Разложение гравитационного потен
циала не содержит компоненты сферической функции 
первого порядка. Это связано с тем, что мы удачно выбра
ли начало коорднпат— поместили его в центре масс Зем
ли. Сферическая функция второго порядка состоит из 
пяти компонент. Одна из этих компонент Р2 [см. формулу
(25)1 входит во второе слагаемое разложения потенциала 
(23). Опять-таки мы в (23) избавились от остальных ком
понент и таким образом получили более простое и удоб
ное выражение для потенциала за счет удачного выбора 
осей координат; оси координат совмещены с главными 
осями инерции планеты. В общем случае сферическая 
функция п-то порядка содержит 2п + 1 компоненту, а раз
ложение гравитационного нотенцнала Земли имеет вид

{ оо
1 - 2 f c p n P n ( t ) ~

п— 2  ̂ '
со П \

2  z!j (тТ р ™ w (Anm cos т^ -I- Впт sia m̂)J- (30)
п = 2 т—1 ' / J

Здесь г, 0, к — сферические координаты в точке наблюде
ний, t =  cos 0, Р„ — полином Лежандра п-го порядка (он 
представляет собой полипом п-го порядка относительно 
cos0), Р™ — присоединенные полиномы Лежандра — поли
номы /г-го порядка относительно cos 0 и sin 0, Jn, А пт, 
В пт — гравитационные моменты, определяемые экспери
ментально по траекториям искусственных спутников. Вхо
дящие в (30) компоненты сферических функций п -го



порядка имеют вид:

Р н (cos 0); Р ’и (cos 0) cos ml] Р™ (cos 0) sin mK, (31) 
m — 1, 2, 3, . . ., n — 1, n.

Остальные обозначения в (30) тс же, что и в (22) и (23), 
н являются стандартными.

До запуска спутников в разложении (30) был опреде
лен всего лишь один коэффициент / 2, причем это потре
бовало проведения огромного количества геодезических и 
гравиметрических съемок по всей Земле. Сравнительно 
недавно к возможности определения других коэффициен
тов разложения земного потенциала относились весьма 
скептически. Так, крупнейший геофизик первой половины 
XX в. Гарольд Джеффрис в своей классической моногра
фии «Земля» писал в 1959 г., что, возможно, коэффициент 
Л будет определен через 20 лет при условии, что темпы 
астрономо-геодезических работ не будут замедляться. 
Джеффрис считал, что коэффициент / 3 будет намного 
меньше, чем / 4, и поэтому следующим поправочным чле
ном к двучленному потенциалу (23) будет слагаемое с / 4. 
Об этой ошибке Джеффриса мы еще скажем ниже.

Широкое использование искусственных спутников для 
геодезических целей радикально изменило положение. 
Наблюдение спутников (в том числе специальных геоде
зических) при помощи современных оптических и радио
астрономических инструментов, а также использование 
для обработки наблюдений электронных вычислительных 
машин позволило уже к началу 60-х годов определить 
примерно 10 зональных моментов Jn и несколько десятков 
тессеральиых моментов А пт и В пт. Зональные моменты 
У„ в разложении потенциала (30) вызывают вековые воз
мущения орбит искусственных спутников Земли. Поэтому 
для определения /„ используются сравнительно длинные 
ряды наблюдении, и они определены точнее, чем тессе- 
ральные моменты А „ и В которые вызывают только 
короткопериодические изменения элементов орбит.

Определение гравитационных моментов с помощью 
искусственных спутников принадлежит к самым блестя
щим страницам в истории геофизики, да, пожалуй, и есте
ствознания. Этот результат можно смело поставить в один 
ряд с такими достижениями, как открытие радиационных 
поясов и магнитосферы Земли. О том, какие важные вы
воды следуют из детальных исследований гравитационного 
поля Земли с иомогцью искусственных спутников, мы 
расскажем ниже.



2.4. Отклонение Земли от состояния 
гидростатического равновесия

Такой замечательный геофизик, как Джеффрис, оши
бочно посчитав, что гравитационный момент J3 гораздо 
меньше, чем имел для этого веские основания. Он мыс
ленно рассуждал примерно следующим образом. Все сви
детельствует о том, что Земля находится в состоянии, 
близком к гидростатическому равновесию. Количествен
ные характеристики отклонения Земли от состояния гид
ростатического равновесия можно получить, изучая раз
ложение земного поля по сферическим функциям (30). 
Предположим вначале; что Земля находится точно в со
стоянии гидростатического равновесия. Поставим вопрос: 
какой вид гравитационного потенциала (30) будет.соот
ветствовать сделанному предположению? На это легко 
ответить. Выражение для потенциала при наличии гидро
статического равновесия имеет вид

т. е. оно содержит только четные зональные моменты / 2п, 
а нечетные зональные моменты J2n+1 и все тессералыше 
моменты А пт и Впт равны нулю. Но это не все. При гид
ростатическом равновесии величины четных зональных 
моментов должны очень быстро спадать с ростом п по 
следующему закону:

Геофизики зналп, что Земля находится в состоянии, 
близком к гидростатическому равновесию. Л в этом слу
чае вполне естественно было предположить, что поправоч
ный член к первым двум слагаемым в формуле для гра
витационного потенциала (23) связан с / 4. Так рассужда
ло большинство ученых до проведения измерений со спут
ников. Л что показали эти измерения? Они, по существу, 
дали сенсационный результат, а именно: все гравитацион
ные моменты, начиная с / 3, примерно одного порядка и 
равны нескольким единицам, умноженным на 10_6, т. е. 
все моменты, кроме / 2, оказались величинами порядка 
квадрата' сжатия, причем уменьшение моментов с ростом 
7i происходит значительно медленнее, чем ожидалось,

G M
г

(32)

(33)



Итак, как общий фундаментальный вывод из спутнико
вых данных вытекает, что отклонение Земли от гидроста
тического равновесия порядка квадрата сжатия.

Поясним этот вывод физически более наглядно. Откло
нение состояния Земли от гидростатически равновесного 
означает, что в ней наряду с гидростатическим напряже
нием — давлением — действуют касательные напряжения. 
Касательные напряжения можно оценить по порядку ве
личины следующим образом. Отклонение Земли от рав
новесия на величину порядка квадрата сжатия указывает, 
что и форма Земли отклоняется от равновесной на вели
чину того же порядка малости. Чтобы получить толщину 
неравновесного слоя, необходимо квадрат сжатия а2 ум
ножить па средний радиус Земли /?. В результате полу
чается слой толщиной в 70 м. Можно подсчитать, что 
касательные напряжения в недрах Земли, которые воз
никают из-за такого слоя, равны нескольким десяткам 
килограммов на квадратный сантиметр. Детальное распре
деление напряжений в недрах Земли установить очень 
трудно. Можно только сказать, что напряжения такого 
масштаба действуют в нижней маптии Земли.

Эти напряжения порядка тех, о которых мы говорили 
в конце гл. 1 и которые действуют в сейсмоактивной зоне 
Земли. Так как в нижней мантии землетрясения не про
исходят, то это означает, что прочность нижней мантии 
больше, чем литосферы.

2.5. Изостазия

Зная детальную структуру гравитационного поля Зем
ли, установленную с помощью спутниковых данных, мож
но построить столь же детальную картину отклонений 
фигуры Земли от равновесной. Мы уже знаем, что эти 
отклонения порядка квадрата сжатия земного сфероида, 
а в линейной мере — порядка десятков метров.

Здесь уместно будет разъяснить более подробно тер
минологию, принятую в геофизике, в той ее части, ко
торая изучает фигуру и гравитационное поле Земли 
п которую мы только вскользь затрагивали в этой 
главе.

Топографическая поверхность Земли крайне нерегу
лярна. Поэтому в геофизике под фигурой Земли подразу
мевают некоторую условную поверхность, близкую к по
верхности реальной Земли. Если бы Земля была жидкой 
вращающейся планетой, то для определения ее фигуры



достаточно было бы знать выражение внешнего потенциа
ла сцлы тяжести (геопотенциала) W,  который складыва
ется; из гравитационного потенциала V (30) и центробеж
ного потенциала, обусловленного вращением Земли. Тогда 
поверхность Земли была бы уровенноп поверхностью, п ее 
уравнение определялось бы обычным образом: W  =  К„, 
где К 0 — значение внешнего потенциала на поверхности 
планеты. При этом определении фигура планеты связыва
ется с такими физическими параметрами, как распределе
ние масс внутри планеты н ее угловая скорость вращения. 
Поэтому, хотя Земля не находится в гидростатическом 
равновесии, в геофизике фигура Земли определяется с 
помощью условия W  =  К „; эта фигура именуется геоидом. 
Три четверти поверхности Земли покрыто океаном. Есте
ственно, невозмущенпая ветровыми течениями поверх
ность океанов совпадает в точности с поверхностью геоида, 
а на суше геоид располагается под поверхностью конти
нентов. Как мы подробно говорили выше, гравитационное 
иоле н соответственно геопотенциал складываются из 
слагаемых, заметно различающихся по своей величине. 
В связи с этим геопотенциал W  разделяют на две части: 
на главную и поправочную. Главная часть содержит нью
тоновский потенциал, первый поправочный член, пропор
циональный Л (23), и центробежный потенциал; она на
зывается нормальным нолем W 0; поправочная часть гео- 
потенциала содержит все остальные члены, величина 
которых порядка квадрата сжатия, п называется возму
щением Т.

В соответствии с тем, что внешнее поле W  разделяется 
на нормальное поле W„ и возмущение Т, геоид строится 
в два приема. Вначале находят основную фигуру отсче
та — нормальную фигуру, а затем определяют высоты гео
ида (малые по величине) — отклонения геоида от нормаль
ной фигуры. На первый взгляд, можно получить хорошее 
приближение, если за нормальную фигуру выбрать нью
тоновскую сферу со средним радиусом R  и средней плот
ностью р. Так как отклонение потенциала W  от ньюто
новского (GM/r) (22) порядка сжатия а  =  1/300, то 
средние высоты геоида над сферой будут порядка a-R^si

6 ,4 -103 „щ г~ ^  21км. Эта величина мала но сравнению с раз
мерами Земли, но велика по сравнению с характерными 
высотами рельефа. Поэтому за нормальную фигуру вы
бирают эллипсоид вращения, который является эквипо
тенциальной поверхностью для нормального потенциала



Wo. Именно эту фигуру мы везде выше называли земным 
сфероидом. Этот эллрпсоид иногда называют референц- 
элщдасоцдом.

Нормальных! эллипсоид является весьма хорошим 
приближением для геоида. Действительно, внешний по
тенциал отклоняется от нормального на величину поряд
ка а 2. Следовательно, отклонение геоида от нормального 
эллипсоида (высоты геоида) — порядка a 2R ~  70 м. С по
мощью спутниковых данных были построены карты высот 
геоида.

В последние годы достигнут новый существенный 
прогресс в изучешш геоида — фигуры Земли. До сих пор 
геоид определялся, можно сказать, косвенно по данным
о гравитационном поле Земли. С другой стороны, мы уже 
отмечали выше, что не возмущенная ветровыми течения
ми поверхность океанов в точности совпадает с поверх
ностью геоида. Поэтому определение спокойной океани
ческой поверхности означало бы прямое построение внеш
ней эквипотенциальной поверхности Земли — геоида. Это 
и было осуществлено в конце 70-х годов с помощью спе
циального геодезического спутника GEOS-3, оснащенного 
высокоточным радарным альтиметром — измерителем вы
соты. Получаемая при этом точность оказалась весьма 
высокой — порядка десятков сантиметров (высоты геоида 
имеют порядок десятков метров). При этом замечатель
ным достижением явилось горизонтальное разрешение де
талей высот геоида по поверхности Земли. Оно оказалось 
порядка десятков километров. Это примерно иа два по
рядка лучше, чем дает стандартный способ построения 
высот геоида по данным о гравитационном поле. Поясним 
это простой оценкой. В настоящее время построены моде
ли гравитационного поля Земли, в котором поле разложе
но по сферическим функциям примерно до тридцатой 
гармоники (в формуле (30) 2 <  п ^  30). Минимальную 
длину волны такого поля (т. е. размер разрешаемых дета
лей поля) можно оценить, поделив длину большого круга 
иа /г;

. 2яR 2■ 3,14• 0,3• 103 _ . Q (лзАп ~  —  да ----1 ~  1,3 • 103 км.Л oU

Высоты геоида прямо пропорциональны амплитудам гра- 
иитацпонных аномалий; следовательно, п гравитационные 
аномалии океанов теперь известны с большой деталь
ностью. В современных гравиметрических работах деталь
ные модели гравитационного поля Земли и альтиметри

ей



чоские карты высот геоида используются совместно как 
независимые данные.

Высота геоида количественно характеризуют откло
нение гравитационного поля Земли от нормального ноля. 
В принципе можно было бы предположить, что отклоне
ние гравитационного поля от нормального обусловлено 
рельефом Земли. Тал, в местах, где имеется гора, грави
тационное поле сильнее за счет дополнительного притя
жения горы, а в местах расположения впадин поле сла
бее из-за дефицита массы. В действительности карта вы
сот геоида показывает, что эти уклонения не связаны с 
главными топографическими особенностями Земли, (океа
нами и континентами).

Отсюда следует важнейший вывод, что континенталь
ные области изостатпчески скомпенсированы: материки 
плавают в нодкоровом субстрате подобно гигантским айс
бергам в полярных морях. Небольшие же отклонения 
гравитационного поля Земли от нормального вызваны 
какими-то флуктуациями плотности в коре и мантии 
Земли.

Качественно идея изостазии была введена в геофизику 
в середине прошлого века. Эта концепция была выдвину
та, чтобы объяснить тот удивительный факт, что наличие 
гор почти не сказывается на гравиметрических измерени
ях. Согласно принципу изостазии, легкая кора, состоящая 
из гранита и базальта, изостатпчески уравновешена на

более тяжелой мантии, как это показано на рис. 1G. По
лучается так, что масса вещества иа единицу площади, 
измеренная вплоть до некоторой стандартной поверхности 
в глубине, приблизительно одинакова для всей поверхпо-



сти Земли. Мы видим, что легкое вещество земной коры, 
если оно образует в некотором месте горную систему, 
погружается на большие глубины в тяжелые мантийные 
породы. Чтобы описать такую ситуацию, образно говорят, 
что горы имеют корни, уходящие вглубь.

Наличие изостазии приводит к важным особенностям 
строения наружных слоев Земли. Эти особенности, пока
занные на рис. 16, подтверждены с помощью детальных 
сейсмических исследований.

Исследование гравитационного поля Земли с помощью 
искусственных спутников позволило со значительно .боль
шими подробностями количественно охарактеризовать 
изостатическую компенсацию земной коры для всей пла
неты.

Как мы уже сказали, получается так, что земная кора 
как бы плавает в подстилающих мантийных породах. Од
нако, согласно данным сейсмологии, через мантию, про
ходят поперечные сейсмические волны (волны S) и, та
ким’ образом, она должна быть в твердом состоянии. 
Б чем здесь дело? Ответ заключается в следующем. Для 
периодических колебаний с периодами порядка секунд, 
часов н дней (соответственно объемные и поверхностные 
сейсмические волны, собственные колебания Земли, зем
ные приливы) — мантия ведет себя как упругое твердое 
тело. Для движений же с периодами порядка десяти ты
сяч лет вещество верхней маптии течет как жидкость. 
Жидкость с периодом релаксаций порядка десяти тысяч 
лет и механическими параметрами верхней мантии долж
на иметь очень большую вязкость — порядка 1021 пуаз. 
Отсюда геофизики заключили, что вязкость материала 
верхней мантии равна примерно 10'-' пуаз. Вещество, об
ладающее такими свойствами, будет течь при нагрузках, 
действующих на протяжении тысячелетий, и реагировать 
как упругое твердое тело на периодические процессы в 
диапазоне от сейсмических, вола до земных приливов.

2.6. Земные приливы

Вот как описывает основные вехи в истории понима
ния приливов один из основоположников геофизики 
Джордж Дарвин в своей популярной книге «Приливы и 
родственные им явления в Солнечной системе» (1898 г.):

«...Теория прплпвообразутощей силы была дапа Нью
тоном в его «Началах» в 1087 г. Эта теория положила



прочное основание, на котором построены все последую
щие исследования.

В 1738 г. Парижская академия наук объявила премию 
за лучшее изложение теории приливов. Ее получили ав
торы четырех работ, а именно: Д. Бернулли, Эйлер, Мак- 
лорен и Кавальери. Первые трое принимали не только 
гипотезу тяготения, но и теорию Ньютона в се полном 
объеме. Значительная часть работы Бернулли сохранила 
свое значение до настоящего времени. Мемуары Эйлера 
и Маклорена свидетельствуют о замечательных успехах 
математических знаний, но мало дают собственно теории 
приливов...

Ничего важного с тон поры не, было прибавлено к тео
рии приливов, пока ею не заинтересовался (и 1774 г.) 
великий французский математик Лаплас. Именно он 
впервые выяснил всю трудность проблемы и показал, что 
вращение Земли -- главный фактор в ее решении. Совре
менная постановка вопроса о явлении приливов дана 
Лапласом, хотя форма изложения теперь уже значительно 
отличается от предложенной им...

Кельвин должен считаться инициатором нового мощ
ного метода изучения колебаний приливного .характера. 
Его метод аналогичен тому, который уже давно приме
няется при изучении движения Луны и планет. Разница 
.между законами движения Луны и законами приливных 
явлений, однако, так велика, что па первый взгляд можно 
заметить лишь поверхностное сходство между обоими 
.методами. Так называемый гармонический анализ прили
вов с каждым днем завоевывает все большее признание 
ученых как лучший метод, превосходящий все остальные...

Среди всех великих ученых, трактовавших этот вопрос, 
выделяется, во-первых, Ныотон, а за ним мы должны 
сейчас же поставить Лапласа. Какие бы в будущем ни 
появились оригинальные н важные труды по теории при
ливов, все они неизбежно должны основываться на выво
дах этих великих людей. Изложение теории океанских 
приливов, которой я буду придерживаться, основано на 
работах Ныотоиа, Бернулли, Лапласа, Кельвина, причем 
было бы трудно оценить сравнительную важность работы 
каждого из них...»

В этот ряд великих имен необходимо поставить и имя 
самого Дж. Дарвипа. Изучение приливов — обширная об
ласть современной геофизики, п здесь мы можем сказать
о ней лишь кое-что имеющее отношение к изучению внут
реннего строения Земли. У нас в СССР эти работы нрово-



дятся под общим руководством чл.-корр. ЛУГ СССР 
11. II. llapuiicKoro.

Приливы наблюдают в океанах, атмосфере ц в теле 
Земли. Пмеипо приливы в теле твердой Земли и называ
ются земными приливами. Из-за приливообразующей си
лы, которая действует па Землю со стороны Луиы (и в 
меньшей мере Солица), происходят периодические коле
бания гравитационного тюля Земли и уровня земной по
верхности. Амплитуда откликов Земли на прнлнвообра- 
зующую силу зависит от распределения упругих модуле it 
п плотности в недрах планеты. Сравнивая наблюдаемые 
значения этих откликов Земли с теоретически рассчитан
ными, мы контролируем модель Земли. Приливообразую
щую силу можно рассчитать практически с любой точ
ностью, и это дает возможность исследовать поведение 
твердой Земли в известном внешнем периодическом поле 
в диапазоне периодов от иолусуток до полутора лет. На
помним, что периоды объемных сейсмических воли —0,1 —
JС) с, поверхностных волн —10—150 с и, наконец, соб
ственных колебаний Земли ~ 3 —55 мин. Если бы иедра 
Земли были идеально упругими, то их свойства не зави
сели бы от периодов колебаний, с помощью которых они 
изучаются. В действительности материал земных недр не 
является идеально упругим, и поэтому свойства земных 
недр несколько различаются в разных частотных интерва
лах. Изучение иеупругостп земных недр является ак
туальной задачей геофизики, и об этом мы более подробно 
расскажем в гл. 3.

Следующая проблема, привлекающая внимание геофи
зиков,— это приливное трение, которое тормозит вращение 
Земли и систематически увеличивает продолжительность 
суток.

Если рассматривать прилив только от Лупы, то систе
му Земля — Луна можно считать замкнутой системой, для 
которой должны выполняться законы сохранения энергии 
и момента количества движения. Замедление вращения 
Земли из-за приливного трения приводит к увеличению 
орбитального момента количества движения Лупы. В ре
зультате Луна испытывает систематическое отодвигание 
от Земли, и ее орбита расширяется. Вопрос об эволюции 
луииой орбиты связан с проблемой происхождения Луны, 
и, кроме того, эволюция лунной орбиты содержит ценную 
информацию о свойствах Земли в раннюю эпоху после 
ее образования. Эти вопросы будут затронуты в конце кни
ги, после того как мы познакомимся с данными о Луне,



полученными в результате космических исследований. 
Здесь же мы остановимся на основных ноиятнях, имею
щих отношение к земщдм щцщдвам.

Поясним кратко идею возникновения нршГнва и при
ливного трения (рис. 17). Для конкретности рассмотрим 
случай земных приливов, вызываемых Луной. Луна об
ращается не вокруг центра Земли, а оба тела вращаются

вокруг центра масс, общего 
для Земли и Луны. Сам 
центр масс можно считать 
движущимся по инерции или 
по эллиптической траектории 
вокруг Солнца, что для на
шего рассмотрения несуще
ственно. Тогда расстояние 
центра .масс до центра Земли 

М чс
а до центра Ду-

0 ’

Рис. 17. а)  Приливный вы ступ  
для идеально- упругой планеты; 
при наличии трения (и з-за  от
клонения свойств вещ ества З ем 
ли от идеальны х и и з-за  прилив
ного трения в океанах) возника
ет запазды вание м аксим ума при
лива. б) Смещенный с оси всл ед 
ствие трения приливный вы ступ  
вызывает зам едлен и е вращ ения  
Зем ли и з-за  момента сил, возни
каю щ его при взаим одействии  
Л уны  и приливного выступа; 
этот ж е  м ом ент сил увеличивает  
.момент количества движ ения Л у 
ны по орбите, вследствие чего 
■ Л уна отодвигается от Земли.

Mr

11Ы ГД !

м л 
М 3с

Так как от-
м з-\-м п 

ношение масс Земли и Луны 
М 3/М л ~ 8 1 ,а  с «  60i?з(Л3— 
радиус Земли), то центр 
масс отстоит от центра Зем
ли на расстояние 3/ ^ з -

Вначале рассмотрим слу-. 
чай идеально упругой Земли, 
не вращающейся вокруг сво
ей оси. Тогда совместное дей

ствие гравитационного поля Лупы и поля центробежных 
сил, действующих на Землю из-за ее обращения вокруг' 
центра масс системы Земля — Луна, и составит приливо
образующую силу. Получается, что па центр Земли дейст
вует пршшвообразующая сила, равная нулю. Именно, в 
центре Земли из-за вращения Земли относительно центра 
масс сила гравитационного притяжения Лупы в точности 
уравновешивается центробежной силой. В точке А 
(рис. 17, а) притяжение Лулы максимально, а направ
ленная в ту же сторону центробежная сила минимальна. 
В результате сложения этих двух сил мы получаем мак
симальную приливообразующую силу, направленную в 
сторону Луны. Наоборот, в точке А '  максимальна направ
ленная от Луны центробежная сила, а гравитационная 
сила притяжения Луны минимальна. Разность этих двух



сил равпа по величине приливообразующей силе, дейст
вующей па точку А' ,  но направлена в противоположную 
сторону. В остальных точках тела Земли приливообразу
ющая сила имеет промежуточное значение как по вели
чине, так и по направлению. В результате планета при
обретает небольшую сфероидальную деформацию с наи
большей осью, расположенной вдоль линии центров обо
их тел. Реальный масштаб изменений экваториального 
радиуса планеты невелик и составляет несколько десят
ков сантиметров. На рис. 17 эта деформация показаца в 
утрироваппом виде.

Предположим вначале, что недра Земли идеально уп
ругие. Тогда, поскольку Земля вращается значительно 
быстрее, чем Лупа обращается вокруг нее по орбите, при
ливные выступы при вращении Земли будут перемещать
ся по планете, все время оставаясь на линии, центров 0 0 ' .  
В этом случае вследствие симметрии пе возникает момен
та сил, действующего на Лупу, так что осреднепиое влия
ние приливного эффекта на орбитальные параметры Лу
ны за длительный промежуток времени обращается в 
нуль. Следовательно, сохраняется не только момент ко
личества движения системы Земля — Луна, но и момент 
количества движения Земли и Луны по отдельности, так 
как нет передачи момента. В случае отклонения свойств 
Земли от идеальных деформация в данной точке будет 
запаздывать па некоторый угол 8 от направления силы 
(напряжения), ее вызывающего. В результате максималь
ная деформация в данной точке будет возникать чуть 
позже, чем максимальное напряжение, направленное 
вдоль линии центров. Из-за' того, что Земля вращается 
вокруг своей оси быстрее, чем Луна обращается вокруг 
Земли, приливный выступ выносится вращением Земли 
вперед относительно линии центров. Наоборот, если бы 
планета вращалась медленнее обращения спутника по ор
бите, то пршшвпый горб отставал бы от линии центров 
и все эффекты приливного трения имели бы обратный 
знак.

Приливное трение на Земле возникает как пз-за от
клонения земных недр от идеальной упругости, так и 
вследствие трения морских приливных волн о дно в мел
ких морях. Последний эффект на Земле является опре
деляющим и приводит к весьма большому углу запазды
вания земных приливов б « 2  ^ 4 ° . Теперь легко видеть, 
как действует приливное трение. Из-за того, что прилив
ный горб А  ближе к Луне, чем горб А '  (рнс. 17, б), воз-



ыикает момент сил, направленный навстречу моменту 
вращения Земли вокруг своей оси, п, таким образом, 
тормозящий вращение Земли. Так как выступ А  ближе 
к Луне, чем выступ А' ,  и вьтпесен вперед, он стремится 
ускорить движение Луны по ее орбите, т. е. увеличить 
ее орбитальный момент количества движения. Этот же

эффект может быть получен и 
чисто формально, исходя из за
кона сохранения момента коли
чества движения системы Зем
ля — Луна. Таким образом, 
приливное трепне приводит к

Гис. 18. П риливная сила в о
точках а  и в. замедлению вращения Земли

и отодвиганию Лупы от Земли.
Нрцливообразующпй потенциал W,  в произвольной 

точке Л, расположенной на поверхности Земли, имеет 
вид (рис. 18) оо

К ’; =  ™ 2 ( % ) Прп (С082), (34)
П~2 ' '

где G — гравитационная постоянная, М — масса возму
щающего тела (в нашем случае это масса Луны Мя ), 
а — радиус Земли (Земля считается сферой радиуса а), 
R  — расстояние между центрами масс Земли и Лупы,
2 — угол Л OS, Pn{z) — полиномы Лежандра, о которых 
мы говорили выше. Поскольку отношение a/R весьма 
мало (~1/60), в общей формуле (34) достаточно удержать 
всего один член с п =  2. Можно сказать, что нршшвооб- 
разующий потенциал по сравнению с ньютоновской 
частью потенциала Луны (G M J R ) ослаблен в ia/RY  раз 
и, следовательно, мал. Легко подсчитать изменение ус
корения на поверхности Земли в точке В, лежащей на 
линии центров Земля —■ Луна. В этой точке z =  0, а из
менение ускорения силы тяжести из-за действия прили
вообразующей силы равно 

AW. 2 GM^a

-  2-6-67-1П~8' 7^-102о-6.37-108 1Л> 10-4 СМ!;С2 =  011 мГал*).
(з ,84 ■ Ю10) '

*) Б гравиметрии уекореиие силы тяжести измеряют в галах 
(в честь Галилея). I Гал =  1 см/с2; малые ускорения измеряются в 
мпллпгаллах (1 м Г ал=10-3 Гал) л шткрогалах (1 мт;Гал— 10-* Гал). 
Приливные колебания составляют десятые доли миллнгала.



Следовательно, S g t ~  10 где g ~  103 Г ал — ускорение 
силы тяжести па поверхности Земли.

Для количественной характеристики отклика твердой 
Земли иа нрнлив Ляв в 1009 г. ввел два безразмерных 
параметра к и h — числа Лява. Число к равно отноше
нию дополнительного потенциала, возникающего из-за 
приливной деформации Земли, к приливообразующему по
тенциалу иа поверхности Земли; число h — отношению 
высоты земного прилива к высоте соответствующего ста
тического океанического прилива на абсолютно твер
дой Земле (т. е. к высоте подъема эквипотенциальной по
верхности абсолютно твердой Земли под действием при
ливообразующего потенциала). По современным данным 
значения чисел Лява для полусуточных пли суточных 
ноли равны

/>: =  0,301, h =  0,609.

Амплитуда нршшвиоп вариации силы тяжести измеря
ется гравиметрами и определяется гравиметрическимз
фактором - 8 = 1  h  — g- к (6 =  1,158). Наклопомериые
измерения позволяют определить другую комбинацию чи
сел Лява, у =  1 +  к — h (у =  0,692).

П’рилнв в теле Земли представляет собой вынужден
ное связанное колебание упругого н гравитационного по
лей земных недр. Поэтому для теоретического расчета 
чисел Лява необходимо решить связанную систему урав
нений теории упругости и теории гравитационного потен
циала. Впервые для реальной модели Земли числа Лява 
были рассчитаны независимо в начале 50-х годов япон
ским геофизиком X. Такеучи и М. С. Молоденским. При 
сравнении наблюдаемых значений чисел Лява с теорети
чески рассчитанными приходится вводить в наблюдения 
поправку за влияние океана и некоторые другие. В це
лом теория н наблюдения находятся в хорошем соответ
ствии. Это служит одним из указаний иа достоверность 
современных моделей внутреннего строения Земли.



Г л а в а  3

СОБСТВЕННЫЕ КОЛЕБАНИЯ ЗЕМЛИ

«В настоящем труде невозможно пы
таться хотя бы приблизиться к полному 
рассмотрению проблем, связанных с ко
лебаниями твердых тел; п все же про
стейшие части теории, па-видимому, не
возможно обойти. Мы ограничимся здесь 
случаем изотропного вещества...».

Дж, В. Стрэтт (лорд Рэлей) ,  
«Теория гвуиа»,

3.1. Открытие и общие свойства

К. Е. Буллен в книге «Введение в теоретическую сей
смологию» следующим образом описывает открытие соб
ственных колебаний Земли: «В 1960 г. в Хельсинки во 
время съезда Международной ассоциации сейсмологии и 
физики земных недр состоялось одно из наиболее драма
тических научных заседаний, па котором автор когда- 
либо присутствовал.

Пресс выступил с сообщением о том, что Беньофф 
снова записал длиннопериодные волны, на этот раз от 
Чилийского землетрясения 22 мая 1960 г. Вслед за этим 
выступил Слпхтер, который заявил, что его группа запи
сала аналогичные длшшонериодные волны, но не с по
мощью сейсмографа, а с помощью приливного гравимет
ра Лакоста — Ромберга. Сравнение доложенных резуль
татов показало, что ряд периодов, наблюдавшихся обеими 
группами исследователей, находится в хорошем согласии, 
в особенности это касается периодов около 54; 35,5; 25,8; 
20; 13,5; 11,8 и 8,4 мин., но некоторые периоды группы 
Беньоффа были пропущены на записях группы Слихтера. 
Пекерис, который также присутствовал па заседании, 
ознакомившись с пропущенными периодами, заявил, что 
эти периоды, по его вычислениям, соответствуют крутпль-



ш.™ колебаниям и не должны регистрироваться грави
метрами. Таким образом, обе группы наблюдений оказа
лись в замечательном согласии друг с другом, и все сом- 
пения.относительно истиштости записи собственных длнн- 
иоперподиых колебаний отпали...».

Собственные колебания Земли — это новая и, пожа
луй, наиболее перспективная область геофизического по
иска, а их экспериментальное обнаружение — одно из ин
тереснейших и наиболее крупных достижений геофизики 
и современного естествознания вообще. В эксперимен
тальном плане собственные колебания стыкуют сейсмоло
гию и гравиметрию. Действительно, при собственных ко
лебаниях происходит механическое «дрожание» тела Зем
ли, которое сейсмологи регистрируют с помощью длин- 
нопериодных сейсмографов. Эти механические колебания 
всей Земли в делом, как упругого тела, сопровождаются 
«дрожанием» гравитационного поля Земли, которое ре
гистрируется гравиметрами высокой чувствительности. 
Таким образом, собственные колебания Земли представ
ляют собой связанные колебания упругого и гравитаци
онного полей. Спектр этих колебаний линейчатый, т. е. 
он распадается па дискретные частоты — собственные ча
стоты Земли (рис. 19).

Определение периодов собственных колебаний сводит
ся к разложению временных рядов, записанных прибо
ром, на элементарные гармоники. Эта операция выпол
няется на ЭВМ и сводится к умножению временной за
писи на синусоидальную волну заданной частоты со и 
интегрированию по времени. В результате такого анали
за Фурье получают фурт.е-ком попей ту 5 (го) записи, ко
торую также называют спектральной плотностью или 
амплитудной спектральной плотностью. При такой опе
рации уничтожаются компоненты всех частот, кроме за
данной, а результат 5(и) пропорционален амплитуде гар
моники частоты со во временной записи. Проходя так 
последовательно всю полосу частот в диапазоне собствен
ных колебаний, получаем функцию спектральной плот
ности S(cо) с пиками при со =  ю{ (со* — собственные ча
стоты Земли). Спектр мощности определяется как отно
шение квадрата абсолютной величины спектральной плот
ности амплитуд к интервалу времени интегрирования при 
фурье-анализе. Интегрируя спектр мощности по всей по
лосе частот, получим мощность, заключенную в спектре 
собственных колебаний, равную энергии собственных ко
лебаний, деленной на продолжительность записи.





Подобно тому как масса Земли М п ее момепт инер
ции I  являются интегральными параметрами Земли ц оп
ределяются распределением плотности в ее недрах, собст
венные частоты или, что то же самое, собственные перио
ды также являются интегральными параметрами Земли. 
Однако как интегральные параметры Земли собственные 
частоты представляют собой более сложные величины, 
чем масса М и момепт инерции I, так как они зависят 
не только от распределения плотности в Земле, но и от 
распределения ее упругих параметров: модуля сжатия 
и модуля сдвига, а также распределения гравитационного 
поля в недрах планеты. В настоящее время измерено око
ло тысячи собственных частот Земли. Таким образом, к 
двум интегральным параметрам Земли М  и 1 в последнее 
десятилетие было добавлено еще около тысячи новых ин
тегральных параметров. Нам представляется, что конста
тация этого замечательного факта сама по себе настоль
ко красноречива, что не требует комментариев.

До спх пор мы подчеркивали скорее практическое зна
чение собственных колебаний Земли. Однако исследова
ние собственных колебаний и в теоретическом плане 
представляет не меньшее значение. Это обусловлено тем, 
что собственные колебания Земли, можно сказать, пред
ставляют ее .элементарные возбуждения, ее упруго-гра- 
ннтационные кванты. Любое. сложное возмущение Земли 
при детальном теоретическом, анализе следует расклады
вать по собственным колебаниям, т. е. определять, с ка
ким весом в рассматриваемый сигнал произвольной фор
мы входят различные собственные колебания. Естествен
но, что прежде чем раскладывать сложные возмущения 
но собственным частотам, необходимо теоретически изу
чить сами собственные колебания Земли. Когда мы' рас
сказывали выше о гравитационном иоле Земли, то отме
чали, что сферические функции являются собственными 
функциями Земли, так как форма Земли близка к сфере. 
Собственные тона, т. е. картины смещений, возникающие 
при данном собственном колебании, и представляют кон
кретную реализацию в теле Земли соответствующей 
собственной функции. Угловая часть функции рассматри- 
нпемого тона является сферической функцией, Таким об
разом, исследуя собственные колебания, мы тем самым 
изучаем собственные функции Земли.

Начало современным исследованиям собственных ко
лебаний земного шара было положено в 1954 г., когда ве
дущий американский сейсмолог-экспериментатор Г. Бенъ-



офф при анализе сейсмограмм Камчатского землетрясе
ния .1952 г. отождествил фазу с периодом 57 мин. с ос
новным сфероидальным колебанием Земли.

История вопроса восходит к основополагающей работе 
Пуассона (1828 г.), в которой он изучил радиальные ко
лебания упругой сферы, и связана с именами знамени
тых английских ученых Лэмба, Джппса, Рэлея и Лява, 
которые далп классификацию собственных колебаний уп
ругой сферы, а затем обобщили уравнения теории уп
ругости на случай гравитирующих тел, что необходимо 
при рассмотрении колебаний тел планетарных размеров. 
В заключение этого раннего периода исследований Ляв 
в 1911 г. вычислил периоды некоторых собственных ко
лебаний гравитирующего шара с размерами Земли, по- 
стояппымп модулями и плотностью, равными некоторым 
средним значениям. Оказалось, что значения периодов 
лежат в интервале от нескольких минут до одного часа.

Три обстоятельства тормозили дальнейшие исследо
вания: отсутствие приборов, которые позволили бы заре
гистрировать собственные колебания; отсутствие доста
точно достоверной картины внутреннего строения Земли; 
отсутствие быстродействующих вычислительных машин, 
что не позволяло теоретически рассчитать собственные 
частоты для реальных моделей Земли.

Как раз примерно в 1954 г. трудности, связанные со 
всеми этими причинами, были преодолены. Правильно 
оценив представившиеся возможности, американские гео
физики Беньофф, Лакост, Юипг и Пресс стали готовить 
сейсмометрическую и гравиметрическую аппаратуру к 
регистрации собственных колебаний. В то же время тео
ретики X. Пекерис, 3. Альтерман и X. Ярош по предло
жению Беньоффа обратились к теории вопроса.

Собственные колебания Земли делятся на два класса:
а) крутильные колебания, вектор смещения которых 

перпендикулярен к радиусу сферы, за которую с хоро
шим приближением принимается Земля;

б) сфероидальные колебания; в них вектор смещения 
имеет составляющие и по радиусу, и по азимутальным 
направлениям.

Смещения для каждого собственного колебания про
порциональны сферической функции n-го порядка.

Основное сфероидальное собственное колебание соот
ветствует п — 2 и характеризует движения, при K0T0pi.iv 
сфера деформируется в сфероид. Отсюда и название все
го класса, хотя колебания с п 3s .3 приводят к более слож-



иым фигурам. При п — 0 сфероидальные колебания вы
рождаются в радиальные со смещениями вдоль радиуса.

При математическом описании поля упругих смеще
ний при собственных-колебаниях Земли используют сфе
рическую систему координат (г, 0, X): г — радиус, рассто- 
'пие от центра сферы, 0 — полярный угол, X — долгота, 
омпонепты вектора смещений иЫт, гге, ик) для крутиль

ных колебаний имеют вид

Л- W(r) 35“  (б Д) .
=  и =  0, щ  =  и =  ж-----smco t,

dS™( B,  X)
ux = w  = — W  (г)----- ^ ---- sin at ,

(35)

2Я r 
где со =  —j,---- собственная частота, T — собственный

период, t — время, Sn (0> X) =  Р™ (cos 0) cos mX или 
/ ;п (cos 0) sin m X — компоненты сферических функций, о 
которых мы подробно говорили во второй главе [см. фор
мулу (31)]. Компонента v, направленная по оси 0 (по ме
ридиану), пропорциональна производной S ™ по Я, т. е.
/ '« С  \I - I, а компонента и\  направленная по широтному

0Sm
.ругу, пропорциональна •• Так как 5™ состоит нз ко

синусов, а математическая операция взятия производной 
переводит синус в косинус и косинус в минус синус, то 
Фактически смещения при крутильных колебаниях опи-
■ 1.1 каются произведением радиалпьых функций W{r) и
■ Iпостной угловой функции типа полиномов от синусов

косинусов. Преимущество сферической системы коор-
■ ппат заключается в том, что в ней «разделились» пере- 
еппые (функции от г и функции от 0, X) и задача ий

-■ехмерно'й стала одномерной, так как для ее решения 
"■паточно определить W{r). Для математического реше- 

1П задачи это является колоссальным облегчением. Та
им образом, крутильные колебания могут быть охарак- 
рпзоваиы всего одной функцией радиуса Wir)  и часто- 
in о). При крутильных колебаниях радиальная компо-
■ н та смещений и тождественно равна нулю, и матерп- 
п.иые частицы земных недр колеблются каждая на сво-
• сфере. Далее, смещения описываются произведением 
. пкцпй координат па функцию времени; следователь-
■ собственные колебания — эго стоячие волны.



Компоненты вектора смещений при сфероидальных 
колебаниях определяются двумя новыми функциями ра
диуса U(г) и F(r):

u =  U (г) S sin of,
<7Sm

v =  V ( r ) - ^ - s m a t ,  j (3(i)

F  (r) .
w - l i K W — s m w t -

Мы видим, что в стоячей сфероидальной волне все три 
компоненты смещения отличны от нуля, функция U(r) 
определяет радиальную компоненту смещения, a Vir) 
характеризует смещение в плоскости, перпендикулярной 
к радиусу. При сфероидальных колебаниях колеблется 
также гравитационное поле Земли. Математически коле
бания гравитационного потенциала Земли записывают в 
следующем виде:

op =  Р  (/■) Sn sin соt. (37)

Система уравнений движения, которой подчиняются сфе
роидальные колебания, содержит как функции U(r) н 
Т7(г), так и Pir). Эти уравнения не разделяются па урав
нения только для U(r) и Vir) и только для Pir). Поэтому 
н говорят, что сфероидальные колебания являются свя
занными колебаниями упругого и гравитационного нолей 
земных недр.

Крутильные колебания, в отличие от сфероидальных, 
пе связаны с изменением объема и формы планеты, по
этому они не изменяют гравитационное поле Земли и пе 
регистрируются гравиметрами. Сейсмографы записывают 
колебания обоих типов. Поэтому сравнение спектра ча-' 
стот, записанного сейсмографами, со спектром, записан
ным гравиметрами, позволяет экспериментально разде
лить эти два класса колебаний.

Благодаря тому, что земное ядро жидкое, а крутил ь- 
ные колебания являются поперечными колебаниями (ана
логично поперечным волнам), они связаны лишь с твер
дыми областями Земли н определяются распределением 
плотности р п модуля сдвига д в мантии п коре. Следо
вательно, сравнение теоретического спектра частот для 
различных моделей Земли с экспериментальным дает 
возможность уточнить реальную модель Земли. Такое 
сравнение было произведено, п оказалось, что пз двух 
конкурирующих моделей Земли: а) модели Гутенберги



со слоем пониженных скоростей сейсмических волн на 
|лубинах ~  50—250 км и б) модели Джеффриса, пе обла
дающей таким слоем,— собственные колебания весьма 
\бедител1.по отдают «предпочтение» модели Гутенберга. 
До этих исследований модель Джеффриса пользовалась 
большим распространением.

Сфероидальные колебания захватывают всю Землю, 
что позволяет наряду с корой и мантией изучать п ядро 
Земли. Важнейшим свойством собственных колебаний 
является то, что с ростом номера колебаппя п они вы
тесняются пз центральных областей планеты к поверх
ности. Получается так, что чем ниже порядок колебания 
п, тем сильнее смещение в этом колебаппи погружено 
п земные недра (рис. 20). Частоты собственных колеба
ний растут с ростом и. Таким образом, низкие топа мож
но использовать для зондирования глубинных слоев, 
,| высокие — для зондирования наружных слоев. В ре
зультате различные частотные интервалы определяются 
свойствами различных областей земных недр. Следова
тельно, собственные колебания позволяют изучать не 
только интегральные свойства земного шара, подобно 
приливам в теле Земли, но и дифференциальные.

Весь спектр собственных колебаний Земли впервые 
был зарегистрирован после сильнейшего Чилийского 
землетрясения в мае 1960 г. тремя группами авторов: 
Иеньоффом, Прессом и Смитом; Нессом, Гаррисоном и
< '.лихтером; Олсопом, Саттоном и М. Юппгом. Определен
ные экспериментально частоты оказались в прекрасном 
согласии с частотами, рассчитанными теоретически для 
моделей Земли со слоем пониженных скоростей сейсми
ческих волн. Слой пониженных скоростей в верхней ман- 
м1 п является одной из важнейших сейсмических особен
ностей Земли. В связи с тем, что сейсмология наружных
• лоев нашей планеты исключительно сложна, в геофизи
ке многие годы шла оживленная дискуссия о том, име- 
<■ гея такой слой в Земле пли нет. Данные о собственных 
колебаниях поставили точку в этом споре, хотя дискус-
• ня о детальном строении слоя н и з к и х  скоростей про- 
тлжается.

Ксли пренебречь отклонением Земли от сферической
■ имметрии н ее вращением, то частоты (или периоды 

2 я  \(ir) собственных колебаппи зависят от двух пндек-
•ии: шпротного индекса п — номера колебания и радп- 

ii.noго индекса / — номера обертона. Соответственно,





. in; для самих крутплт.тшх it сфероидальгшх колебаяпй, 
i.iiv и для их периодов используют стапдартпые обозиа-
• шш jTu и jSn. Так, например, о52 обозначает основной 
юн второго сфероидальною колебания, iS0 — первый 
■картон радиального колебания (при п — 0 сфероидаль- 

■ie колебания переходят в радиальные). Для основных
■ ’Нов (/ — 0) индекс нуль слева часто опускают и пишут 

росто Тн п S,,.

Риг. 206. Графики функций, пропорциональны х смещ ениям, для собст
венных колебаний Земли. Ф ункции i W n (I) для первого крутильного обер

тона (j — i), ??— 2 — 100 (см . пояснения к рис. 20а).

Функции радиуса для крутильных колебаний 0Wr,\r) 
|см. формулу (35) и (рис. 20а)] и сфероидальных коле
баний оU„{г) [(см. формулу (36) и (рис. 20в)J основных 
гонов (/ =  0) не имеют узлов. Для первого обертона ( / —

1) (рпс. 206) эти функции имеют по одному узлу, для 
нторого (у =  2) — по два и т. д.

Важным свойством обертонных функций является 
■го, что при заданном п и росте / они все более погружа
ются в земные недра п таким образом несут все большую 
информацию о глубинах планеты. Мы уже упоминали, 
что в настоящее время из наблюдений определено более 
тысячи собственных периодов Земли.

Вместе с рядом по обертонам при данном п (/ =  0, 
I, 2, 3, . . . )  большое значение имеет ряд по п при за
данном / (п — 2, 3, 4, . . . ) .  Последние ряды имеют свое
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название; так,
о“ н =  / о  ( » )  П Р И  /  =  0

называется нулевой ветвыо собственных частот (или пе
риодов) или  нулевой модой;

=  h  (п) при / =  1

называется первой ветвью собственных частот плн пер
кой модой. Как мы видели, в соотношениях (35) — (37), 
описывающих собственные колебания, координатные н 
временные функции разделены. Это означает, что собст- 
иепные колебания являются стоячими волнами. Можно 
легко показать, что при больших п н т =  О каждое собст
венное крутильное колебание можно рассматривать как 
результат интерференции двух бегущих воли Лява рав
ной амплитуды; аналогично сфероидальное колебание 
есть результат интерференции волн Рэлея. В результа
те получаются фундаментальные формулы, связывающие 
длину волны % н фазовую скорость С воли Лява и Рэлея 
с частотой со и номером п соответствующих колебаний,

■ V n , 2Kf n  2яЛ /чоч
}Сп = ------ Г ,  А . =  - 7 Г -  =  ----- — ' ' т

п +  2 п ~г 2

где R — средний радиус Земли. Мощные математические 
методы, развитые в теории собственных колебаний, ноз- 
иоляют с помощью (38) определять дисперсионные кри
вые для поверхностных волн, о которых мы упоминали 
н первой главе. Вначале рассчитываются ветви частот 
.,(!>„ =  / /« )  (/ =  0, 1, 2, . . .) .  Затем определяют дисперси
онные кривые для фазовой Cs и групиовой С/j скоростей

Cj = C} ( со) и Uj = R ^  (39)

для пулевой ветви (моды) ; = . 0, первой моды / =  1 и 
т. д.; правда, нужно помнить, что в случае поверхност
ных волн / =  0 называют первой модой, / =  1 — второй 
н т. д.

3.2. Диссипативные свойства земных недр

В работе автора, опубликованной в начале 1962 г., 
было указано, что метод собственных колебаний позволя
ет в грубых чертах определить новую характеристику 
земных недр. Речь идет о так называемой диссипативной



функции (),„ которая является мерой рассеяния меха
нической энергии в различных слоях планеты. В элект
ротехнике Q определяет добротность электрических кон
туров. В механике диссипативную функцию Q[t можно 
назвать механической добротностью системы; она равна 
отношению энергии, накопленной в системе, к энергии, 
рассеянной в течение цикла [см. формулу (4) в § 1.21. 
Q, определяют или по ширине спектральной липни, или 
по спаданию со временем амплитуды собственных коле
баний. Величину можно также рассматривать как 
«меру идеальности» упругости среды. Чем больше зна
чение Q)t, тем меньшая часть механической энергии при 
колебаниях рассеивается и переходит в тепло, тем ближе 
среда к идеально упругой. Поясним теперь, почему у 
стоит индекс р. В § 1.2 при рассмотрении затухания объ
емных Р- и iS’-волп мы у соответствующих Q проставили 
индексы Р и S [см. формулу (3)], показывая тем самым, 
к каким волнам относится рассматриваемое Q.

При собственных колебаниях или при распростране
нии воли в недрах Земли возникают напряжения. Любое 
напряжение (пли напряженное состояние) можно разло
жить на две части: напряжение чистого сдвига и напря
жение всестороннего сжатия (или растяжения). Часть 
напряжения, представляющая напряжение чистою сдви
га, пропорциональна модулю сдвига р,, а другая часть 
напряжения — напряжение всестороннего сжатия — про
порциональна модулю сжатия К. Процессы всесторонне
го сжатия являются практически идеально упругими по 
с равнению со сдвиговыми  процессами. Затухание собст
венных колебаний, и, видимо, всех остальных механиче
ских колебании земных недр происходит из-за отклоне
ния материала от идеальной упругости по отношению 
к сдвиговым напряжениям. Образно это передают слова
ми, говоря, что рассеяние механической энергии связано 
с релаксацией модуля сдвига р. Количественной мерой 
этого рассеяния является величина [см. формулу (4)J. 
Из-за того, что неупругость среды при процессах всесто
роннего сжатия (расширения) много меньше, чем при 
сдвиговых процессах, говорят, что модуль сжатия К  не 
релаксирует, и соответствующую количественную меру 
«объемной» добротности QK полагают равной бесконеч
ности, Q,; =  ОО.

Такттм образом, задача заключается в подборе такого 
распределения <?(,(/) с глубиной, чтобы получить согла
сие рассчитанных значений мер затухания крутильных



/Л , ,i и сфероидальных jQa, п топов с паблюдаемыми зна- 
■шшшмн этих величин. При этом амплитудные коэффи- 
|'мгы затухания собственных колебаний ,«т, » п ĉts, п свя- 

■| ны с jQr, п и iQs,n простыми формулами

За Т, п  —  ТГ7)
Т,п

.ттухаттие амплитуды

S,n
2 f i S ,n

(40)

Если обратиться к рис. 20, па котором показаны рас
пределения смещений с глубиной, то легко понять, поче
му наблюдения затухания различных гармоник спектра 
гобствеииых колебаний позволяют найти распределение 
<.\М) с глубиной. Действительно, смещения в разных то- 
нпх погружены в недра Земли на различные глубины,

Рио. 21. Расп ределен и е м еханической добротности < 3^ (0  в коре и м ан
тии Зем ли. А  (0 — 38 км ) — 1-я зона высоких Q^  (уп ругая литосф ера); 
/*(’J8—90 нм) — н еупругая литосф ера; С (90— 450 км) — i -я зона низких Q.j'. 
II (450— 1600 км) — 1-я зона пром еж уточны х Е (1600—2400 км) — 
Ц-я зона вы соких Q '̂, F (2400—2600) — 2-я зона пром еж уточны х  
I; (2600—2885 км) — 2-я зона низких £?ц. 1 — м одиф ицированное распре
деление полученное В. М. Дорофеевы м и В. Н. Ж арковым (1978 г .); 

2 — м одель SL8 (А ндерсон, Харт, 1978 г .).

н их затухание позволяет зондировать распределение ме
ханической добротности [пли диссипативной функ
ции земных недр Q^1 (Z)].

Распределение механической добротности в ко
ре и мантии показано на рис. 21. На этом же рисунке



дано разделение коры и мантии иа различные зоны п<> 
Qц. Несмотря на то, что распределение в недрах
Земли еще недостаточно точно определено, тем не менее 
уже сейчас можно указать ряд особенностей строения ко-, 
ры ы маитии по Наружный жесткий слой Земли (ее 
литосфера) разделяется на три зоны: повышенной доб
ротности (0—19 км), Q».~ 600; средней добротности (19— 
38 км), (?„ ~  300, п пониженной добротности (38—90 км), 
Q, ~  150. Далее следует 1-я зона низких QIL в мантии Зем
ли (Андерсон, Аршамбо, 1964 г.). Вторая зона низких

расположена у подошвы мантии (В. Н. Жарком, 
Л. II. и В. М. Дорофеевы, В. М. Любимов, 1974 г.). Дне 
зоны низких Qn в мантии Земли разделены зоной высо
ких и зоной промежуточных Qn.

Найти распределение Q в земном ядре пока не уда
ется. Можно только сказать, что для жидкого внешнего 
ядра Q заметно больше, чем для маитип (Q >  1000). Для 
твердого внутреннего ядра Земли (глубины ~  5100— 
6371 км) ~  100 н- 300.

Остановимся теперь кратко на физической интерпре
тации неупругости твердых зон земных недр. Этот воп
рос все еще остается весьма неопределенным. Видимо, 
как нулевое приближение; можно предположить, что не- 
упругость в зонах пониженных Qtl и в зонах повышен
ных Qlt обусловлена различными физическими механиз
мами.

Конкретный физический механизм диссипации меха
нических колебаний в земных недрах еще недостаточно 
ясен. Можно только указать следующие четыре общие 
причины, приводящие к понижению (?ц:1) близость тем
пературы к температуре плавления; действительно, при 
относительно высокой температуре кривая зависимости 
внутреннего треиия от температуры для большинства ма
териалов непрерывно растет с ростом температуры, до
стигая довольно большой величины; это явление извест
но под названием высокотемпературного фона; 2) нали
чие в веществе заметного количества инородных приме
сей; например, в силикатном веществе низов мантии 
(глубины 2600—2900 км) могут иметься космические 
«шлаки» типа летучих Н20, С02 и др., которые туда по
пали как выплавки при образовании и эволюции земно
го ядра; 3) частичное плавление, причиной которого так
же может быть наличие указанных выше летучих ве
ществ; 4) релаксация напряжений (скольжение) по гра
ницам зерен в ноликристаллической мантии Земли при



пысоких температурах. Естественно, что все эти причи
ни могут действовать одновременно, но не исключено 
" иаличие других факторов, которые сейчас трудно 

капать.
Интересной гипотезой является предположение, что

■ >е граничные области мантии Земли представляют со- 
ui резервуары космохимических шлаков, которые в 

фипципе являются потенциальными источниками текто- 
| и ческпх движений.

Учитывая корреляцию низких значений Q» с высоки- 
■hi температурами п, в свою очередь, корреляции высо
ких температур с низкими вязкостями, можно иреднола-
i.iTb иаличие в мантии Земли двух астеносферных («рнз- 
шгченных») слоев. Первый астеносферпый слой располо

жен на глубинах 70—270 км в верхней мантии в зоне 
пониженных скоростей. Второй слой находится у подош- 
HI.I мантин, и некоторые сведения о нем стали известны
lo.'ibKO в самое иоследиее время.

Мы знаем, что температура в наружных слоях Земли 
■об этом пойдет речь ниже) быстро растет, приближаясь 

температуре плавления в зоне пониженных скоростей. 
Следовательно, наличие минимума Qlt па глубинах 50— 
'•ПО км служит еще одним указанием на близость темпе
ратур в этой зоне планеты к температурам нлавленпя. 
Пон рос о температурах в глубинных недрах Земли, у по
дошвы мантии, недостаточно определен. Низкие значения 

в этой области, видимо, указывают на то, что эти тем
пературы достаточно высокие.

В гл. 8 при рассмотрении конвекции и механизмов 
тектоники плит (§ 8.4.5) будет выяснено, что в конвек-
I и иной мантни должны существовать тонкие перегретые 
;оны (АI ~  150—300 км) — тепловые пограислои. Один 
из таких перегретых слоев расположен у подошвы ман- 
II1U на границе с ядром. Тем самым зона низких у 
чидошвы мантии получила ясное физическое обоснова
ние (В. И. Жарков, 1981 г.). Можно сделать общий вы- 
иод, что зоны низких Q,i в мантни соответствуют тепло- 
■I ы м иогранслоям. Как будет подробно разъяснено в

8.4.5, в мантин должен также существовать тепловой 
ногранслой на глубинах ~  700—900 км и, следовательно, 
н этой же области должна находиться третья зона низ
ких Qn (эта зона еще недостаточно исследована и поэто
му не показана на рис. 21). Более подробно эта новая 
интерпретация зон низких <?„ в мантин разъясняется 
п § 8.4.5.



Перечисленные выше четыре общие причины, приво
дящие к понижению в первую очередь относятся к 
зонам низких Еще более неопределенным является во
прос о физических механизмах поглощения в зонах по
вышенной добротности в мантии Земли. Этот вопрос сло
жен еще и потому, что затухание в земных недрах в ос
новном определяется зонами низких (),, и соответственно 
распределение Q^il) в зонах повышенной добротности 
определено весьма ненадежно. Тем не менее в последнее 1 
время была высказана гипотеза, согласно которой в зо
нах повышенной добротности может оказаться существен
ным механизм температурной релаксации в поликристал
лах. При прохождении упругой волны в зернах поликри-1 
сталла возникают небольшие градиенты температуры, 
выравнивание которых и.приводит к рассеянию энергии. 
Интересной особенностью этого механизма является то, 
что одинаково важны как процессы рассеяния энергии 
при сдвиговых деформациях (Qц конечно), так и процес
сы рассеяния энергии при объемных деформациях (QK 
конечно), причем QK <  Q Эта гипотеза в пастоящее вре
мя находится в стадии проверки.

3.3. Динамический модуль сдвига земных недр

Повышение точности и детальности геофизических 
данных, оценка диссипативных свойств земных недр, о 
которой мы только что говорили, подготовили почву для 
принципиально новой постановки задачи о сейсмологи
ческой модели Земли. В § 1.2 при рассмотрении затуха
ния объемных сейсмических волн отмечалось, что как 
лабораторный эксперимент, так и геофизический опыт по
казывают независимость от частоты (в первом прибли
жении) величины для горных пород и распределения 
Q»(l) в недрах Земли. В то же время до самого послед
него момента считалось, что сейсмологическая модель 
Земли (или, как часто говорят, «модель Земли») также 
пе зависит от частоты. В последнюю фразу вкладывается 
утверждение, что распределение модулей упругости цШ, 
К{1) и плотности p(Z) одно и то же, впе зависимости от 
того, рассчитываем ли мы времена пробега объемных 
сейсмических воли (периоды 0,1 -f- 10 с), дисперсионные 
кривые поверхностных воли (периоды 10 с — 3 мин.), ча
стоты собственных колебаний Земли (периоды 3 — 55 мин.) 
нлп числа Лява для приливов (периоды от полусуток до 
полутора лет).



Переход от упругих моделей Земли к неупругим как
ii.ci и показал, что предположение о независимости мо
ими! Земли от частоты является устаревшим и неверным. 
Колее того, неучет этого обстоятельства в значительной

■ре обесценивает многочисленные построения моделей
■ !|‘мли, выполненные в последнее десятилетие. Скажем

азу же, что распределение плотности в недрах Земли
■ I) не зависит от частоты; из-за того, что модуль сжатия 
к1 релаксирует (при процессах всестороннего сжатия не 

происходит диссипации энергии механических колебаний 
|' тепло), распределение KU) также пе зависит от часто- 
| ы. А вот из-за того, что диссипация механических коле
баний определяется сдвиговыми процессами (модуль 
сдвига р релаксирует), распределение модуля. сдвига в 
недрах Земли pU) зависит от частоты, т. е. более пра
вильно следует писать p(Z, ш).

Для разъяснения этого вопроса рассмотрим простей
шее реологическое тело— тело Максвелла.

Реология — это наука о механическом поведении не
идеально упругих тел. Соответственно реологические те- 
-•1« — это механические модели пеидеально упругих тел. 
Простейшая гуковская модель упругого твердого тела, в 
которой напряжения линейно зависят от деформаций, 
а коэффициенты пропорциональности.— модули упруго
сти, не является реологической моделью. Эта модель не 
обладает пеупругостыо. Возбужденные в гуковском теле 
механические колебания продолжались бы неограничен
но долго из-за отсутствия затухания. Можно сказать, что 
гуковская модель твердого тела — это идеальная, пре
дельная реологическая модель без затухания. Второй 
идеальной моделью является модель идеальной жидкости, 
вязкость которой равна пулю. Механические колебания 
в такой жидкости также пе затухают. Таким образом, до 
самого последнего времени, по существу, рассматрива
лась предельная идеальная модель Земли, кора, мантия 
и внутреннее ядро которой «читались гуковским твер
дым телом, а внешнее ядро — идеальной жидкостью.

Простейшей реологической моделью является ньюто
новская вязкая жидкость. Энергия механических колеба
ний в ньютоновской жидкости будет дисспппровать в 
тепло из-за вязкого трения. Вообще говоря, вязкая жид
кость — это предельный случай реологического тела Мак
свелла для низких частот (пли, что-то же самое, для 
больших периодов). Чисто по-житейски мы всегда легко 
отличаем жидкость от твердого тела. Но если поставить



вопрос научно, то это потребует специального определе
ния. Действительно, можно определить жидкость как та
кое состояние вещества, когда тело принимает форму за
ключающего его сосуда. Можно и так сказать, что н 
жидкости не существуют поперечные волны, так как 
модуль сдвига жидкости равен нулю и она не работает 
на сдвиг. Следовательно, жидкость характеризуется толь
ко одним упругим модулем — модулем сжатия К. В нем 
могут распространяться только продольные волны Р со 
скоростью vP =  ~IK/p.

Однако легко видеть, что мы все время ведем речь
о жидкости с малой вязкостью г|. Рассмотрим набор жид
костей со все возрастающими вязкостями. Тогда окажет
ся, что жидкости с достаточно большими вязкостями не 
будут принимать форму заключающего их сосуда за обо
зримое время и, кроме того, в таких жидкостях могут 
распространяться как продольные, так и поперечные 
волны, если только периоды этих волн достаточно корот
кие. Таким образом, совершенно ясно, что требуется чет
ко определить условия, в которых вязкая жидкость про
являет себя как жидкость в обычном понимании этого 
слова, и условия, когда жидкость механически неотличи
ма от твердого тела. Поставленный вопрос легко разре
шается, если ввести время релаксации для вязкой, нью
тоновской жидкости, которое равно отношению вязкости 
к модулю сдвига, т„=^Т]/ц. Тогда для периодических 
процессов с периодами Т >  т„ тело будет вести себя как 
жидкость, а для периодов Т <  т„ — как твердое тело. Для 
большинства жидких тел )]— 1 пуаз, ц ~  10“ дин/см2 и 
т„ ~  10~и с. Следовательно, в обычных условиях практи
чески всегда Т »  т„, и мы имеем дело с проявлением жид
кого состояния, хотя в случае астеносферного слоя н 
недрах Земли i} ~  1021 пуаз, р, ~  1012 дин/см2, т„ ~  10э с, 
и мы имеем дело с проявлением твердого состояния, 
Т «  т„.

В случае твердого состояния скорости Р- н 5-волн рав-

V v' Tпы vP =  у ----------- и vs — у  — . в случае жидкого со

стояния vp----- V vs =  0. Поэтому при переходе от вы-
2 лсокпх частот, со »  со,, — — , к низким, со <  со„, модуль сдви-
тп

га меняется от своего высокочастотного значения ц(°°)до



низкочастотного ц(0), равного нулю для вязкой жидко* 
сти, jLi(O) =  0. Максвелловским реологическим телом как 
раз и будет вязкая жидкость, рассмотренная во всем ин
тервале частот. При коротких периодах оно проявляет 
себя как твердое тело, а при длинных как жидкость. Ме- 
хаиические свойства реальных твердых тел моделируются 
более сложными реологическими моделями, в которых 
модуль сдвига меняется от своего высокогочастотиого зна
чения (li(o°) до низкочастотного — статического значения 
р(0), пе равного пулю. Таким образом, мы видим, что 
при переходе от чисто упругих моделей Земли к неуп
ругим не зависящий от частоты высокочастотный модуль 
сдвига |д(°°) следует заменить на динамический модуль 
сдвига рд(а>), зависящий от частоты. До работы, опубли
кованной в 1975 г. С. Ц. Акопяном, В. 11. Жарковым и
В. М. Любимовым, это известное обстоятельство не ана
лизировалось, п чисто интуитивно предполагалось, что 
частотная зависимость динамического модуля сдвига 
слишком слаба, чтобы привести к наблюдаемым эф
фектам.

Оказалось, что учет частотной зависимости приводит 
к заметному понижению модуля сдвига порядка 3—5% 
при переходе от периодов ~1 с к периодам ~10 мин. в 
зонах Земли с пониженными значениями Qv. Мы уже 
отмечали, что пеучет этого обстоятельства, по существу, 
обесценивает многие построения детальных моделей 
Земли, когда речь идет об уточнении распределе
ний скоростей сейсмических воли порядка одного про
цента.

Тот факт, что современные реальные модели Земли 
должны зависеть от частоты, проявился в последних 
работах по этому вопросу следующим образом. Чтобы 
согласовать модель Земли, построенную по данным о 
собствешшых колебаниях (периоды ~ 10  мин.), с мо
делью, построенной но объемным волнам (периоды 1 с), 
приходилось чисто формально вводить поправку отсчета 
во времена пробега объемных волн. Физической причи
ной, из-за которой возникает эта поправка, является не- 
уиругость земных недр. Теперь стало ясно, что необхо
димо перейти от старой концепции не зависящего от ча
стоты модуля сдвига и к более правильной концепции 
динамического модуля сдвига Рд(ш), зависящего от ча
стоты, и при построении модели Земли вводить поправку 
за динамический модуль сдвига земных недр, как это 
описано ниже.



Выше отмечалось, что для горных пород и земных 
недр слабо зависит от частоты или, быть может, вовсе 
от нее не зависит. Конкретную зону Земли с заданным 

чисто феноменологически можно описать некоторой 
реологической моделью, называемой моделью Ломшхца, 
которая в рассматриваемом интервале частот дает плато 
для ()м(со). Тогда можно получить простую формулу для 
изменения динамического модуля сдвига (т. е. поправку 
за динамический модуль сдвига) при переходе от стан
дартной частоты со,, к некоторой произвольной частоте со.

Исходные модели Земли, применяемые при расчете 
собственных частот, построены по объемным волнам, по
этому поправку за динамический модуль сдвига разумно
отсчитывать от значения рд (Т ~  1 с),со0 =  =  2л.Тог-

1 о
да поправка за динамический модуль сдвига для i-ro слоя 
Земли ()„ =  <2,,, равна

Д[.1д; (со. ЦД{ (СО, ^|xi) Ид! (t̂ o- ““
•> д_. со„

=  ТГ1 1 » — - (41)л <V ^  ы

где со0 =  2л, p,0i =  РдДсоо, Qm) — динамический модуль 
сдвига в г-м слое Земли для стандартной частоты (о„.

Поясним теперь более подробно, почему поправка за 
динамический модуль сдвига снимает вопрос о поправ
ках отсчета, о которых мы уже упоминали выше. Поп
равками отсчета называются добавки к временам пробе
га S-, Р- и других типов волн, которые приходится делать 
при построении моделей Земли, когда используются дан
ные как о временах пробега объемных волн, так и о пе
риодах собственных колебаний Земли. Величина этой по
правки At  составляет 1—4 с (для 5-волн ~ 4  с, для Р- 
волн ~ 2  с), т. е., чтобы согласовать модель с данными
о частотах собственных колебаний Земли, необходимо не
сколько «уменьшить» скорости объемных сейсмических 
волн, что и увеличивает времена пробега с).
Именно этот эффект дает переход от идеально упругого 
к динамическому модулю сдвига. Действительно, перио
ды собственных колебаний в 102 и 103 раз больше, чем 
периоды объемных волн. Соответственно для них модуль 
сдвига меньше (так сказать, модуль сдвига «мягче»). Ес
ли мы с этим модулем сдвига сосчитаем времена пробега 
для объемных волн, то получим, щ о опн больше наблю



даемых примерно иа величину поправки отсчета \ t  ~  
~  1 + А с.

В действительности при построении моделей следует 
отказаться от формального введения поправок отсчета и 
действовать совсем иначе. За исходную следует выбрать 
модель Земли, полученную по объемным волнам (высоко
частотная модель), и при совместном использовании вре
мен пробега и частот собственных колебаний вводить 
для последних поправки за динамический модуль сдвига, 
как ото описано выше.'Такой подход пе только болен 
правилен с физических позиций , но и делает саму задачу
о моделях Земли более глубокой, тесно связывая распре
деление QtXD в Земле с распределением модулей упру
гости н плотности.

Само Qfil) можно определять отдельно от модели по 
данным о затухании собственных колебаний и объемных 
волн. Однако при построении модели Земли с учетом 
поправок за динамический модуль сдвига хорошая согла
сованность данных об объемных волнах и собственных 
колебаниях будет указывать, что принятые при расчете 
распределения (?„(/) удовлетворяют также некоторым ин
тегральным условиям согласования обопх типов данных.

Переход от статического модуля сдвига к динамиче
скому открывает совершенно новые горизонты в исследо
вании неупругости земных недр на сверхдлинпых перио
дах, соответствующих приливным деформациям тела Зем
ли. Как известно (см. § 2.6), отклик Земли на приливное 
возмущение характеризуют тремя безразмерными числа
ми Лява. Число h равно отношению высоты прилива уп
ругого тела Земли к высоте равновесного (статического) 
океанического прилива на абсолютно твердой Земле. Чис
ло к равно отношению дополнительного потенциала, воз
никающего из-за приливной деформации Земли, к возму
щающему потенциалу. Наконец, число I представляет со
бой отношение горизонтального смещения при приливе к 
такому же смещению при равновесном океаническом при
ливе па абсолютно твердой Земле. Кроме того, Земля ис
пытывает чапдлеровское колебание, возникающее из-за 
того, что ось вращения Земли слегка наклонена к оси наи
большего момента инерции. Период чандлеровского коле
бания Тш =  4 3 4 4 3 5  ±  (1—2) звездных суток, так же кап 
и числа Лява h, к, I, является функционалом от распреде
ления плотности рШ, модуля сдвига ц(1) и модуля сжа
тия К(1) в земных недрах. А поскольку динамический 
модуль сдвига цд((о) зависит от частоты, все указанные



выше четыре числа также будут рапными для упругой и 
неупругой модели Земли. Неупругостт. мантии дает не
большой вклад в заиаздыватше- фазы приливов относи
тельно нршшвообразующих сил (около 2 • Ш 1 рад для 
приливных вариаций силы тяжести). Это на два порядка 
меньше запаздывания, определяемого приливным трением 
в океане. Наблюдаемое значение механической добротно
сти для затухания чапдлеровского колебания определено 
с заметным разбросом Q,H«acui) ~  50 -т- 400 (наилучшая 
оценка QX(„r0д> ~  100). Если предположить, как это дела
лось до сих пор, что Qu(l) мантин (см. рис. 21) не зависит 
от частоты, то затухание чапдлеровского движения полю
сов за счет неупругой мантии характеризуется значением

~  500, что в несколько раз больше наблюдаемого зна
чения „абл) ~  100.

Следовательно, если по-прежнему считать распреде
ление (?„(/) в мантии не зависящим от частоты, то для 
затухания чапдлеровского колебания пеунругость ман
тии, так же как и для запаздывания приливов, не су
щественна. Вследствие определяющего влияния океанов 
на запаздывание приливов н затухание чапдлеровского 
колебания исследование диссипативных свойств мантни 
по фазам приливов в настоящее время невозможно. Од
нако влияние неупругости мантии Земли на числа Лява 
и чапдлеровский период проявляется заметным образом 
через динамический модуль сдвига и, таким образом, мо
жет быть выявлено.

Такое исследование было выполнепо в работах
В. II. Жаркова и С. М. Молоденского (1977, 1979, 
1982 гг.). Оказалось, что поправка за пеунругость ман
тии в чандлеровском периоде с учетом имеющихся неоп
ределенностей составляет 6Г* « 3 - ь 1 1  суток. Если реаль
ное значение этой поправки ближе к 3 суткам, то это 
прекрасно согласуется с поправкой за динамический мо
дуль сдвига, полученной по рабочей модели Q^l)  (рис. 21) 
для чапдлеровского периода, которая составляет около 
4 суток. Если реальное значение величины 6Тт ближе 
к значению ~ 10—11 суток, то это указывало бы на то, 
что при рассмотрении неупругости мантии в широком 
интервале периодов от периодов объемных волн Т ~  1 -н 
-т- 30 с до периода чапдлеровского колебания начинает 
выявляться зависимость QJd) от частоты: Q„(l, ш) =
— <2м(Ш(о/сОо)’\  где Qftd) — не зависящая от частоты функ
ция, показанная на рис. 21, со0 — некоторая частота отсче
та, п — показатель степени, определяющий частотную за-



писпмость механической добротпостп мантии. Если пред
положит!^ что период отсчета лежит в интервале т„ =  

2л/ш0 ~  30 -т- 600 с, а реальное распределение Q^l)  
близко к показанным на рис. 21, то значение 6Тт ~  10 

ток приводит к ограничению п < 0 ,15 . Отсюда вытека-
что если диссипативные свойства земных недр в ин- 

;ервале периодов от ~30 с до — J,5 года и зависят от ча
стоты, то от а зависимость очень слабая. Кроме того, если 
иеупругость мантии слабо зависит от частоты, то это 
объясняет как изменение (удлинение) чаидлеровского пе
риода на 6Тю ~  10 суток (за счет зависимости динамиче
ского модуля сдвига от частоты), так и его затухание 
'Л' ~  ЮО. Тогда причины затухания чаидлеровского коле
бания полюса и запаздывания земных приливов различ
ны. Первая обусловлена пеунругостыо мантии, а вторая — 
приливным торможепием океанических приливов к мел
ких морях.

13 целом же можно сказать, что поправка за динами
ческий модуль, вычисленная с помощью распределения 
диссипативного фактора (?„(/) (см. рис. 21) (возможно, 
со слабой частотной зависимостью п <  0,15), оказалась 
самосогласованной в области периодов от ~1  с до 
' № мес. Действительно, она снимает поправки отсчета, 

которые приходилось вводить до использования поправ
ки за динамический модуль, и объясняет удлинение чаид
леровского периода из-за иеупругости ЬТ„ ~  3—11 суток. 
Кгтествепно, что неупругие свойства мантии требуют 
дальнейших исследований. Для этих целей необходимо 
ныделить поправку за динамический модуль сдвига для 
промежуточных приливных периодов порядка суток и 
дкух недель. Эти поправки в настоящее время рассчита
ны и лежат на грани ошибок наблюдений. Однако уже 
сейчас их следует учитывать при сравнении рассчитан
ных чисел Лява с наблюдаемыми значениями.



Г л а в а  4

МАГНЕТИЗМ И ЭЛЕКТРОПРОВОДНОСТЬ ЗЕМЛИ

«В п р еды ду щ и х  к н и гах  мы показали , 
что м агни т  им еет свои полю сы , ж елезо 
т а к ж е  им еет о пределенн ы е полю сы , спо
собность п о в о р ач и в аться  и вращ атель- 
пость; наконец, что м агни т  и ж ел езо  на
п р ав л яю т  своп полю сы  к полю сам  З ем 
ли. Т еперь  нам  следует р аск р ы ть  причи
ны  и у ди ви тельны е, хотя  и зам ечен ны е 
р ан ьш е, но не объ ясн ен ны й  д ей ств и я  все
го этого».

Вильям Гильберт, 
«О м агните, магнитны х телах 

и о больш ом магните — Зем ле».

4.1. Магнитное поле Земли

Геомагнетизм — одна из старейших и обширнейших 
геофизических дисциплин. Долгие годы в курсах по внут-, 
реннему строению Земли проблемы геомагнетизма но 
затрагивались. Такое на первый взгляд парадоксально» 
положение имело весьма простое, можно сказать, триви
альное объяснение. Геомагнетизм ничего не добавлял к- 
тому, что было известно о недрах планеты, а сама теория 
земного магнитного ноля носила формальный характер, 
Она ничего не говорила о физических причинах возник
новения и поддержания магнитного поля Земли па про
тяжении космических интервалов времени.

Магнитные поля широко распространены во Вселен
ной. Они существуют у звезд, в космическом пространст
ве; имеется магнитное поле у Солнца и у планет Мерку
рий, Вепера, Марс, Юпитер и Сатурн. В самое последнем 
время получены указания па наличие собственного маг
нитного поля у планет Уран и Нептун.

Для проблемы внутреннего строения, пожалуй, самой 
замечательной особенностью геомагнитного поля явля
ется его быстрая изменчивость. Значение вариаций маг
нитного поля для физики Земли определяется тем, что,



■ одной стороны, это наиболее быстрые изменения из всех 
п'офизических процессов, которые поддаются изучению,
" с другой, что они отражают сложную картину гидро- 
илпштных течений и колебаний в ядре Земли — месте,
| к* расположены источники собственного геомагнитного 
ноля. Это позволяет нам также судить о значениях ряда 
параметров земного ядра, которые не могут быть оцене
ны с помощью других геофизических методов. Далее, изу
чение затухания в Земле электромагнитных сигналов, ко- 
юрые инициируются солнечно?! активностью в верхней 
шмосфере, позволяет определить в общих чертах такую
I пжную характеристику земных недр, как электропровод
ность.

Наряду с отмеченными двумя выходами в физику
■ 1емли геомагнитные исследования сейчас широко приме
няются для установления картины перемещений земной 
|.оры океанов в историческое и геологическое время, Пос- 
н'дпее стало возможным на основе недавно разработан- 
т .1х археомагнитных и палеомагнитных методов, которые 
позволяют определять геомагнитное поле в далеком про
шлом. Например, лавовый поток из вулкана приобретает 
намагниченность во время охлаждения в земном магнит
ном ноле, и такая намагниченность параллельна прило
женному полю. Возраст породы может быть определен 

| помощью радиоактивного или геологического датиро
вания. Следовательно, этот «ископаемый» магнетизм по- 
нюляет нам судить о магнитном иоле Земли, которое бы
ло в период застывания лав. Проведенные исследования 
показывают, что магнитное поле у Земли существует по 
| ранней мере сотни миллионов лет, а может быть, и боль
ше, и что на протяжении геологической истории происхо- 
Iило изменение полярности поля.

'Го, что Земля имеет магнитное поле, было известно 
■. .ко в древности, более тысячи лет назад, китайцам, ко- 
ифые были знакомы с магнитной стрелкой-компасом. Од- 
"мко начало геомагнетизму как научной дисциплине по- 
■■.кепо значительно позже, в 1600 г., когда Вильям 

| пльберт, придворный врач английской королевы Елпза-
< IьI 1, опубликовал свой трактат по геомагнетизму. Гиль

берт показал, что магнитное поле Земли сходно с полем 
чп нитного диполя, т. е. Земля представляет собой как бы

■ нгаптскую магнитную стрелку в форме шара. Позднее 
П1ГНИТОЛОГИ обнаружили, что земное ноле сходно с по- 
" м сферического магнита, ось которого наклонена к оси 
 ценил Земли на 11°,



Снстемашческие наблюдения за магнитным нолем пы
ли начаты в 1580 г., и это позволило уже в 1622 г. обна
ружить заметное изменение направления магнитного по* 
ля в районе Лондона за истекшие 40 лет. В 1839 г. но» 
явилась фундаментальная работа Гаусса «Общая теории 
земного магнетизма».. Гаусс первым произвел сферпчг- 
ский анализ геомагнитного поля, т. е. разложил мапип- 
1-юе поле Земли по сферическим функциям. О том, что н 
связи со сферичностью Земли все поля разлагаются и» 
сферическим функциям, мы подробно говорили в разде
ле, посвященном гравиметрии. Такой анализ всегда поле
зен, и Гаусс сразу получил многие фундаментальные ре- 
зультаты. Прежде всего он совершенно однозначно раз
делил геомагнитное поле па внутреннее и внешнее, т. е. 
на поля, источники которых расположены внутри и вне 
поверхности Земли. Как мы теперь знаем, источники 
внутреннего поля находятся в земном ядре, за исключе
нием небольшого фона от намагниченности горных по
род. Оказалось, что почти весь земной магнетизм имеет 
источники внутри Земли. Сферический анализ дает, по; 
существу, разложение поля па компоненты рапной мулк-1 
тнпольпости — дииолыюе поле, квадрунольяое поле nj 
компоненты высшей мультипольпости. Гаусс показа.i,1 
что в собственном магнитном тюле преобладает диполь-! 
пая компонента, но эта компонента пе исчерпывает всего, 
магнитного ноля Земли. Земля имеет также квадруноль- 
ное магнитное поле и иоле высшей мультипольпости.! 
Разложив ноле по сферическим функциям, Гаусс впервые( 
вычислил величину магнитного диполя, которая для Toii 
эпохи равнялась 8,5 • 102Г| ед. СГСМ. Оказалось, что дн- 
полыюе ноле Земли по величине па порядок превосходит 
магнитное иоле высшей мультипольпости.

После Гаусса сферический анализ магнитного ноля 
Земли производился неоднократно. Элементы магнитного 
ноля стали изображать с помощью изолиний на магнит
ных картах для различных эпох. В 1950 г. был произве
ден детальный сравнительный анализ магнитных карт 
для различных эпох. Этот анализ привел к важному от
крытию. Получалось так, что картины изолиний неди- 
иольной части магнитного поля систематически смеща
ются — «дрейфуют» в западном направлении. Величина 
этого дрейфа велика и составляет примерно 0,2 градуса 
в год по долготе. Так как источники поля расположены 
в жидком ядре Земли, то это означает, что в ядре имеют 
место долготные течения жидкости со скоростями при-
т



■i'|iiio fl, i см/с. Эти скорости в миллион pan больше ско- 
,"ч-тей тектонических двнжепий, приводящих- к горооб- 
rti;u>uaniiю, о которых мы судим также но современным

■ пжениям земной поверхности. Последние скорости co- 
id вляют лишь ~ (0,1 — I) см/год и меньше. Чтобы пред-

• т т .  себе более наглядно масштаб тектонических ско-
I reii, предположим, что частица .мантин Зе.млн движется 
| >н‘рх по радиусу от границы ядра к поверхности Земли
■ • скоростью 1 см/год. Тогда весь путь в 2900 км она 
пройдет за 290 миллионов лет. Если скорость движения 
•ч'дег меньше, скажем, 0,1 см/год, то время выхода на 
поверхность будет примерно 3 миллиарда лет, т. е. б.тшз- 
| о к времени существования Земли как планеты. На- 
м.олько быстрее происходят движения в ядре Земли, вид
но из того, что поле вековых вариаций, двигаясь к запа- 
IV, совершает оборот вокруг земной оси примерно за
000 лет.

Неличппа земного магнитного диполя также не оста-
1 п н постоянной. Она систематически уменьшается со 
иремеп Гаусса. При таком темпе уменьшения через 2000 
ют земное дигголыюе магнитное поле должно исчезнуть. 
Пдпако такие экстраполяции в геофизике опасны. Никто 
hi' может поручиться за то, что эпохи уменьшения маг
нитного поля не сменяются эпохами его роста. То же са

не имеет место и при вертикальных движениях земной
поверхности. Мы зиаем, что часто периоды поднятий по- 
ш'рхности сменяются периодами ее опускания, так что 
' имо движение имеет скорее колебательный характер. 

И действительности археомагнитные и палеомагнпт-
■ п.10 исследования как раз и показали, что величина поля 
'пгиитного диполя изменяется около некоторого среднего 
качения, близкого к современному. Пока что восстанов
им! одни период такого колебания магнитного диполя, для
щийся — 8000 лет. Минимальное значение дипольного но- 
IH примерно в два раза меньше максимального. Еще 

"■■.I ыпий период соответствует переполюсовкам (смене по-
■ арности) геомагнитного поля. В новейшее геологическое 
прсмя продолжительность эпох одной полярности состав
ила в среднем ~ 2  • 105 лет. В более древнее геологиче-
• кое время эти периоды были больше, достигая 106 и 
мже 107лет. Явление смены полярности геомагнитного
■ тю ля послужило основой для создания геомагнитной 
роиологической шкалы. Эта шкала указывает, какую по

лярность и на протяжении какого периода времени имел 
ыагиитный диполь. В настоящее время имеется



предварительная шкала для последних 160 миллионов лег 
геологической истории Земли. Уточнение этой шкалы п 
ее расширение во времени представляет одну из фунда
ментальных задач современной геофизики. В значитель
ной мере это обусловлено тем, что полосчатая структура 
магнитных аномалий океанического дна, расположенных 
симметрично относительно срединноокеанических хребто», 
с помощью геомагнитной шкалы позволяет оценить ско
рость раздвигания океанического дна в стороны от 
хребтов.

Приведем основные формулы, описывающие геомаг
нитное поле. Подобно тому как гравитационное поле опи
сывается с помощью гравитационного потенциала V  (30)^ 
магнитное поле Земли определяется путем разложения 
магнитного потенциала W  по сферическим функциям:

° °  П /  \  I

W  — а 2  2  ( т )  cos т^ sin (cos 9)’
п=1 ТП=0

(42)

где а — радиус Земли, г — расстояние до центра Земли, 
в котором помещено начало сферических координат, 0 —I

Л т 7 тполярное расстояние, % — восточная долгота, gn и пп —| 
коэффициенты Гаусса. Коэффициенты g™ и А™ измеря
ются в тех же единицах, что и напряженность магнитного 
поля. В системе СГС единица напряженности называется 
«гаусс» и обозначается Гс. В земном и космическом маг
нетизме обычно употребляется значительно меньшая еди
ница напряженности поля, гамма {у), l"f =  10“5 Гс. Вели
чины gn nhn испытывают небольшие изменения во вре
мени — так называемые вековые вариации. Значения 
первых коэффициентов ряда (42) приведены в табл. 1. 
Первые коэффициенты ряда (42) можно наглядно интер
претировать. Пусть в центре Земли вдоль полярной оси 
z расположен магнитный диполь М. В произвольной точке 
Р  вектор М создает магнитный потенциал W  =  М • г/г1. 
В рассматриваемом случае М =  (0, 0, Мг)\ тогда

м  м 7
W  =  —— cos 0 =  —5— Рi (cos 0). (43)

г“ г

Полагая в (42) и (43) г =  а и сравнивая оба выражения, 
найдем gl =  M z /a 3. Аналогично коэффициенты g\ и h\ 
выражаются через компоненты магнитного диполя Мх и 
Му как g i = M x/a3 и h\ — M y/as. Следовательно, первая 
106



сферическая гармоника геомагнитного поля эквивалентна 
нолю магнитного диполя, расположенного в центре Зем
ли, причем величина магнитного момента диполя равна

М ^ У Ч ( Й ) Ч ( А 1 Г ,  (44)

а направление диполя определяется углами 0О и Ха:

ig e . =  « ) - ■ ! ( « ! ) ’ +  М ) Т ‘, =  (45)
®1

' Точки, в которых ось диполя пересекает земную по
верхность, называются геомагнитными полюсами. Ось 
диполя наклонена к оси вращения Земли на 11°,5. Гео
магнитные полюсы следует отличать от истинных маг
нитных полюсов, где истинное магнитное наклонение рав
но 90е. Напряженность поля на магнитном экваторе ди
поля обозначают буквой В а\ тогда магнитный момент ди
поля равен М  =  В 0 • а3.

Т а б л и ц а  1
Коэффициенты Г аусса  g™ н А™ (в  га м м а х ) и  вековы е в ари аци и  g™ 
н ft™ (в гам м ах/год) в м одели М еж дун ар одн ого  анал итич еского  п ол я

(I G R F ) ,  1965 г .

ш . m • m • )Пп m ' £'я ^п 8п К

1 0 —30 339 0 15,3 0,0
1 —2 123 5758 8,7 —2,3

2 0 - 1  654 0 —24,4 0,0
2 1 2 994 —2006 0,3 —11,8
2 2 1 567 130 - 1.6 -16 ,7
3 0 1 297 0 0.2 0,0
3 1 —2 036 —403 - 10,8 4,2
3 2 1 289 242 0,7 0,7
3 3 847 —176 - 3 ,8 —7,7

Обращаясь к табл. 1, мы видим, что дипольпая состав
ляющая геомагнитного поля преобладает. Следует спе
циально отметить, что реальное магнитное поле Земли 
создается при магнитогидродинамических течениях в зем
ном ядре. Данная выше геометрическая интерпретация 
дипольпой части поля не имеет под собой каких-либо 
глубоких физических соображений и диктуется только



соображениями удобства. Наконец, отметим, что если ди
поль расположить не в начале координат, а в некоторой 
точке г0 (а-'о, г/о, г0), то координаты г0 могут быть опреде

лены как через диполь- 
ные O i = l ) ,  так и черсм 
квадрупольные (п =  2) 
компоненты поля. Соот
ветствующая геометриче
ская конфигурация назы
вается эксцентрически м 
диполем. ] 1,ептр земного 
магнитного диполя смещен 
относительно центра пла
неты на г0 =  0,07 а. Ди- 
польное магнитное поле 
не остается постоянным 
по абсолютной величине. 
В настоящее время оно 
уменьшается со скоростью 
0,05% в год. Обычно пол
ную напряженность маг
нитного поля Земли В 
разлагают па составляю
щие, которые называют 

магнитными элементами. Разложение магнитного ноля на 
составляющие показало на рис. 22.

4.2. Природа геомагнетизма

Вопрос о причинах магнетизма у космических тел и, 
п частности, у Земли привлекал внимание многих уче
ных. В последние десятилетия ученые как будто нащупа
ли правильные пути, позволяющие в принципе объяснить 
геомагнетизм, но законченная теория все еще не созда
на. Создание теории геомагнетизма является одной из не
решенных фундаментальных проблем геофизики.

Современные теории геомагнетизма исходят из пред
положения, что магнитное ноле Земли создается и под
держивается за счет так называемого дипамо-механизма. 
В грубых чертах считается, что создание магнитного но
ля в ядре происходит так же, как и в динамо-машине с 
самовозбуждением. Принцип работы машины следующий. 
Пусть катушка проводов вращается во внешнем магнит
ном поле. Тогда за счет электромагнитной индукции в 
катушке возникает электрический ток. Электрический ток

Ceflep Магнитный

Верт.
Рис. 22. Р азл ож ени е напряж енности  
магнитного ноля В на ортогональ
ные компоненты X,  Y  и Z и элем ен
ты Н, D  и I.  Составляющ ими могут  
быть абсолю тная величина вектора  
поля (В)  и два угла — м агнитное 
склонение D  и наклонение I. Вектор 
Н  назы вается горизонтальной со с 
тавляю щ ей вектора В. X  назы вается  
северной, Y  — восточной и Z — вер
тикальной составляю щ ими В. К ом 
понента Z считается полож ительной, 
если В направлен вниз. На м агнит
ных картах изображ аю т изолинии  

магнитны х элементов.



создает, магнитное тюле, которое может усилить внешнее 
магнитное поле, что в свою очередь усилит ток в катуш
ке, и т. д.

Жидкое земное ядро совсем не похоже на реальную 
динамо-машину. Но в принципе, если в жидком прово
дящем ядре за счет каких-либо причин возникает тепло
вая или гравитационная конвекция, то возникает неко
торая система гидродинамических течений. Таким обра
зом, мы имеем некоторую систему течений проводящей 
жидкости. Течение проводящей жидкости в рассматри
ваемой аналогии соответствует движению проводника. 
Кслн в ядре имеются какие-либо затравочные магнитные 
поля, то при пересечении проводящим потоком силовых 
линий этих полей в проводящем потоке возникнет элек
трический ток. Электрический ток создает магнитное по
ле, которое при благоприятной геометрии течений может 
усилить внешнее затравочное поле, а это в свою очередь 
усилит ток и т. д. Процесс будет продолжаться до тех 
пор, пока не возникнет стационарное магнитное поле и 
различные динамические процессы не уравновесят друг 
друга.

Теория геомагнитного поля, основанная иа изложен
ном выше принципе, называется теорией гидромагинтно- 
ю динамо (ГД). Впервые идея ГД была предложена в 
1919 г. Лармором в Англин для объяснения магнетизма 
Солнца. В геофизике эта идея не находила применения 
вплоть до середины сороковых годов, когда Я. И. Френ
кель в СССР и В. Эльзассер & США высказали идею о том, 
что тепловая конвекция в земном ядре является именно 
той причиной, которая приводит в действие ГД земного 
ядра. С тех пор теория ГД получила широкое развитие, 
и сейчас большинство специалистов полагают, что тео
рия ГД достаточно гибка, чтобы объяснить все многооб
разие явлений, связанных с геомагнетизмом. Развитие 
теории ГД ведет свое начало с работы, выполненной в 
1934 г. английским теоретиком Т. Каулингом, который 
доказал теорему о невозможности стационарного (т. е. не
затухающего) ГД, в котором движение жидкости и маг
нитное поле обладают осевой симметрией. Таким образом, 
если бы ноле гидродинамических скоростей в земном яд
ре \{г, 0, X) и магнитное поле В (г, 0, X) (г, 0, X — сфе
рические координаты) не зависели от долготы X, т. е. 
были бы симметричны относительно оси вращения,. то 
они не смогли бы образовать ГД. Теория ГД является 
существенно трехмерной задачей, когда уравнения,



которые приходится решать, являются нелинейными урав
нениями в частных производных. Если перевести/послед
нюю фразу с математического языка на обьг/пый, то 
это будет означать, что задача является исключительно 
сложной.

Дальнейшее развитие теории обязано работам В. Эль- 
зассера 40-х и 50-х годов, Э. Булларда н X. Гелл- 
мана (1954 г.) и Е. Паркера (1955 г.). Однако н после 
этих важных работ все еще пе был сделан первый необ
ходимый шаг в теории ГД, который заключается в дока
зательстве самой возможности самовозбуждения магнит
ного поля при движении однородной проводящей жидко
сти в шаровох! области (ядре). Необходимость этого пер
вого шага подчеркивалась теоремой Каулинга. В 1958 г. 
Г. Бэкус в США и А. Герценберг в Англии показали, что 
решение задачи ГД можно получить, если задаться неко
торым специальным видом ноля гидродинамических тече
ний так, чтобы облегчить решение задачи.

Тем самым была доказана принципиальная возмож
ность ГД. Теоретические модели, в которых скорость дви
жения жидкости считается заданной, а определяется толь
ко магнитное поле, называются кинематическими моделя
ми земного динамо. Только в такой постановке теория ГД 
пока в основном и развивается. В действительности тео
рия ГД является связанной задачей. В пей уравнения для 
магнитного поля связаны — зацеплены — с уравнениями 
гидродинамики и должны решаться совместно. В резуль
тате решения задачи должно получаться как магнитное 
поле, так и поле гидродинамических скоростей. В таком 
полном объеме провести построение теории не удается 
из-за математических трудностей. Поэтому па практике 
и приходится ограничиваться рассмотрением лишь кине
матических моделей ГД, когда поле гидродинамических 
скоростей задается некоторым априорным образом. Но и 
в такой ограниченной постановке теория ГД дает много 
для понимания геомагнетизма. В частности, она позволя
ет получать числовые оценки ряда физических парамет
ров земного ядра. Первые успешные кинематические мо
дели ГД для Земли были построены советским физиком
С. И. Брагинским (1964 г.) для крупномасштабного ноля 
скоростей v '(r, 0, Я) (ламинарное динамо) п физиками 
ГДР М. Штеенбеком, Ф. Краузе и К. Редлером (1966 г.) 
для мелкомасштабного поля скоростей (турбулентное ди
намо). В настоящее время над проблемой ГД работают 
многие специалисты по магнитной гидродинамике.



ПзЛожим более подробно общую физическую схему 
образования и поддержания магнитного поля в жидком 
проводящем ядре Земли. Будем исходить из следующих 
фактов. Выше мы говорили, что западный дрейф нбдн- 
Полыюй части геомагнитного поля как бы свидетельству
ет о долготных течениях и наружных слоях ядра относи
тельно мантни со скоростями — О, I см/с или несколько 
меньшими. Следовательно, можно думать, что жидкое 
ядро, I! отличие от мантии Земли, не вращается как еди
ное целое вокруг земной оси с заданной угловой ско
ростью Q, а скорее находится в состоянии дифференци
ального вращения, когда разные слои ядра вращаются 
с несколькими различными скоростями. Легко попять, что 
дифференциальное вращение ядра является естественным 
следствием конвективных течений в ядре. Действительно, 
пусть ядро Земли находится в конвективном состоянии, 
когда более легкие жидкие частицы в иоле силы тяжести 
всплывают по радиусу вверх, а более тяжелые, наоборот, 
погружаются вниз. Тогда из-за того, что движущиеся час
тицы сохраняют свой момент количества движения отно
сительно оси вращения Земли, те из них, которые всплы
вают, будут как бы замедляться по отношению к слоям 
жидкости, куда они попадают, а более тяжелые частицы, 
опускающиеся в сторону внутреннего ядра, будут стано
виться сравнительно более быстрыми. В результате на
ружные слои ядра испытывают замедление, которое мы 
наблюдаем как западный дрейф, а внутренние слои ядра 
испытывают ускорение — восточный дрейф, который, од
нако, мы пе наблюдаем из-за экранирующего эффекта 
внешних проводящих слоев ядра. Так возникает диффе- 
ренциалытое вращение земного ядра. Можно сказать еще 
и так: во вращающейся системе координат, жестко скреп
ленной с Землей, на радиальный поток вещества в ядре 
Земли будет действовать сила Кориолиса, перпендику
лярная как к скорости потока, так и к вектору угловой 
скорости вращения Земли; следовательно, она отклоняет 
поток в азимутальном направлении на запад и на восток.

Ноле осевого диполя, наблюдаемое па поверхности 
Земли, В ~  0,5 Гс. Экстраполируя это иоле к условиям 
земного ядра, получим значения В ~  3 Гс. Поля, выходя
щие из ядра на иоверхиость Земли, называются полои- 
дальпыми или меридиональными, так как их силовые ли
нии расположены в меридиональных плоскостях. Они обо
значаются В„. Именно эти поля мы и наблюдаем на по
верхности Земли и в околоземном пространстве. Наличие



в ядре дифференциального вращения существенно Преоб
разует иолоидальное поле, превращая его в тороидальное 
иоле В», т. е. в поле, силовые линии которого вытянуты 
в долготном направлении и образуют долготные круги н 
спирали. Тороидальное поле земного ядра В* пе выходит 
на поверхность Земли и, таким образом, не наблюдаемо. 
Поясним, как происходит преобразование полей Вр -> Вя.

Основатель магнитной гидродинамики X. Альвен дока
зал теорему, согласно которой в идеально проводящей 
жидкости (т. е. жидкости с коэффициентом электропро
водности о =  оо) магнитные силовые линии скреплены с 
веществом, и при движении жидкости вместе с ней пере
носятся и силовые линии магнитного поля, не проскаль
зывая относительно вещества. Говорят, что в идеальном 
проводнике поле вморожено в вещество. Легко понять, 
почему имеет место теорема Альвена. Если бы поле про
скальзывало относительно идеального проводника, то по 
закону электромагнитной индукции Фарадея э. д. с. ин
дукции но любому замкнутому контуру равнялась бы 
бесконечности, что физически бессмысленно. Поэтому по
ле в идеальном проводнике всегда должно быть вморо
жено. Теперь ясно, почему дифференциальное вращение 
проводящей жидкости в ядре преобразует иолоидальное 
поле В„ в тороидальное В*. Если бы проводимость ядра о 
равнялась бесконечности, то было бы достаточно одного 
оборота жидкости ядра, из-за дифференциального враще
ния, чтобы вытянуть поле В* из Вр, т. е. для преобразо
вания Вр -*■ Вл. В действительности, хотя проводимость 
вещества земного ядра а и велика, но не равна беско
нечности. Поэтому силовые линии поля Вр частично бу
дут увлекаться течениями проводящей жидкости ядра, 
а частично просачиваться (так сказать, проскальзывать) 
относительно этих течений. Меру диффузии силовых ли
ний магнитного поля в магнитной гидродинамике опреде
ляет коэффициент магнитной диффузии =  с2/4ло 
(с — скорость света), имеющий размерность квадрата дли
ны на единицу времени. Мы видим, что при а °° 
DM О и поле не проскальзывает. Чтобы количественно 
охарактеризовать эффективность преобразования Вр В*, 
из-за дифференциального вращения, образуем из D„„ ха
рактерной скорости западного дрейфа vx и характерного 
размера, за который примем радиус ядра 7?я, безразмер
ное число Е т = R bvJ D m — магнитное число Рейнольдса. 
Чем меньше Д*, т. е. чем меньше проскальзывание силовых 
линий, тем больше R m и тем эффективнее дифференциаль



ное вращение разрушает ноле В,,, преобразуя его в поле 
IK- При равновесии процессов вытягивания поля ВЛ из 
ноля Вр к проскальзывания поля Вр установилось бы 
следующее соотношение между нолями: В* ~  /?тВР.

Принимая для проводимости ядра значение для рас
плавленного железа, приведенное к физическим условиям 
немного ядра, о ~  о • 10" Ом-1 ■ с.\г ' — 3 ■ 10'’ Ом-1 • м-1 =  
=  2,7 • Ю11 с"1, ь\-~ (0,01 -н 0,1) см/с, /?„ ~  3,5 • 10s см, 
с =  3 ■ 1010 см/с, найдем Dh, ~  2,7 • К)4 си2/с, Нт ~  102 
-4- .103 и В). ~  (10' -г- 103) В р ~  300 — 3000 Гс в земпом^яд- 
ре. К последней оценке следует относиться как к поряд
ку величины, но в любом случае она указывает, что диф
ференциальное вращение очень эффективно разрушает 
источники геомагнитного поля в ядре Вр, преобразуя их 
в сильные ненаблюдаемые тороидальные ноля В?..

Ответилг теперь на следующий вопрос: каким образом 
возникает само искомое ноле Вр? В уравнениях магнит
ной гидродинамики поля В* и Вр зацеплены, и, вообще 
говоря, при движепии проводящей жидкости будут про
исходить как процессы вытягивания поля В,, нз Вр, так 
и обратные процессы вытягивания ноля Вр из В*. Одна
ко, согласно теореме Каулинга, осесимметричные течения 
не могут дать стационарного ГД. Такие течения будут 
преобразовывать поля В* сами в себя и не будут гене
рировать поля Вр из нолей Вь

Посмотрим, каких течений можно ожидать в жидком 
ядре Земли. Пусть тепловая или гравитационная конвек
ция в сферически-симметричиом ядре обладает в среднем 
сферической симметрией. Тогда дифференциальное вра
щение будет обладать осевой симметрией, и если бы ие 
существовало физического механизма, нарушавшего сим
метрию этих течений в ядре, то согласно теореме Кау- 
лпнга ие было бы возможно никакое стационарное ГД.

Универсальным физическим механизмом, нарушающим 
осесимметричную картину течений, являются магиитогид- 
родинамические волны, возникающие из-за неустойчиво
сти симметричной конвекции в ядре Земли. Эти волны 
были открыты С. И. Брагипскнм в 1964 г. и подробно 
изучены в 1967 г. (Независимо эти волны были открыты 
английским геофизиком Р. Хайдом.) Они были названы 
МЛК-волиами, так как в них взаимно уравновешены маг
нитные, архимедовы и кориолисовы силы — три основные 
силы в магнитной гидродинамике земного ядра. МАК-вол- 
ны распространяются в долготном направлении. Поле ско
ростей МАК-волн создает генерирующие скорости v', ко



торые вытягивают поле Вр из В,., замыкая тем самым 
ц и к л  самовозбуждения ГД Земли. Полная составляющая 
магнитного поля В ', соответствующая генерирующему по
лю скоростей v ', имеет вид бегущих воли. Это поле яв
ляется причниой того, что ось .магнитного диполя откло
няется от оси вращения Земли на 1 Г ,5, а также объяс
няет многие особенности поля вековых вариации. После 
открытия МАК-воли стало ясно, что «прямолинейная» ин
терпретация западного дрейфа как течения вещества со 
средними скоростями v%, о которых говорилось выше, яв
ляется слишком упрощенной. Западный дрейф вековых 
вариаций имеет значительно более сложную природу. На 
гидродинамическое поле скоростей дифференциального 
вращения накладывается поле скоростей гпдромагнптных 
волн. Поэтому реальные азимутальные скорости в ядре 
могут быть п меньше, чем 0,1 см/с. Итак, в магнитной 
гидродинамике земного ядра имеется три типа скоростей: 
азимутальные vx, полоидалыше vv и генерирующие г/. 
Из-за высокой проводимости ядра каждое поле скоростей 
является носителем «своего» магнитного поля В х, B v н 
В'. Средние значения этих полей связаны размерным со
отношением

*,> Т)п / V' V  / В '_р
(4в>

В наиболее разработанной модели ГД Брагинского В т >  1 
и Vx >  v'  >  v p (соответственно £* >  В'  >  В Р). Эта модель 
называется моделью сильного поля. Было бы неправиль
но думать, что модель Брагинского является единствен
ной моделью, которая подвергается изучению в настоя
щее! время. Существует модель слабого поля (В>. ~  В'  ~  
~  В р), правда, еще недостаточно изученная. Модели так
же различаются по пространственному масштабу генери
рующих скоростей. По этой классификации модели Бра
гинского называются крупномасштабными, ламинарны
ми; модели Штеенбека, Краузе и Редлера называются 
мелкомасштабными, турбулентными или моделями с дву
мя масштабами, так как мелкомасштабное генерирующее 
поле v' в результате статистического усреднения дает 
крупномасштабное иолоидальное поле ядра Вр. Общую 
диаграмму образования ГД в ядре Земли см. на рис. 23.

Употребляется также следующая терминология. Пре
образование полем скоростей одного типа поля в другое 
в общем случае называют a -процессом. Для а-процесса,



в котором преобразование Вр -»- В* осуществляется нолем 
скоростей дифференциального вращения, употребляется 
буква и. По этой терминологии динамо Брагинского мож
но назвать ссю-динамо, а динамо Штеепбека н др., не тре
бующее, вообще говоря, дифференциального вращения, 
cr-дпиамо. Для того чтобы вы
яснить, какая модель ГДв дей
ствительности реализуется в 
земном ядре, необходимо срав
нить следствия, вытекающие из 
теории, с разнообразными 
данными наблюдений. Такая 
работа в настоящее время ве
дется.

Мы в своем изложении от
давали предпочтение модели ГД 
Брагинского в силу ее физиче
ской наглядности, хотя схема, 
приведенная па ряс. 23, явля
ется общей для всех моделей 
ГД. Перейдем к оценкам фи
зических параметров.

Теория ГД накладывает ограничения на величину 
вязкости земного ядра. В среднем эта вязкость должна 
быть меньше, чем 10э пуаз. Магнитные поля /Л. в ядре 
составляют ~102 Гс. Согласно теории ГД магнитное поле 
создается электрическими токами, текущими в проводя
щем ядре Земли. В теории ГД омические потери из-за 
токов, текущих в ядре, являются основным источником 
рассеяния энергии. Эти потерн для всего ядра составля
ют ~  1011 кал/с. Двигатель, который поддерживает работу 
ГД, должен располагать энергетическим источником с 
мощностью в сто раз большей, т. е. ~ 1 0 13 кал/с, так как 
к. н. д. в ядре мал и составляет около процента. Основной 
энергетический масштаб в Земле задается величиной теп
лового потока через земную поверхность -И О13 кал/с. Ес- 
.'1п сравнить приведенную выше мощность двигателя ГД 
с, величиной потока тепла из земных недр наружу, то обе 
величины оказываются одного порядка.

Однако радиоактивные источники тепла в земном яд
ре, о которых мы судим но содержанию радиоактивности 
в железных метеоритах, также весьма скудны *). В свя-

*) Т епловы делен ие в Зем ле  на  едини цу  м ассы  (т. е. тейповой 
поток, делен ны й  на м ассу  Зем ли ) равно  — 5,3 • 10—12 В т/кг  == 
= 5 ,8 - 1 0 " 8 эрг/г, что сравним о с тепловы делени ем  в обы кновенны х

"л

v '

Р и с .  2 3 .  Общая схем а работы  
ГД с сам овозбуж ден и ем . Схе
ма читается следую щ им  об
разом. А зим утальное поле ско
ростей вы тягивает из поля  
Вр поле Вд,- П оле генер иру
ю щ их скоростей v вытяги
вает из поля поле В р, 
зам ы кая цикл сам ол оддер ж и - 
ваю щ егося ГД. П оле полои- 
дальны х скоростей Vp рабо
тает «вхолостую », преобра

зу я  В ^ в В  и В р  в Вр.Аг



3u с этим вопрос о двигателе ГД в ядре остается дис
куссионным. Мнения специалистов здесь расходятся. Од
ни полагают, что тепловых источников достаточно. Дру
гие считают, что для поддержания ГД необходима грави
тационная конвекция. Обсуждаются два варианта грави
тационной конвекции. В первом варианте, основанном на 
гипотезе американского геохимика Юри, принимается, что 
образование земного ядра все еще продолжается за счет 
гравитационной дифференциации железа. В связи с этим 
высказывается гипотеза, что стенание железа из мантии 
в ядро является тем источником энергии, который под
держивает ГД. Другой вариант гравитационной диффе
ренциации предложен Брагинским. Брагинский считает, 
что в настоящее время все еще продолжается рост внут
реннего ядра Земли, которое, в отличие от внешнего жид
кого ядра, является твердым. При кристаллизации нз же
леза выделяются легкие примесные компоненты, напри
мер кремний. Всплывание кремния как раз и приводит в 
действие ГД. Высказывались также предположения, что 
некоторые геофизические явления, такие как приливы и 
прецессия земной осп, могут быть источниками конвек
ции в ядре, однако эти гипотезы, по-впдимому, менее 
п ра вдоподобиы.

Важным нерешенным вопросом является содержание 
калия в земном ядре, радиоактивность которого в прин
ципе могла бы обеспечить работу ГД Земли *).

ГД Земли представляет собой сложную автоколеба
тельную систему, которую можно характеризовать опре
деленным спектром колебаний. Исследования геомагнит
ных вариаций также обнаруживают, что так называемое 
«постоянное иоле» изменяется довольно сложным образом 
и грубо схематически может быть охарактеризовано неко
торым спектром (рис. 24). И эксперимент, п теория ука

(5,9 • 10“ 12 В т/кг) н у гли сты х  ( ~ о , 2 - 1 0 ~ 1г В т/кг) хондритах. 
Т еп ловы делен и е в ж ел езн ы х  м етеоритах  ~ 3  ■ 1 0^16 В т/кг. Отсюда 
возни кает  проблем а источников энергии  д л я  при веден и я  в д в и ж е 
ние ГД в ядр е  Зем ли . П роблем а могла бы бы ть р азр еш ен а  за счет 
за х в ат а  вещ еством  ядр а  радиогенного '"’К. О днако эта гипотеза  
я в л я е т с я  ди скуссионной, т а к  к а к  она не им еет твердого обосно
ван и я .

*) В аж н ой  особенностью  м оделей со слабы м  полем  (В к ~  В  р) 
я в л я е т с я  сравни тельно  ни зкое  зн ач ен и е  д ж о у л евы х  потерь 
( ~  1016— 1017 эр г /с), что не стави т  столь сер ьезн ы х  проблем  п е
ред источником  энергии, п ри вод ящ и м  в дви ж ен и е  ГД, к ак  это 
им еет место в м оделях  с сильны м  полем.



зывают, что в спектре этих колебаний содержатся часто
ты трех заметно различающихся величин:

1) основная частота, соответствующая периоду около 
7,5 ■ 103 лет;

2) ряд колебаний «средних частот», соответствующих 
периодам ~ 103 лет (период западного дрейфа);

Основное
колебание

Периоды v

Рис. 24. Спектр м агнитогидродинам ических колебании в земном  ядре.

3) колебания высоких частот с периодами ~ 1 0 2 лет и 
менее. Кроме линейчатого спектра, колебания ГД содер
жат также случайную компоненту тина шума — сплош
ной спектр. Сравнение экспериментального спектра с тео
ретическим позволяет определить некоторые параметры 
земного ядра.

Весьма удивительно то, что даже среднее геомагнит
ное поле (осевой диполь) не является стационарным, 
а колеблется с периодом ~7,5 • 103 лет (основная частота 
н спектре), хотя все внешние условия па границе ядра 
сохраняются постоянными в течение но крайней мере 
сотен тысяч лет пз-за крайне большой тепловой инерции 
земных недр. Колебания поля происходят около некоторо
го среднего значения, не равного нулю, и обусловлены 
наиболее крупномасштабной конвекцией в ядре.

Средние периоды колебаний геомагнитного поля, по 
палеомапштпьш и археомагпптиым данным, имеют зна
чения ~103 лет, и, в частности, выявлены периоды, рав
ные 550, 700, 1200, 1800 п 7000 лет.

Периодами —103 лет обладают МАК-волны.
Высокие частоты в спектре геомагнитного поля име

ют периоды ~ 102 лет и короче. Обнаружено, что эти коле
бания коррелированы с вариациями в скорости вращения 
Лемли. Колебания скорости дрейфа магнитного диполя и



колебания длины суток происходят весьма согласованно 
с общим периодом -“ 60 лет. Эти явления имеют общую 
причину — магпитогидродинамические колебания кру
тильного типа в земном ядре.

4.3. Электропроводность Земли

Электропроводность земных недр определяется но за
туханию геомагнитных вариаций, которые возбуждаются 
солнечной активностью в верхних слоях земной атмосфе
ры. Переменный электромагнитный сигнал индуцирует в 
Земле переменные электрические токи. При распростра
нении переменного тока в проводнике ток течет в при
поверхностных слоях, причем чем выше частота, тем силь
нее ток «прижимается» к поверхности. Это явлепне назы
вается скпн-эффектом. Из теории скин-эффекта можно 
вывести, что глубина проникновения электромагнитных 
вариаций б связана со средней электропроводностью слоя 
о, круговой частотой со и скоростью света в среде с раз
мерным соотношением б «  с(2я.0(о)~'/!. Электромагнитное 
зондирование Земли и определение ее электропроводности 
oil) как функции глубины I основано на теории скин-эф
фекта. При скип-эффекте чем меньше частота сигнала, 
тем более глубокие слон могут быть прозондированы. Па 
практике определение oil) встречает заметные трудности 
из-за маскирующего влияния океанов и слоев почвы, со
держащих влагу и обладающих проводимостью, заметно 
превышающей проводимость скальных горных пород, и з  
которых состоит земная кора. Трудности создают горизон
тальные неоднородности земной коры и верхней мантин. 
Тем не менее геофизические методы позволили опреде
лить распределение оШ до глубины 1000 км, причем это 
потребовало выделения вариаций с периодом в полгода. 
Распределение электропроводности в нижней мантин уда
лось оценить с помощью методов физики твердого тела 
и физики высоких давлений. Некоторые сведения об элек
тропроводности нижней мантин получаются при анализе 
прохождения недипольной части геомагнитного поля и з  
ядра через мантию на поверхность Земли. Наши знания 
об электропроводности мантни характеризуются заметном 
неопределенностью. В схематизированном виде они сум
мированы на рис. 25. Физическая интерпретация данных 
о распределении электропроводности в мантии исходит 
пз следующих фактов.



Согласно экспериментальным данным, при умеренных 
температурах Т <  1000—1200 °С проводимость горных по
род примесная полупроводниковая, причем носителями 
могут быть как электроны, так и их антиподы в полупро
водниках— положительные дырки. С Т «  1000—1200 °С 
начинает преобладать собственная ионная проводимость, 
которая при более высоких температурах становится до
минирующей.

Г/>убцна,км

Рис. 25. Э лектропроводность мантии как функция глубины.

Так как с ростом глубины растет и температура, а 
рост температуры в изоляторах и полупроводниках при
водит к быстрому росту электропроводности, то это объ
ясняет резкое нарастание электропроводности с глубиной 
в наружных слоях Земли (на рис. 25 показано прерыви
стой линией). По мере погружения на большие глубины 
мы вступаем в область «проводящего слоя», где основную 
роль уже играет собственная ионная проводимость со 
мпачепием ~ 10 -4 Ом-1 - см-1. Температура па глубине за
легания «проводящего слоя» может рассматриваться как 
реперная температурная точка (Т «  Г100—1200 °С). Про
водимость продолжает нарастать по мере приближения 
температуры земных недр к температуре плавления ман
тийного вещества. С погружением в глубь Земли давле
ние заметно нарастает, что в свою очередь приводит 
к росту температуры плавления мантийных пород с глу
биной. Заметим, что при этом температура плавления ра-



Стет быстрое, чем реальные температуры земттых недр. 
Но мере продвижения вглубь н отклонения температуры 
аемньтх недр от температуры плавления TJ.I) наминает 
уменьшаться и проводимость. Это обусловлено тем, что 
собственная ионная проводимость тем больше, чем ближе 
температура к температуре плавления, п если температу
ра начинает отклоняться от температуры плавления, то 
проводимость уменьшается. Это объясняет зону понижен
ной электропроводности на глубинах — 150—420 им.

Уменьшение электропроводности продолжается до гра
ницы с переходным слоем Голицына (слой С) на глубинах 
~400 км и, вероятно, захватывает верхние части этого 
слоя. В переходном слое проводимость снова резко воз
растает в связи с переходом к собственной полупроводни
ковой электронной проводимости. Физически это обуслов
лено рядом фазовых переходов с ростом глубины в слое
С. Показанное на рис. 25 распределение проводимости 
в зоне фазовых переходов носит условный характер. Отто 
схематизировано скачкообразным ростом коэффициента 
электропроводности на глубинах фазовых переходов 
(/ ~  420 км и / ~  070 км). Вещество нижней мантин яв
ляется электронным полупроводником. На проводимость 
полупроводника влияет как давление, так и температура.

Исследование показывает, что в условиях нижней 
мантин (слой D) электропроводность возрастает как из-за 
роста температуры, так и из-за роста давления. По сов
ременным представлениям (см. § 8.4), па обеих границах 
нижней мантин должны формироваться тепловые пограп- 
слои — зоны аномально больших градиентов температу
ры, разделенные обширной зоной адиабатического распре
деления температур (см. рпс. 26 на с. 126, кривая 3). 
В связи с этим на границах лишней мантии возрастание 
электропроводности происходит заметно быстрее, чем на 
протяжении основной ее части с адиабатическим распре
делением температур. В целом на протяжении нижней 
мантин происходит возрастание электропроводности при
мерно в тысячу раз.

Земное ядро состоит из расплавленного металла. По 
оценкам проводимость ядра равна ~ 3  ■ I0'1 О м 1 - см-1.



Г л а в а  5

ГЕОТЕРМИКА. РАСПРЕДЕЛЕНИЕ ТЕМПЕРАТУРЫ. 
ТЕПЛОВОЙ ПОТОК ИЗ НЕДР ЗЕМЛИ

«П редставляется  несом ненны м , что н а 
блю даем ы й тепловой  р еж и м  п аш ей  п л а 
неты  м ож ет су щ ество вать  ли ш ь в том 
случае , когда количество  у р ан а  и тория 
бы стро п ад ает  у ж е  на небольш ом  р ас 
стоянии от зем ной поверхности».

В. И. Вернадский.
«Очерк» геохим ии».

Геотермика изучает тепловое состояние Земли и рас
пределение температуры в ее недрах. Вопрос о распреде
лении температуры тесно связан с распределением ис
точников тепла в глубинах Земли. Оба этих вопроса 
имеют фундаментальное значение для любых гипотез о 
строении н эволюции Земли. Температура Т вместе с дав
лением р являются важнейшими параметрами земных 
недр, так как задание р и 'Г определяет состояние веще
ства. Действительно, .многие свойства вещества земных 
недр (теплопроводность, электропроводность, вязкость, 
диссипативная функция предел текучести горных по
род и другие параметры) в значительной мере зависят от 
температуры на данной глубине. Знание распределения 
температур в Земле позволяет также ориентироваться при 
ъыборе той или иной гипотезы происхождения Земли. 
Так, например, гипотеза происхождения Земли "из газо
пылевого облака приводит к сравпптельио холодному на
чальному состоянию Земли, а гипотеза изначально рас
плавленной Земли (гипотеза горячего происхождения) 
приводит к значительно большим начальным температу
рам. Из-за исключительно большой тепловой инерции 
земных недр эти начальные различия температур не мог
ли полностью стереться в процессе тепловой эволюции 
Землц,



Наконец, из всех наблюдаемых геофизических и гео
логических явлений поток тепла через поверхность Зем
ли с энергетической точки зрения наиболее значителен, 
так как связанная с ним отдача энергии в единицу време
ни (для всей Земли ~  1028 эрг/год) в 10—100 раз больше, 
чем вся энергия, высвобождающаяся при землетрясениях 
и вулканической деятельности. 13 этом смысле и говорят, 
что тепловой поток из земных недр характеризует 
основной масштаб энергетики планеты. Все остальные 
процессы, протекающие в земных недрах, являются с 
энергетической точки зрения явлениями как бы побочны
ми, сопровождающими тепловую эволюцию планеты.

Развитие геотермики как научной дисциплины пе мог
ло начаться, пока не были открыты основные источники 
тепла в ее недрах. Таким образом, открытие радиоактив
ности в конце прошлого века произвело революцию сра
зу в двух геофизических дисциплинах — геохронологии и 
геотермике. Действительно, уже в 1906 г. лорд Рэлей по
нял значение радиоактивности для энергетики пашей пла
неты. Он произвел оценки и показал, что та небольшая 
примесь радиоактивных элементов урана и тория (а так
же, как мы теперь зпаем, калия), которая содержится в 
горных породах, достаточна, чтобы служить основным ис
точником тепла, определяющим термину планеты.

То, что температура земных недр высока, было из
вестно давно. Об этом свидетельствовали вулканические 
извержения и рост температуры при погружении в глу
бокие шахты. Скорость возрастания температуры с глу
биной носит в геофизике название геотермического гради
ента. В певулкапических районах геотермический гради
ент составляет примерно 3 °С на 100 м глубины. Величи
на геотермического градиента, вообще говоря, заметно 
варьирует от места к месту и лежит в интервале от 1 до 
5 °С на каждые 100 м. В среднем у поверхности Земли 
геотермический градиент составляет 20 град/км. Второй 
геотермической величиной, которая может быть определе
на экспериментально, является тепловой поток из зем
ных недр. Он обозначается буквой г/ и равен произведе
нию коэффициента теплопроводности у. па градиент тем
пературы VT:

q = -/ST. (47)

На практике определяют темп нарастания температуры в 
глубь Земли V7’ п значение и для горных пород, слагаю



щих скважину или шахту, в которых производится из
мерение. Затем с помощью (47) вычисляют q.

Измерение теплового потока требует предосторожно
стей, так как тепловое состояние наружного покрова тол
щиной в несколько десятков метров определяется метео
рологическими факторами. Имеются и другие причины, 
которые могут маскировать истинное значение q, харак
теризующее потерю тепла планетой. В связи с отмечен
ными трудностями первые прецизноипые измерения теп
лового потока на континентах были выполнены сравни
тельно недавно, в 1939 г., Буллардом в Южной Африке и 
Бенфплдом в Англин. Первые измерения теплового по
тока на океанах (в Атлантике) были выполнены в 195G г. 
Буллардом с сотрудниками. Измерения теплового потока 
на океанах для геофизики исключительно важны, так как 
водная оболочка Земли но площади составляет 3/4 всей 
поверхности планеты. Эти измерения дали для q пример
но те же значения, которые были получены па континен
тах, что явилось в то время сенсацией (об этом мы ска
жем ниже). Накопление экспериментальных данных о 
тепловом потоке первое время шло довольно медленно. 
К 19(H) г. было известно немногим более 100 измерений. 
В связи с усовершенствованием техники морских изме
рений с начала 60-х годов число определений теплового 
потока стало резко возрастать.

Так, к 1965 г. было выполнено 1040 определений q, 
к середине 1969 г. это число достигло 3560, а к началу 
1982 г. накоплено 7000 определений теплового потока. 
Мировая средняя потеря тепла с поверхности Земли со
ставляет 1,48 • 10-в кал/(см2 ■ с). Среднее значение для 
континентов равно 1,41 мккал/(см2 • с), а для океанов 
1,51 мккал/(см2 • с) *).

Значения теплового потока являются интегральной ме
рой термического состояния приповерхностной зоны до

*) В геотерм ике и сп о л ьзу ю тся  следую щ ие единицы :
Д л я  и зм ер ен и я  теплового  потока

I к а л /(с м 2 • с) =  4,19 В т/см 2 =  4,19 ■ 107 эр г /(с м 2 • с) =
=  4,19 • 104 В т/м 2;

J р. т. п. =  1 м к к а л /(с м 2 • с) (е. т. п .— едини ца теплового п о то к а).

Д л я  и зм ер ен и я  ген ер ац и и  теп л а  в горны х  породах 

1 е. г. т. =  10~’13 к а л /(с м 3 • с) (е. г. т .— еди н и ц а  ген ер ац и и  т еп л а ); 

1 к ал  =  4,19 Д ж  =  4,19 • 107 эрг, 1 м к к ал  =  10_6 кал .



глубин в несколько сотой километров. Оказалось, что раз
личные' значения теплового потока коррелируют с раз
личными геологическими структурами. В связи с этим 
геотермические данные все шире начинают использо
ваться при физической интерпретации геологических 
структур.

И. отлично от распределения плотности, давления и 
ускорения силы тяжести, которые известны достаточно 
точно, распределение температуры в недрах Земли еще 
определено неточно.

Оценить температуру в недрах Земли можно путем 
следующих соображений. Средний геотермический гради
ент у поверхности Земли равен 20 град/км. Поскольку 
градиент температуры не возрастает с глубиной, на глу
бинах I »  100 км температура пе более 2000 °С. Более 
точными «термометрами» на этих глубинах являются рас
плавленные первичные очаги вулканов: температуры 
плавления лав известны и равны ~1200°С.

В самое последнее время детальное исследование фа
зовой диаграммы Mg2S i04 — Fe2S i04 позволило определить 
реперную температуру иа глубине, соответствующей пер
вой зоне фазовых переходов (I ~  400 км). Эта темпера
тура равна ~ 1 6 0 0 ± 5 0 °С  (см. § 7.4).

Мантия Земли по отношению к механическим коле
баниям — сейсмическим волнам ведет себя как твердое 
тело; поэтому за верхний предел температур в мантии 
Земли принимают распределение температур вдоль кри
вой плавления. На основании лабораторных данных тем
пературу плавления на глубине 100 км полагают рав
ной ~1500°С (или 1800 К). Эти «опорные точки» позво
ляют с помощью эмпирических геофизических данных и 
полуэмпирических формул для кривой плавления опре
делить распределение температур плавления в мантии 
Земли и, в частности, оценить, что па границе с яд
ром Земли температура плавления вещества порядка 
15 -4- 6,5) • 103 К.

Земное ядро находится в расплавленном состоянии. 
Ввиду этого за нижний предел температур в ядре можно 
принять значения, соответствующие кривой плавления. 
Если ядро состоит из железа, то, согласно лабораторным 
данным, температура плавления железа при р «  
»  1,4 - 106 бар (давление на границе мантия — ядро) не 
более 4600 К. По-видимому, ядро состоит не из чистого 
железа, а содержит примеси легких элементов, что долж
но несколько понизить температуру плавления железа.



На основании этих данных считают, что температура на 
границе маитня — ядро лежит в интервале ~ (4-^-5) • 103 К.

В жидком ядре температуры пе могут быть выше 
так называемых адиабатических температур. Понятие 
адиабатических температур или адиабатического градиен
та температуры играет важную роль в физике Земли и 
планет. Дело в тол, что кривая адиабатических темпера
тур разграничивает области действия молекулярного и 
конвективного механизмов переноса тепла. Если темпера
туры ниже адиабатических (точнее, градиент температу
ры ниже адиабатического градиента), то теплоперенос в 
среде возможен лишь за счет молекулярного механизма 
теплопроводности. Это очень слабый механизм теплопере- 
иоса. Если же температуры больше адиабатических, то 
возникает конвекция — гидродинамическое перемешива
ние жидкости. Механизм тенлоиереноса путем конвекции 
является очень мощным. Поэтому, если бы в земном ядре 
температуры заметно превосходили адиабатические, то 
все тепло земного ядра сверх адиабатического было бы 
быстро вынесено в результате конвекции к внешней гра
нице ядра с мантией Земли, а температуры ядра приняли 
бы адиабатические значения.

Б то же время для поддержания магнитного ноля в 
ядре все время должна идти слабая конвекция. Следова
тельно, температуры в ядре Земли должны быть близки 
к адиабатическим. Адиабатические температуры земного 
ядра можно рассчитать теоретически, если только мы зна
ем температуру у начала адиабатической кривой (на гра
нице мантия — ядро). Мы уже говорили, что последняя 
величина составляет ~ ( 4 —5 )-1 0 JK, а это приводит к 
температуре в центре Земли ~ 6  • 103 К. Ошибка последне
го значения может достигать тысячи градусов. Изложен
ная выше методика оценки температуры в земных недрах 
может быть названа методом реперных точек. «Реперами» 
являются температура плавления лав па глубине 100 км, 
температура па глубине 400 км в зоне фазового перехо
да оливин — шпинель и температура на границе ман
тия — ядро. Па рис. 26 показаны температуры в мантии 
Земли (распределение температур в ядре дано па рис. 47 
и § 7.7). Кривая / дает распределение адиабатических 
температур, а кривая 4 — распределение температуры 
плавления. Эти распределения являются нижней и верх
ней границей температур в мантии. Скачки на этих кри
вых на глубинах 420 и 670 км обусловлены фазовыми пе
реходами минералов в более плотные модификации.



Р ис. 20 Температуры мантии Зем ли. 1 — адиабатические температуры , 
2 — пробное распределение температуры  без тепловых погракслосв, я — 
распределение температуры  с тепловыми погранслоямн на границах н и ж 
ней мантин (при /< 670  км оно совпадает с кривой /) ,  / — кривая плав

ления.



Плавная кривая 2 построена методом реперных точек. На
конец, наиболее интересное распределение температур да
ется кривой 3. Два резких нарастания температуры на 
глубинах — 700—900 и ~2600—2885 км связаны с темпе
ратурными погранслоями, которые, видимо, должны об
разовываться в конвективной мантии. Вывод о возможно
сти такого температурного распределения сделан в § 8.4 
при рассмотрении конвекции в мантии в связи с механиз
мами тектоники плит. Поэтому смысл этого температур
ного распределения станет ясным читателю после прочте
ния § 8.4. Вопрос о детальном распределении темпера
туры в мантии является важнейшей еще не решенной 
проблемой современной геофизики.

Продолжим теперь изложение основных понятий клас
сической геотермики. В отличие от геомагнитного поля, 
которое быстро изменяется, температурное поле Земли 
характеризуется большим постоянством. Это обусловлено 
малой теплопроводностью вещества земных недр, очень 
малой скоростью их разогревания за счет радиоактивного 
распада примеси радиогенных элементов и большими рас
стояниями, которые тепло должно пройти прежде, чем 
оно выйдет па поверхность Земли. Качественно распреде
ление температуры в недрах больших космических тел 
легко уяснить с помощью размерного соотношения

Д * ~ ^ ,  (7*8)

где х =  к/срр — коэффициент температуропроводности, 
с, — удельная теплоемкость нрн постоянном давлении, р — 
плотность, At — интервал времени, за который темпера
туры заметно выравниваются в точках тела па расстоя
нии А1. Соотношение (48) следует понимать так. Пусть 
в каком-либо месте среды выделилось некоторое количе
ство тепла, так что температура возросла на АТ  ио срав
нению с температурой в точке наблюдения на расстоянии 
А1. Тогда соотношение (48) дает оценку интервала време
ни (At), за которое произойдет выравнивание температуры 
между точкой наблюдения и местом выделения тепла. 
Применим (48) к Земле в целом. Положив А /~  6400 км, 
X ~  0,005 см2/с (характерное значение для горных пород), 
получим «время остывания Земли» ~ 1 0 12 лет; это замет
но превышает «время жизни Земли», равное 4,5 • 10е лет. 
Следовательно, если бы Земля не разогревалась за счет 
внутренних источников тепла, то первоначальное тепло 
земных недр излучилось бы во внешнее пространство за



1012 лет. Поставим теперь задачу по-другому. Зададим 
вопрос: «Чему равна толщина наружной оболочки Земли, 
из которой за время ~4,5 • К)" лет мог произойти отток 
тепла к земной поверхности?» Снова используем форму 
лу (48). Полагая At  ~  4,5 • 109 лет, х ~  0,005 см2/с, наii 
дем А1 ~  300 км. Более детальное рассмотрение показы 
вает, что слой остывания имеет толщину 600—900 км. 11а 
основании проведенного анализа можно заключить, что в 
наружном слое 600—900 км температура должна спадать 
за счет остывания, а в глубшшых недрах планеты рас
пределение температуры слабо «деформировано» оттоком 
тепла к поверхности.

В заключение рассмотрим, как формируется поток 
тепла на континентах н океанах. Раньше этот вопрос 
рассматривался следующим образом. В среднем земную 
кору на континентах можно представить в виде 15-кило- 
метрового слоя гранита, расположенного па слое ба
зальта такой же толщины. Концентрация радиогенных ис
точников тепла в гранитах и базальтах хорошо изучена. 
Это позволяет подсчитать генерацию тепла в гранитах 
(1,9 • 10~5 кал/(см3 • год)) н базальтах (0,35 • 10-5 кал/ 
(см3 ■ год)). Вклад от обоих слоев в тепловой поток ра
вен 34 кал/(см2 • год). Если полученную цифру сравнит!, 
со средшш тепловым потоком, который ежегодно рассеи
вается с поверхности Земли и составляет ~47 кал/(см2 X 
X год), то мы увидим, что оно более чем на 70% определя
ется тепловыделением в гранитном и базальтовом слоях. 
В проведенных расчетах предполагалось, что концентра
ция радиоактивных элементов в гранитном п базальто
вых слоях Земли постоянна но глубине. В 1968 г. амери
канские геофизики Берч, Рой и Блекуэлл, а также 
Лахенбрух пересмотрели указан ный выше классически ii 
метод оценки вклада коры п мантни в полный тепловой 
поток на континентах. Вначале была установлена линей
ная связь между полным тепловым потоком q и радио
генным тепловыделением в поверхностных гранитных 
породах А (размерность кал/(см3 -с)) для ряда характер
ных теологических провинций (регионов):

q =  q„ + dA, ( 7i9)

где d — некоторая постоянная, имеющая размерность дли 
ны, а вторая постоянная qa имеет размерность теплового 
потока кал/(см2 - с). На практике экспериментально опре
деляют q и А в различных местах изучаемого региона и 
затем па плоскости qA строят экспериментальный график



q как функцию А. Оказывается, что экспериментальные 
точки хорошо ложатся иа прямую (49). Следовательно, 
</о по физическому смыслу соответствует составляющей 
теплового потока, которая идет из мантии, так как q0 — 
тепловой поток в некоторой искусственной местности рас
сматриваемого региона, в которой концентрация радио
генных источников в коре А =  0. Определенная на прак
тике «эффективная длина» d оказалась равной ~ 8—10 км. 
Это означает, что если бы концентрация радиоактивности 
и коре А была постоянной, то достаточно было бы слоя 
мощности d, чтобы обеспечить коровую соатавляющую 
теплового потока. В действительности по сейсмическим 
данным мощность земной коры в среднем равна 30— 
40 км. Отсюда с неизбежностью вытекает, что величина 
А должна быть убывающей функцией глубины I. На ос
новании приведенных и других соображении эту функ
цию выбирают в следующем виде:

А  (I) =  A0e~lld, А0 =  А (1 =  0). (50)

Формула (50) дает закон, по которому концентрация ра
диоактивных элементов убывает с глубиной в земной ко
ре. Конечно, закономерность (50) не следует понимать 
буквально, но она, видимо, в среднем правильно переда
ет убывание А(1) с глубиной. Теперь легко установить 
физический смысл константы d в (49). Согласно (50) по
стоянная d равна глубине, иа которой концентрация ра
диоактивности уменьшается в е раз для «толстой» земной 
коры IJd  >  2 -j- 3. где I, — мощность земной коры. Если 
принять А (0) =  А 0 =  1,9 • 10~5 кал/(см3 • год), т. е. зна
чение для гранитов, приведенное нами выше, положить 
cl =  ю  км =  106 см, а для полного потока q взять значе
ние ~47 кал/(см2 • год), то согласно (49) для потока из 
мантии получим q0 =  28 кал/(см2 ■ год). Следовательно, 
пересмотр вопроса о вкладе коры qK =  dAa в полный теп
ловой поток q заметно понизил классическую оценку 
:>70% ? До значения ~40%  Ч-

Наблюдения показывают, что все три величины q, q0, 
qK меняются от региона к региону, и мы па этом не оста
навливаемся. Оценка вклада океанической коры в тепло
вой поток на океанах значительно проще. Земная кора 
на океанах состоит из 5—6-кнлометрового базальтового 
слоя. Концентрация радиоактивности и тепловыделение 
в океанических базальтах заметно меньше, чем в кон
тинентальных (— 0,06 • 10- 5 кал/(см3 - год)). Вклад в теп
ловой поток от столь тонкого слоя базальта составляет



всего ~0,4  кал/(см2 • год), т. е. пренебрежимо малую ве
личину.

Такой подсчет был сделан еще до первых определений 
теплового потока на океанах в 1956 г. Ожидалось, что 
тепловой поток на океанах должен быть заметно меньше, 
чем на континентах. Но когда Буллард, а затем и другие 
получили значение теплового потока па океанах, совпада
ющее со значением потока на континентах, то это было 
неожиданно и было встречено с удивлением в геофизиче
ском мире. Самое простое объяснение этого результата 
основано па» предположении, что количество радиогенных 
источников тепла па единицу площади и на континентах, 
и на океанах одинаково. Отличие заключается только в 
том, что на континентах источники сосредоточены в ос
новном в наружных гранитном и базальтовом слоях, а на 
океанах эти источники рассредоточены на глубину в не
сколько сотен километров. Однако это простейшее объяс
нение не является единственно возможным. В результате 
вопрос о равенстве тепловых потоков на континентах и 
океанах остается одним из важнейших дискуссионных 
вопросов геофизики сегодняшнего дня.

Наконец, приведем следующие полезные оценки. Под
считаем потерю тепла Землей за время ее существования 
~4,6 • 10® лет в предположении постоянства ее теплового 
потока — 2,4 ■ 1020 кал/год. Имеем Qx ~  2,4 ■ 1020 • 4,6 X 
X 109 »  1,1 • 1030 кал. Оценим теперь теплоемкость Зем
ли. Теплоемкость силикатов равна —0,3 кал/(г • °С), теп
лоемкость «железного» вещества ядра в три раза меньше: 
~0,1 кал/(г ■ °С). Соответственно массы силикатной обо
лочки и ядра Земли равны 4 • 1027 г и 2 • 1027 г. Тогда 
средняя теплоемкость Земли

с3 ~  0,3 ■ 4 ■ 1027 + 0,1 • 2 • 10" =  1,4 ■ 1027 кал/°С.

Поделив среднюю теплопотерю Земли Qz на ее среднюю 
теплоемкость с3, определим «эффективную» температуру 
остывания Земли (А7%, которая еще имеет смысл сред
ней теплопотери Земли, выраженной в градусах:

(ДГ) ~  ~ 8 0 0  °С,
сз  1 ,4 -1 0

т. е. все остывание Земли за время ее существования рав
но ~800 °С. Естественно возникает вопрос: сильное, сред
нее или слабое остывание испытала Земля за время сво
ей эволюции? Для ответа на него необходимо познако



миться с оценками основных источников энергии в Зем
ле. Эти оценки следующие: начальная температура Земли 
при ее возникновении из газопылевого протопланетного 
облака ~1000°С; энергия гравитационной дифференциа
ции первичной однородной Земли на железное ядро и си
ликатную мантию и кору ~2500 °С. Это грандиозное со
бытие в истории Земли — разделение на ядро и мантию — 
должно было произойти в догеологическую эпоху, т. е. 
более 3,8 • 109 лет назад (возраст древнейших горных по
род, обнаруженных на поверхности Земли). Энергия ра
диоактивного распада оценивается следующим образом. 
Тепловыделение в Земле на единицу массы равно 
Qm ~  Q/М  ~  2,4 • 1020/6 • 1027 =  4 • 10- 8 кал/(г • год), что 
практически совпадает с тепловыделением па грамм в уг
листых хондритах, из материала которых, как считается, 
образовалась наша планета. Это указывает на то, что в 
настоящее время Земля как бы находится в стационар
ном состоянии — именно, она теряет столько же тепла, 
сколько в ней образуется из-за радиоактивного распада. 
Радиоактивный распад на протяжении жизни Земли мед
ленно ослабевает (он уменьшился примерно в 4—5 раз). 
Таким образом, средняя мощность радиогенного тепловы
деления в 2—2,5 раза больше, чем величина современно
го теплового потока. Это дает (2—2,5) • 1,1 ■ 1020 кал, а 
поделив эту величину на теплоемкость Земли с3, получим 
соответствующую оценку в градусах — (1600—2000) °С. 
На основе всех этих оценок остывание Земли на 800 °С 
следует признать скорее малым или средним, чем 
большим.

Изложенные в этой главе основные представления 
классической геотермики получили дальнейшее развитие 
после появления тектоники плнт, когда стало ясно, что в 
обширных зонах мантии перенос тепла осуществляется 
в результате конвективного тепло-массопереноса. Совре
менные представления о тепловом режиме Земли изложе
ны в гл. 8.



Г л а в а  6

ИССЛЕДОВАНИЕ ГЕОФИЗИЧЕСКИХ МАТЕРИАЛОВ 
ПРИ ВЫСОКИХ ДАВЛЕНИЯХ

«Б рид ж м ен  главн ы м  образом  работал в 
ф изике, но он отдавал  себе ясн ы й  отчет 
в том, что его работы  потен ц и ал ьн о  п р и 
м еним ы  н к  геологии, и к геоф и зике . Он 
оп у б ли ко вал  р яд  работ, по свящ ен н ы х  
и зу чен и ю  свойств горны х пород и м ине
ралов; п е р в ая  из них вы ш л а  в свет в 
1918 г. П ророческое у твер ж д ен и е  п о я в и 
лось в его работе 1930 г.: «Больш ое число 
п о л и м о р ф н ы х ' п р евр ащ ен и й , найденн ы х  
п ри  вы соких  д ав л ен и ях , сущ ественн о  для  
геологии, по к р ай н ей  м ере д л я  тех  частей  
зем ной  коры , которы е н ах о д я тся  в к р и 
сталли ческом  состоянии...» . Д ал ее  в ятой 
ж е  работе он зам еч ает : «Геология в сво
ем р азв и ти и  бы стро п р и б л и ж ается  к т а 
ком у полож ению , когда она не см ож ет 
больш е уходи ть в сторону от реш ен и я  ос
новной проблем ы , сто ящ ей  п еред  ней ,— 
определ и ть  р еальн ое  ф изическое  и хим и
ческое поведение тех  м атериалов , из ко 
торы х в действительности  состоит зем 
н а я  кора».

Фрэнсис Берч, 
«Замечании к статье В. Н. Ж аркова 

II В. А. М агницкого «Эволюция геоф изики».

Непосредственное проникновение в недра Земли за
труднено. В таком случае возникает естественная идея 
попытаться изучить недра Земли, моделируя их в лабо
раторных условиях. Земля является естественной лабора
торией высоких давлений. Давление в центре Земли рав
но примерно 3,5 млн. атм *), а температуры достигают

*) Н апом ним  с в я зь  м еж ду  разл и чн ы м и  единицам и , у потреб 
ляем ы м и  д л я  изм ерен и я  д ав л ен и я : I бар  =  106 ди н /см 2 =  
=  1,01972 к г/см 2 =  0,986324 атм . В ф и зи ке  вы соких давлени й  
обы чно использую т килобары  (1 кбар  =  103 бар) и м егабары  
(1 М бар =  10е бар).



f)0006G. Этим» цифрами, собственно, п определяется тот 
диапазон давлений ц температур, в котором следует про
водить моделирование. Динамические методы, использую
щие для сжатия мощные ударные волны, покрывают весь 
диапазон геофизических давлений и температур. При ди
намических сжатиях эксперимент длится доли микросе
кунды, но современная аппаратура позволяет выполнять 
псе необходимые измерения. .Накопление эксперименталь
ной информации о поведении геофизических материалов 
при высоких давлениях н температурах позволило при
ступить к физической интерпретации состоянпя п состава 
вещества земных недр.

Прежде чем излагать результаты лабораторных экспе
риментов, скажем несколько слов о геофизических мате
риалах.

6.1. Геофизические материалы

Названия важнейших силикатов п их механические 
параметры при нормальных условиях даны в табл. 2.

Главным структурным элементом силикатов является 
кремнекислородпый тетраэдр, в центре которого распо
ложен поп Si+4, а в вершинах — иопы 0 “2. Способы сое
динения тетраэдров могут быть следующими: 1) каждый 
ион кислорода является общим для двух тетраэдров, в ре
зультате чего получается структура, характерная для ми
нералов группы кварца Si(.)2; 2) через ноны кислорода 
тетраэдры связываются с катионами металлов («остров
ные» силикаты); структурой такого тина обладают неко
торые ортосиликаты; 2) третий способ может быть пред
ставлен в виде комбинации первых двух. Все силикаты 
можно себе представить как состоящие из шарообразных 
попов, каждый из которых характеризуется своим значе
нием ионного радиуса. Ионные радиусы измеряются вО
ангстремах, 1 Л =  10 "8 см.

Основной объем в силикатах заполняют крупные анио-
о

11ы кислорода О ' 2 (г0- 2 =  1,36А). Ионные радиусы основ
ных катионов (Si+\  Mg+2, Fe+2, Fe+3, Al+\ Ca+2, Na+\ K+1) 
меньше (соответственно 0,39; 0,74; 0,80; 0,67; 0,54; 1,04; 
0,98; 1,33). Методами рентгеноструктурного анализа было 
установлено, что расстояние между ионами кислорода в

О

тетраэдре составляет 2,6 А, а между попами кислорода н
О

кремния примерно 1,6 А. Ионы кислорода, принадлежащие
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разным тетраэдрам, находятся друг от друга на расстоя-о
шш 2,8—2,9 А. Приведенные цифры таковы, что струк
туру силикатов можно рассматривать с точки зрения 
теории плотнейшей упаковки шаров. Накладывая оп
ределенным образом плоские слои шаров, прилегающие 
плотнейшим образом друг к другу, можно получить два 
типа плотно упакованных структур — гексагональную it 
кубическую, которые отличаются своей симметрией. 
В плотиоупакованной структуре шары, ее заполняющие, 
занимают три четверти пространства. Между шарами 
имеется два типа пустот. Одни окружены четырьмя ша
рами и имеют, следовательно, координационное число 4, 
а другие расположены между шестью шарами и имеют 
координационное число 6. Указанные пустоты в силика
тах соответственно называются тетраэдрическими и окта- 
эдрическими. В силикатах на п кислородных анионов, уло
женных плотнейшим образом, приходится п октаэдриче
ских пустот ii 2 п  тетраэдрических, т . е. па один анион 
0~2 приходятся одна октаэдрическая п две тетраэдриче
ские ячейки, которые частично заполняются катионами. 
Соответственно силикаты можно рассматривать как струк
туры, заполненные кремнекислородными тетраэдрами, 
пли же как структуры, заполненные кислородными окта
эдрами, в центре которых расположен тот или иной ме
таллический катион *).

Горные породы представляют собой агрегаты минера
лов, и именно с ними мы обычно встречаемся в естест
венных условиях. Важнейшие породообразующие минера
лы приведены в табл. 2. К ним следует добавить шпи
нель MgAl20 4, минерал группы алюмошпинелей, и всю 
совокупность шпипелидов (шпинелей) — минералов с об
щей формулой АВ20 4, где А — Mg, Zn, Mn+2, Fe+2, Ni+2, 
Co+z; В - A l ,  Mn+S, Fe+3, Ti+4, V+3, Сг+3. В зависимости 
от преобладающего катиона В различают: алюмошппне- 
ли — группа шпинели; ферроипшнели — группа магнети
та; хромошшшелп — группа хромита; титаио- и ванадно- 
шнинели.

Свойства горной породы определяются в основном ее 
породообразующими минералами. По генетическому прн-

*) С труктурам  силикатов  посвящ ены  сп ец и альн ы е  книги: 
Б р э г г  У. Л., ‘-К л а р и н  г б у  л л  Г. Ф. К р и стал л и ч еская  стр у к ту 
р а  м и н ералов ,— М.: Мир, 1967; Б е л о в  Н. В. О черки по стр у к ту р 
ной м инералогии .— М.: Недра, 1976; Б  о к и Й Г. Б . К р исталлохи
м и я .— М.: Н аука, J071.



знаку различают магматические (пли изверженные), оса
дочные и метаморфические породы.

Осадочные и метаморфические породы имеют вторич
ное происхождение. Первые образуются на поверхности 
Земли в результате разнообразных процессов, вторые — на 
некоторой глубине в земной коре путем перекристаллиза
ции других пород. При застывании расплава внутри зем
ной коры образуются интрузивные породы, а при застыва
нии расплава на поверхности — эффузивные (излившиеся). 
.Последние имеют обычно плохо различимую кристалли
ческую структуру либо являются аморфными телами.

По содержанию главного окисла S i02 изверженные по
роды делятся па четыре группы: кислые, содержащие 
65—75% S i02 (граниты, гранодиориты, липариты, дациты 
и др.); средние — ~60%  Si0 2 (диориты, андезиты и др.); 
основные (базиты) — 45—55% S i02 (высокое содержание 
Al, Са, Fe, Mg и небольшое количество Na и еще меньшее 
К; различного типа базальты); ультраосновные (ультра- 
базиты или гипербазиты) — — 40% >Si02.

Мантия Земли состоит из ультрабазитов. Ультрабази- 
ты характеризуются низким содержанием S i02, А120 3, 
Na20, К20  и высоким содержанием MgO и FeO +  Fe20 3. 
Важнейшими минералами в этих породах является оли
вин, ромбически it и моноклинный пироксепы, амфиболы, 
а плагиоклазы в них практически отсутствуют. Условно 
ультрабазиты можно разделить па три группы: 1) пирок- 
сепиты (в основном пироксе новые породы) и горнбленды 
(нироксеновые породы, в которых амфибол в значитель
ной мере заместил пироксен), 2) перидотиты — породы, 
состоящие из оливинов и пироксенов с преобладанием 
оливина, 3) оливиниты и дуниты — существенно оливино- 
вые породы. Наибольшее значение имеют перидотиты. 1 Го 
минералогическому составу перидотиты разделяются на 
следующие группы: 1) нироксеновые — преобладающая 
разновидность, которая в свою очередь разделяется на: 
гарцбургиты (глубинная горная порода) — с ромбическим 
пироксеном, лерцолиты — с ромбическим и моноклинным 
пироксеном, верлнты — с моноклинным пироксеном; 
2) роговообманковые, содержащие вместо пироксена (или 
вместе с ним) роговую обманку; 3) плагиоклазовые, пред
ставляющие собой переход к оливиновым иоритам или 
оливиповым габбро; 4) слюдяные, содержащие темную 
слюду (флогопит или биотит); 5) гранатовые (обычно пи- 
роповые) — встречаются главным образом в виде вклю
чений в кимберлитовых трубках,



Очень важной проблемой является определение пер
вичного состава недифференцированной мантии Земли. 
Но этому вопросу существует несколько подходов. Осо
знание дополнительности связи между базальтовыми маг
мами и многими ультраосновными горными породами с 
учетом того, что последние представляют собой тугоплав
кие остатки при выплавлении базальта, позволило

Т а б л и ц а 3

Состав среднего мантийного пиролита по 1’пнгвуду (в 
в ес. %)

S i0 2 45,1 CaO 3,1 MnO 0,1
MgO 38,1 N a20 0 ,4 K „0 0,02
FeO 7,6 Сг2Оя 0,3 P o05 0,02
Fe20 3 0,3 TiOg 0,2 —

А12Оя 4,6 NiO 0,2 100,00

М
ra/k/iffpiu/n
Мёруо/п/т

’чоллемег' эхлогилпг

вой породы. Состав пиро- 
лита определяется тем ус-

Рингвуду в 1962 г. предложить в виде первичной мантий
ной породы пиролнт. Таким образом, согласно современ
ным представлениям первичная недифференцированная 
силикатная мантия Земли состояла из пиролнта — услов- 

W m  ной ппроксеново-оливино-
Онеан ______ _

_Xo0i/
'"лерогмш яовиеы, что при фракцион

ном плавлении он дает 
базальтовую магму. В пи
ролите отношение базальт/ 
перидотит принято рав
ным примерно 1/3. Комби
нируя различные базальты 
с дополнительными ульт- 
рабазитами, получают не
сколько различающиеся 
составы пиролита. Однако 
определенные разными 

способами пиролитовые составы находятся в хорошем 
согласии друг с другом. Некоторый средний состав ман
тийного пиролнта дан в табл. 3. Но поводу этого состава 
Рингвуд замечает, что, видимо, в нем несколько завышено 
содержание А120 3.

За время жизни Земли (—4,6 • 109 лет) верхняя ман
тия претерпела заметную эволюцию из-за частичного рас- , 
плавления и гравитационной дифференциации с выделе
нием земной коры. Грубо схематически химически диф

Р ис. 27. Х им ически диф ф еренциро
ванная м одель верхней мантии. М — 

граница М охоровичича (М охо).



ференцированная модель верхней мантии показана на 
рис. 27. Из-за того, что мощность коры континентов зна
чительно больше, чем на океанах, под ними перидотито- 
вая зона с вкраплениями эклогита простирается на замет
но большую глубину. Под океанами толщина ультрабази- 
тового слоя мала, и не исключено, что пиролит подходит 
к самой границе Мохоровичича. В первом приближении 
можно считать, что средний химический состав мантии 
везде одинаков, а океанические и континентальные обла
сти отличаются лишь степенью дифференциации.

6.2. Статические исследования

6.2.1. И с с л е д о в а н и е  б а з а л ь т о в .  Земная кора 
сложена пз гранитов и базальтов, т. е. кислых и основ
ных пород. Подкоровые породы и вся мантия Земли со
стоят из ультрабазитов. При высоких давлениях силикаты

Рис. 28. Основные м инеральны е ансам бли некоторых базальтов как ф унк
ция давления при 1100 °С. Точки обозначаю т экспериментальны е данны е.

способны испытывать многочисленные фазовые пере
ходы. В результате важнейшая порода — базальт — в раз
личных уАювиях температур и давлений реализуется тре
мя типами минеральных ансамблей (рис. 28). Состав ба



зальтов, показанных на' рис. 28, дан в табл. 4, из которой 
также можно составить представление о вариациях со
става в базальтах различного тина. В области низких дав
лений габбро или пироксеповый грапулит характеризу
ется наличием пироксена и плагиоклаза ±  оливин ±  
±  кварц ±  шпинель в зависимости от конкретного хими
ческого состава *). Область габбро характеризуется отсут
ствием гранатовых минералов **). При возрастании дав
ления наступает момент, когда гранат наминает входить

Т а б л и ц а  4

Химический состав базальтов, исследованных Грином и Рингвудом
(в вес. %)

Базальт 
с большим 
содержа

нием
ai2o3

Кварце
вый то- 

леит

Кварце
вый толе- 
ит, Оедный 
щелочами

Щелочно- 
оливико- 
вый ба

зальт

Окислен
ный ще- 
лочно- 

оливино- 
вый ба
зальт

Оливино- 
вый толе- 
ит, бед
ный ще
лочами

SiO* 49,0 52,2 49,9 45,4 45,4 46,2
T i0 2 1,3 1,9 2,1 2,5 2,5 о д
А120 3 17,0 14,6 13.9 14,7 14,7 14.5
Fe20 3 1.5 2,5 2,8 1,9 9,8 0,5
FeO 7,13 8,6 9,7 12,4 4,2 11,8
MnO 0,2 0,1 0,2 0,2 0,2 0.3
MgO 8,2 7,4 8,5 10,4 10,4 12,5
CaO 11,4 9,4 10,8 9,1 9,1 13,0
N a,0 2,8 2,7 1.8 2,6 2.6 0.8
K20 0.2 0,7 0,1 0,8 0,8 —
P.O, — 0,2 0,2 — — —
C r,0, — -~ —• — 0,2

100,0 100,0 100,0 100,0 99,7 100,0

в минеральный ансамбль. При дальнейшем росте давле
ния отношение плагиоклаз/гранат уменьшается. При по
следующем возрастании давления достигается состояние,

*) Минерал плагиоклаз состоит из изоморфного ряда альби 
та Xa[AISi30#] н анортита Ca[AI2Si20 8].

**) Группа граната состоит из обширного числа минералок 
с общей формулой A3B2[S i04] 3. где А -  (Mg, Fe, Мп. Са)+2 и В 
=  (AI. Мп, Fe, Сг)+3. Координационные числа катионов в струн 
туре гранатов больше и л и  равны 6 , а их структура представлнп 
собой деформированную кубическую плотнейшую упаковку кие 
дородных ионов О-2 . Так, например переход энстатита в гранат 
дается реакцией 4M gSi03->- Mgj(MgSi) [S i04] 3, при которой одп.' 
четвертая часть ионов кремния повышает свое коордвиационшш 
число с 1 до ^ 6 .



л котором исчезает плагиоклаз. В этой точке берет нача
ло минеральный ансамбль, соответствующий эклогиту — 
породе, в которой сосуществуют обогащенный пиропом 
К Mg, Fe, Са)3(А1, Cr)2 Si30 12] гранат и омфацитовыи 
пироксен (твердый раствор (Са, Mg, F e)2Si2Oe • NaAlSi2Oe)dh 
±  кварц. Диаграмма, показанная на рис. 28, соответству
ет температу ре 1100 “С. Наклон линии исчезновения пла
гиоклаза равен dp/dT — 20 бар/°С. Аналогичный градиент 
для нижггей границы поля гранатового гранулнта чуть 
меньше. Значение диаграммы, показанной на рис. 28, за
ключается в том, что она позволяет дать петрохимическую 
интерпретацию базальтовому слою земной коры.

В свое время предполагалось, что природа границы 
Мохоровичича связана с фазовым переходом габбро — эк- 
логит, однако па основе экспериментальных данных, 
обобщением которых служит диаграмма рис. 28, эта ги
потеза в настоящее время отвергается.

6.2.2. Ф а з о в ы е  п е р е х о д ы  в о с н о в н ы х  н о- 
р о д о о б р а з у ю щ и х м и и е р а л а  х. Петрохимическно 
исследования при высоких давлениях и температурах по
казали, что в верхней мантии до глубин 350—400 км ве
щество ннролитового состава (см. табл. 3) должно кри
сталлизоваться в форме минеральной ассоциации, содер
жащей оливин, пироксены и гранат. В интервале глубин 
— 150—400 км устойчивая минеральная ассоциация ииро- 
литового состава состоит из следующих минералов:

В е с ,  %

О ливин (Mg, Ft‘) 2S i04  _ 57
О ртопироксен  (Mg, F e )S i0 3 17 
О м ф ацитовы й к л и н о п н р о к сен  (Са,

Mg, F e)2S i206-N aA lS i20 6 (твер д ы й
раствор) (2

П ироп (Mg, Fe, С а )3(А1, C r )2Si3 0 12 14

В этих минералах кремний находится в четверной коор
динации, а магний, железо и кальций в шестерной и вось
мерной. Молекулярное отношение Fe/(Fe +  Mg) в пиро- 
,'ште составляет 11%.  Главным минералом, входящим в 
\льтраосиовпые породы, является оливин (Mg, Fe)2SiO,,. 
Олпвиновая гипотеза о составе Земли получила широкое 
распространение еще до второй мировой войны. На осно- 
мс этой гипотезы были сделаны новые важные предполо
жения. В 1936 г. английский физик Джон Берналл пред
положил, что с ростом давления обычные оливины долж
ны испытывать полиморфный переход и принимать струк- 

ру шпинели. В структуре шгганелн ионы кислорода О- -,



так же как и в оливийах, образуют плотнейшую упаков- 
ку, но только не гексагональную, а кубическую грапе- 
центрированную. у В  результате плотность шпинелевой 
модификации возрастает на ~ 11% по отношению к 
плотности оливиновой модификации.

Гипотеза оливин-шпинелевого перехода была затем 
использована рядом геофизиков для объяснения зоны 
больших градиентов скоростей сейсмических волн на 
глубинах 350—1000 км в переходной зоне С Земли (см. 
рис. 2). Однако долгое время получить оливин-шпинеле- 
вый переход в лаборатории не удавалось. Впервые этот 
переход был обнаружен в 1958 г. австралийским геохими
ком и геофизиком Рингвудом, который получил шпинеле- 
вую полиморфную модификацию фаялита Fe2S i04 — край
него члена оливипового ряда (Mg, Fe)2S i04.

В реальных земных ультраосновных горпых породах 
концентрация ионов Mg+2 и Fe+2 в оливинах лежит в пре
делах 80—90% и 20—10% соответственно. Одпако попыт
ки обнаружить оливин-шпинелевый переход у магнези
ального края (Mg, Fe)2S i04 долгое время не удавались. 
На решение этой задачи ушло 10 лет интенсивной рабо
ты. Тем временем были сделаны крупные открытия при 
исследовании кремнезема в статических установках вы
сокого давления. В 1953 г. американский физик JI. Коэс 
синтезировал первую высокоплотную модификацию квар
ца — коэсит при давлениях, равных примерно 30 кбар, 
и температуре ~1000°С. Плотность коэсита в метаста- 
бильном состоянии при нормальных условиях оказалась 
равной —2,92 г/см3, т. е. на 0,28 г/см3 больше плотности 
обычного кварца. В коэсите ионы кремния Si+4, так же 
как и в обычном кварце, находятся в четверной координа
ции с ионами кислорода, и все отличие состоит в более 
тесном расположении ионов силикатного тетраэдра.

В 1961 г. молодые советские ученые С. М. Стишов и 
С. В. Попова в лаборатории академика JI. Ф. Верещагина 
синтезировали вторую высокоплотную модификацию квар
ца. Плотность этой модификации в метастабильном со
стоянии при нормальных условиях равна 4,28 г/см3; она 
получила специальное название «стишовит». Стишовит 
был синтезирован при давлениях около 1,5 • 105 бар 
и температурах 1200—1400 °С. В структуре стишовита 
(структура типа рутила ТЮ2) ионы кремния находятся в 
октаэдрических пустотах плотной упаковки кислородных 
ионов, и каждый ион кислорода окруя?ен тремя ионами 
кремния, расположенными примерно в вершинах пра



вильного треугольника. Синтез стишовита явился одним 
из крупнейших достижений геофизики начала 60-х годов. 
Он показал, что основной структурный принцип физиче
ской химии силикатов — четверная координация атомов 
кремния по отношению к кислороду — при высоких давле
ниях оказывается несправедливым. При высоких давлени
ях попы кремния Si+4 находятся в шестерной координации 
по отношению к нонам кислорода О-2.

Тем временем в результате острого соперничества 
между австралийцами Рннгвудом п Мэджером и японски
ми специалистами по высоким давлениям во главе с Аки- 
мото быстро продвигалась вперед проблема изучения 
системы Mg2S i04—Fe2S i0 4. В этом соревновании австра
лийцы шли все время несколько впереди, опережая кон
курентов буквально на месяцы, а японские физики полу
чали более чистые и качественные результаты. Впервые 
полная фазовая диаграмма системы Mg2S i04—Fe2S i04 бы
ла продемонстрирована Рингвудом и Мэджером на симпо
зиуме в Канберре (Австралия) в январе 1969 г. Эта диаг
рамма (по данным Акимото п др.) показана на рис. 29.

Наличие ^-фазы на рассматриваемой диаграмме яви
лось сенсацией. Замечательной особенностью системы 
Mg2S i04—Fe2Si04 является то, что поле стабильности 
^-фазы быстро расширяется с ростом температуры. Влия
ние температуры иа фазовую диаграмму легко оценить 
из графика двух совмещенных сечений. Центральную 
часть диаграммы занимает область твердого оливин-шпи- 
нелевого раствора (а  +  4). Эта область имеет вид сигары. 
Если бы не существовало [5-фазы, то эта сигара продол
жалась бы справа налево до пересечения с осью давле
ний. Концентрация магния в реальных оливинах мантии 
Земли составляет 80% и больше. Дальнейшее обсужде
ние этой диаграммы дано в § 7.3. Там будет выяснено, 
что температуры на глубинах ~400 км равны 1500— 
1600 °С. В результате на этих глубинах должен про
исходить фазовый переход оливин — модифицированная 
шпинель (а  -*■ [}), а не оливпп — шпинель (а ■у), как 
предполагал Берналл. Так мы приходим к модифициро
ванной гипотезе Берналла. Образцы шпинели (у-фазы) 
и модифицированной шпинели (ji-фазы) удается сохранить 
в метастабильном состоянии при нормальных условиях. 
Это позволило определить возрастание плотности при фа
зовых перехода а -*■ [5 и а -+■ у. Оказалось, что при пере
ходе aM g2S i04 pMg2S i04 плотность возрастает на 7,9%, 
и при переходе aMg2S i04 -*■ 4Mg2Si0 4 она возрастает на



10,8%. Последняя циф^а получена путем экстраполяции, 
так как вблизи магнезиального края на фазовой диаграм
ме (см. рис. 29) ч-$аза не существует.

Основной обтаем в оливинах занимают большие кисло
родные ионы, образующие структуру, близкую к гекса
гональной плотнейшей упаковке. В оливиновой фазе ио
ны кремния Si+t расположены в. тетраэдрической коор
динации, так что примыкающие к ним ионы кислорода

i:
а;
i

Mg,SiO(, Состав, мол % Fe25i Оц

Р ис. 29. Ф азовая диаграм ма систем ы  Mg2S i0 4—Fe2Si04. П оказаны  два сов
м ещ енны х изотерм ических сечения при 1200 и 1600 °С. Сечение при 
1600 °С построено путем  экспраполяции экспериментально полученны х се 
чений при 800, 1000 и 1200 °С. По оси абсцисс отлож ен  состав в м оляр
ных процентах, по оси ординат — давление в килобарах (слева) и соот
ветствую щ ие глубины  в недрах Зем ли (справа), а  — оливиновая ф аза, 

V — ш пинелевая ф аза, £ — ф аза модиф ицированной ш пинели.

О 2 образуют тетраэдры. Координационное число двухва
лентных ионов металлов М+2 равно шести, так что при-



мыкаютцпе к ним ионы кислорода образуют октаэдры. 
При переходе в шпннелевую фазу или фазу модифици
рованной шпинели кислородные ионы перестраиваются, 
образуя структуры, близкие к кубической грапецентрнро- 
ваиной плотнейшей упаковке. Если в оливиновой струк
туре октаэдры образуют одномерные цепи, то в структу
ре модифицированной шпинели они образуют двумерные 
цени октаэдров, а в шпицелевой фазе октаэдры соедине
ны в трехмерные цени. Интересной особенностью перехо
дов а р и а -*■ у является также то, что при них ноны 
кремния Si+i и металла М+2 сохраняют свое координаци
онное число. Это отличает переходы а  -»- [} и а  -*• у от 
соответствующих фазовых переходов в ионных кристал
лах при высоких давлениях, при которых координацион
ное число катионов возрастает. Большой скачок плотно
сти при переходах а  [3 и а  -+■ у ( ~ 10%) в известном 
смысле случаен it связан с аномально низкой плотностью 
оливиновой структуры. Наглядно это видно при сравне
нии плотности форстерита ( P m s , s k )4 — 3,21 г/см3) с плот
ностью энстатита (pMgSiOg ~  3,20 г/см3), которые совпада
ют, несмотря на большее отношение металл/кислород в 
Mg2S i04.

При изучении переходов а  [5 и а  -*■ "f широко ис
пользуются модельные вещества, такие как германаты и 
силикаты, с другими двухвалентными ионами. Эти иссле
дования привели к обнаружению важных различий в по
ведении веществ, содержащих и не содержащих двухва
лентные ионы переходных металлов (Fe, Со, Ni). Если ис
ключить из рассмотрения переходные металлы, то в си
ликатах и гермапатах с общей формулой А^2В+40 4 тип 
структуры определяется значением отношений ионных ра
диусов r J r B. На рис. 30 видно, что давление перехода яв
ляется приблизительно линейной функцией отношения 
r J r B. Качественное объяснение выпадения из этой законо
мерности соединений Fe, Со, Ni было предложено Сёно с 
сотрудниками. Эффект стабилизации кристаллическим по
лем силикатов, содержащих двухвалентные ионы переход
ных металлов, заключается в следующем. При помещении 
двухвалентного иона переходного металла в заряженную 
октаэдрическую ячейку (например, образованную ионами 
О-2) пятикратно вырожденные Зй-уровни (Зй-орбитали) 
этих ионов расщепляются на две группы: е^-уровни, со
стоящие из орбиталей dxi_y2 и d.2, и г28-уровни, состоя
щие из трех орбиталей {dxy, dvt и d2X). Изменение спектра
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Рис. 30. Давление п ерехода a -* у  и а  -»р при 1000 °С как ф ункция  
отнош ения ионны х радиусов в си ликатах и герм анатах. Стабилизирую 
щ ее влияние эффекта кристаллического поля на ш пинелевую  структуру  
(V) по сравнению  с оливиновой струк турой  (а )  проявляется в зам етном  
ум еньш ении давления п ерехода для соеди н ен ий , содер ж ащ и х  ионы п ере
ходны х м еталлов. «Дефект» давления п ерехода показан стрелкой. При  
норм альны х услови ях Zn2S i0 4 сущ еств ует  в структуре фенакита (а не 
оли ви н а). Соответственно на р исунке показано давление перехода Zn2SiO, 
в |3-фазу из структуры  фенакита (авторы: С. А. Акимото, Я. М атсуи п

Я. С ёно).

Sg(dx2̂ y2 и d2t)

Рис. 31. Расщ епление d-уровней электронного спектра двухвалентны х ио
нов переходны х металлов ( F e ^ 2 , N i“*"2, С о + 2) в октаэдрическом  кристал
лическом  поле силикатов. В еличину расщ епления д  м ож н о определить по 

спектроскопическим  данным.



иона показано на рис. 31. Каждый из пяти уровней, по
казанных па рис. 31, может быть заполнен двумя электро
нами с противоположно направленными спинами. Из-за 
того, что большинство электронов заполняет ^-уровни, 
энергия соединения, содержащего ноны Fe+2, Со+2 и № +2 
в октаэдрических позициях, понижается. В этом и заклю
чается стабилизирующий эффект кристаллического поля.

Оказывается, что стабилизирующее действие кристал
лического поля примерно одинаково в [5- и "f-фазах, как 
это видно на примере Co2S i04 (см. рис. 30), и заметно 
больше стабилизирующего эффекта кристаллического по
ля в оливинах (a-фаза). Из рис. 30 следует, что эффект 
уменьшается при переходе от Fe+2 и к Со+2 и к Ni+2. 
Изучение спектров поглощения позволило оценить пре
вышение энергии стабилизации кристаллическим полем 
/для YFe2S i04 по сравнению с a  Fe2S i04. Эта энергия ока
залась равной 249,3 кбар • см3/моль, что соответствует по
нижению давления перехода а у для Fe2S i04, равному 
98 кбар. На рис. 30 длина стрелки, дающей понижение 
давления перехода для Fe2S i0 4, равна 100 кбар.

Второй по значению минеральной системой после оли
винов являются пироксены (Mg, Fe)Si03. При нормальных 
условиях и низких температурах устойчивы ортопироксе- 
ны, которые при повышении температуры переходят 
в клинопироксены, богатые Mg при ~ 1150° С и богатые 
Fe при 1000 °С. В настоящее время изучена последова
тельность фазовых переходов в системе пироксенов при 
давлениях до 300 кбар и температурах порядка 1000 °С. 
В особенности важные результаты были получены Лин- 
гун Лиу в 1975—1977 гг. в лаборатории Рингвуда, а затем 
в Сейсмологической лаборатории Калифорнийского техно
логического института (Пасадена, США).

В мантии пироксены могут образовывать твердые рас
творы с гранатами. Так как в пиролите отношение 
Fe/(Fe +  Mg) составляет ~11% , а основным минералом 
в мантийных гранатах является пироп (3MgSi03 • А120 3), 
то главное внимание следует уделить модельной системе 
энстатпт — пироп. Исследование MgSi03 (при ~1000°С) 
выявило следующую цепочку фазовых переходов:

170—180 кбар ~200  кбар
2 MgSi03 ------------Mg2S i04 -f  S i02----------- ►

клиноэнстатит 13-фаза стишовит
~ 220 кбар 250 -2 6 0  кбар

Mg2Si04 +  Si02---------у 2MgSi03 -------------у 2MgSi03.
V-фаза стишовит структура структура

ильменита прровскита



В своих нсследованиях/ЭТпу не обнаружил ни перехода 
и структуру граната^нн распада MgSi03 па изохимиче- 
скую смесь окислов: MgSi03 -»■ MgO (структура каменной 
соли) +  S i02 (стишовит). Последнюю реакцию можно бы
ло бы ожидать как промежуточную между ильменитовон 
и иеровскитовой фазами исходя из того факта, что при

AljOj, tec. %

Рис. 32. Инотермичесрос сечепие (Т ~  1000 °С) ф азовой диаграммы  
M g S iO a — A I2 O 3 . О бозначения: Орх —  ортопироксен, Е п  —  энстатит, S i l l —  
силлим анит, G — гранат, I  — ильменит, Р  — перовскит, Sp — ш пинель (ав

тор Л ин-гун  Л и у ).

каждом последующем фазовом превращении происходит 
возрастание плотности. Этот результат укрепил веру в то, 
что реакция распада па лзохпмпческую смесь окислов не 
имеет места и при послепшннелевых переходах в оливи
нах. Более того, прямой эксперимент показал, что 4-фаза 
Mg2Si04 при давлениях ~220 — 240 кбар переходит в 
MgSiO, (структура иеровскита) +  MgO, минуя какие-либо 
промежуточные реакции*).

*) И льм ени т — FeTiOs. С труктура  ильм ен и та  сходна со струк
турой ко р у н да  А120з. В стр у к ту р е  корунда ионы  кислорода обра
зую т при близи тельно  плотнейшую гексагональную  у п ак о вку . Ио-



Изотермическое сечение при ~1000°С  фазовой диаг
раммы MgSi03 — А120з показано на рис. 32, а участок 
диаграммы MgSi03 — 90% MgSi()3 • 10% А120 3 в укруп
ненном виде в области давлений 150—290 кбар — на 
рнс. 33. Эксперименты об- 
н а ру ж и ли у ди в и т е л ь и о е 
различие в поведении под 
давлением между MgSi03 
и составами MgSi03 • (5 -f- 
■i- 10)% А]20 3. Оказалось, 
что добавка к MgSi03 не
большой примеси А120 3 
( ^ 4  вес. %) существенно 
меняет цепочку фазовых 
переходов под давлением.
Система MgSi03 • (5 -f- 
-г- 10%) А120 3 в  интервале 
давлений от нескольких 
десятков кплобар до —180 
кбар обнаруживает широ
кую двухфазную область, 
в которой сосуществуют 
ортоннроксены и гранаты; 
далее расположена зона 
граната, которая при 
давлениях ~220 кбар сме
няется переходной двух
фазной областью граната 
и ильмепнта; затем при 
р ^  230 кбар на диаграм
ме расположено поле
устойчивости ильменита, которое отделено узкой двух
фазной зоной ильменит — перовскит при давлениях 
~260 — 270 кбар от зоны перовскнта. Из рис. 32 также

Рис. 33. И зотерм ическое сечение  
(Г ~  1000 °С) участка фазовой ди а
граммы M g S i0 3 ■— 90% MgSiO.i • 10% 
ЛЬОз в укрупненном  виде в области  

давлений 150— 290 кбар. р и Sp — g- 
и 7 -фазы оливина, S1 — стиш овит. 
Срх — клиногшроксен (автор Л ин-гун  

Л н у ).

пьг алю м и н и я  р асп о л агаю тся  в октаэдрически х  п о зи ц и ях  м еж ду 
кислородны м и слоям и. С тр у кту р а  ильм ен и та  п о л у ч ается  из 
стр у к ту р ы  корун да п ри  зам ен е  атомов алю м и н и я  м еж д у  двум я 
слоям и  кислорода па  атом ы  ж ел е за  п  атом ов алю м и ния , располо
ж ен н ы х  м еж д у  следую щ им и  слоям и кислорода, н а  атом ы  т и 
т ан а  I I  т. д.

П еровскит  — СаТЮз. В стр у к ту р е  п еровскн та  четы рехвалент- 
н ы й  ион T i расп о л о ж ен  в ц ен тре  куба , в в ер ш и н ах  которого рас
п олож ен ы  д ву х вален тн ы е  ионы  Са, а ц ен тр ы  гр ан ен  за н я т ы  дв у х 
в ал ен тн ы м и  ион ам и кислорода. В этой стр у к ту р е  ионы  Са и О 
вместе о бразую т п лотн ей ш ую  кубическую  уп ако вку .



следует, что небольшая добавка (^5% )А 120 3 к MgSi03 
сильно упрощает фазовые равновесия при высоких дав
лениях, исключая минеральные ансамбли, содержащие 
стишовит.

Приведем также данные об относительном уменьше
нии объема ггри фазовых переходах, отнесенные к нор
мальным условиям. Для состава 90% MgSi03 • 10% А120 3 
переход ортопироксеп — гранат сопровождается измене
нием объема на —7,8%; для перехода гранат — ильменит 
и ильменит — перовскит для изменения объема соответ
ственно получаем —8,0% и —6,9%. При использовании 
данных, показанных на рис. 32 и 33, для выяснения 
структуры верхней мантии следует учитывать, что изо
термические сечепия, показанные на этих рисунках, от
носятся к —1000 “С, а температуры в зоне фазовых пе
реходов на глубинах ~400 — 800 км — порядка 1500 —
1900 °С. Производные дающие закон, по которому
смещаются фазовые границы, неизвестны. Для оценок
можно считать -^|г — (20 — 50) бар/°С, причем значение
~ 2 0  бар/°С, видимо, ближе к действительности.

Изложенные в этом параграфе результаты позволяют 
рассмотреть вопрос о минералогическом составе мантии 
Земли (см. § 7.4).

6.3. Динамические исследования

Прогресс, который произошел в динамической физи
ке высоких давлений после второй мировой войны, в ос
новном обусловлен двумя обстоятельствами. Во-первых, 
наметились достижения в технологии приготовления 
больших зарядов взрывчатых веществ. В результате в 
настоящее время экспериментаторы располагают блока
ми взрывчатых веществ различной геометрии и размера
ми в несколько десятков сантиметров, причем сами раз
меры выдерживаются с точностью до нескольких микрон. 
Во-вторых, были разработаны достаточно точные экспе
риментальные методы (электрические и оптические) ре
гистрации быстропротекающих процессов, характерные 
времена которых составляют примерно 0,1—1 мкс 
(1 мкс =  10-6 с).

Ударные волны, генерируемые сильными взрывами, 
при прохождении через твердые тела создают в них 
давление, достигающее нескольких миллионов бар. Это



существенно расширило диапазон давлении для экспе
риментального исследования свойств твердых тел. Важ
нейшим результатом этих работ явилось определение 
уравнений состояния многих металлов, ионных кристал
лов, ряда жидкостей и горных пород до давлений в не
сколько миллионов бар. Уравнение состояния вещества, 
определяющее зависимость давления от объема и темпе
ратуры, т. е. функция f) =  p( 'V, Т), является основным со
отношением в области высоких давлений. По существу, 
оно определяет закон, по которому данное вещество 
сжимается. Важность в этом вопросе экспериментального 
подхода определяется тем, что для твердых тел получить 
эту зависимость теоретически в настоящее время не 
представляется возможным. Большой интерес эти иссле
дования представляют для геофизики. Дело в том, что 
давление в центре нашей планеты примерно 3,5 • 106 бар 
и еще совсем недавно казалось совершенно недостижи
мым в лаборатории. Теперь же имеется возможность про
водить количественные исследования в этой области 
давлений и тем самым проверять фундаментальные гео
физические гипотезы о строении, составе и состоянии 
наименее изведанной области нашей планеты — ее ядра.

Так динамические исследования дали возможность 
установить уравнение состояния p = p ( V ,  Т) для железа. 
Это позволило уже в I960 г. произвести сравнение зако
на, по которому сжимается железо, с законом, по кото
рому сжимается вещество земного ядра. Оказалось, что 
свойства вещества земного ядра с точность до 5—10% 
соответствуют свойствам железа, определенным по дина
мическим данным. Это привело к тому, что гипотеза 
железного ядра Земли в настоящее время общепринята. 
До этого была довольно широко распространена гипоте
за ядра из металлизированных силикатов. Она была выд
винута В. Н. Лодочниковым в 1939 г. и после войны полу
чила развитие в работах Рамзея (гипотеза Лодочникова — 
Рамзея). Суть гипотезы заключается в следующем. Из
вестно, и мы об этом упоминали несколько раз, что с рос
том давления почти все вещества испытывают фазовые 
переходы со скачкообразным возрастанием плотности. На 
основе этой общей идеи была высказана гипотеза, что 
граница маптии с ядром на глубине 2900 км является не 
химической границей, как это имеет место в гипотезе 
железного ядра, а фазовой, т. е. силикаты нижней ман
тии на границе с ядром испытывают фазовый переход с 
примерно двукратным увеличением плотности. Кроме



ТОГО теория п -1^ Д Р ОМ аГНИТНОГО Д1' памо, о которой мы гово
рили выше, Тр>ебУет- чтобы вещество ядра обладало ме
таллической прРоводнмостыо. Поэтому Рамзей предполо
жит! что при ()Фауовом переходе силикаты еще и метал
лизируются т ■ е- переходят в металлическое состояние. 
Так возникла j гипотеза ядра из металлизированных си
ликатов В сорсюковых и начале пятидесятых годок гипо
теза м е т а л л и з и 1 1 Р о в а Ш 1 Ы Х  силикатов представлялась со
вершенно неуя-чзвимо” в смысле ее экспериментальной 
проверки Одпаако дРемена безоблачного существования 
гипотезы Лодо''Ч1ШКОва ~  Рамзея закончились к началу
шестидесятых ггодов-

Гипотеза ло-)даеРглась проверке в экспериментах, вы
полненных в С ^ Р  Л. В. Альтшулером с сотрудниками. 
В этих опытах0 Ударные давления достигали 5 • 10“ бар, 
что заметно Прегвшиает Давление па границе мантия — яд
ро равное 1 35’ ‘ ^аР’ н’ несмотря на это, ни одна из 
испытанных го{Р1ГЬ1Х поР°Д не обнаружила перехода Ло- 
дочнпкона — Р а1МЗея- -Несмотря па то, что в ударных 
волнах экснеришент Длится доли микросекунд, есть все 
основания сч1№ ать> что искомый переход был бы обнару- 
жен если бы с011 соответствовал действительности. Про
верка гипотезы1 ядра из металлизированных силикатов 
явилась одной i111 ЯРК|,Х демонстраций мощи физических 
методов в геоф,изике- Использование динамических ме
тодов позволило0 изучить свойства важнейших минералов 
и горных порог* ПРП давлениях и температурах, харак
терных для сло)Я & (нижияя мантия). Эти исследования 
позволили прис,ту,шть к определению детального состава 
слоя D. Вопрос этот «казался сложным. Дело в том, что 
в диапазоне дав1лен™  Ю0—300 кбар все силикаты испы
тывают фазовый переходы. Эти фазовые переходы проис
ходят и в ударн1ЫХ Б0Л|ШХ и, по-видимому, заметно пони
жают точность данных о свойствах фазы высокого дав
ления. В наст(оящ'ее вРемя динамические исследования 
геофизических Материалов при высоких давлениях явля
ются одним из важнейших направлений геофизического 
поиска.



Г л а в а  7

МОДЕЛИ ВНУТРЕННЕГО СТРОЕНИЯ ЗЕМЛИ

«...М ожно уподобить всякое  зем л етр ясе 
ние ф онарю , которы й за ж и га е т с я  на ко
роткое в р ем я  и о свещ ает  нам  в н у тр ен 
ность Зем ли , по зво л яя  тем  сам ы м  рассм от
р еть  то, что там  происходит. С вет от это
го ф о н а р я  пока ещ е очень ту скл ы й , но не 
п о д леж и т  сомнению , что со врем енем  он 
стан ет  гораздо  я р че  и позволит нам  р азо 
б р а ть ся  в этих  слож ны х я в л ен и я х  п р и 
роды...».

Б. Б. Г о л и ц ы н ,  
«Лекции по сейсм ом етрии».

В науке при рассмотрении сложных объектов мы 
сплошь и рядом имеем дело с моделями. Говорят о моде
лях элементарных частиц, моделях внутреннего строения 
звезд, моделях внутрепного строения планет. Модель — 
некоторая наглядная картина строения изучаемого объек
та. При построении модели стремятся учесть все, что из
вестно о рассматриваемом предмете. По мере развития 
науки модели становятся все более детализированными, 
и современные модели внутреннего строения Земли опи
раются па весьма большой информативный материал, 
накопленный геофизиками к настоящему времени. В гео
физике под моделью Земли понимают как бы разрез на
шей планеты, на котором показано, как меняются с глу
биной такие ее важнейшие параметры, как плотность, 
давление, ускорение силы тяжести, скорости сейсмических 
воли, температура, электропроводность и др.

О некоторых из этих параметров мы уже говорили 
выше. Здесь же пойдет речь о распределении в недрах 
Земли плотности, давления и ускорения силы тяжести. 
Чтобы лучше уяснить себе суть дела, начнем рассмотре
ние с простейшего примера.



7.1. Однородная модель

Простейшей моделью нашей планеты является одно
родная модель р =  р(г) =  р == 5,52 г/см3. Значение р == 
=  5,52 г/см3 — средняя плотность Земли. Для однородной 
модели можно рассчитать распределение ускорения силы 
тяжести и давления. Ускорение силы тяжести g опреде
ляется с помощью формулы, известной из элементарного 
курса физики:

Здесь G — 6,67 • 10~8 см3/(г  • с2) — гравитационная посто
янная, т  — масса, заключенная внутри сферы радиуса г, 
г — радиус. В случае однородной модели величина т  рав
на произведению объема сферы радиуса г на постоянное 
значение плотности р:

Подставляя эту величину в (51), получим

g =  g<F, £o =  4 r Gi?P;
(52)

х  — -д-, g0 =  1000 см/'с2,

где х. — безразмерный радиус, изменяющийся от 1 на по
верхности планеты до 0 в центре. Следовательно, в од
нородной модели ускорение силы тяжести изменяется по 
линейному закону, уменьшаясь от своего максимального 
значения на поверхности до нуля в центре.

Давление на глубине l =  R  — r равно весу пород вы
шележащих слоев. Если бы наряду с плотностью ускоре
ние g было бы также постоянно, то давление на глуби
не I просто равнялось бы рgl. В общем случае, когда 
плотность р и ускорение силы тяжести g  зависят от глу
бины (или, что то же самое, от радиуса), поступают так. 
Планету разбивают на столь тонкие сферические оболоч
ки, что в каждом слое значение р и g является пример
но постоянным. Определив таким образом вес пород на 
единицу площади в каждом слое p<g,AZf (г — номер слоя), 
находят давление, суммируя вес всех вышележащих 
слоев:

к
Ph =  S  P i g ^ h ,г—1



где ph — давление на глубине к-то слоя (слои считаются 
сверху вниз). В результате для однородной модели по
лучается квадратичная зависимость давления от безраз
мерного радиуса х :

р  =  р (0)[1 — ж2],

Ро (0) =4-£oPr  =  1,73- 10е бар.

В однородной модели давление растет по квадратично
му закону от нуля па поверхности { х =  1) до 1,73 • 10е бар 
в центре (ж =  0) однородной Земли. В реальной Земле 
имеется заметпая концентрация массы к центру (Земля 
имеет железное ядро). В результате ускорение силы тя
жести в реальной Земле спадает заметно слабее, чем в 
однородной модели, и соответственно давление нарастает 
сильнее и принимает в центре примерно в два раза боль
шее значение, ~  3,6 • 106 бар.

Таким образом, однородная модель для Земли является 
не очень хорошим приближением. Зато для нашего естес
твенного спутника Луны однородная модель достаточно 
хороша. Мы уже упоминали, что из-за малых размеров 
давление в центре Луны мало и вещество в ней сжато 
всего на несколько процентов. На поверхности Луны ус
корение силы тяжести в шесть раз меньше земного ^ол =  
=  162 см/с2, а давление в_однородной модели со средни
ми параметрами Луны (рл =  3,34 г/см3, й л =  1738 км) 
р(0) — 4,71 ■ 10“ бар, т. е. в 36,7 раза меньше, чем в од
нородной модели Земли. Следовательно, модель внутрен
него строения Луны описывается простыми соотноше
ниями:

р =  3,34 г/см2, g-r=g0x, gn =  162 см/с3, 1
р =  р  (0) [1 — х2], р (0) =  4,71 • 104 бар, R  =  1738 км. I

(53)

7.2. Реальные модели (распределения плотности, 
ускорения силы тяжести, давления)

Расскажем теперь в общих чертах, как строятся де
тальные модели внутреннего строения Земли, использую
щие всю имеющуюся геофизическую информацию. Такие 
модели кратко называют реальными моделями. Первый 
и наиболее существенный шаг на пути построения реаль
ных моделей Земли сделали американские геофизики



Адамс и Вильямсон в '1923 г. Они предложили исполь
зовать сейсмический параметр Ф =  К/p для определения 
детального хода плотности в недрах Земли. Сейсмический 
параметр Ф легко определяется через скорости сейсми
ческих волн vP и v3 [формулы (1) и (2)], о которых мы 
подробно говорили в начале книги:

ф , , А ^ _  4 ^  (54)
Р О

Так как для Земли Vp и vs известны как функции глу
бины, то Ф также известен как функция глубины. Сей
смический параметр Ф равен отношению модуля сжатия 
К  к плотности; в свою очередь К  по определению равпо

(55,

(произведению р на отношение приложенного к телу при
ращения давления Ар к соответствующему приращению 
плотности Др). Таким образом, если нам известен сей
смический параметр Ф (54), то мы можем определить за
кон, по которому происходит приращение плотности при 
небольших приращениях давления:

Лр =  -^г Ар.  (Г)6)

Теперь, чтобы решить задачу, необходимо знать закон, 
по которому происходит нарастание давления в недрах 
Земли. Это нарастание происходит но гидростатическому 
закону: приращение давления Ар при увеличении глуби
ны на АI равно весу вещества этого слоя, приходящегося 
на единицу площади:

Ар =  pgAl. (57)

Исключая Ар из (56) с помощью (57), получим знамени
тое уравнение Адамса — Вильямсона

Л р , ^ Л / ,  (58)

позволяющее определить детальное распределение плот
ности в недрах Земли и соответственно построить реаль
ную модель Земли.

На первый взгляд может показаться, что уравнение
(58) не позволяет определить приращепие плотности, 
так как туда входит неизвестная функция g{l) — ускоре
ние силы тяжести. Действительно, gil) определяется на 
основе распределения плотности в планете, но это не



сказывается при решении (58), так как вместе с распре
делением рШ автоматически определяется g(l).

Обычно, когда говорят о модели Земли, то в первую 
очередь имеют в виду распределения плотности и давле
ния. Дело в том, что функции рШ и р(1) являются ис
ходными для определения многих других параметров 
Земли. Так, например, зная p(Z), можно рассчитывать 
распределение упругих модулей в Земле (А(0 — модуль 
сжатия и р(/) — модуль сдвига) но скоростям сейсмиче
ских волн vP и vs [формулы (1) и (2)]. Если известны 
р(1) и р(1), то тем самым известно уравнение состояния 
земного вещества р =  р(р).

Сравнивая определенную таким образом зависимость 
р(р) с уравнением состояния различных горных пород и 
минералов, найденным в лабораторных экспериментах, 
мы получаем возможность приступить к подбору конкрет
ного вещественного состава земных недр иа количествен
ной основе. Примерно 20 лег назад н было произведено 
сравнение функции р{р) для земного ядра с функцией 
р(р) для железа, определенной но лабораторным данным. 
Согласие этих функций с точностью до 10% в интервале 
давлений (1,35—3,6) • 10° бар, господствующих в земном 
ядре, как раз и является важнейшим указанием па то, 
что центральная область нашей планеты в основном 
состоит нз железа.

Плотность реальной Земли ие является непрерывной 
функцией глубины. Из сейсмологии известно, что свойства 
вещества земных недр меняются скачком на границе ко
ры и мантии Земли (граница Л/), на границе мантии и 
ядра Земли. Существует также несколько более слабых 
разрывов. Кроме того, в переходном слое маптии Земли — 
зоне С — нарастание плотности происходит как в резуль
тате сжатия от давления вышележащих слоев, так и за 
счет уплотнения силикатного вещества мантии из-за фа
зовых переходов и превращения их в более плотные 
модификации. Последний эффект уравнение Адамса - - 
Вильямсона ие учитывает, и, следовательно, оно не мо
жет быть применено к слою С. В этом случае необходимо 
располагать дополнительными условиями, чтобы опреде
лить из них скачки плотности на разрывах и ход плот
ности в зоне С. Из этих условий важнейшими являются 
два: распределение плотности должно удовлетворять зна
чению полной массы Земли М  и значению ее среднего мо
мента инерции I. Обе последние величины определены 
в гравиметрии. Кроме этих фундаментальных условий,



используются некоторые другие, в результате чего распре
деление плотности в Земле в настоящее время известно 
с точностью до 1—2 %.

В начале 20-х годов, когда Адамс и Вильямсон пред
ложили использовать функцию OU) для определения 
плотности, сейсмология находилась еще на раннем этапе 
своего становления. Времена пробега сейсмических воли 
Р и S  в Земле и соответственно сами функции vP(l) и 
vs{l) содержали в то время большие неточности. Это-то 
и заставило двух крупнейших геофизиков того времени 
Джеффриса и Гутенберга приступить к пересмотру вре
мен пробега и распределений vP(l) и vs(l). Работа про
должалась около 10 лет и завершилась к концу тридцатых 
годов новыми фундаментальными распределениями ско
ростей сейсмических волн по Джеффрису и по Гутенбер
гу. Оба распределения скоростей были довольно близки 
друг к другу, за ислючепием небольших деталей.

Распределения скоростей Джеффриса и Гутенберга 
оказались столь точны н хороши, что все свое послевоен
ное развитие сейсмология, по существу, занималась уточ
нением этих распределений. Эти уточнения важны для 
установления детального строения мантии и ядра. Что 
же касается механической модели Земли, т. е. ее пара
метров рШ и р(1), то они с точностью до нескольких 
процентов были рассчитаны австралийским геофизиком 
Булленом в конце тридцатых и начале сороковых годов. 
Буллей стажировался в Кембридже (Англия) у Джеф
фриса и помогал ему в весьма трудоемкой работе по пе
ресмотру таблиц времен пробега и установлению новых 
зависимостей vP{l) и vs(l). В 1936 г., когда последняя ра
бота шла к концу, Буллей приступил к построению но
вых моделей Земли, используя распределение скоростей 
Джеффриса для определения сейсмического параметра Ф 
в уравнении Адамса — Вильямсона (58). И здесь фунда
ментальную роль сыграло известное в то время значение 
момента инерции /.

Выше подробпо говорилось, сколь сильно значение I 
управляет распределением плотности в недрах планет. 
И действительно, Буллен, проверяя большое число проб
ных распределений плотности для Земли, обнаружил, 
что для того, чтобы получить правильное значение мо
мента инерции /, необходимо ввести аномальный рост 
плотности в зоне С на глубинах 400—1000 км. Так бы
ла окончательно сформулирована концепция переходного 
слоя в мантии Земли, Эти работы стимулировали гипо



тезу оливнн-шшшелевых фазовых переходов Берналла, 
которая в свою очередь явилась отправной точкой после
военных работ Рингвуда. Построив первую современную 
модель Земли, модель А/, Буллен ввел разделение Землн 
на зоны, что удобно при рассмотрении земных недр. 
Функции p(Z), р{1) и g(l) для модели Буллена А ' показаны 
на рис. 34. Реальная 
модель Земли, представ
ленная на рпс. 34, за
вершает собой класси-' 
ческий период в геофи^ 
зике — период сейсмо
логии объемных волн.
В этот период геофизи
ка была, по существу, 
геомеханикой, так как 
она опиралась в основ
ном на методы, разви
тые в механике сплош
ных сред, и методы 
прикладной математи
ки. Окончание класси- р ИС 34 р асп р едел ен и е плотности, дав- 
ческого п е Ш Ш Д Э  ОТНО- лен ия и ускорения силы тя ж ести  внут- 

1 ^  ри Зем ли. 1 — плотность р, 2 — давле-
СИТСЯ К Началу пятиде- ние р. 3 — ускорение силы тя ж ести  g;
сятых годов. справа -  шкала Давлений Р-

Современный пери
од в геофизике начался с работ Берча в США и работ 
В. А. Магницкого и группы советских физиков во главе 
с Б. И. Давыдовым в Институте физики Земли АН СССР, 
сделавших попытку применить методы физики твердого 
тела и физики высоких давлений для геофизических це
лей. Затем Пресс и Юинг в США превратили метод по
верхностных волн в действенное средство исследования 
наружных слоев Земли. Далее последовали работы по 
собственным колебаниям Земли, по изучению геофизиче
ских материалов в лабораториях высоких давлений, по 
изучению объемных воли с помощью сейсмических про
филей — определенных направлений, вдоль которых с оп
ределенным интервалом расположено большое число 
сейсмографов. Сейсмический профиль обеспечивает зна
чительно большую чувствительность при выделении по
лезного сигнала по сравнению с единичными сейсмопри
емниками. А это в свою очередь позволяет получить более 
детальную картину изменения с глубиной скоростей vP{l) 
и Vs(D,

4-ЮВатп

1, /О3нм '



В результате всех этих новшеств была выяснена де
тальная структура верхней мантии Земли. На рис. 35 
показано одно из первых детальных распределений ско
ростей поперечных сейсмических волн vs(l). Тонкая струк
тура верхней мантии, показанная на рис. 35, приводит 
к новому разделению па зоны наружных слоев Земли.
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исследований при высоких давлениях.

Граница наружной зоны — литосферы, или, как ее часто 
называют, литосфериой плиты, расположена иа глубине 
70 км. Литосфера включает в себя как земную кору, так 
и верха мантии. Этот слой объединяется в единое целое 
его механическими свойствами.

Жесткая литосферная плита расколота примерно иа 
10 больших плит, по границам которых расположено по
давляющее число очагов землетрясений. Под жесткой 
литосферой в интервале глубин 70—250 км расположен 
слой повышенной текучести. Это астеносфера Земли. 
Вязкость астеносферы ~  1020—1021 пуаз, малая по гео
физическим масштабам. Выше отмечалось, что из-за ма-



лой вязкости астеносферы жесткие наружные плиты на
ходятся в изостатическом равновесии: они, как гигант
ские айсберги, плавают в «астеносферном океане» Земли. 
По-видимому, процессы, протекающие в астеносфере, опре
деляют геологическое строение земной коры. Там происхо
дит перетекание вещества; в астеносфере расположены 
и первичные магматические очаги вулканов. Именно в 
астеносфере образуются базальтовые магмы, которые за
тем по вулканическим каналам и трещинам в земной 
коре изливаются на поверхность Земли. Геометрически 
астеносфера совпадает со слоем пониженных скоростей 
сейсмических волн в верхней мантии. Это не случайно, 
а является результатом общей причины. В астеносфере 
температуры мантийного вещества наиболее близко под
ходят к температурам плавления.

Начиная с глубины ~250 км, скорости сейсмических 
волн начинают постепенно расти. Это показывает, что 
на глубинах 250—400 км влияние давления на vs и vP 
преобладает над влиянием температуры (из опыта из
вестно, что рост давления вызывает увеличение скоро
стей vs и vP, а рост температуры приводит к их умень
шению).

На глубинах около 400 км (см. рис. 35) нарастание 
скорости аномально велико из-за фазовых переходов оли
винов в шпинелевую модификацию — это первая зона 
фазовых переходов в мантии Земли. На глубинах 
400—650 км скорости сейсмических волн снова плавно 
возрастают под влиянием роста давления вышележащих 
слоев.

На глубинах 650—700 км (см. рис. 35) наблюдается вто
рой всплеск скоростей — это вторая зона фазовых перехо
дов в мантии Земли. Вопрос о том, какие конкретно фазо
вые переходы ответственны за аномальный рост скорости 
на глубинах 650—700 км, в настоящее время все еще дис
кутируется в литературе. Одни считают, что справедлива 
гипотеза Бёрча — Магницкого, высказанная еще в нача
ле пятидесятых годов, о распаде силикатов при высоких 
давлениях на окислы: MgO, FeO, S i02. (стишовит), А120 3. 
Другие вслед за Рингвудом и Грином считают, что на 
этих глубинах основные породообразующие минералы 
мантии Земли переходят в более сложные структуры, 
о которых мы писали в § 6.2. В § 7.4 об этом будет ска
зано подробнее. Начиная с глубин 700 км и вплоть до 
границы с ядром Земли, скорости плавно нарастают под 
влиянием давления вышележащих слоев,



7.3. Современные модели

Современные модели Земли можно разделить на оп
тимальные и стандартные. Под оптимальной моделью 
понимают модель, наилучшим образом удовлетворяющую 
всем имеющимся данным о Земле, а стандартная модель 
также достаточно хорошо удовлетворяет данным наблю
дений, но еще и достаточно проста, чтобы с ней было 
легко манипулировать в повседневной геофизической 
практике. В настоящее время большое число исследова
телей работает над этой основной задачей геофизики. 
Классические модели строились в постановке прямой за
дачи геофизики, т. е. методом подбора. Обилие новых 
данных позволило перейти к построению модели мето
дом решения обратной задачи геофизики. Обратные за
дачи решаются с помощью теории возмущений, когда за
дается какая-то исходная нулевая модель и ищутся та
кие малые возмущения распределения плотности и упру
гих модулей (К и р.) или скоростей объемных волн vv и 
vs, чтобы наилучшим образом согласовать модель с дан
ными о временах пробега различных фаз объемных воли, 
дисперсионными кривыми для поверхностных волн и пе
риодами собственных колебаний Земли. Практические 
методы решения обратных задач делятся на два широких 
класса. Метод Монте-Карло для определения модели 
Земли был предложен В. И. Кейлис-Бороком и Т. Б. Янов
ской в СССР и широко использовался Ф. Прессом в США. 
Второе направление исходит из метода наименьших квад
ратов и получило наибольшее развитие в работах амери
канских теоретиков Бэкуса и Гилберта.

Как мы видели, классические модели Земли сфери- 
чески-симметричны. В то же время, поскольку — 2/3 по
верхности Земли покрыты океанами, а остальная часть 
занята континентами, существуют отклонения наружных 
слоев от сферической симметрии. Это обстоятельство и 
является главной причиной трудностей при построении 
современных моделей Земли. Действительно, если мы 
построим некоторую очень хорошую сфернческн-симмет- 
ричную модель Земли, то мы не сможем добиться хороше
го согласия теоретических и экспериментальных диспер
сионных кривых для океанических и континентальных 
трасс из-за того, что глубинное строение океанов п кон
тинентов различается на протяжении нескольких сотен 
километров. Отсюда сразу следует, что вначале необхо
димо построить две средние региональные модели Земли:



одну — океаническую, другую — Континентальную. Так 
как имеются указания, что отклонения от сферической 
симметрии с глубиной нивелируются, то обе модели 
постепенно должны переходить в общую сферически-сим- 
метричную модель земных недр. Именно по такому пути 
и пошла в своей работе интернациональная группа сей
смологов в составе Дзевоиского (США), Хейлза (Австра
лия) и Лэпвуда (Англия), которые предложили простую 
стандартную модель Земли, близкую к лучшим опти
мальным моделям. Эти авторы построили параметрически 
простые модели Земли, в которых распределение плот
ности р (R) и скоростей vP(R) и vs(R) заданы кусочно
непрерывными аналитическими функциями радиуса R 
(R — r/S l — безразмерный радиус, 5 . =  6371 км — сред
ний радиус Земли). Непрерывные куски распределений 
описывались полиномами R  не старше третьей степени. 
Построен трехкомпоиентный набор моделей. Глубже 
первой зоны фазовых переходов в средней мантии, ко
торая моделируется скачком плотности и скоростей и 
помещена на глубине 420 км, все три модели идентичны. 
Две модели отражают различие в строении среднеокеанн- 
ческого и среднеконтпнентального регионов Земли, кото
рые локализованы в коре и верхней мантии до глубины 
420 км. Третья модель представляет среднюю модель этих 
двух региональных моделей Земли. Для краткости введе
ны  обозначения РЕДГ-0, РЕМ-С н РЕМ-А для параметри
ческой модели Земли океанического и континентального 
типа и средней параметрической модели Земли*). Под
черкнем, что все три модели сферически-симметричны. При 
построении модели РЕМ -0 используются средние дан
ные для океанического региона Земли, модели РЕМ-С — 
средние данные для континентального региона Земли, 
а модели РЕМ-А — некоторая комбинация РЕМ-0 и 
РЕМ-С. Коэффициенты в полиномах моделей РЕМ опре
делялись методом наименьших квадратов так, чтобы 
удовлетворить данным наблюдений о временах пробега 
волн Р, S , S K S , PKIKP  и разностям времен пробега 
SKKS  — SKS,  большим выборкам из 1064 собственных 
периодов Земли и дисперсионным кривым для океани
ческих и континентальных, регионов. Рассчитанные та
ким образом модели Р Е М . графически показаны на

*) РЕМ  — p a ram e tr ic  e a r th  m odel (п ар ам етр и ч еск ая  м одель 
Немли), О — ocean ic  (о к еа н и ч е ск а я ), С — c o n tin e n ta l  (кон ти н ен 
т а л ь н а я ) , А — av erag e  (с р ед н я я ).



рис. 36 п 37. Значения физических параметров модели 
для некоторых глубин даны в табл. 5. Таким образом, 
так же как и в случае классических моделей, современ
ные модели являются некоторыми идеализированными

М одель Зем ли РЕМ-С (континентальная).

Глубина, нм
Рис. 37. М одели верхней мантии РЕМ-С (континентальная), РЕ М -0 (океа
ническая) и РЕМ -А (средняя З ем л я ). Дли глубин, больш их 420 км, па

раметры для всех трех м оделей  одинаковы (ем. рис. 36).

моделями. Это обусловлено тем, что мы реальную сфе- 
рически-несимметричную Землю продолжаем описывать 
сферически-симметричными моделями. В настоящее вре
мя, видимо, надо стремиться к набору стандартных
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моделей Земли, каждая из которых должна соответство
вать характеру той или иной задачи физики Земли.

Сделаем некоторые замечания о моделях типа РЕМ. 
В этих моделях реальная ситуация заметно упрощена, 
в особенности в зоне фазовых переходов на глубине 420 
и 670 км. Более подробно мы об этом скажем в следую
щем параграфе, посвященном химическому и минерало
гическому составу Земли. Переход между внешним и 
внутренним ядром также в действительности размазан. 
Вероятно, имеются некоторые нерегулярности на кривых 
Vp ( l )  и v s ( l ) в нижней мантии и на границе мантия — яд
ро. Однако модели РЕМ приводят к согласию с данными 
наблюдений не хуже, чем значительно более сложные 
модели, в которых в настоящее время нет недостатка. 
Простота моделей типа РЕМ является их преимуществом, 
а основные особенности строения недр Земли они описы
вают так же хорошо, как и более сложные модели. От
метим еще, что согласно моделям РЕМ распределение 
плотности в Земле глубже 670 км подчиняется уравнению 
Адамса — Вильямсона; отклонение от этого уравнения не 
превышает 0,2%. Отсюда вытекает, что отклонения от 
химической однородности и адиабатичности в ннжней 
мантии и ядре очень малы.

7.4. Минералогический состав

На основе .лабораторных экспериментов (см. § 6.2) 
можно заключить, что пироксеновая компонента мантии 
(модельные составы 90% M gSi03 ■ 10% А120 3) на глуби
нах, меньших 70 км, кристаллизуется в виде ортопиро- 
ксенов. Дальше, в интервале глубин 70—500 км, орто- 
пироксены сосуществуют с гранатами, причем концентра
ция граната систематически нарастает, достигая 100% на 
глубине 500 км. Структура граната устойчива в интервале 
глубин 500—640 км; смена структуры граната структурой 
ильменита происходит на глубинах 660—740 км, а глубже 
760 км структура ильменита сменяется структурой перов
скнта. В пиролитовом составе мантии основным минера
лом является оливин, доля которого составляет ~60  весо
вых процентов. Поэтому совершенно естественно, что пе
реход а -+■ р или а -*■ у должен быть ответствен за 
аномальный рост скорости на глубинах 400—430 км. В мо
делях Земли типа РЕМ, описанных в § 7.3, первый фазо
вый переход в мантии Земли приурочен к глубине 420 км.



Чтобы разобратъгя в этом вопросе, обратимся к 
рис,. 29, на котором изображены два совмещенных изо
термических сечения фазовой диаграммы системы 
Mg2S i0 4—Fe,Si()4 при 1200 и 1(500 41. Сечение при 1200°С 
взято из работы Лкимото, Матсуи и Сёно, а сечение при 
1600 °С построено путем экстраполяции данных тех же 
авторов при 800, 1000 и 1200°С. На рис. 29 восстанов
лена ордината (штриховая линия), соответствующая мо
лекулярной концентрации железа в пиролите около 0,11. 
Эта линия встречает кривую фазового равновесия а. -<->- 
ч-»- (oc+jj) при 1600 °С и давлении —135 кбар, что от
вечает глубине 400 км. Из фазовой диаграммы видно, что 
переход оливина (а) в модифицированную шпинель ({}) 
растянут на 12 кбар (примерно на 35 км). Если на про
тяжении этих 35 км температура также возрастает, то 
толщина слоя, в котором сосуществуют фазы а  и {5, воз
растает. Напомним, что при а  (5- и (5 -*■ "[-переходах 
плотность возрастает на 8 и 3% соответственно.

Если предположить, что градиент температуры в зоне 
430—630 км равен ~2°С /км , то область (5-фазы прости
рается до глубины -6 0 0  км, где завершается переход
3 — f (шпинель). Оценить ширину переходной зоны труд
но; видимо, она порядка десятков километров. Область 
шпинелевой модификации занимает интервал ~600— 
(650—670) км (в моделях типа РЕМ второй фазовый пе
реход помещен на глубине 670 км, где все физические 
параметры [р, vs, vP\ возрастают скачком). Если гради
ент температуры в зоне 430—600 км в два раза меньше 
(~ 1  град/км), то переход (5 -► ч завершается на глубине 
~570 км.

Глубже 670—700 км все минералы находятся в 
постпшинелевых модификациях. Использование фазо
вой диаграммы для исследования зоны С позволяет не 
только установить структуру этой зоны, но и определить 
реперную точку для температуры иа глубине 400 км. 
Эта температура оказывается равной 1600±50°С . При 
анализе было сделано предположение о молекулярном 
отношении Fe/(Fe +  Mg) ~  0,11 в соответствии с гипоте
зой пиролитового состава мантин Земли. Если состав оли
винов несколько отличен от принятого в этой модели, то 
приведенные выше цифры, характеризующие переход
ной слой, несколько изменятся, хотя сам характер ана
лиза сохраняется.

В самое последнее время (см. § 6.2) вопрос о после- 
шпипелевом переходе был решен в пользу следующей



реакции:

^MgaSiOi -* MgSi()3 (структура перовскнта) +  MgO.

Этот переход должен происходить на глубинах ~ 6 5 0 — 
R70 км и сопровождаться возрастанием координационно
го числа кремния с четырех до тести. Все изложенное в 
этом параграфе показывает, что физической причиной 
границы на глубине 420 км является фазовый переход 
оливинов в [3-фазу, а граница на глубине 670 км обус
ловлена фазовыми переходами, при которых координаци
онное число кремния становится равным шести. Лиу ука
зал также, что можно ожидать третьей границы в сред
ней мантии на глубинах 750—770 км из-за фазового пе
рехода ильменита в перовскит.

Разбиение мантии Земли на минералогические зоны 
согласно новейшим данным приведено в табл. 6 .

Т а б л и ц а б

М и н ер ал о ги ческ и е  зо н ы  в м ан ти и  Зем ли  (по д а н н ы м  J I . Л и у )

Зоны м антип Г луби на, км Основные м ин еральн ы е фазы

В е р х н я я  м ан ти я 70 О ливи н П и р о к  Г р ан ат
(зона В) О дпвтш овая зона сен  +

+А120 3
-Ь г р а н а т

П ер ех о д н ая  зо 420 Р-ф аза
на  (зона С) Ш п п н ел евая  зона Ш и п н ель Г р ан ат

. 670 П ерове к п т + И л ь м е  И л ь м е 
З о н а  п ер о в ск н та +  (Mg, Fe)0 н и т нит?
и и л ьм ен и та П ер о вс-

KI1T
П ер о в с 
кит?

Н и ж н я я  м ан ти я , 1000 П е р о в с к и т + П еров- П ер о в 
(зона D ) ] П ер о в ск п то в ая ' 

) зон а  
1 2800

+  (Mg, Fe)0 CK1IT ски х

Важный вопрос о постоянстве химического состава 
нижней мантии находится в состоянии изучения. Здесь 
конкурируют два мнения. Согласно одному химический 
состав нижней мантии тот же. что и верхней мантии. 
Согласно другому мнению величина отношения Fe/Mg в 
нижней мантии несколько больше, чем в верхней.



7.5. Физическая модель

В этой главе речь шла о сейсмологической модели 
Земли.

Представляет интерес распределение в недрах Земли 
многих других физических параметров, таких как тепло
емкость, коэффициент теплового расширения, адиабати
ческие температуры, коэффициенты теплопроводности и 
вязкости, коэффициент электропроводности, который 
рассматривался в § 4..3, и т. д. Модель Земли, в которой 
даны распределения всех этих величин, условно можно 
назвать физической моделью Земли.

Идея метода, позволяющего получить искомые рас
пределения, весьма проста. Следует теоретически вскрыть 
зависимость искомой величины от объема (или плотности) 
и температуры и, беря значение величины в некоторой 
точке (р0, Т0) из эксперимента, дальнейший ее ход в 
недрах Земли найти, подставляя в соответствующую фор
мулу распределения рИ) и Т{1). Сейчас, если иметь в ви
ду принципиальную сторону вопроса, рассматриваемая 
проблема представляет собой пройденный этап геофизи
ки. Однако нелишне напомнить, что еще совсем недавно, 
скажем, 30 лет назад, картина была совсем другой.

В те времена как геофизики, так и специалисты по 
физике высоких давлений ие имели опыта работы при 
давлениях в сотни килобар и в мегабарной области и, по 
существу, не были психологически готовы к восприятию 
соответствующих результатов. Казалось, что если от 
обычного давления в одну атмосферу перейти к давлени
ям, в миллион раз большим, то и многие свойства веще
ства могут претерпеть большие непредсказуемые из
менения.

Однако единица давления — атмосфера является, по 
существу, не очень удачной единицей, когда речь идет об 
изучении сжимаемости конденсированных сред. Характер
ным давлением в этом случае будет давление порядка 
модуля сжатия, т. е. давление порядка сотен килобар (см. 
табл. 5).

Реальной физической характеристикой среды, харак
теристикой более осязаемой, чем давление, является 
среднее расстояние между атомами, которое имеет поря
док постоянной решетки.

Если обратиться к табл. 5, то мы увидим, что давле
ние на границе М лежит в пределах 2,2—9,7 кбар, а на 
границе мантия — ядро равно 1354 кбар, т, е. на протя-



женпп мантии давление увеличивается более чем в 100 
раз. Соответствующее изменение постоянной решетки в 
процентах равно

Аа_ _  1 'о л г _  _ 1 0 ( )  =  5 , 5 : .  3 ^  _ ^  ^  ^

а 3(>0Ы 3-3,3

т. е. но существу очень невелико. В недрах Земли ве
щество сжато слабо, и соответственно электронное строе
ние атомов в условиях земных недр меняется незначи
тельно. Ото позволяет оценить многие физические пара
метры земных недр с помощью методов физики твердо
го тела и физики высоких давлений.

Построение физической модели Земли в указанном 
выше смысле было выполнено в основном в Институте 
физики Земли АП СССР в конце пятидесятых н начале 
шестидесятых годов. Некоторые результаты были незави
симо получены канадским геофизиком Аффеном, амери
канским геофизиком Берчем и другими.

Чтобы построить термодинамику мантии и ядра Зем
ли и рассчитать термодинамические коэффициенты, необ
ходимо определить две новые функции плотности земных 
недр: 6 (р )— дебаевскую температуру и f(p) — параметр 
Грюнайзена (см. стр. 173). Эти две функции полностью 
определяют термодинамику дебаевской модели твердого 
тела. Дебаевская температура разграничивает темпера
турную область на высокотемпературную Т 2s 0 , в ко
торой свойства конденсированной среды подчиняются 
законам классической статистической физики и где для 
теплоемкости справедлив закон Дюлонга и Пти, и низко
температурную Т « 0 , где свойства среды подчиняются 
законам квантовой статистической физики и теплоем
кость не постоянна, а убывает пропорционально кубу аб
солютной температуры (с ~  Г3) при приближении к абсо
лютному нулю. В случае земных недр, мантии и ядра мы 
имеем дело с классическим предельным случаем Т ~̂  0 .

Построение любой модели твердого тела начинается 
с того, что истинный спектр частот атомных колебаний 
заменяется некоторым более простым, поддающимся рас
чету спектром. Если сделать самое простое предположе
ние и считать, что все частоты атомных колебаний рав
ны, то мы придем к эйнштейновской модели твердого те
ла (1907 г.). Эта модель сыграла большую роль в истории 
физики, так как именно на ней А. Эйнштейн ввел кван
товые представления в физику твердого тела, что позво
лило объяснить падение теплоемкости при низких темпе



ратурах — явление, ставившее в тупик классическую 
физику. Следующий шаг был сделан в 1912 г. П. Дебаем. 
Предложенная им модель оказалась достаточной для 
многих задач, в том числе и для тех, которые рассматри
ваются в этом параграфе.

Чтобы лучше понять смысл дебаевской температуры, 
поясним, как она определяется. В дебаевской модели 
твердого тела истинный спектр собственных колебаний 
атомов, составляющих рассматриваемое тело, заменяет
ся простым модельным спектром, в котором число соб
ственных частот, приходящихся на интервал от ш до 
ю +  Дм, равно

где v — средняя скорость звука:

vP и vs — скорости продольных и поперечных акустиче
ских волн (т. е. скорости объемных сейсмических волн), 
V  — объем твердого тела. Полное число собственных 
частот равно 3iV, где N — число атомов в рассматривае
мом теле. Дебаевская частота <вд определяется как мак
симальная (предельная) частота в дебаевском спектре 
[формула (59)].

Кванты тепловых колебаний в твердом теле называ
ются фононами, в отЛичие от световых квантов — фото
нов. Энергию фонона с дебаевской частотой (од можно 
записать в двух видах:

где h — постоянная Планка, деленная на 2л, к — посто
янная Больцмана (газовая постоянная, отнесенная к од
ному атому), 0  — дебаевская температура. Таким обра
зом, дебаевская температура — это измеренная в градусах 
энергия предельного дебаевского фонона. В предельном 
случае высоких температур Т ^  0  тепловой энергии до
статочно, чтобы возбудить весь спектр тепловых колеба
ний атомов, и это соответствует классическому предель
ному случаю. Обращаясь к формуле (61), легко видеть, 
что данные сейсмологии позволяют нам определить де- 
баевскую температуру как функцию глубины в мантии

2 л V
(59)

ед =  Тшд =  Л'0 , 0  =  у - (61)



Земли, т. е. Q(l). Оказывается, что данные сейсмологии 
позволяют определить 0U) и для ядра Земли. Так реша
ется первая часть задачи определения функции ®{1) для 
земных недр.

Вторая необходимая нам функция — это параметр 
Грюнайзена *{(1). Эта функция характеризует изменение 
дебаевской частоты при изменении плотности и опреде
ляется как логарифмическая производная дебаевской 
температуры 0 (р) по плотности:

]ii 0  р (П tfe (62)rf 111 р 0  (I) dp '

Нам известны функции 0 (0  и pH), поэтому формула
(62) позволяет вычислить функцию Как всякая ло
гарифмическая производная, — медленно изменяю
щаяся величина порядка единицы. Обе функции 0U) и 
“(Ш для мантии и ядра показаны на рис. 38 и 39.
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Чтобы рассчитать дебаевекую температуру по фор
муле ((H), кроме средней скорости v (60), которая опре
деляется по данным сейсмологии (см. табл. 5), необхо
димо еще знать средний атомный вес вещества А. Для 
мантии нпролитового состава А « 2 2 . Это дает для де
баевской температуры на глубине 100 км значение 
0 ,„„ ~  660 К.

Соответственно можно считать, что классический пре
дельный случай в недрах Земли реализуется для глубин,



где Т 5= 1000 °С, т. е, в большей части земных недр. В клас
сическом предельном случае удельная теплоемкость при 
постоянном объеме cv дается законом Дюлонга и Пти

3 R 3 It
cv = l T v =  T ’ (b3)

где R  =  8,314 ■ 107 эрг/(моль ■ град) =  8,314 Дж/(моль X 
X град) — газовая постоянная, М  — относительная моле
кулярная масса, v — число атомов в молекуле, Я — сред
няя относительная атомная масса.

Удельная теплоемкость при постоянном давлении ср 
равна

су(1 - \-yaT),  (64)

где Т — абсолютная температура, а сс — коэффициент теп
лового расширения, который может быть рассчитан по 
формулам

rvf>а ^ у — = у  —  , (bo)

где Ks  и К т — адиабатический и изотермический модули 
сжатия соответственно. Адиабатический и изотермиче
ский коэффициенты сжимаемости (3S и рг связаны с 
теплоемкостями термодинамической формулой

Р г  K S  _ _  с р

Р5 Кт ~  Су' (ЬЬ)

Вычислив по формулам (63) — (66) термодинамические 
коэффициенты, можно рассчитать адиабатической гра
диент температуры в мантии и ядре Земли по формуле

где g — ускорение силы тяжести, I — глубина. Рассчи
танные таким образом термодинамические коэффициенты 
для разных глубин сведены в табл. 7 и 8. Принятые при 
расчете распределения температуры слабо влияют на 
значения чисел, приведенных в табл. 7 и 8.

Поясним теперь подробно, как получают для мантии 
Земли распределение коэффициента теплопроводности 
xU),: что поучительно в методическом отношении. Ко
эффициент теплопроводности мантии Земли х склады
вается из двух частей: х„ — решеточной части коэффи
циента теплопроводности, обусловленной обычным меха
низмом переноса тепла в диэлектриках за счет диффузии



тепловых колебаний кристаллической решетки — фоно
лой, х — лучистой части коэффициента теплопроводно
сти, обусловленной переносом тепла инфракрасными 
электрЛмагнитными волнами. Таким образом,

х =  х,, +  хл. (68)

Теоретически можно определить зависимость ир от тем
пературы и плотности через известные нам функции

Т а б л и ц а  7

Значения термодинамических величин мантии Земли при распреде
лении температур вдоль адиабатического градиента

Глубина, см Т, К
ос- Hi*, 

—1град

с
V 

° V (£-)ioo 'а д

100 1500 68,1 1.19 1
200 1575 62,5 1,19 1,051
600 1800 25,5 1,06 1,205

1000 1950 16,9 1.04 1,295
1800 2160 11.0 1,02 1,44
2900 2400 9,5 1,02 1,61

Т а б л и ц а  8
Значения термодинамических величин земного ядра при распреде

лении температур вдоль кривой плавления

Глубина, км Т,  К
a - 10s , 

гр ад  1

с
V

V ' ( Г' )\ Г !>оо / а д

2900 4300 1,08 1,07 1
3600 4900 0,79 1,055 1,14
4400 5650 0,67 1,05 1,26
5000 6050 0,616 1,05 1,31
6371 6300 0,577 1,05 1,37

(69)

0(р) и 'у(р) — дебаевскую температуру и параметр Грю
найзена:

F1 8е 3 
Хр ’

где V — объем элементарной ячейки среды (Т7 ~ 1 /р ) , 
Л — некоторая нормировочная постоянная, определяемая 
экспериментально. Оценим теперь изменение х р с глу
биной. Обозначим индексами I и «100» величины, отно
сящиеся к глубинам I и 100 км соответственно; тогда



(69) перепишется следующим образом:

' * - * ■ « <70>
Для определения хрюо предположим, что мантия со

стоит из дунита (ультраосновная горная порода, близ
кая по своим физическим свойствам к мантийным поро
дам), и воспользуемся экспериментальным значением для 
средней теплопроводности дунита при 0°С, х р(Г =  
=  273 К) =  1,24 • Ю-2 кал/(см • с • град). Далее, из (70) сле
дует, что на протяжении первых 100 км влияние темпе
ратуры на изменение хр более существенно, чем влияние 
давления (или изменения плотности). Поэтому Хрюо МОЖ-

const _но наити из соотношения хр =  —j r - . Определив постоян
ную из условия хр =  1,2 • 10~2 при Т =  273 К, получим
const =  3,4 кал/(см-с),хр100 =  Ф —. Подставляя этов(70),

1 100

определим окончательное выражение для решеточной 
части коэффициента теплопроводности мантии:

при I ^  100 км,

(71)
При температурах порядка 2000—5000 К в неметал

лах заметный вклад в коэффициент теплопроводности 
может давать механизм лучистого переноса тепла. Вы
ражение для хл имеет вид

хл = 4  (72)" п.

где о* =  — —  =  1,37 -10 12 кал/(с • см2 ■ град4) — посто-
60 К е“

янная Стефана — Больцмана, а  — коэффициент поглоще
ния, п — показатель преломления, с — скорость света в 
пустоте, h — постоянная Планка, деленная на 2л, к — 
постоянная Больцмана. Основная неопределенность в хл 
заключена в а. По-видимому, выбор подходящего значе
ния а  для земных недр еще долго будет оставаться не- 
176

х Р ; =

3, 4
Т

'
3, 4

ОО

с



определенным. Пока подходящей оценкой можно счи
тать a V  100 см~‘.

Качественно изменение х в мантин Земли можно опи
сать так. Вначале коэффициент теплопроводности убы
вает примерно по закону Т~1 [формула (71)]. На глуби
нах 100—-200 км темп нарастания температуры замед
ляется, а сами температуры становятся весьма высокими. 
В значении х (68) становится заметным вклад хл. Та
ким образом, где-то на глубинах 100—200 км располо
жен минимум коэффициента теплопроводности; другими 
словами, здесь находится теплозапирающий слой, пре
пятствующий выходу тепла земных недр наружу. Мы 
здесь отвлекаемся от конвективного переноса тепла в 
этой зоне. Однако низкие значения х в наружной зоне 
Земли в любом случае затрудняют вынос внутреннего 
тепла Земли наружу. По тем же причинам у Луны, Ве
неры, Марса и Меркурия примерно на тех же глубинах 
также должен располагаться аналогичный теплозапира
ющий слой. Значение х в нижней мантии по крайней 
мере на порядок больше, чем в верхней.

Вопрос о теплопроводности земного ядра не требует 
специального рассмотрения. Дело в том, что в металлах 
коэффициент теплопроводности х связан с коэффициен
том электропроводности о законом Видемана — Франца

где к — постоянная Больцмана, е — заряд электрона, L — 
=  5,86-10-9 кал-Ом/(с град2). Значение а ~  З Ю 3 Ом- 1-см-1 
(см. § 4.3) и величина Т ~  5 • 103 К позволяют с помощью 
формулы (73) оценить коэффициент теплопроводности 
земного ядра:

х ~  5,86-10-9-3-103-5-'103~ 0 ,1  кал/(см-страд). (74)
Важным параметром физической модели Земли яв

ляется вязкость. Значение этого сложного и еще плохо 
определенного параметра для физики планетных недр 
столь велико, что этот вопрос выделен в отдельный 
параграф.

В этой книге мы ограничили себя в основном рас
смотрением вопросов, связанных со строением Земли и 
планет. Однако при переходе к более фундаментальным 
проблемам эволюции планет и течений в их недрах

(73)

7.6. Реологическая модель коры и мантии



перед памп встает проблема выбора физических парамет
ров, определяющих законы таких течений. В обобщенном 
смысле эти параметры можно назвать «вязкостью» зем
ных недр. Часто говорят о значениях «эффективной вяз
кости» земных недр. Однако дать четкое определение 
вязкости земных недр все еще трудно. Проще дать оп
ределение вязкости жидких ядер Земли, Венеры и Мер
курия или вязкости жидких планет-гигантов. В этих слу
чаях мы имеем дело с обычной ньютоновской вязкостью.

Вязкость земного ядра каким-либо непосредственным 
путем оценить трудно. Если воспользоваться данными о 
поглощении продольных сейсмических волн во внешнем 
ядре (зона Е),  то для средней вязкости внешнего ядра 
получается оценка

г] <  10® пуаз (зона Е).  (75)

Оценку (75) следует понимать так. Если бы средняя вяз
кость внешнего ядра была ^ 10“ пуаз, то при прохожде
нии через него P -волн с периодами ~1 с они ослабля
лись бы сильнее, чем это наблюдается по данным сей- 
смологчш.

Из физических соображений можно полагать, что вяз
кость внешнего ядра Земли вряд ли больше 103 пуаз. То 
же самое можно сказать о жидких ядрах Венеры и Мер
курия, а вязкость планет-гигантов еще меньше. Перейдем 
теперь к основной теме — определению вязкости твердых 
частей Земли, ее коры и мантии.

В § 1.5, посвященном предсказанию землетрясений, 
отмечалось, что если бы кора и мантия состояли из иде
альных кристаллов без дефектов, то они обладали бы 
теоретической прочностью, превышающей прочность 
реальных пород в 103 раз. Еще большее значение нали
чие дефектов в реальных горных породах имеет для их 
вязкости. Именно, если бы кора и мантия состояли из 
идеальных кристаллов, то их вязкость практически рав
нялась бы бесконечности, т. е. они не обладали бы свой
ством текучести.

В 20-е годы при обсуждении представлений А. Веге
нера о дрейфе материков одним из основных возраже
ний против его гипотезы было то, что кристаллические 
твердые породы мантии Земли не могут течь, так как 
твердые тела не обладают свойством текучести. В дей
ствительности, если обратиться к данным геологии н гео
физики, то можно указать по крайней мере на три фак
та, свидетельствующие о способности каменной оболочки



Земли к медленному течению: во-первых, смятие наруж
ных штстов Земли в горные сооружения; во-вторых, 
послеледниковые поднятия Фенноскандии и обширных 
территорий в Канаде и, наконец, близость фигуры нашей 
планеты (см. §§ 2.2—2.4) к равновесной фигуре, соот
ветствующей современной угловой скорости вращения 
Земли. Однако мы знаем, что вращение Земли медленно 
замедляется из-за эффекта приливного трения. Угловая 
скорость вращения молодой Земли ~ 4  • К)" лет назад была 
примерно вдвое больше современной, н соответственно 
сжатие фигуры молодой Земли было значительно боль
ше современного значения. Тот факт, что современное 
значение сжатия Земли близко к равновесному значе
нию, как раз и указывает на то, что вся каменная обо
лочка планеты (ее кора и мантия) испытала крупномас
штабное течение, в результате которого фигура Земли 
стала более близкой к сфере.

Способность к медленным неупругнм деформациям 
твердых поликристаллических тел обусловлена наличием 
и них точечных и линейных дефектов кристаллической 
структуры — вакансий и дислокаций. Эти дефекты всегда 
присутствуют в реальных кристаллах. Они возникают при 
росте кристаллов после их образования и при пластиче
ской деформации. В физику твердого тела понятие о теп
ловых дефектах было введено одним из ее основателей 
Я. И. Френкелем в 1926 г. Френкель рассуждал следую
щим образом. По мере роста температуры происходит 
увеличение амплитуд тепловых колебаний. В твердом те
ле всегда имеется некоторое небольшое число атомов (или 
ионов, если тело построено из ионов) с весьма большими 
амплитудами колебаний. Под влиянием тепловых флук
туаций эти атомы могут быть выброшены из своих нор
мальных положений — узлов кристаллической решетки — 
и перейти в междоузельные положения. В результате 
последующих тепловых флуктуаций междоузельные ато
мы могут удалиться па достаточные расстояния от своих 
«материнских» узлов, так что их взаимодействием с ос
тавшимися вакантными узлами (вакансиями) можно пре
небречь. Следовательно, дефект по Френкелю состоит из 
пары невзаимодействующих частиц. Одна из них — меж- 
доузельный атом, другая — вакансия, которая ведет себя 
пак квазичастица. На рис. 40 показано положение меж- 
тузелыюго атома в решетке NaCl. Естественно, что воз
можен и обратный процесс, при котором дефект по Френ
келю рекомбинирует: при этом междоузельпый атом сое



диняется с вакансией, образуя снова рядовой атом/криг 
таллической решетки. В состоянии теплового равновесия 
все время происходят процессы образования дефектов и

Рис. 40. Ион в м еж доузли и  в реш етке NaCl.

их рекомбинация, причем так, что при заданных (р , Т)- 
условиях постоянная концентрация дефектов все время 
сохраняется.

Наряду с дефектами по Френкелю большое значение 
имеют дефекты по Шоттки, которые чаще называются 
просто вакансиями (рис. 41). Понятие об этих дефектах 
было введено в физику твердого тела немецким физиком

В. Шоттки в 1935 г. 15 
этом случае атом или поп, 
покинув свой узел, рас
полагается не в междо
узлии, а на поверхности 
кристалла или трещины. 
Кроме того, источниками 
и стоками дефектов по 
Шоттки — вакансий — 
также являются линейные 
дефекты твердых тел — 

дислокации. Следовательно, в одноатомном твердом теле 
дефект по Шоттки представляет собой просто вакансию. 
В случае ионных кристаллов, например NaCl, условие 
электронейтральности приводит к тому, что дефект по 
Шоттки состоит из анионной вакансии (в нодрешетке 
ионов С1- ) и катионной вакансии (в подрешетке ионом 
Na+). В случае силикатов, например кристалла оливина 
(Mg, Fe)2SiOs, дефект по Шоттки состоит из анионном 
вакансии (в подрешетке ионов О '2) и обеспечивающих 
электронейтральность кристалла катионных ваканс и ii 
Mg+2, Fe+2 и Si+4 в соответствующих нодрешетках.

ю 6)
Р ис. 41. Дефекты по Ш оттки: а) и де
альная реш етка, б) реш етка с д е 

фектами.



Для образования точечного дефекта в кристалле не
обходимо преодолеть некоторый потенциальный барьер 
(// — энергия образования дефекта), и поэтому концен
трация тепловых дефектов сд сильно (экспоненциально) 
зависит от температуры (~  ехр [— Н/кТ ] ), где к — посто
янная Больцмана, Т — абсолютная температура. Легко 
сообразить, что в идеальной бездефектной кристалличе
ской решетке посторонние атомы — примеси — не смог
ли бы диффундировать сквозь кристалл, а атомы самого 
кристалла не смогли бы перемешиваться. В реальном же 
кристалле газ точечных дефектов все время находится в 
хаотическом тепловом движении, перемешивая крис
талл. Концентрация тепловых дефектов в кристаллах 
весьма мала и достигает своих максимальных значений 
~ 10~3—10~4 (т. е. один вакантный узел на 103—104 за
нятых узлов) вблизи точки плавления. Способность крис
талла к перемешиванию определяется его коэффициен
том самодиффузии

D = D„e~u* ^ /hT, (76)
где J90 — величина размерности длина2/время, слабо за
висящая от р п 7', 11* —энергия активации для самодиф
фузии, р — давление. Величина Н*(.р) является функцией 
давления. Она складывается из энергии образования де
фекта II и энергии активации для преодоления потен
циального барьера Па частицей (вакансией) при переходе 
из одного равновесного положения в другое (т. е. при 
обмене вакансии местами с соседним атомом) II* =  II +  На. 
Возможность диффузии в твердых кристаллических телах 
показывает, что если в них создать градиенты концент
рации вакансий, то выравнивание этих градиентов будет 
сопровождаться переносом вещества, т. е. его течением. 
С приложением касательных напряжений к поликристал
лу в его зернах возникает градиент концентрации ва
кансий, поэтому поликристалл станет течь и его эффек
тивный коэффициент вязкости т|[ будет определяться ко

эффициентом самодиффузии D. В связи с этим вязкость 
поликристаллов именуется диффузионной. Ясно, что 
чем больше D, т. е. чем быстрее способно переноситься 
вещество, тем меньше эффективная вязкость поликрис
талла т). Диффузионную вязкость поликристаллов откры
ли теоретически независимо Херринг (1950 г.) в США и 
Пабарро (1948 г.) в Англии. Обобщение диффузионной 
вязкости Да случай высоких давлений и применение ее 
к физике мантии Земли было сделано автором в 1960 г.



Выражение для коэффициента диффузионной вйзко- 
сти имеет вид

где h — средний размер кристаллических зерен, а — пос
тоянная решетки, к — постоянная Больцмана, Т — абсо
лютная температура, Л »  1/30 — постоянная, D — коэф
фициент самодиффузип. Согласно (77) 1]( достаточно 
сильно, но квадратичному закону зависит от среднего 
размера зерен, который для земных недр оценить не
просто. В сложных веществах, например в силикатах, 
i]i согласно (77) и (7(i) будет определяться самоднффу- 
зней наиболее медленно диффундирующих частиц, ко
торыми, по-вндимому, являются ионы кислорода 0 “а. 
Реально диффузионная вязкость может определять тече
ние вещества при достаточно высоких температурах

Тт — температура плавления), когда кон
центрация тепловых дефектов превосходит концентрацию 
естественных примесных атомов, которыми «загрязнено» 
любое реальное вещество, и при достаточно низких ка
сательных напряжениях, т. е. когда не приведены в дей
ствие более мощные механизмы пластического течения 
твердых тел, о чем будет сказано ниже.

Чтобы оценить распределение диффузионной вязко
сти в мантии Земли, необходимо в первую очередь 
вскрыть зависимость II* (р) от давления. В этом вопросе 
в настоящее время используются три подхода. Один исхо
дит из предположения, что энергия активации самодиф
фузии II* пропорциональна температуре плавления, т. е. 
11*{р) ~  Х>Тт, причем £ ~  20— 40, т. е. весьма велико. 
Тогда выражение для i]i принимает исключительно прос
той вид

где К — приведенная температура, »|„ — константа, кото
рую можно оценить, считая, что вязкость астеносферы, 
скажем, на глубине 100 км, равна i]i (lt =  100 км) ~

9

, Я ( / ) - : ^ ,  £ - 2 0  — 40, (78)

Чтобы найти распределение диффузионной вязкости в 
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мантии Земли с помощью (78а), необходимо задаться 
значением вязкости астеносферы г), ( /= 1 0 0  км), значе
нием коэффициента £, распределением температуры Т(1) 
и распределением температуры плавления Тт{1) в ман
тии Земли. В геофизике температура плавления мантии 
и ядра оценивается с помощью формулы Линдемана

где р — плотность, 0  — дебаевская температура мантии 
(отношение 0 Ш /0 1ОО дано на рнс. 38), индекс 100 указы
вает, что кривая плавления (79) нормирована по глуби
не 1=  100 км, где полагают Г™, ioo ~  1800 К. Свою фор
мулу (79) Линдемая установил на основе следующего 
предположения: «Отношение средней квадратичной ам
плитуды тепловых колебаний к квадрату постоянной 
решетки остается постоянным на кривой плавления». 
Оценка распределения вязкости земных недр по любой 
и з  формул, имеющих распространение в геофизике, не 
очень надежна из-за исключительно сильной экспонен
циальной зависимости от температуры. Погрешности в 
распределении Т{1) и Tm(l) в мантии могут давать боль
шие ошибки в значениях диффузионной вязкости Tii(Z)

. Во втором подходе используют стандартную термоди
намическую формулу для функции Н*(р)\

где Е* и V * —- энергия активации (при р — 0) и актива
ционный объем — предполагаются константами. В действи
тельности Е * и V* являются неизвестными функциями 
плотности, и поэтому формулу (80), строго говоря, можно 
применять при небольших давлениях р <  Кт (Кт — изо
термический модуль сжатия). Кроме того, (80) с посто- 
»1 иными значениями Е* и V* не позволяет оценить из
менение Н*{р) при фазовых переходах в средней мантии 
на глубинах —420 и 670 км, при которых происходит за
метное увеличение плотности (см. табл. 5). Этот недо
статок устранен в формуле, дающей явную зависимость 
//* от плотности:

1910 г.)

(79)

(78а).

П*(р) — Е* +  V*p, (80)

(81)



Формула (81) при низких давлениях (р <  К т) эквива
лентна (80), но она обладает тем преимуществом, чти 
из-за явной зависимости от плотности позволяет оценить 
скачки //*  на фазовых переходах. Конкретные значения 
параметров Е*, V*, L и другие мы приведем после рас
смотрения пластической (дислокационной) вязкости 
мантии т]2.

Физическая природа пластичности была выяснена 
сравнительно недавно. Согласно современным представ
лениям пластическое течение кристаллических твердых 
тел обусловлено движением линейных дефектов (дисло
каций) в их плоскостях скольжения и переползанием 
дислокаций из одних плоскостей скольжения в другие. 
В физику твердого тела понятие о дислокациях было вве
дено в 1934 г. независимо английским ученым Г. Тейло
ром и немецкими учеными Е. Орованом и М. Поляни. 
Дислокации бывают краевые, винтовые и смешанного 
типа. Мы кратко опишем только краевую дислокацию. 
На рис. 42 показано сечение простой кубической решет
ки, содержащей одну краевую дислокацию. Дислокация

образуется, если вставить одну 
лишнюю полуплоскость в верхнюю 
половину кристалла. Особенно 
сильные нарушения периодичес
кой структуры кристалла появля
ются в зоне вдоль линии встречи 
лишней плоскости с плоской гра
ницей нижней части кристалла. 
Отсюда понятно, почему дислока
ции относятся к линейным дефек
там кристалла. Если мы приложим 
силы к верхней и нижней частям 
кристалла (рис. 42) с тем, чтобы 
сдвинуть их друг относительно 
друга по их граничной плоско
сти — плоскости скольжения, то 

обнаружим, что наличие дислокации заметно облегчает 
скольжение верхней половины кристалла по нижней. 
При сдвиге справа налево ядро дислокации последователь 
но проходит положения а, Ъ и с и затем выходит пи 
поверхность. В результате кристалл освобождается от 
линейного дефекта, а верхняя половина кристалла сме
щается относительно нижней на одну постоянную решет
ки. Образно можно сказать, что прохождение одной крае
вой дислокации в своей плоскости скольжения через весь
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кристалла относительно  
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кристалл смещает обе половины кристалла на один про
странственный «квант» — постоянную решетки. Таким 
образом, движение дислокации через кристалл представ
ляет .собой элементарный акт пластической деформации.

Вторым важным процессом, связанным с пластиче
ским течением кристаллов (пли  поликристаллов), явля
ется так называемое переползание дислокации из одной 
плоскости скольжения в другую. Под этим эффектом по
нимают наращивание или уменьшение лишней кристал
лической полуплоскости в кристалле (см. рис. 42), в ре
зультате чего дислокационная линия перемещается в од
ну из нижних плоскостей скольжения или, наоборот, 
поднимается в одну из верхних плоскостей скольжения. 
Возможны различные взаимодействия дислокаций, а так
же процессы рождения и аннигиляции дислокаций. Од
нако для того, чтобы поликристаллическое тело дефор
мировалось как сплошная пластическая среда, что имеет 
место для силикатов при высоких температурах, должны 
происходить как процессы скольжения дислокаций в их 
плоскостях скольжения, так и процессы переползания 
дислокаций. Скорость процессов переползания дислока
ций определяется скоростью подвода или отвода матери
ала, которая контролируется диффузией точечных де
фектов. В этом смысле и говорят, что диффузия в поли
кристаллах при их высокотемпературном пластическом 
течении является скорость определяющим процессом. 
В результате дислокационная вязкость поликристалла г|2, 
так же как и диффузионная вязкость r|t (77), обратно 
пропорциональна коэффициенту самодиффузии (76). 
Обычно ее записывают в виде

г ь - Н ^ ' Р -  =  «и>

где т — касательное напряжение, ц — модуль сдвига, 
Я*(р), Е* и L  определены формулой (81), "(о и Е* — по
стоянные, определяемые экспериментально. Дислокаци
онная вязкость мантии г|2 обратно пропорциональна 
квадрату касательного напряжения т. Распределение ка
сательных напряжений в мантии неизвестно. По оценкам 
они лежат в интервале т ~  1 —100 бар. Таким образом, 
если положить среднее_ значение касательного напряже
ния в мантии равным т ~  10 бар, то неопределеннрсть в 
i)2 только из-за незнания реальных касательных напря
жений в мантии выражается коэффициентом 10±2. В на
стоящее время иа основе данных лабораторных экспери-



ментов принимают следующие значения параметров:

Параметры (83) относятся к перндотитовой мантии. При 
построении распределения вязкости мантии за исходный 
уровень принимают глубину I =  100 км. На этом уровне 
р =  32 кбар, К т =  Ю6 бар. Согласно (80) энергия Я* на 
этом уровне возрастает па величину pV* — 11 см3/моль X 
Х 3,2 1010 дхш/см2 =  8,4 ккал/моль. Тогда

Е*т — 134,4 ккал/моль, V* =  11 см3/моль,
70 =  5,2 • 1021 с-1, L  =  2,0, р0 =  3,36 г/см3.

Итак, мы разобрали два возможных физических меха
низма, которые обеспечивают вязкое течение вещества 
мантии Земли под действием касательных напряжений. 
Эффективная вязкость мантии t]m, в которой действуют 
оба указанных механизма, дается формулой

Обозначим через тс критическое касательное напряже
ние, при котором 1], =  i]2. Тогда при т >  тс г|2 <  r|i. а при 
т <  тс i]i <  i]2. Согласно (85) критическое значение каса
тельных напряжений тс разграничивает области дейст
вия диффузионного и дислокационного механизмов вяз
кости мантии:

Чтобы оценить тс, необходимо выбрать значение сред
него размера кристаллических зерен мантии h в (77). 
Величина h оценивается из анализа ультраосновных 
включений в базальтовых лавах и кимберлитовых труб
ках. По этим данным в верхней мантии /?, лежит в ин
тервале ~  10-2 — 1 см, т. е. характеризуется заметной не
определенностью. Отсюда тс получается ~ 5  ■ 10~2 — 5 бар. 
Таким образом, вопрос о выборе тс также достаточно 
неопределенный. В связи с этим можно просто положить 
тс ~  1 бар, тем более что оба закона (77) и (82) при рас
смотрении гидродинамики мантии дают близкие резуль
таты (конечно, при условии t]i ~  т)2).

при
Е* =  126 ккал/моль =  5,5 эВ, у0 =  5,2 1021 с-1

Т >  1100 °С; Е* — 34,57 ккал/моль =  1,5 эВ, 
•Ь =  1,1-Ю 7 с- 1 при Т <  1100°С.

при т < т с, 
при т >  тс. (86 )



Итак, оценим вязкость мантии с помощью формулы 
(82) и параметром (84), т =  т =  10 бар и двух вариантов 
распределения температур: 1) вдоль адиабаты с началь
ной температурой на глубине / =  100 км, равной =
-  1500 К и дальнейшими температурами, приведенны
ми в табл. 7 (вариант низких температур); 2) вдоль 
некоторого пробного «разумного» распределения темпе
ратур, равных Т(1 =  100 км) =  1500 К, на глубине пер
вого фазового перехода Т{1 =  420 км) =  1550 °С =  1823 К 
(реперное значение температуры на рассматриваемом 
уровне (см. § 7.4)), а глубже этого уровня примем чисто 
априорно градиент температуры постоянным и равным 
1 °С/км до глубины 670 км, далее до глубины 1000 км 
уменьшим градиент до 0,7 °С/км, а от 1000 км до грани
цы с ядром положим градиент равным 0,6°С/км, в ре
зультате чего на границе с ядром получим температуру 
TU =  2885 км) »  3435 К (вариант высоких температур).

Глубина, км

Рис. 43. Распределения температуры  и вязкости в мантии Зем ли. 1— адиа
батические температуры , 1а  — соответствую щ ее распределение вязкости, 
g _  некоторое проПное р аспределение тем ператур, 2и — соответствую щ ее  

распределение вязкости в мантии.

Распределение плотности выберем в соответствии с мо
делями РЕМ (см. табл. 5). Оба распределения темпера
тур и соответствующие им распределения вязкости в 
мннтии показаны на рис. 43. Несмотря на большие неоп
ределенности, с которыми сталкиваются исследователи 
п геофизике при попытке оценить распределение вязко-



стп в мантлн, результаты, ирмведеплые на рис. 43, по
зволяют сделать важные выводы.

Исследование конвекции в маитип показало, что кон
вективные течения вытесняются в зоны с вязкостью 
Лт <  М23 пуаз. Если бы вся мантия была охвачена эф
фективной конвекцией, то распределение температур в 
ней следовало бы вдоль адиабаты на рис. 43. Однако для 
такого распределения температур вязкость на границе 
второго фазового перехода в мантии ( /=  670 км) прини
мает значение 2 • 1027 пуаз п быстро возрастает в сто
рону границы с ядром, где становится равной —4 • 10я3 пу
аз. Значения вязкостей, большие ~ 1028 пуаз, практиче
ски означают, что вещество мантии не обладает свойст
вом текучести, а это противоречит данным геологии и 
геофизики, относящимся к эволюции планеты. Этот вы
вод можно сделать несмотря на все неопределенности, 
которые содержатся в оценках вязкости мантии. Следо
вательно, температуры в мантии глубже уровня I =
— 670 км должны быть выше адиабатических.

Рассмотрим теперь результаты, относящиеся к апри
орному пробному распределению температур, также по
казанные па рис. 43 (кривые 2 и 2а). В этом случае 
мантия но вязкости разбивается, грубо говоря, на две 
зоны — для глубин 100—670 км вязкость попадает в ин
тервал от — 6,3 • 1017 до ~  5,5 • 1020 пуаз, глубже 670 км 
Лш^ 'Ю23 пуаз. Рассчитанная нами вязкость относится к 
уровню напряжений т =  т =  Ю бар. Получившиеся зна
чения вязкости верхней мантии, видимо, слишком малы, 
чтобы выдерживать такие напряжения продолжительное 
время. Если бы мы в расчете приняли меньшие значе
ния напряжений т в (82), скажем, положили бы г ~  Збар 
или 1 бар, то соответственно вязкость верхней мантин 
равномерно поднялась бы в 10 и 100 раз соответственно. 
Наоборот, уровень напряжений в средней и нижней ман
тии ( /> 6 7 0  км), возможно выше 10 бар. Разумной 
оценкой для напряжений в этой зоне является величина 
т ~  30 бар. Тогда вязкости, показанные па рис. 43 (при 
принятом распределении температур — кривая 2), равно
мерно понизятся на порядок, т. е. будут > 1022 пуаз. 
Такие значения вязкости допускают конвективные тече
ния в мантии и соответственно должны приводить к 
понижению температуры, что из-за сильной экспоненци
альной зависимости вязкости от температуры должно 
привести к резкому росту вязкости нижней мантии. На 
основе имеющихся в настоящее время данных, которые



использованы в нашем изложении, распределение темпе
ратур в средней и нижней мантии следует выбрать та
ким, чтобы при уровне касательных напряжений в этих 
зонах (т ~  30 бар) вязкость попадала в интервал 
~ 5  ■ 1022—1024 пуаз. Базируясьна сформулированном кри
терии, можно полагать, что температура мантии на гра
нице с ядром ~3400—3500 К. С учетом сделанных 
замечаний реологическую модель мантии (для 1>  100 км), 
показанную на рис. 43, можно считать вполне удовлетво
рительной.

Приведенные на рис. 43 распределения вязкости и 
температуры позволяют понять отсутствие сверхглубоких 
землетрясений (в мантии отсутствуют землетрясения с 
глубиной очага, большей ~  700 км). Дело, ио-видимому, 
л том, что рост напряжений заметно понижает вязкость 
(^2 ~  т~2), а это приводит к релаксации напряжений (на
пряжения рассасываются за счет течений). Как только 
в какой-то зоне вязкость мантии снижается до т] ^
<  1022 пуаз, она переходит из статического состояния 
в конвективное. Начинают происходить вынос тепла п 
резкое понижение температуры, что способствует возвра
щению мантии в исходное состояние с т| >  1023 пуаз. 
Таким образом, физические условия в сверхглубокой 
мантии (Z >  700 км) таковы, что вязкость в ней поддер
живается на уровне ~  1033 — 1024 пуаз, а это, как указа
но выше, и объясняет отсутствие в мантии сверхглубо
ких землетрясений.

Прежде чем продолжить изложение, скажем несколь
ко слов о литосфере и астеносфере — понятиях, играю
щих огромную роль в современной геофизике и геологии. 
Наружный жесткий слой Земли именуют литосферой, под 
ней расположен размягченный слой Земли — астеносфе
ра. Нижняя граница астеносферы, как это следует из 
распределения вязкости, показанного на рис. 43, нахо
дится на глубине ~  670 км, а верхняя для континенталь- 

■ ного и океанического регионов Земли расположена на 
заметно разных уровнях — под океанами на глубине 
~  70 км, а под континентами на глубине ~  200 км. При 
общих рассуждениях глубину этой границы выбирают 
равной ~  100 км. По современным представлениям на
ружная лнтосферная оболочка Земли расколота на не
большое число плит (порядка десяти), взаимодействие 
между которыми вдоль их границ в основном и опреде
ляет тектонический облик планеты. Этим, собственно, 
н определяется значение литосферы для геофизики и гео-



лопш. Течение вещества в астеносфере в конечном счете 
является первопричиной тектонических проявлений па 
поверхности Земли. Вся мантия Земли, исключая ее 
верхнюю кромку, образующую вместе с корой литосферу, 
находится в конвективно-неустойчивом состоянии. Верх
няя мантия (£<()70 км), видимо, находится в состоянии 
развитой конвекции, так что время одного конвективного 
цикла в ней много меньше возраста Земли, а глубинная 
мантия U > 6 7 0  км) находится в состоянии очень мед
ленных течений с временем одного конвективного цикла, 
большим возраста Земли, т. е. в состоянии, близком к 
статическому. В этом смысле и говорят, что конвек
тивные течения в мантии вытеснены в зону с r)m <
<  1023 пуаз.

Указать однозначный способ определения мощности 
литосферы пока не удается. Действительно, многие счи
тают, что физические свойства астеносферы обусловлены 
частичным плавлением (весовая доля расплава ~ 1%), 
т. е. астеносферный слой мантии содержит базальтовые 
капельки (~ 1 % ). Тогда, задавшись, скажем, перидотп- 
товым составом мантии и определив тем или иным спо
собом распределение температуры в ней, мы могли бы 
определить глубину подошвы .литосферы по температуре 
начала плавления перидотита (по температуре солидуса 
перидотита), равной ~  1200°С.

Однако следы воды и двуокиси углерода (— 0,1 %) 
снижают эту температуру на величину порядка 100 °0 , 
поэтому такой способ оценки мощности литосферы содер
жит заметные неопределенности. Второй способ оценки 
мощности литосферы основан на предположении о сов
падении астеносферы со слоем пониженных скоростей в 
верхней мантии (см. рис. 3(> и 37). Однако физическая 
природа слоя пониженных скоростей еще недостаточно 
ясна, а верхняя граница его часто определяется не очень 
уверенно. Третий способ определения мощности литосфе
ры основан па гипотезе, согласно которой зона понижен
ных расположена в астеносферпом слое Земли (см. 
рис. 21). Эта гипотеза, так же как и две предыдущие, 
еще не получила подтверждения, а установление надеж
ных границ зон пониженных в мантии Земли явля
ется актуальной, но еще не решенной задачей. Наконец, 
иногда предполагают, что зона повышенной электропро
водности расположена в астеносфере. Эта гипотеза может 
оказаться еще менее правдоподобной, чем остальные, 
и также не может использоваться для надежной локали-



нации астеносферы и литосферы. Говоря о литосфере, 
всегда следует иметь в виду, каким образом последняя 
определена. В настоящей книге не рассматриваются ре- 
I иональные особенности Земли. Однако литосфера Земли 
имеет ярко выраженный региональный характер, а мощ
ность континентальной литосферы может в два раза пре
вышать мощность океанической литосферы. Изложим 
проблему построения реологической модели литосферы, 
следуя английскому исследователю С. Мурреллу (1976 г.).

Понятие литосферы Земли тесно связано с распреде
лением температуры в ее недрах, поэтому естественно 
рассмотреть океанические и континентальные регионы 
по отдельности. Согласно гипотезе раздвигания океани
ческого дна, океаническая кора создается в рифтовых 
зонах океанов и, как ленточный конвейер, движущийся 
со скоростью — 5 см/год, раздвигается в стороны остров
ных дуг, где литосферная плита погружается в мантию 
у глубоководных желобов. Толщина океанической лито
сферы стабилизируется (становится стационарной) на 
расстоянии ~ 1 0 3 км от оси океанического рифта. У оси 
рпфта астеносфера подходит ближе всего к поверхности 
Земли, так что температуры ~  1100 — 1200 °С, соответст- 
н\ющие подошве литосферы, достигаются па глубинах 
~  20 км. По мере отодвигания от оси рифта литосферная 
плита остывает за счет выноса из нее тепла путем те
плопроводности. Уровень температур ~  1100—1-200 °С 
по мере удаления от оси рифта постепенно понижается, 
н па расстояниях от оси — 1000 км толщина океаниче
ской литосферы стабилизируется и становится равной 

70—80 км.
В свою очередь континентальная литосфера бывает 

тух  т и п о в . В зонах с малым тепловым потоком ~  1 е. т. п.
1 континентальные щиты) она заметно мощнее литосфе
ры континентальных регионов с молодым тектоническим 
|'Пликом и с большим тепловым потоком ~  2 е. т. п., где 
горячие слои мантии подступают значительно ближе к 
поверхности.

В первом приближении литосферу можно представить в 
виде упругого внешнего слоя и вязкоупругого внутреннего 
'"inn, Мощность упругого слоя литосферы зависит от ха
рактерного времени разгрузки и нагрузки земной коры 
: например, таяния ледников и образования осадочных 
Гшссейнов). Она может быть установлена по наблюдениям 
^формаций земной коры методами геологии и геофизи
ки. Для океанических областей и характерных времен



~ 107 лет толщина упругой литосферы ~ 1 6 —24 км, в то 
время как полная мощность литосферы, оцененная по 
положению границы слоя низких скоростей 5-волп, рав
на ~  80 км. Толщина упругой литосферы для континен
тальных щитов при характерных временах нагрузки 
~ 103, 5 • 106 и 5 • 108 лет соответственно равна ~85, 35 
и 21 км. Таким образом, мощность упругой литосферы 
является убывающей функцией времени нагрузки. Для 
континентальных регионов с большими тепловыми пото
ками и характерных времен нагрузки ~  104 лет толщина 
упругой литосферы —2 0 км. Полная мощность континен
тальной литосферы для регионов с малыми и большими 
тепловыми потоками соответственно оценивается цифра
ми ~  155—185 и 80 км.

Выше при построении реологической модели мантни 
было сделано упрощающее предположение, согласно ко
торому при возникновении в мантии касательных напря
жений она потечет со скоростью, определяемой ее эф
фективной вязкостью г|т (85) или (86). Тем самым до
пускалось, что не существует никакого переходного 
процесса, предваряющего установившиеся течения ман
тии. Можно еще сказать и так, что время неустановив 
шихся течений в мантии, предваряющих стационарным 
режим течений, мало по сравнению с характерными вре
менами, которые нас интересуют. Литосфера, как мы 
сейчас увидим, тем и отличается от астеносферы, что она 
находится в неустановившемся режиме течения; при 
этом эффективная вязкость литосферы является функци
ей времени.

Реологическая модель литосферы строится следующим 
образом. Необратимую деформацию, обусловленную пол 
зучестью, записывают в виде

e =  p r  +  ^f, (87)

где р, ч — функции касательного напряжения т, темпе 
ратуры Т и давления р, г — деформация, / — время. По
казатель пг лежит в области (1/3—1/2). Первое слагае
мое в (87) описывает неустановившуюся ползучесть. Вто
рое слагаемое в (87) описывает стадию установившейся 
ползучести, которая появляется при достаточно высокиv 
температурах и деформациях е >  0,1. Неустановившаяси 
ползучесть связана с деформационным упрочнением из-за 
наличия дислокаций в кристаллах-. Это такая предвари 
тельная обработка материала деформацией, при которой 
он становится «жестче», т. е. скорость его течем mi



уменьшается, постепенно переставая зависеть от време
ни, чему соответствует переход от эффективной вязко
сти, зависящей от времени, к вязкости, от времени не 
зависящей. Зависимость (3 и у от т и Т установлена экс
периментально: "

— р„ (т 'рУ'е £j к да 10- 1- f-10"* при т ^  1 кбар.
(88)

Т - Т о ( т ;м)в Г £‘/АГ, (89)
j-де /(• »  2 -г 3 при 100 бар ^  т <  1 кбар ц п > 3  нрп 
больших напряжениях для окислов и силикатов. 
В (88)—(89) (х — модуль сдвига, А — постоянная Больц
мана, Ei п Ег — активационные энергии, р ~  1 при 
г <  1 кбар и принимает большие значения для больших 
напряжений. Константа р0 является физической харак
теристикой процесса ползучести. Энергии активации Е, 
и Е, зависят от механизма ползучести и могут быть 
разными в разных зонах плоскости 7’т. Эффективная вяз
кость, характеризующая высокотемпературную ползу
честь, рассматривалась выше, где величина Е г была обо
значена //*. Течение реальной среды при включении 
напряжений всегда начинается с неустановившеыся пол
зучести, причем скорость течения постепенно уменьша
ется, тюка пе выйдет па некоторое стационарное значе
ние. Это п есть момент окончания первой, неустановнв- 
шейся стадии ползучести и начало второй, установив
шейся ее стадии. Важным параметром среды является 
время неустановившейся ползучести lSi, которое опреде
ляется из условия, что скорость неустаповпвшейся пол-

def
зучести е, =  уменьшилась до скорости установив

шейся ползучести e5S:

8f ■— и ф С 1 =  e ss — у. (90)
Далее удобно воспользоваться правилом, согласно кото- 
рому полная деформация неустаповпвшейся ползучести

e, =  p t “ » 0 , l  (У1)

не зависит от времени деформации, температуры и на
пряжения. Это позволяет определить t,s в одном из 
нидов:



а ег| — в виде

e»8 -= т (е,)1- 1-™ =  у.
Правило (91) дозволяет по данным о неустановившейся 
ползучести рассчитать скорость установившейся ползу
чести и ее зависимость от напряжения и температуры. 
Согласно (88), (89) и (93) получаем следующие соотно
шения:

р =  тп, Е 1 =  тЕ., и у0 =  (94)

Формула (94) в свою очередь позволяет но данным об 
установившейся ползучести рассчитать параметры не- 
установившейся ползучести. Реологическая модель лито
сферы характеризуется временем iss и эффективной вяз
костью r]ss, которая определяется но формуле

1 т  т
Т1« =  -2 —  0 4

ess ‘

Значение параметра tS3 определяется тем, что если про
должительность геотектонического процесса (например, 
послеледникового поднятия или образования осадочного 
бассейна) меньше, чем tss, то имеет место только пеуста- 
новившаяся ползучесть и интегральная деформации 
меньше 0,1. Зависимость ползучести от давления входит 
в (95) через энергии активации Ех и Ег. Этот вопрос 
рассмотрен выше, и в конкретных случаях можно вос
пользоваться одной из формул (79) —(81). Для построе
ния реологической модели литосферы необходимо задать
ся составом коры и верхней мантии, значением реологп 
ческих параметров для этих сред, распределенном 
температуры, давления и касательных напряжений и 
литосфере. Особенно неопределенным и дискуссионным 
является вопрос о напряжениях в литосфере. Эти напря
жения возникают из-за наличия горных сооружений 
(<  1,5 кбар), из-за неравповесности Земли, о чем можно 
судить но гравитационным аномалиям (<  100—200 бар): 
оценки напряжений по механизму очага землетрясений 
дают <  30 бар в межшпттовых швах и <  100 бар дли 
зон внутри плит. Таким образом, из-за неопределенности
г. распределении напряжений в литосфере, вообще гово
ря, приходится строить пробные реологические модели 
для т =  10 и 100 бар, хотя исключить зоны, в которых 
напряжения малы (~  1 бар) и велики (~  1 кбар), не



представляется возможным. ГТрп построении реологиче
ской модели литосферы учитывается также то, что энер
гия активации Ег при температурах более 1100°С равна 
Г),5 эВ (120 ккал/моль), а при меньших температурах она 
•чаметпо меньше и равна 1,5 эВ (35 ккал/моль).

Построение реологической модели осуществляется 
.'ледующпм образом. Вначале по формуле (93) рассчиты
вается скорость установившейся ползучести для конкрет
ного напряжения т и данных лабораторных испытаний' 
для соответствующих значений параметров. Затем по 
формуле (95) находят соответствующее распределение 
эффективной вязкости г)а, для установившейся стадии 
ползучести. Далее с помощью (92) и (95) устанавливают 
связь между t]ss и tss:

tss — 2тг( да 2,5 • 10-15 (~~)>  (96)

где tss измеряется в годах, когда r),s — в пуазах и т — 
в барах, е ( =  0,1 и т. »  0,4. Согласно (96) время неуста- 
повившейся ползучести tas обратно пропорционально ку
бу касательного напряжения, t$s ~  т_3 (так как r)S3 ~  т~2). 
Оцепим время пеустаиовившейся ползучести tss (96) для 
верхней и нижней мантии (I У- 670 км) и распределения 
вязкости цт(1), показанного на рис. 43 (т =  т =  10 бар). 
В среднем при К  670 км — 101э (т «  т =  10 бар), 
.и при 1>  670 км, r)m — 5 - 1023 пуаз (т ~  10 бар). Соглас
но (96) имеем ts, ( К  670 км) — 2,5 • 103 лет и tss (1> 

■670 км) ~1,3 • 10® лет. Более реальной оценкой напря
жений в верхней мантии будет т ~  1 3 бар, это дает
i]m ~  Ю21 -f- Ю20 пуаз, tss ~  2,5 • 106 н- 7 • 104 лет. Для ниж
ней мантии т ~  30 бар, соответственно r)m(Z>600 км) ~  
~ 5 - 1 0 22 пуаз и tss ~  5 ■ 10е лет. Таким образом, время 
(((‘установившейся ползучести мало по сравнению с ха
рактерными временами мелкомасштабной конвекции 
1 — 10° —107 лет) и крупномасштабной конвекции 
1 ~ 10s лет) в верхней мантии. В нижней мантий время 
I ~  5 • 10" лет заметно меньше характерных времен за
медления вращения Земли (~ 1 0 9 лет), иа протяжении 
которых заметно меняется равновесная фигура Земли. От
сюда следует, что для этих процессов мантию можно счи- 
И1ТГ» находящейся в состоянии установившейся иолзу-
•1ГГПГ.

Обратная ситуация имеет место, если обратиться к 
реакции мантии на послеледниковые поднятия (t ~  103 — 
1П' лет). ГГрн таких кратковременных воздействиях



отклик мантин будет происходит!, в режим*', неустапоннн- 
шенся ползучести. Построим реологические, модели трех 
типов литосфер (рис. 41) — океанической («), континен
тальной с большим тепловым потоком (<>) п континен
тальной с малым тепловым потоком (в). Как следует из 
рис. 44, реология литосферы в первую очередь определя
ется параметрами для перидотита. Определение этих па
раметров является важным достижением (Колштедт и

ю
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о) континентальная литосфера с большим тепловым потопом, к) конти
нентальная литосфера с малым тепловым потопом. На врезке дано рас
пределение температуры: 1 — для океанической н континентальной лито
сферы с большим тепловым потоком (оба распределения практически 
совпадают), i  — для континентальной литосферы с чалым тепловым по

током.

Гоетце, 1974 г., Муррелл н Чакра ка рти, 1073 г.). Запи
шем эти данные соответственно для низких и высоких 
температур в следующем удобном виде:

v„ -  i , M 0 * ( i ) V (,7JW,t,,r*):T с-1,

К;
Е ,  =  1 ,Г> эВ, ^  — 17 ".00 К при Т <  1100 СС; 

Yb =  5,2 • 10м (^ -]3 e- (6:,s,,,H "v*) т е 

E t — 5,5 эВ . ~г =  03 800 К при Т  >  1100 °С, ■ J и



гл*' т — напряжение, ц —- модуль сдвига (берется из 
табл. о). Так как давление в литосфере мало, то для за
висимости энергии активации от давления используется 
формула (80). Формула (97) конкретизирует общее вы
ражение (89) для перидотптового слоя литосферы. Для 
чолррпта данные Муррелла и Чакраварти приведем к 
ill,чу

В \  • ■ ) . i o » f i . ^ - (ie70e+pv*>т
>’ -  \|i ) е 0 ’ (08) 

т --- 0,38.

Аналогичным образом для гранодиоритового слоя лито
сферы имеем

ft — 'i ri 1П* ( -1^ tf-(liii»nofpV*)/r -т
р  \ix  I е ’ (99)

т := 0,37.

Результаты, расчетов для литосфер различного тина 
(рис. 44) показаны на рис. 45. Чтобы не перегружать 
рисунок, время неустаиовившейся ползучести дано толь
ко па рнс. 45, а для т =  10 бар (кривая 2а) и т =  100 бар 
(припая За). Время tss легко получить с помощью (90) 
и профилей аффективной вязкости литосферы (кривые / - -  
/ соответственно для т =  1, 10, 102 и 10я бар на рис. 45, 
а в). Выше указывалось, что конвекция вытесняется в 
лопы с 11 <  10гз пуаз. Поэтому некоторую условную гра
ницу литосферы можно провести на уровне вязкости, 
равном ~ U F пуаз. Так как эффективная вязкость силь
но зависит от величины напряжений в литосфере (г| ~  

т -), то согласно рис. ч5 разумно ожидать у подошвы 
литосферы напряжений ~  1 бар. Из того же рисунка 
нидно, что ближе к поверхности литосфера может вы
держивать значительно большие напряжения. Эти же 
чинные показывают, что наружный слой литосферы тол
щиной 15—30 км на протяжении геологических интер- 
ин.чов времени может себя вести как упругая пластина 
'естественно, толщина упругого слоя зависит как от ха
рактерного времеип процесса, так и от уровня касатель
н о  напряжений).

Наконец, последний вопрос, который тесно связан
• рассматриваемой темой,— это проблема определения 
ннлкости астеносферы по данным о послеледниковых 
поднятиях, о которых упоминалось выше. С точки зрения 
приведенных в этом параграфе результатов такую мето-
• пку определения вязкости астеносферы, получившую



широкое распространение и геофизике, нельзя признать 
удовлетворительной. Действительно, при нерподах, ха
рактерных для поднятия 'и'ррпторий, освободившихся or 
ледиикон (~ К )3—- Ш1 лет), 1;ак литосфера, так н астено
сфера «текут» г, режиме неустаповпвитейся ползучести, 
когда их вязкость является функцией времени /[алее,

Рио. 45. Распределении эффективной вязкости и времени нсустанопинш ей- 
1-я п олзучести  для различны х значений касательны х напряж ений  к м о
дел я х  литосф ер, показанны х на рис. 44: а)  океаническая литосф ера, 
о) континентальная литосф ера с большим тепловым потоком, в) конти- 
пентальнал литосф ера с малым теиловым потоком. Сплошные кривые 
1 - 4  соответствую т значениям  эффективной вязкости для касательных  
напряж ений т=И, 10, 100 н 1000 бар. П реры вистые линии 2а и За  на 
рис. *« даю т распределение t s$ дли т — 1 о п 100 бар соответственно.

эффективная вязкость литосферы я астеносферы после 
«всплывания» территории, освободившихся от ледника, 
будет другой, так как вязкость растет со временем не- 
устаповившейся ползучести. С другой стороны, в геофи
зике для рассмотрения течений в астеносфере, приводя
щих к тектоническим движениям, нужна эффективная 
вязкость в стадии установившейся ползучести, о которой 
много говорилось в этом параграфе. Наконец, градиент 
реологических свойств в литосфере столь велик, что без



.игральной информации о се напряженном состояния и
о других параметрах, определяющих реологию литосфе
ры, дать правдоподобную физическую интерпретацию 
послеледниковым поднятиям в настоящее время трудно.

7.7. Физика твердого тела и модель Земли

В §§ 7.5 и 7.6 модель Земли исследовалась методами 
физики твердого тела. Продолжил! это исследование и 
продемонстрируем, сколь эффективно для тех же целей 
может быть использована простая формула из дебаев
ской теории твердого тела, связывающая удельную эн
тропию среды S  с ее дебаевской температурой 0:

Я4 - 3  1и |- у- <  1; ( 100)

где R — 8,314 • 107 эргЛмоль • град) — газовая постоянная, 
А — средняя относительная атомная масса (для мантии 
.1 »  2 1 -г-22), Т — абсолютная температура. Формула 
( 100) относится к классическому предельному случаю 
Т >  0  (см. § 7.5), который только и представляет инте
рес для физики Земли и планет. Дебаевская температу
ра 0  (61) определяется через среднюю скорость сейсми
ческих волн v (60):

— 1 /3

1 -1-2 " " "З1 Vp, (60а)

где vP и vs — скорости объемных Р- и б’-воли. Подстав
ляя в (61) числовые значения параметров, получаем

0  =  0,925 - 10-а»р1/г, (61а)

где 0  измеряется в градусах при v в см/с и р в г/см3. 
Поскольку v н р — функции глубины I, 0  (61а) u S (100) 
также будут функциями I.

Удобство термодинамической переменной S  определя
ется тем, что она очень просто связана с изменением 
Iсиловой энергии тела (его теплосодержания) при изоба
рических процессах. Пусть при данной температуре Т 
:иирония тела возрастает от S, до S2, тогда его тепловая 
:>иергпя возрастает на </,2 =*.Т{ S2 — S J .  Если состояние 
системы изменяется таг;, что различные элементы среды 
пе обмениваются между собой теплом, то рассматривае
мый процесс называется нзэптропическим (или адиаба-
I ичоскнм), так как при этом энтропия среды не меняется



(S — const). Согласно формуле (100) уравнение изэнтроиы 
(пли адиабаты) получается из условия S =  const:

1  ад =  •Т’ад о ^ 0 ^  ( 1 ^ 1 )

где индексом «нуль» указана величина, отнесенная к 
исходному уровню отсчета, обычно к глубине / =  100 км, 
где полагают Гад о ~  1500 К. Для дебаевской модели 
формула (101) эквивалентна (67). В § 7.5 дебаевская 
температура (рис. 38) и адиабатические температуры в 
мантии (табл. 7) были получены с помощью классиче
ских моделей Гутенберга — Джеффриса — Буллена, в ко
торых материальные параметры маитии не имеют скач
ков. 11а рис. 46 показана адиабата маитии, рассчитанная

Р и с . 40. Расп ределен и е адиабатических тем ператур к мантии для модели  
.'Земли РЁМ -Л. П реры вистая линия в зоне фаловых переходов покалывает 

более правильный ход  температуры  в c r h .i i i  о  ралмытоггыо нон.

па основе современной модели Земли РЕМ-Л (см. § 7.3), 
в которой система фазовых переходов в средней мантии 
схематизирована двумя резкими переходами на глубинах 
420 и 670 км. Адиабата рис. 46 испытывает па первом и 
втором фазовом переходе в мантии скачки па 108 и 
305 К соответственно. Формула (100) позволяет оценить 
скачки энтропии при этих фазовых переходах:

b S ~ S t - S L. . . - ^ b ^ :  (102)

'№



Зная AS, с помощью формулы Клапейрона •• Клаузиуса 
.кч ко оценить наклон крицой фазового равновесия X:

1  f// '  Д Л ’  A  .S’  [> ,(> «  а / i а п \

1 - з ? - т т г г ; - - п . - | > . 5 у г 5 - - л ? ^  < | , Ь )

п тепловой эффект q — ТAS  при фазовом переходе. 
И (103) скачок плотности А(> пзнестеп из модели Земли 
(см. табл. 5). Для фазоного перехода па глубине 420 км 
U03) дает ~  4cS бар/град. Полезно сравнить ату оценку 
с экспериментальными данными Акимото, Матсуи н Сёно 
для переходов оливинов (а) в шпинель (f) и модифици
рованную шпинель ((}). Для l\lg2Si()4 и перехода ос — |J 
/. =  47 бар/град. Для Mg2()e04 н 1ч*.КЮ4 и перехода а  -- f 
значения л соответственно равны 40 и 20 бар/град. Пе
реход на глубине 420 км связан с превращением а -*■ р 
оливинов маптип. Следовательно, оценка X по (103) па 
основе геофизических данных представляется разумной. 
Учитывая, что в мантии оливины по массе составляют 
'  2/3. можно полагать, что оценка X по (103) завышена 
примерно иа 30%. Однако если учесть, что за переходом 
а ■->- [3 следует переход |J у со скачком плотности ~3%  
н X »  43 бар/град, то ото как раз и компенсирует ука
занное выше расхождение. Следовательно, скачок энтро
пии, X и q по (103) па первом фазовом переходе в ман
тии, рассчитанный для модели РЕМ-А, хорошо согласу
ется с лабораторными данными. Согласно (103) тепловой 
эффект па первом фазовом переходе (Т ~  1823 К) равен 
( <f) »  1,42 • I09 эрг/г, что соответствует нагреванию па 
AT ~  (~q)/cP *  120 К (ср ~  1,2 • Ю7 эрг/г).

Падежных данных о л для второго фазового перехода 
и мантии при 1 ~  070 км не имеется. Учитывая, что про
стые формулы (102), (103>) позволили надежно оценить 
Iсиловой эффект иа первом фазовом переходе в мантии, 
разумно их применить и к переходу на глубине ~  070 км.
II этой зоне "fUYIg, J'e)2SiO, -*• (Mg, Fe)Si03 (перовскит)+  
I ' Mg, Fe)0, а гранаты принимают структуру ильменита 
'см. § 7.4). Опять воспользовавшись данными модели 
1’КМ-А и формулами (102) и (103), получаем Л =  95,5 бар/ 
| рад, q ~  3,37 • 109 эрг/г при 7 4 /=  070 км) ~  2100 К и 
соответственно AT  ~  ( — q)/cp ~  280 К.

Эти оценки позволяют рассмотреть размытость по глу- 
Гшие первой и второй зон фазовых превращений в мантии. 
Поскольку верхняя мантия ( /< 7 0 0  км) находится в кон» 
иективном состоянии, градиент температуры в ней должен



быт г, примерно адиабатическим. Согласно фазовой диа
грамме мантишшх оливинов (рис. 29), при изотермиче
ском фазовом переходе а  -> (1 последний растянут на
12 кбар (иримерио па 153 км). Рост адиабатической темпе
ратуры примерно на 120° при К =  48 бар/град «размыва
ет» этот переход еще на 5,8 кбар (~  16 км). Таким обра
зом, первый фазовый переход в мантии «размыт» на 
~ 50  км. Если считать, что резкая граница на глубине 
420 км расположена в середине зоны перехода, то он 
должен начаться на глубине / «  395 км и завершиться 
па глубине «445 км. Градиент температуры в этой зоне 
Земли превышает 120/50 =  2,4 К.

Фазовая диаграмма для превращений на глубине 
670 км еще недостаточно изучена. Для оценок примем, 
что изотермический переход размазан на ~  1.0 кбар 
(~  24 к Mi). (Известно, что переход гранатов в структуру 
ильменита растянут на ~  10 кбар при Г =  1000°С (см. 
рис. 33).) Рост адиабатической температуры примерно 
на 280° при л «  95,5 бар/град «размоет» этот переход 
еще на 26,7 кбар (~  64 км). Следовательно, вторая зона 
фазовых превращений в маитии должна быть размыта 
на ~  90 км. В результате начало этой зоны следует по
местить на глубине 625 км, а завершение фазовых пре
вращений должно происходить на глубине ~  715 км. 
Средний адиабатический градиент температуры в этой 
зоне равен —3,1 град/км. На рис. 46 размытость пере
ходных зон на глубинах 420 и 670 км показана преры
вистой линией.

Проведенное рассмотрение размытости фазовой гра
ницы на глубине 670 км основывалось на предположе
нии, что при переходе через эту границу не происходит 
изменения химического состава мантии. В самое послед* 
нее время Лин-гун Лиу, работающий в лаборатории 
Рингвуда в Канберре (Австралия), выдвинул гипотезу, 
согласно которой на глубине 650—670 км происходит 
как переход с изменением кристаллической структуры 
(все силикаты принимают структуру перовскита), так и 
изменение химического состава. Лин-гун Лиу полагает, 
что во время начального этапа эволюции Земли окислы, 
которые возникают при образовании структуры перов
скита ири распаде 7-фазы (Mg, Fe)2S i04 на (Mg, Fe)Si():, 
(перовскит) +  (Mg, Fe)0, всплыли (гравитационно отдиф- 
фереццировались) из-за того, что они легче перовскито- 
вой фазы. В настоящее время вопрос о физической при
роде границы в мантии на глубине 670 км и ее. размы-



•госты еще не решен. Проведенный нами анализ следует 
рассматривать как один из возможных подходов к этому 
вопросу.

Перейдем теперь к рассмотрению проблем, связанных 
г распределением: адиабатических температур в ядре 
Земли. Для этого определим дебаевскую температуру 0  
и параметр Грюнайзена к ядра. Обе эти функции уже 
рассматривались в § 7.5 и показаны на рис. 39, однако 
здесь мы этот вопрос рассмотрим снова и получим для 
дебаевской температуры ядра простую аналитическую 
формулу. Прежде всего заметим, что параметр Грюнай
зена (см. рис. 39) меняется в ядре весьма слабо. Учиты
вая имеющиеся неопределенности, его можно во внеш
нем ядре принять постоянным и равным  ̂=  1,45. Тогда 
формула (62) § 7.5 позволяет определить дебаевскую 
температуру ядра как функцию плотности:

1207 к ' (|04) 

где р измеряется в г/см3 и 0  в К, а и р0 — значения 
дебаевской температуры и плотности ядра на границе с 
мантией Земли. Чтобы определить 0 О, необходимо найти 
соответствующую среднюю скорость v (60) для эффек
тивно «твердого» ядра Земли. Для этого подсчитываем 
соответствующие скорости vP и vs с помощью формул

-  I /  I 4 1. .г  I — о(>vP -= К  +  у- р -  ЗА 
» 3 „ 1 - - 2а

pvs -  р — 2 К  1 -|- 0 ’
(105)

|де К, р и о — модули сжатия п сдвига и коэффициент 
Пуассона. Для жидких сред, например для жидкого 
шк-шиего ядра Земли, а =  0,5 п vs — 0. Однако для эф
фективно твердого ядра а <  0,5 (нам необходимо о для 
затвердевшего земного ядра), и, учитывая, что ядро в 
основном состоит пз железа, можно для оценок принять 
•| » 0,3. Тогда формулы (105), (60) или (60а) позволяют 
рассчитать 0„ в (104), причем значения К н р для ядра 
йгрутся пз табл. 5, а средняя относительная атомная 
.масса А  полагается равной 56 (для железа).

Согласно (101) и (104) адиабата ядра имеет вид

тт  (р) ---- '/тмд о {§-̂ 1 =* 7’ад«( ^ )  ’

H . i M  понадобится также уравнение кривой! плавления



ядра, которое определим по формуле Линдемаыа (79):

В (106) и (107) У’ил, 1 и 7’,„о — температуры у начала 
адиабаты и кривой плавления соответственно. С по
мощью (106) и (107) легко подсчитать адиабатический 
градиент н градиент кривой плавления:

где g — ускорение силы тяжести, V» — скорость продоль
ных воли в жидком внешнем ядре, и использовано урав
нение Адамса — Вильямсона (58), определяющее произ

водную плотности по глубине . Так как внешнее
ядро находится в конвективном состоянии, то темпера
туры в нем распределены вдоль адиабаты (106), которая 
пересекает кривую плавления внешнего ядра (107) на 
границе с твердым внутренним ядром. Для расчета рас
пределения температуры во внешнем жидком ядре с 
помощью формулы (100) необходимо задаться значением 
/'ад п — температурой на границе маития — ядро.

.'Значение 7’адо — один из важнейших неизвестных па
раметров земных недр. В настоящее время о величине 
71, д о можно только делать те или иные предположения. 
Разумно считать, что 7’ад 0 в (106) превышает 2900 К — 
значение адиабатической температуры мантии на грани
це с ядром (см. рис. 46). В § 7.6 мы видели, что темпе
ратурное распределение, согласованное с распределением 
вязкости в мантии, дает оценку температур па границе 
мантия — ядро порядка 3400—3500 К. Эту оценку ско
рее следует отнести к нижнему, чем к верхнему пределу. 
В связи с этим при расчете пробных адиабатических 
температур ядра, которые приведены на рис. 47, значе
ния 7’ад „ в (106) принимались равными 3500. 4000 и 
/i500 К. Соответствующие температуры на границе внеш
него и внутреннего ядра легко определить с помощью 
(106), и они оказываются равны 4700, 5360 и 6030 К. 
Последние цифры можно рассматривать как’ некоторые 
пробные значения температуры, плавления па границе

(108)



внешнего и внутреннего ядра. Подставляя эти значения
д.тц Т т о в формулу для кривой плавления ядра (107), где 
индекс «нуль» теперь отнесен к границе внутреннее — 
внешнее ядро, мы получаем возможность рассчитать со
ответствующие кривые плавления внешнего ядра, кото
рые также приведены на рис. 47 (прерывистые линии).

I’m-. '17. Пробные адиабатические температуры  и кривые плавления яд 
ра. Сплошные л и н и и  — адиабаты , дл я  которых значения Т ад  и на границе  
мдро — мантия равны 3500. 4000. 4500 К. Прерывистые линии — крипыс 
плавления со значениям и Т 1п (| на границе ядро — мантия, равными 2980,

3400, 3830 К.

Как видно на рис. 47, значения температуры плавления 
внешнего ядра у границы с мантией оказываются рав
ными 2980, 3400 и 3830 К соответственно. Зная кривую 
плавления и скачок плотности при переходе от внешне- 
in ядра к внутреннему (см. табл. 5), можно с помощью 
МОЗ) и (107) определить теплоту плавления

^  ^  =  А р  =  2  0 у .  1 0 ю  ■ ( Ш )

I к* р, =  12,139 г/см3, р2 — 12,704 г/см’, и.,. =  10,258 «м/с. 
Используем (МУ) и оценим теплоту кристаллизации 
внутреннего ядра Земли:

& - 4! Д 2 яРвя? =  2 .1 0 * ‘ эрг,

l i e  /?в„ = 1 2 1 7  км, рвя= 1 2 , 8  г/см3. Подсчитаем теперь 
(си/твой поток, выносимый из ядра Земли за счет ме-



d T  aханизма теплопроводности, Q„. Для этого умножим - ~ L
(108) у границы с мантией на коэффициент теплопро
водности ядра ЬТая (73) (L =  0,245 эрг ■ с-1 • Ом • град"2, 
оя =  3 • 103 Ом"1 • с - ‘, Т =  4000 К), хя =  0,294 ■ 107 арг/(см •
• с • град) и площадь поверхности ядра AnR'^. В резуль
тате получим &  »  4,34 • 101э эрг/с ~  1,4 • 1027 эрг/год. Та
ким образом, тепловой поток из ядра за счет механизма 
теплопроводности выносит теплоту кристаллизации ядра 
за

тк =  ^  да 0,46 • 1017 сда1 ,5 -109 лет. (ПО)

Интересно отметить, что тепловой поток из ядра в ман
тию примерно в 7,3 раза меньше полного теплового по
тока Земли (~  1028 эрг/год).

Распределение температуры во внутреннем ядре Зем
ли еще недостаточно хорошо изучено. Видимо, в настоя
щее время разумно предположить, что и во внутреннем 
ядре температуры близки к адиабатическим. Адиабатиче
ский рост температуры во внутреннем ядре также пока
зан на рис. 47. Он рассчитан с помощью формулы (106) 
и у =  1,3. Следует только помнить, что энтропия внут
реннего ядра меньше энтропии внешнего ядра на вели
чину энтропии плавления.

Существует еще один параметр, который можно рас
считать, если построена модель Земли (табл. 5), и кото

рый можно сравнить с пред
сказаниями, вытекающими из 
физики твердого тела. Мы 
имеем в виду производную, 
модуля сжатия К  по давле

нию как функцию плот

ности р. Для химически од
нородной зоны планеты про- 

, / К
Рис.  48.. П роизводная JK/Op . кап Н З В О Д П а я  ^ Д О Л Ж Н а  М еД Л С Н -  
ф у н к ц и я • плотности в ядре Зем - ^

ли для м одели РЕМ. НО у О Ы В а т Ь  С РОСТОМ. ПЛ О ТН О 
СТИ, и при сверхвысоких дав

лениях, больших, I()'* Мбар, где электронные оболочки 
атомов «раздавлены» и электроны образуют ферми-гая, 
указанная производная должна стремиться к постоянному 
значению 5/3. В области ферми-газа зависимость давления



и модуля сжатия от плотности имеет очень простои вид

р -  V " 3, к  =  4 р = 4 v /s.

откуда и следует указанный пыте результат. Для обла
сти давлений в недрах Земли (jp<3,5M 6ap) ~  4. Гра- 

(1Кфпк — /  (р) для ядра Земли по данным модели PKNT 
(табл. 5) показан на рис. 48. Мы видим, что при плотно
стях, больших 11 г/см3, производная jjj начинает резко
убывать. С физической точки зрения, для химически од
нородного жидкого ядра это представляется абсолютно 
невозможным. Отсюда можно сделать вывод, что или 
ядро химически неоднородно или же модель РЕМ в яд
ро неточна и ее нужно улучшить. По-видимому, не толь
ко модель РЕМ, но и ряд других современных моделей 
в ядре Земли недостаточно надежны.



Г л а в а  Н 

ТЕКТОНИКА ПЛИТ*)

«В н асто ящ ей  статье  рассм атр и вается  
гео м етр и ч еская  модель, с пом ощ ью  кото
рой м ож ет бы ть о пи сан  соврем енны й п р о 
цесс ко н ти н ен тал ьн о го  дрейф а. П редло
ж енн ы е автором  построения п р ед став л я 
ю т собой п р и ло ж ен и е  концепции  транс- 
ф орм ны х разлом ов  У илсона (1ЗД5 г.) к 
сф ерической  поверхности».

И. М о р га н .
«О кеанические поднятия, глубоководны е  

ж елоба, больш ие разломы и блоки зем ной  
коры », 1968 »\

«Если п л и ты  способны  непреры вн о  из
м ен ять  свою  ф орм у и вели чин у н м огут 
о б н ар у ж и в ать  лю бую  ком бинацию  типов 
своих гран и ц , то  отсю да следует, что  не 
м ож ет  бы ть  простого взаим но о д н о зн ач 
ного р егу л яр н о го  соответствия м еж д у  н и 
сходящ им и и восходящ им и м ан ти йны м и  
течени ям и . К ар ти н ы  м ан ти й н ы х  во сх о д я
щ и х  питаю щ их хребты  течени й  и н и сх о 
д я щ и х  теч ен и и  под ж елобам и  долж ны  
бы ть частям и  очен ь  слож ной , н естац и о 
нарной  ц и р к у л я ц и и ; в некоторы х слу ч аях  
д олж ны  и м еть  м есто противотечени я на 
п ротяж ени и  м ногих ты сяч  килом етров».

Е.  Р. О н с б у р г  и  Д .  Л.  Туркотт.
«М еханплмы дрейф а континентов), 1978 г.

8.1. Введение. История вопроса

Еще совсем недавно, каких-нибудь 20 лет назад, кон
цепция тектоники плит представлялась настолько чуждой 
нормальному человеческому рассудку, что мало кто и:* 
ведущих специалистов принимал ее всерьез. Так, сэр Од-

*) П одробное п о п у ляр н о е  и зло ж ен и е  текто н и ки  плит дано  в 
кн и ге : У  е д а  С. Н овы й в згл я д  на Зем лю .— М.: Мир. 1980.



нард Буллард н своих воспоминаниях о выдающемся ами- 
Iini,-аиском геофизике Морисе Юинге писал, что в ответ 
на его вопрос об этой теории Юинг просто сказал: «Эд
ди! Как ты можешь верить этой чепухе!».

Сейчас же представления тектоники плит никого не 
удивляют. К ним приrы кли, и они кажутся естественны
ми и понятными.

О тектонике плит написаны горы литературы, и ста
новится трудным сказать не только новое, но даже све
жее слово об этой теории. Нас в этой книге в первую 
очередь интересуют физические принципы, на которых 
основана тектоника плит, а также те изменения в пред
ставлениях о внутреннем строении Земли, которые свя
заны с данной темой.

Создание новой глобальной тектоники было бы не
возможным, если бы, с одной стороны, пе были сделаны 
основные открытия о строении океанического дна и, 
с другой,— с позиций физики твердого тела не были уста
новлены реологические свойства материала мантип (см. 
§ 7.Г>). Оба указанных обстоятельства явились объек
тивными причинами т о т , почему Альфред Вегенер в 
20-е годы не смог добиться успеха в создании теории 
дрейфа материков и почему его теория была оставлена 
на многие годы. Это, конечно, не означает, что деятель
ность Вегенера прошла бесследно. Безусловно, Вегенер 
оставил глубокий след в истории геофизики, а мы здесь 
хотели только подчеркнуть, что его неудача не была 
случайной, а обусловлена объективными обстоятельствами.

В послевоенные годы возрождение идей «мобилнзма» 
связано в первую очередь с палеомагнитными исследова
ниями, выполненными английскими магнитологами во 
главе с Блеккетом и Ранкорном. Сделанные ими палео- 
мапштные реконструкции подтверждали дрейф континен
тов в духе идей Вегенера. Создание тектоники плит, как 
и большинство других крупных открытий современной 
геофизики, является плодом коллективного творчества. 
Приведем изложение истории становления этой теории, 
следуя в основном JTe Пишону*), который в то время 
был в центре событий.

Тектонпка плит пришла на смену гипотезе дрейфа 
континентов, которую связывают с именем Вегенера
< 1012 г) и его последователей Аргана (1Я24 г.) и Дю Той-

*) Л  е  П и ш  о н  К.. Ф р а н ш  т о Ж .. Б  о н н  и н  Ж . Т ектон и 
к а  п л и т .— М.: Мир. 1977.



та (1037 г.). Следующей важной идеен на пути к текто
ники шшт была гипотеза снрединга — раздвигания океа- 
шпеского дна в стороны от. г срединно-океанических хреб
тов, опоясывающих весь земной шар. Гипотеза сиреднli
ra была выдвинута Хессом в I960 г. и далее развита Дит
цем (1961—.1963 гг.), Ванном и Мэтыозом (1963 г.), Мор- 
ли п Ларошеллем (1964 г.), Хессом (!96Г> г.), Уилсоном 
(196Г) г), Ванном (1960 г.), Пнтмоном н Хенрцлеро.м. 
(1966 г.) и Сайксом (1967 г.).

Но гипотезе слредиига расширение океанического дна 
обусловлено конвективными потоками вещества в под
стилающей кору (точнее, литосферу) мантни, горячее ве
щество которой выносится наружу в осевой зоне океани
ческих хребтов — местах расположения рифтов. Посколь
ку площадь земной поверхности остается постоянно!!, 
рождение коры (правильнее!, литосферы) в зоне океани
ческих хребтов должно сопровождаться ее уничтожением 
в каких-то других зонах. Такими зонами являются океа
нические желоба, расположенные вблизи островных дуг 
или так называемых активных континентальных окраин 
(характерный пример — западное побережье Южной Аме
рики). Согласно гипотезе спредппга, в области желобов 
происходит погружение океанической литосферы, кото
рая вначале уходит под островную дугу, а затем дальше 
под континент на глубину, достигающую ~700 км.

Существенным шагом в разработке тектоники шшт 
или, как ее часто и более удачно называют, новой гло
бальной тектоники ШГТ) была гипотеза Вайна и Мэть
юза (1963 г.), объясняющая природу линейных магнит
ных аномалий в океане. Чередующиеся положительные 
и отрицательные полосы магнитных аномалий, параллель
ны осям хребтов, причем соответствующие друг другу 
полосы располагаются симметрично по обе стороны от 
осп хребта. Для объяснения полосчатой структуры маг
нитных аномалий океанического дна необходимо при
влечь явление смены полярности геомагнитного поля на 
протяжении геологической истории. В новейшее геологи
ческое время (~  4 • 10° лет) продолжительность эпох од
ной полярности составляла в среднем ~  2 • 1.05 лет. В бо
лее древнее геологическое время эти эпохи были более 
протяженными и достигали 10” и даже 107 лет. Явление 
смены полярности геомагнитного диполя послужило ос
новой для создания геомагнитной хронологической шка
лы (см. § 8.2). Эта писала указывает, какую полярпостг. 
и на протяжении какого периода времени имел магнит
т



пый дшюль. Полосчатая структура магнитных аномалии, 
расположенных симметрично относительно средшшо-океа- 
ннческнх хребтов, с помощью геомагнитной шкалы поз
воляет оценить скорость раздвигания океанического дна 
в стороны от хребтов.

Согласно гипотезе Вайпа — Мэтьюза, когда расплав
ленный мантийный материал охлаждается на гребне 
океанического хребта ниже точки Кюри, вновь образо
ванные базальтовые породы намагничиваются в соответ
ствии с полярностью геомагнитного поля, существующего 
в данный период. Последующее раздвигание вновь обра
зованной коры в стороны от оси океанических хребтов 
приводит к «магнитной записи» ноля, существовавшего 
во время формирования коры на гребне хребта. Опреде
ленная таким образом скорость спредннга океанического 
дна составляет величину порядка нескольких с-м/год. Идеи 
Хесса и Вайна — Мэтыоза о раздвигании океанического 
дна в настоящее время разделяются большинством иссле
дователей. Описывая историю становления этой замеча
тельной идеи, необходимо отметить английского геолога 
Артура Холмса, который еще в 1929 г. для объяснения 
дрейфа континентов предложил механизм тепловой кон
векции в мантии. Предлагавшиеся Холмсом картины теп
ловой конвекции в мантии, восходящие потоки в которой 
приводили к раскалыванию континента н образованию 
нового океана, удивительно близки к схемам, принимае
мым в настоящее время. Однако, если перенестись в эпо
ху 30-х годов, когда небольшое число ведущих геофизи
ков стояло на твердых позициях классической механики 
и им значительно больше по душе были статические 
представления геологов-фп ксистов, чем динамические 
представления геологов-мобилистов, то становится совер
шенно ясно, что представления Холмса воспринимались 
н лучшем случае как очень смелая фантазия. Теперь, 
задним числом мы понимаем, что это было замечательное 
предвидение, а сам Холмс выступает как одни из наибо
лее прозорливых геологов нашего столетия. Необходимо 
1акже вспомнить американского- геофизика Д. Грштса, 
который л конце 30-х годов на основе экспериментального 
моделирования конвекции в мантпн пришел к заключе
нию, что геологические особенности островных дуг можно 
объяснить, если предположить, что их развитие происхо
дит над нисходящим потоком мантийного материала. Из
вестный голландский геофизик Ф. Веиштг-Мейиес, от
крывший в 30 х годах большие отрицательные гравита- 
li* 211



циоиныс аномалии над глубоководными желобами, также 
выдвигал гипотезу, согласно которой происхождение же
лобов н островных дуг связано с нисходящим конвектив
ным потоком в маитии.

Концепция тектоники плит была сформулирована в 
серии работ 19G7 и 1008 гг., когда в полной мере было 
осознано значение следующих трех основных положений.

1. Механическая модель верхней мантии состоит из 
упругого жесткого наружного слоя --- литосферы и под
стилающего его размягченного слоя — астеносферы. Один 
из создателей НГТ Мак-Кензи отметил, что аналогичная 
модель для длиннопернодных механических воздействий 
была намечена Фишером еще в 1889 г. Баррел в 1914 г. 
формализовал мехапическую модель верхней мантин и 
ввел термины «литосфера» и «астеносфера». Эльзассер 
(1967 г.), Мак-Кензи (1967 г.) и Оливер и Айзекс (1967 г.) 
рассмотрели различные аспекты, связанные с указанной 
реологической стратификацией верхней мантни. Постро
ение современной механической модели верхней мантии — 
ее разделение на литосферу и астеносферу — нашло свое 
завершение в работе Туркотта и Оксбурга в 1967 г., где 
океаническая литосфера была определена как наружный 
холодный ногранслой конвективных ячеек; верхпей ман
тин. Эта фундаментальная идея служит основой при 
физической интерпретации тектоники плит (см. § 8.4).

2. Для разделения литосферы на плиты попользуют 
сводки по сейсмичности Земли (см. § 1.3, рис. 9), впер
вые в полном объеме составленные Гутенбергом и Рих
тером (1941, 1954 гг.). Согласно этим данным большая 
часть механической энергии, выделяемой в поверхностном 
слое Земли, расходуется в нескольких узких сейсмиче
ских поясах, а остальная энергия— при эпейрогеническнх 
движениях *).

*) В г оологическом словаре  дано  следую щ ее определени е:
F.pei-rogeny — илейрогеннл. Но определению  Г ильберта (G ilb er t. 
1890), аяей р о ген п я  — вид текто н и ч ески х  дви ж ений , которы е соз

даю т более кр у п н ы е  черты  стр о ен и я  к о ш н н е н то в  и океанов (на- 
прим ер, плато и бассей н ы ), в п ротивополож ность более л о к а л и з о 
ванном у процессу  орогенеза, под воздействием  которого образую т
ся горны е хребты . П р еи м ущ ествен н о  вертикальны е, нап р авлен  
ны е вв ер х  или вниз зп ей р о ген п чески е  дви ж ен и я  затр аги ваю т  
больш ую  часть  континентов  не только  в предел ах  кр ато н о в  (щ и 
тов и п л атф о р м ), но так ж е  и стабилизирован ны е бы вш ие ороге 
и и чески е  пояса, в пределах  которы х они создаю т больш инство  со
вр ем енны х  гор.



3. Литосферные плиты являются жесткими телами, 
поэтому кинематика их перемещения на сфере подчине
на строгим геометрическим правилам.

Мы уже знаем, что существуют два тниа границ 
плит — границы типа рифтов, где происходит рождение 
пли наращниание литосферпых плит, и границы в райо
нах глубоководных желобов, где происходит уничтоже
ние, т. е. погружение в мантию литосферпых плит. Гра
ницы первого типа являются зонами растяжения коры 
(точнее, литосферы), а границы второго типа — зонами 
сжатия. Это хорошо видно на карте распределения упру
гих напряжений в литосфере (рис. 11), определенных по 
механизмам очагов землетрясении. Однако глобальная 
система срединно-океанических хребтов и континенталь
ных рифтов и система океанических желобов во многих 
местах оказываются разорванными крупными разломами, 
протяженность которых достигает многих сотен километ
ров. Эти разломы «трансформируют» хребет в хребет, 
желоб в желоб пли хребет в желоб. Канадский геолог 
Уилсон (J965 г.), впервые давший правильную интерпре
тацию относительному движению плит по этим разломам, 
назвал их трансформными разломами. По трансформным 
разломам происходит горизонтальное нроскальзованпе 
плит друг относительно друга. Этот вывод Уилсона пол
ностью подтвердился данными по механизмам очагов 
землетрясений, расположенных на таких разломах. Транс
формные разломы бывают двух типов: если противопо
ложный берег разлома движется влево — это левосторон
ний разлом, если вправо, то правосторонний разлом.

Теперь, когда были открыты и стали понятны все 
типы движений литосферпых плит, создались предпосыл
ки для окончательной формулировки НГТ. Ограничения, 
существующие при движении жестких плит на плоской 
Земле, впервые были описаны Уилсоном в 1965 г. в его 
классической работе «Новый класс разломов и их отно
шение к континентальному дрейфу», опубликованной в 
■.куриале «Иейчур». Б том же году была опубликована 
работа Булларда, Эверетта и Смита, где рассматривались 
геометрические ограничения при движении плит на сфере.

Вот как описывает Ле Пншон кульминационный мо
мент в создании НГТ. «Как и для большинства других 
гипотез, трудно восстановить точную историю становле
ния тектоники плит. Когда основы заложены, новые идеи 
могут возникнуть практически одновременно у несколь
ких ученых. В наши дни интенсивный обмен пнформаци-
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eii еще больше ускорил распространение иовых идей. 
Морган впервые сформулировал гипотезу в своем выступ
лении па ежегодной конференции Американского геофи
зического союза в Вашингтоне в апреле 1967 г. Мак-Кен- 
зп и Паркер (1967 г.) дали четкое определение гипотезы 
тектоники шшт и использовали ее для объяснения ори
ентировки напряжений в очагах землетрясений и приро
ды тектонических структур на периферии семерной части 
Тихого океана. Они занимались в основном геометриче
скими проблемами, связанными с соединением трех плит. 
Ле Пишон (1968 г.) показал, что тектоника шшт обеспе
чивает получение согласованной кинематической карти
ны в глобальном масштабе, и предпринял небезуспешную 
попытку применить тектонику плит для изучения налео- 
кинематической эволюции Земли в кайнозое. Айзекс, 
Оливер и Сайкс (1963 г) впервые систематически исполь
зовали тектонику шшт для объяснения глобальных тек
тонических явлений. Они показали, что гипотеза может 
объяснить большинство происходящих на Земле сейсми
ческих явлений и не противоречит основным эмпири
ческим фактам. По всей вероятности, именно их 
работа впервые оказала реальное влияние на геологиче
ский мнр».

И далее: «Приведенная краткая- история развития ги
потезы показывает, что, хотя все основные положения 
тектоники плит были опубликованы и широко известны 
ранее, ее оформление потребовало некоторого времени, 
потому что специалистам в области наук о Земле было 
трудно осознать концепцию относительных движений па 
сфере. Подобно этому ранее была не сразу принята кон
цепция трансформных разломов Уилсона, так как' уче
ным было трудно воспринять представление об относи
тельных движениях на плоскости. И -только благодаря 
тому, что предсказания, сделанные на основе этих гипо
тез, были подтверждены многочисленными новыми откры
тиями, главным образом в океанах, эти гипотезы получи
ли широкое признание. Первые открытия в области изу
чения структуры дна океанов и природы средмнно-океа- 
нпческпх хребтов были описаны в работах М. п Дж. Юин
гов (1961 г.) и Хизенн (1962 г.). В целом можно считать, 
что гипотеза тектоники илит развивалась поэтапно на 
протяжении последнего столетня, причем на каждом эта
пе ей удавалось удовлетворительно объяснить большин
ство известных в то время фактов. Основные этапы 
развития концепции были инициированы Вегенером и



Ill \'l г., Хессом it ! 0(H) г., Ванном n Мэтьюзом в .19(13 г., 
Уилсоном в 190о г. и Морганом в 1907 г.».

Идеи НГТ оказали большое влияние на развитие мно
гих разделов наук о Земле. Кап всякая новая теория, 
НГТ имеет не только много сторонников, но встречает 
и оппозицию, в особенности среди геологов, которые счи
тают, что многие важные факты геологии континентов 
невозможно объяснить с позиции тектоники плит. Труд
ности усугубляются и чисто психологическими причина
ми в связи с тем, что НГТ сделала первый шаг по пере
воду геологии из разряда описательных наук в разряд 
точных наук естествознания. Но то, что это только пер
вый шаг на указанном трудном и длинном пути, редко 
подчеркивается и еще реже осознается. Трудности, 
с которыми встречаются представители паук о Земле, в ко
нечном счете обусловлены двумя обстоятельствами: I) не
возможностью проникнуть в недра Земли и 2) утерей 
колоссальной информации об эволюции Земли. В более 
частном плане иногда говорят и так: «Об океаническом 
дне известно меньше, чем об обратной стороне Луны!».

Тектоника плпт является поверхностным проявлением 
конвективных движении в недрах маптпп. Эти движения 
очень сложны и еще плохо поняты. Важнейшей особен
ностью тектоники Земли является линейность ее основ
ных структур — срединно-океанических и континенталь
ных рифтовых систем и систем глубоководных желобок. 
Это обусловлено структурой развитой конвекции в верх
ней мантии, которая такова, что образуются линейные 
восходящие горячие потоки — слои, выходящие на поверх
ность в рифтовых. зонах и рождающие наружных! тепло
вой погранслон — океаническую литосферу. Отодвигаясь 
в стороны от срединно-океанических хребтов, океаниче
ская литосфера остывает и заканчивает свой путь, снова 
погружаясь в мантию у глубоководных желобов с обра
зованием холодного нисходящего потока — слоя, разогре
вающегося и тонущего в горячей маптпп.

На поверхности Земли были выявлены менее яркие 
«следы» конвекции в мантии, которые тем пе менее име
ют важное значение для понимания тектоники Земли. 
Мы имеем в виду выделенные Уплсопом (1963 г.) куполо
образные структуры выхода базальтовых магм, которые 
не связаны с границами плпт. Диаметр этих структур 
может достигать 200 км, н они характеризуются повы
шенным тепловым потоком. Уилсон назвал эти образо
вания горячими пятнами (liol spots), по в русской литера-



'type больше мршшлосг. название горячие точна. Соглас
но Бурке н Уилсону (11)70 г.) аа поверхности Зомлн 
можно выделить но меньшей .мере 122 горячие точим, 
которые на протяжении последних 10 миллионов лет были 
магматически активны. По первоначальному предположе
нию Уилсона горячая точка располагается над фиксиро
ванным объектом в мантпн, который прожигает проходя
щую над ним литосферу, как папироса лист бумаги. По- 
настоящему интерес к горячим точкам во:ншк н 1972 г., 
после того как Морган выдвинул для их объяснения 
свою известную идею о илюмах — горячих струях в ман
и т ,  подходящих к основанию литосферы; при этом лито
сфера локально приподнимается и проплавляется. Морган 
связывал плюмы с колоннами горячего материала, всплы
вающего из ннжней мантин. В свяли с этим горячие 
точки стали использовать как реперы для определения 
абсолютных скоростей движения литосферных плит от
носительно мантии Земли. Однако, поскольку мантия 
Земли находится в состоянии конвекции, этот вопрос яв
ляется более сложным, чем представлялось вначале (см. 
§ 8.4). Гипотеза плюмов явилась последней новой идеен, 
связывающей тектонику плит с гидродинамикой мантни.

8.2. Геохронология и возраст Земли

Вопрос об определении возраста различных геологи
ческих объектов и возраста Земли представляется захва
тывающе интересным. Действительно, трудно в наглядной 
форме дать представление о возрастах, с которыми имеют 
дело геологи,— они оперируют с цифрами Ю1 лет, 10“ лет, 
107 лет и Ю8 лет, . . . ,  3,75 - 10я лет (возраст древнейших 
сохранившихся горных пород) и, наконец, 4,55 • 10® лет 
(возраст Земли как планеты). Известный американским 
астроном Фр. Уиппл в статье «История Солнечной систе
мы» (1964 г.) построил график (рис. 49), который в на
глядной форме дает представление о росте оценок возра
ста Земли на протяжении нескольких последних столетии. 
V современного читателя этот график вызовет улыбку, 
ji он его, скорее всего, отнесет к области научного юмора. 
Однако послушаем комментарий Уиппла к этому графику:

«На рис. 49 показаны несколько оценок возраста Зем
ли. Эти оценки начинаются с библейского значения воз
раста, который является наименьшим, хотя в него верили 
на протяжении наиболее длинного интервала времени и



истории человечества. Следующие значения получены 
Гельмгольцем на основе оценки скорости сжатия Солнца, 
Кельвином но оценке теплового потока остывающей Зем
ли, Джоли по скорости переноса соли в океаны, Холмсом 
на основе радиоактивных измерений и результатов совре
менных исследователей, которые использовали различные

Рис. 49. Оценки иозраста Зем ли, полученны е в ранние время.

методы радиоактивного датирования. В среднем возраст 
Земли на протяжении трех последних столетий каждые 
15 лет удваивался; эта скорость, возможно, была несколь
ко большей в последнем столетни. Имеется несколько 
примечательных исключений нз этих более классических 
оценок. Некоторые восточные философы постулировали 
значительно большие возрасты. Па западе Джеймс Геттон, 
геолог XVIII века, не видел никаких указаний на то, что 
должно было быть начало и что наступит когда-нибудь 
конец геологическим процессам».

В этом ярком лаконичном комментарии рассказана 
вся захватывающая история определения возраста Земли. 
В прошлом веке не было известно никаких источников 
энергии, кроме энергии гравитационного сжатия для под
держания светимости Солнца. В результате Гельмгольц 
получил сильно заниженную оценку для времени светимо
сти Солнца п автоматически для возраста Земли. Во вре
мена лорда Кельвина радиоактивность еще не была из
вестна. Кельвин вычислил тепловой поток остывающей



Земли, который сравнивался с наблюдаемыми значения
ми при времени остывания, на порядок меньшем, чем 
давали геологи, определявшие возраст Земли по геологи
ческим разрезам и скоростям осадконакопления. Все, кто 
интересуется историей науки, знают, что спор Кельвина 
с геологами во второй половине прошлого века сотрясал 
научный мир на протяжении длительного времени. От
крытие радиоактивности, как- известно, разрешило спои 
в пользу геологов, хотя п Кельвин в своих оценках не 
сделал ошибок — он просто не знал о существовании 
фактора X  (радиоактивности). Наконец, уже упоминав
шийся Джеймс Геттон выдвинул основной принцип гео
логии — принцип актуализма, согласно которому в сред
нем на протяжении геологической истории геологические 
процессы развиваются более или менее равномерно. Есте
ственно, что, перейдя от библейского возраста Земли к 
современным оценкам геологического возраста, которые 
ио тем временам представлялись практически бесконеч
ными, и стоя на позициях принципа актуализма, Геттон 
получил историю Земли п без начала, и без конца. На 
рис. 49 показана также оценка Хаббла, полученная на 
основе времени существования расширяющейся Вселен
ной. В целом же надо сказать, что величайшей заслугой 
геологии перед естествознанием является замена библей
ских опенок возраста Земли значениями, которые прин
ципиально не отличаются от современных.

Биостратпграфнческая геохронологическая шкала при
ведена в табл. 9. Она разделяется на эры, периоды н эпо
хи. Приведенная в табл. 9 система названий сложилась 
постепенно по мере совершенствования шкалы. Основы 
построения' этой шкалы были заложены и первой поло
вине XIX века английскими геологами Смитом и Лай- 
елем, которые ясно сформулировали основные принципы 
стратиграфии: i ) закон напластований — если один слой 
(пласт) расположен на другом, то верхний слой образо
вался позднее, чем нижний (при условии отсутствия тек
тонических нарушений); 2) закон фаунистическнх ассо
циаций — слои, содержащие ископаемые остатки одних 
п тех же видов животных и растений, образовались в 
одни п тот же период. Эволюция животного и раститель
ного мира привела к тому, что ископаемые остатки яв
ляются мотками времени в осадочных слоях земной коры. 
До развития методов радиоактивного датирования био- 
стратиграфическая ткал а  по самому своему смыслу была 
шкалой относительных возрастов. Приведенные в табл. 9 
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абсолютные значения возраста надежно установлены во 
второй половине XX века.

Закон радиоактивного распада был открыт Эрнестом 
Резерфордом в 1 ’.)()Г> г. Он ясно сознавал значение своего

Т а б л и ц а  9

Геохронологическая т к ал а

Воараст, мл п. лет П ериодм
Д . т Т е Л Ь -

Н О С ТЬ ,
лын, лет

1 ,5 - 2  

1 2 + 1  

26 ± 1  

3 7 ± 2  

С 0±2 

67 ± 3  

1 3 7 ± 5  

195 ± 5  

2 4 0 + 1 0  

2 8 5 + 1 0  

340

() П ш н ст о ц е п 1 ,5 - 2

n 2 Плиоцен 10—10,5

N , М иоцен 14 огао

I’S.i О лкгоцои 11 rf
й-i

Pg* Эоцеи 23

l ’g. П алеоцен 7

Ci- Мел 70

s Ю ра 58 гаогао
T Т рпас 45

p 1 1ср.ч ь 45

с К арбон 5 5 - 7 5

360

4 1 0 + 1 0

4 4 0 + 1 5

5 0 0 + 2 0

> 5 7 0

D Д евон 7 0 - 5 0
5

s Силур 30 сз1—1

O r О рдовик 60

Cm К см брпй 70

P rz П ротерозой

открытия для геохронологии, и он же произвол пер
вую оценку возраста. Полученная нм цифра, 500 милли
онов лет, но тем времепам представлялась очень большой



и в несколько раз превосходила предполагавшиеся в то 
время максимальные геологические возрасты. Одна ко 
вскоре были получены еще большие зиатсштя возраста 
пород и минералов. Выдающуюся роль в становлении и 
развитии нового метода сыграл английский геолог Лртур 
Холмс. В своей классической работе «Ассоциация свинца 
с ураном в породообразующих минералах н ее использо
вание'в  измерении геологического времени» (1911 г.) он 
заложил основы урано-свпнцового метода датирования. 
В настоящее время основными методами измерения абсо
лютных возрастов нриродиых объектов являются: I) у|>а- 
по-свинцовыи, 2) калнй-аргоиовый, 3) рубидиево-стронци
евый метод и, наконец, возникший в семидесятые годы 
самарий-нсодимовый метод. Часто эти методы кратко на
зывают но получающемуся конечному продукту распада — 
свинцовый, аргоновый, стронциевый, пеодимовый.

Обозначим через N0 =  N(t — 0) и N t =  N( t ) число ато
мов радиоактивного элемента в начальный момент t =  О 
и момент t. Тогда основной закон радиоактивного распада 
запишется в виде

N t ~ N ( t )  =  N0e-u , (111)

где X — постоянная радиоактивного распада, е — основа
ние натуральных логарифмов. Полезно знать, что N, 
(111) является решением обыкновенного дифференциаль
ного уравнения первого порядка

d§ = - b N ,  (112)

где слева стоит скорость изменения числа радиоактивных 
атомов в момент t, пропорциональная имеющемуся в на
личии числу этих атомов, а знак минус указывает, что 
число радиоактивных атомов со временем уменьшается. 
Период полураспада радиоактивного изотопа получается 
при подстановке в (111) N t — NJ2:

In 2 0 ,69315 
=  —  (1Ь) 

Современные значения постоянной Я приведены в табл. 10.
Обозначим число атомов материнского элемента через 

P =  N t, а число атомов дочернего элемента — через D —-
— N 0 — N t — N0(l — е~м). Предположим, что в данном мипе- 
рале или в горной породе мы можем по отдельности изме
рить Р и I). Тогда по их отношению можно определить





возраст t согласно формуле

У  - с "  '• (II'О

Однако для того, чтобы простую формулу (114) можно 
было использовать для определения возраста, необходимо 
выполиеиие некоторых условий. Во-порвых, после обо
собления рассматриваемого минерала или горной породы 
ока должны представлять собой замкнутую систему, 
т. е. пе обмениваться материнскими и дочерними атомам и 
с окружающей средой. Во-вторых, среди, дочерних изото
пов ие должно быть атомов перадиогенного происхожде
ния, т. е. должно выполняться условие

Д, =  D{t =  0) =  0. (115)
В основное уравнение (114) прн определении абсолютно
го возраста необходимо подставить имеппо число атомов 
дочернего элемента, возникших за время жизии минерала 
пли горной породы, а если Da Ф 0. то требуется еще одно 
уравнение для исключения D0.

В методе 87Rb -*• 87Sr мы как раз сталкиваемся с си
туацией, когда Д, =  (87Sr)0 Ф 0. Рубидиево-стронциевый 
метод был разработан Николаисеном из Южной Аф
рики и австралийцами Компстоном, Джеффери и Рилн 
в 1960 г. Эти исследователи использовали то обстоятель
ство, что стронций имеет иерадиогеппые изотопы 84Sr, 
86Sr и 88Sr. Запишем уравнение для числа атомов дочер
него изотопа 87Sf в момент t с учетом того, что некоторое 
количество 87Sr0 таких атомов уже имелось в рассматри
ваемом объекте при t =  0 :

87Sr =  S7Sr„ +  S7Rb(el< -  1), (116)
где второе слагаемое даст число атомов 87Sr, образовав
шихся за время t в результате радиоактивного распада 
,7Rb. Разделим обе части (116) на число атомов нерадио
генного изотопа 86Sr, которое пе изменяется со временем. 
Тогда

^ = 1̂ °  _ ^ V * _ i ) .  (ЦТ)
S r S r S r  '  v ’

В магматическом расплаве, из которого образовалась не
которая горная порода, начальное отношение изотопов 
стронция 87Sr0/ 86Sr фиксировано, и это отношение будет 
одним и тем же для всех минералов рассматриваемой по
роды. Распределение же рубидия и стронция в каждом 
миперале будет свое в соответствии с их физико-хпмиче-



гкими особенностями. Обозначим через у ;= S7Sr/s6Sr 11 
х =  87Rb/86Sr величины, которые могут быть определены 
экспериментально с помощью масс-спектрографов для каж 
дого минерала горной породы, а через а =  87Sr0/ 86Sr и 
b =  (еи — 1) — величины, постоянные и одинаковые для 
всех минералов горной породы. Тогда каждая пара чисел 
Xi и y t (г =  1, 2, 3 . . . — число минералов в горной породе) 
удовлетворяет уравнению (117) с постоянными а и Ь,
и, следовательно, все они должны лежать на прямой (117)

г/j =  а +  bxi ( t = l ,  2, 3, . . .) ,  (118)
получившей специальное название изохроны в момент t 
пли, кратко, изохроны t. В координатах у =  87Sr/86Sr, х  =  
=  87Rb/86Sr тангенс угла наклона прямой (118) дает 
Ь — еи — 1 и, -таким образом, позволяет определить абсо
лютный возраст горной породы. Стронциевый метод при
меняют главным образом для датирования пород кислого 
л среднего состава. В качестве минералов используют 
мусковит, калиевый полевой шпат, плагиоклаз, биотит.

Калий-аргоповый метод был разработай В. Г. Хлопи- 
ным н Э. К. Герлингом в СССР в 1942 г. Как следует 
из табл. 10, радиоактивный распад изотопа 4“К происхо
дит по двум каналам: 1) при p-распаде 40К -► 40Са и
2) захват электрона с /^-оболочки ядром 40К переводит 
последнее в ядро 40Аг. Запишем основное уравнение (112) 
для каждого канала:'

4  [40К1р =  -  Яр10К для « К  40Са, )
н ^Yt [j 0K1k =  — Як40К для • 40К — 40Ar. j

Складывая скорости распада 40К по обоим каналам, опре
делим полную скорость радиоактивного распада 40К:

JL мК =  _  (Яр -|- Як ) 40К =  -  Я4°К. (120)

Решение последнего уравнения имеет вид (111) и дает 
закон уменьшения 40К со временем:

4вК =  40К0е -” . (121)
Для вывода основной формулы калпн-аргонового метода 
поделим частные уравнения (119) на (120). Тогда 

А- А.
(I [40К  1р -  у  й 40К  и  с! [ l0K  1 k  =  y  # ° К '

При интегрировании этих уравнении от начала отсчета 
времени t =  0 до t слева получим уменьшение числа ато



мов 40K из-за распада но каждому из каналов, т. с. число 
образовавшихся атомов 40Са и 40Аг, а интеграл от d40l\ 
даст полное уменьшение числа атомов калия, т. е. Д4"К — 
=  40К(, — 40К. В результате получаем

1! ^  ^  h ( eu __ 1) _  i )  ( i^ 2)4ик х \ е Ч'  4ок х \ е Ч- vi—;

Применяя ( 122) к природным объектам, иреднола! нюх, 
что дочерних элементов нерадиогенного происхождения 
в образце нет. Это в общем справедливо для метода 
40К 40Аг. Для метода 40К 40Са это несправедливо, гак 
как большое количество кальция в минералах и горных 
породах сильно затрудняет возможность эффективного 
использования канала 40К /,0Са для датировки горных 
пород. Аргоновый метод используют для определения 
возраста основных пород, содержащих минералы биотит, 
мусковит, плагиоклаз, многие типы калиевых нолевых 
шпатов, роговую обманку и авгит.

Ураново-ториево-свипцовые методы P 8U 206РЬ + 84Ме. 
23;,U -  207 Pb +  74He, !ИТ Ь -* г"РЬ +  ()4Не), о которых мы 
теперь кратко расскажем, используются как- для целей 
датировки, так и для определения возраста Земли. Из-за 
того, что постоянные распада материнских ядер на много 
порядков меньше постоянных распада промежуточных 
элементов радиоактивного ряда, последние можно не учи
тывать при определении возрастов, больших, чем несколь
ко миллионов лот. Урано-свшщовые методы, с одной сто
роны, являются более гибкими, чем другие методы дати
рования, благодаря тому, что имеются три независимых 
ряда распада и результаты можно контролировать по сов
падению возрастов. С другой стороны, эти методы слож
нее из-за того, что очень часто изучаемый объект не 
является замкнутой системой. Принципы датирования 
э т и м и  методами аналогичны методу R1) Sr, так как в 
образцах присутствуют первичные изотопы свинца г06РЬ,„ 
207РЬ0 и 208Р1)0 и имеется нерадногенпый изотоп г04РЬ, ко
личество которого не меняется со временем. Поэтому в 
этих методах по аналогии с уравнениями (117) и (118) за 
основу принимают выражения для нзохрон U — РЬ:



и аналогичное уравнение для изохроны Th —РЬ. .Если 
шмрасты, определяемые по (123) и (124), совпадают, то 
нч называют конкордантными, если же нет (что бывает 
довольно часто), то их называют дискордантными. В пос
леднем случае используют специальные приемы для вы
явления истинного возраста изучаемого объекта. Из (123) 
и (124) можно получить линейное уравнение между 
3"71*Ь/304рь и 20вРЬ/204РЬ, называемое изохроной свинец — 
свинец:

7РЬ
'РЬ

3U е 1
8 U  /'238*

в Р Ь

Р  ь

7РЬ„
JP b

гзбу >̂285* i 206РЬ0
*38U  е ^ 2 Я 8 *  _  j  2 0 4 Р Ь

(125)

В (125) входит известное постоянное отношение 
-S5U /238U =  0,007253 для настоящего времени, а выраже
ния в квадратных скобках являются постоянными и оди
наковыми для всех минералов в горной породе, в которой
I лет назад все изотопы были распределены равномерно, 
н с тех пор породы являются замкнутыми системами. 
Уравнение (125) позволяет определять возраст на основе 
измерений только изотопов свинца, что обычно более 
удобно.

Впервые возраст Земли как планеты определил Клэр 
Паттерсон в работе «Возраст метеоритов и Земли» 
(1956 г.). Вот как он начинает свою статью, отдавая 
одновременно дань своим предшественникам: «По-види
мому, в настоящее время мы должны принять, что воз
раст Земли нам известен с такой же точностью и досто
верностью, как концентрация алюминия в гранитах Род- 
Айленда из Уэстерли. Хорошие оценки возраста Земли 
уже известны на протяжении некоторого времени. После 
того как константа распада 235U и изотопный состав 
обыкновенного свинца были определены Пиром, новые 
расчеты Герлинга очертили ситуацию. Приблизительно 
правильные вычисления были сделаны Холмсом и Хоу- 
термансом на основе их смелого предположения о гене
зисе свинцовых руд. Последующая критика этих расче
тов породила дух сомнения в отношении всего, что свя
зано с обыкновенным свинцом, и затуманила несом
ненный вклад, который сделали этн ученые в основание 
новой науки — геохимии изотопов свинца».



Ясно, что возраст Земли больше, чем возраст древней
ших горных пород земной коры, равный ~  3,75 • I09 лет. 
Дадим теперь определение возраста Земли. Согласно со
временным представлениям, все тела Солнечной систе
мы — планеты, спутники, астероиды, кометы п метеорные 
тела — образовались нз рассеянного вещества — протопла- 
нетного газопылевого облака. Пылевая составляющая 
облака состояла из силикатов и железа, и именно из нее 
образовались планеты земной группы, Луна, астероиды и 
метеориты. Пылевая компонента протопланетного облака 
является тем нервпчпым резервуаром с некоторым на
чальным распределением пзотоппых отношений, из кото
рого образовались (обособились) железные и каменные 
метеориты, Земля и Лупа. Под возрастом всех этих тел 
как раз н понимается интервал времени, прошедший с 
момента их обособления, т. е. с того момента, когда они 
превратились в самостоятельные замкнутые системы. Из 
этого определения сразу вытекает, каким образом можно 
установить возраст Земли и метеоритов.

Предположим, что мы знаем начальные изотопные 
отношения -07Pb0/ a04 Fb п 20ВРЬ0/ 204РЬ и изотопные отноше
ния для среднего общего свинца, характерного для Зем
ли как замкнутой системы с момента ее обособления

как планетного тела. Тогда яс
но, что изохрона свинец — сви
нец (125) позволяет определить 
возраст Земли. Далее поставим 
вопрос, как проверить, что та
ким образом мы получаем 
именно возраст Земли. Если 
предположить, что метеориты и 
Земля (и Луна) обособились из 
.первичного резервуара пример
но в один н тот же момент вре
мени, то изотопные отношения 
207Р1)/г°4РЬ и 20вР1>/204 Р1> всех 
этих тел должны принадлежать 
одной и то же изохроне t свин
ца. Именно таким образом Пат

терсон определил возраст метеоритов и Земли. Вначале 
он определил изохропу свинца для метеоритов (рис. 50). 
Эту изохрону он построил по данным анализов двух же
лезных и трех каменных метеоритов. В железных метео
ритах содержание урана и тория пренебрежимо мало, 
поэтому изотопные отношения свинца в них не изменн-

WPb/m Pb

Рис. 50. И зохрона свинца для  
м етеоритов и пределы  ее ош и
бок. К онтуры  «округ каждой  
точки даю т ош ибки изм ерении. 
Прерывистые кривые указы ва
ют, как происходила эволюции  
свинца в каменных м етеори

тах.



.чип. за время существования Солнечной системы, так как 
пси маленькие холодные тела являлись замкнутыми систе
мами. В каменных метеоритах содержится как [J, так и 
ТЬ, и соответственно отношения 207РЬ/204РЬ и 206РЬ/204РЬ 
н них заметно большие, чем в железных метеоритах. Ка
менные метеориты образовались одновременно с железны
ми, о чем свидетельствует то, что их изо.хрона проходит 
через точку для железных метеоритов (см. рис. 50).

Вообще говоря, если сделать предположение, что ме
теориты и Земля образовались одновременно из одного 
.химического резервуара, то возраст но изохронс t свинца 
будет и возрастом Земли пак планеты. Однако Паттерсон 
пошел дальше. Он предположил, что средний общий сви
нец для Земли как планеты может быть взят но данным 
для глубоководных океанических осадков, которые обра
зовались при усредненном сносе континентального мате
риала из-за процессов эрозии. И, действительно, оказа
лось, что изотопные отношения 207РЬ/204РЬ и 206РЬ/2(,4РЬ 
для осадков попадают на изохрону свинца для метеори
тов, приведенную па рис. 50. Том самым было как бы до
казано, что Земля и метеориты образовались одновремен
но, так как их изотопные отношения принадлежат одной 
нзохропе. В действительности вопрос о том, можно ли 
считать свинец глубоководных осадков характерным для 
Земли как планеты, является дискуссионным. Однако по
следующее развитие этого вопроса, когда средний свинец 
для Земли брался по древним минералам (галенитам) с 
поправкой на их возраст, в целом подтвердило первона
чальные выводы Паттерсона.

Далее, в 60- и 70-е годы выяснение истории изотопов 
системы Rb — Sr также позволило оцепить возраст Земли 
и метеоритов, и эти данные в достаточной мере подтвер
дили оценку Паттерсона (4,55 ±  0,07) ■ 109 лет для возра
ста Земли. Важным выводом пз всех этих работ, который 
пе всегда достаточно подчеркивается, является то, что 
интервал времени, разделяющий эпохи образования ме
теоритов и Земли как планеты, много меньше, чем 10s лет. 
Возраст Лупы был определен, исходя из тех же принци
пов, что и возраст Земли, причем возрасты обоих этих 
тел практически совпали.

Самым важным достижением последних лет в области 
изотопной геохронологии было создание метода датиоо- 
вання i47Sm i43Nd. Изотоп 117Sm при переходе в 143Nd 
испускает а-частицу. Период полураспада равен 1,06 X 
X 10“ лет. Существование большого числа изотопов што-



дима (14\ \d ,  143Nd, i44Xd и 146Nd) позволяет строить изо- 
хроиы, как это принято в методе Rb — Sr. Большим преи
муществом этого метода является то, что он позволяет 
при построении изохрон использовать основные минера
лы, входящие в состав метеоритов и базальтов, такие как 
плагиоклазы и пнроксены. Кроме того, система Sm — Nd 
значительно более устойчива к возмущениям, чем Rb — Sr, 
К —Аг п U — PI). Для применения данного метода были 
разработаны масс-спектрометры с рекордной чувствитель
ностью. Первые успешные определения возраста метео
ритов Sm — Nd-методом были опубликованы Лагмаером 
в 1974 г. В настоящее время с помощью этого метода

Т а б л и ц а  11
Схема геохронологии  Земли

Ш пала 1964 г. Ч астное деление В озраст, 
млн. лет

Т.:итоно -м аг- 
матичееы ш  

цикл

Ф анерозои 050 К атан п ш -
С.К1ТЙ

П ротеро
зой

Средний п 
верхний

В ерхний рпфей 

Средний рпфей 

Н и ж н ий  рпфей

1000±100

1400±100

1900+ 100

Гренвиль-
CKI1U
М едвеже-
озерскнй
Беломор
ским

Н иж ний Ф ормирование преи
мущ ественно ф унда
мента платформ

2 60 0 ± 1 0 0 Родезий
ски й

Архей В озникновение древ
них я д ер  щ итов 
В озникновение ж из- 
пи

3 5 0 0 + 1 0 0 Б елозер
ски й

К атархей О бразование Зем ли 450 0 ± 1 5 0

исследуются сложнейшие вопросы истории метеоритов, 
Солнечной системы и мантии Земли. Успехи методов аб
солютной геохронологии позволили наметить основы гео
хронологической шкалы для докембрийской (догеологи
ческой) истории Земли. Эта шкала приведена в табл. 11



' Т у г а р и н о в  Л. II. Общая геохимия.— М.: Атомнздат, 
1973).

Данная глава посвящена тектонике плпт, в основе ко
торой лежит также геомагнитная хронологическая шкала. 
Изложим кратко основные понятия, относящиеся к этому 
моиросу.

Первая геомагнитная шкала была разработана Кок
сом, Доуэллом и Далрпмплом в 196(5 г. для последних
I миллионов лет. Шкала была построена по иалеомагнит- 
ным данным для материковых вулканических образцов, 
датированных с помощью К —Аг-мотода. Первоначальная 
шкала была разделена на четыре эпохи — интервалы 
времени, на протяжении которых сохранялась преимуще
ственная полярность магнитного дипольного поля одного 
знака. Эпохи были названы именами выдающихся гео- 
магнитологов: 1) 0 =5 I sj 0,69 • 10е лет — эпоха Брюнес 
(нормальная полярность), 2) 0,69 • 10° <  t <  2,43 • 106 лет — 
эпоха Матуяма (обратная полярность), 3) 2,43 • 10“ =£ / <  
< 3 ,32 -10° лет — эпоха Гаусс (нормальная полярность), 
4) 3,32 • 10“ <  t «S 5,10 • 10е лет — эпоха Гильберт (обрат
ная полярность). Обратная намагниченность горных по
род была открыта французским ученым Брюнесом в 
J906 г., который дал своему открытию правильную интер
претацию. Именно, Брюнес предположил, что в эпоху 
образования этих пород магнитное поле Земли имело 
обратную ориентацию. Сейчас можно только пора
жаться смелости мышления этого исследователя. В 20-е 
годы значительно более обширный материал собрал япон
ский ученый Матуяма, который установил, что около по
ловины изученных нм вулканических пород из Японии 
н Кореи имеют прямую намагниченность, а оставшиеся 
образцы имеют обратную намагниченность. Матуяма так
же сделал правильные выводы из своих анализов. О вкла
де Гаусса и Гильберта в геомагнитные исследования мы 
уже знаем нз гл. 4.

В каждой эпохе имеются несколько коротких интер
валов, во время которых магнитный диполь Земли имел 
полярность, обратную основной полярности эпохи. Этп 
кратковременные интервалы получили общее название 
эпизодов, каждому пз которых присвоено имя той мест
ности, по образцам которой он был впервые выявлен.

В том же 1966 г. Опданку, Глассу, Хейсу и Фостеру 
удалось подтвердить первую геомагнитную шкалу благо
даря исследованиям остаточной намагниченности образ
цов осадков, взятых с морского дна. С тех пор анализ



вертикальных колонок, поднимаемых со дна моря с по
мощью трубок-пробоотборников, играет большую роль в 
изучении магнетизма и хронологии морского дна. Эти 
исследования стали еще большее информативными во 
время осуществления проектов глубокого бурения оса
дочной толщи морского дна вплоть до кореппых пород 
глубоководного фундамента. Вайн is 19(50 г. с помощью 
магнитной шкалы получил первые оценки скорости раз
двигания океанического дна, которая оказалась равной 
~  1 см/год для Средипно- Атлантического хребта и 
~  5 см/год для Восточно-Тихоокеанского поднятия.

После этих исследований стало очевидпым, что поло
совые .магнитные аномалии океанического дна могут слу
жить удобными геохронометрами, н весь вопрос заклю
чается в калибровке этих хронометров. Правильная идея 
калибровки полосовых аномалий океанического дна была 
выдвинута и к 19(58 г. реализована геофизиками из Ла- 
монтской обсерватории (СШ А)— Хейрцлером, Диксоном, 
Херроном, Питменом Ш., Ле Пишопом. Эти авторы пред
положили, что скорость раздвигания морского дна в юж
ной части Атлантического океана всегда оставалась пос
тоянной. Оценив эту скорость по первым полосовым ано
малиям и шкале Кокса, Хейрцлер получил свою широко 
известную шкалу для последних 79 млн. лет (рис. 51). 
В шкале Хейрцлера инверсия геомагнитного поля проис
ходила 171 раз. Многим наиболее отчетливо выраженным 
полосовым магнитным аномалиям, которые выявлены во 
всех океанах, присвоены номера. Шкала, показанная на 
рис. 51, позволила определить скорость раздвигания океа
нического дна по всему земному шару. Эта шкала оказа
лась очень удачной, и накопленный огромный наблюда
тельный материал, включая результаты глубоководного 
бурения, внес в нее лишь небольшие уточнения.

Как известно, напряженность магнитного поля на по
верхности Земли составляет ~  0,5 эрстеда, пли 50 ООО гамм 
(1 гамма =  10~5 эрстеда). Па поверхности океана ампли
туды полосовых магнитных аномалии имеют порядок 
100 гамм. Таким образом, запись полосовых магнитных 
аномалий на фоне основного геомагнитного ноля выгля
дит как «рябь» с очень малой амплитудой.

Создание магнитной геохронологической шкалы для 
интервалов времени более ~  80 млн. лет вначале встре
тилось с трудностями. Трудности были обусловлены тем, 
что, например, в Тихом океане полосовые магнитные ано
малии исчезали западнее зон с возрастом 76 млн. лет; 
230



в то же время отчетливые полосовые аномалии имелись иа 
северо-западной и западной окраине Тихоокеанской плиты. 
Обширные области в океанах без признаков магнитных 
аномалий получили название зон спокойного магнитного 
поля. Такие зоны наблюдались и в Атлантическом океане.

Геологические „ 
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Указанные трудности были разрешены в 1972 г. в рабо
тах Ларсона и Чейза и Ларсона и Пптмеиа, которые до
казали, что аномалии в западной части Тихого океана 
образовались синхронно с аналогичными аномалиями в 
западной части Атлантического океана — за пределами 
зоны спокойного магнитного ноля. После того как с по
мощью данных, полученных при глубоководном бурении,

т



удалось датировать эти краевые аномалии и установить, 
что их возраст составляет 110—150 млн. лет, было дано 
правильное объяснение зонам спокойного магнитного по
ля. Оказалось, что последние обусловлены исключительно 
большой продолжительностью эпохи нормальной поляр
ности, существовавшей от 85 до 110 млн. лет назад. На 
рис. 51,6 показана шкала Ларсона и Питмена, охваты
вающая период от ~  90 до 160 миллионов лет назад. 
Накопление данных по магнитным аномалиям в Тихом 
океане показало, что в действительности в раннемеловое 
и позднеюрское время произошло примерно вдвое больше 
инверсий поля, чем это дается шкалой 11)72 г. Эти факты 
были учтены Ларсоном и Хилде в шкале 1975 г. (рис. 51, в).

Геомагнитная хронологическая шкала до 160 миллио
нов лет назад (рис. 51) находится в соответствии с ана
логичными предварительными шкалами, построенными по 
континентальным данным для всего фанерозоя. В СССР 
над составлением палеомагнитной шкалы для мезозоя 
и палеозоя работает большое число геомагнитологов во 
главе с Л. Н. Храмовым. Полученные на сегодняшний 
день результаты позволяют высказать предположение, 
что, возможно, имеется корреляция между структурой 
палеомагнитной шкалы н характером тектоники в фане- 
розое. Эти исследования указывают, что дрейф континен
тов, а следовательно и режим тектоники плит, характерен 
для всего фанерозоя. Кроме того, предварительные па- 
леомагнитные шкалы для континентов обнаруживают не
сколько эпох спокойного магнитного ноля на протяжении 
фанерозоя. Тем самым показано, что эиоха спокойного 
ноля, выявленная по океаническим данным, не является 
уникальным событием в истории магнитного ноля нашей 
планеты.

Если посмотреть на геомагнитную шкалу в целом 
(рис. 51), то можно заключить, что первоначально пред
полагавшееся Коксом подразделение шкалы на эпохи и 
эпизоды вряд ли можно провести по всей шкале. Вопрос 
о стандартной номенклатуре геомагнитной шкалы пока 
еще остается неразработанным н, видимо, будет рассмот
рен в ближайшем будущем.

8.3. Тектоника плит

8.3.1. К а р т и р о в а н и е  з е м н о й  п о в е р х н о с т и .  
Тектоника плит — кинематика движения плит на плоской 
Земле — впервые была описана Уилсоном в 1965 г. Од-



Пако реальная поверхность Земли представляет собой 
(ч|>е|»у, и реальное движение лнтосферных плит происхо
ди г на сферической Земле. Переход от описания движе
ния лнтосферных плит па плоской Земле к описанию их 
движения на сферической Земле был совершен Морганом 
и 1967 г. При картировании земной поверхности возни
кает обратная задача — необходимо сферическую поверх
ность изобразить иа плоскости— листе бумаги. Карты 
можно построить несколькими способами. Три различных 
способа проектирования сферической поверхности из точ
ки па плоскость показа
ны на рис. 52. Первый 
способ соответствует 
фотографированию пла
нетных тел из космоса 
с последующим проек
тированием полученных 
снимков на плоскость 
из пекоторой внешней 
точки А. Проекции, 
полученные из точек, 
расположенных в цен
тре Земли (точка В) и 
па ее поверхности (точ
на С), получили спе
циальные названия гпо- 
монической и стерео
графической проекций соответственно. Во всех трех спо
собах проектирования сферы па плоскость из точки воз
никают искажения как расстоянии на сфере, так и углов 
между направлениями линий, проходящих через рассмат
риваемую точку.

Большое распространение в геофизике получила мер- 
каторская проекция. Она названа в честь фламандского 
картографа Герарда Меркатора, который, используя эту 
проекцию, опубликовал свою навигационную карту в 
1568 г. В этой проекции искажаются расстояния между 
точками, по углы па сфере проектируются па карту без 
искажений. Карта в меркаторской проекции получается 
при проектировании Земли от ее оси на цилиндр, имею
щий общую ось с Землей (рис. 53, а). В этом случае все 
меридианы будут параллельны друг другу и направлению 
север — юг. Под прямым углом они будут пересекаться 
проекциями параллелей, сохранившими направление вос
ток — запад. В результате па карте получается прямо

нз точки Л; 2) гномоническая проек
ция — проекция из центра сферы  (и з  
точки В ); 3) стереограф ическая проек
ции — проекция из точки С, л еж ащ ей  

на поверхности сферы.



угольная координатная сотка с направлениями север — 
юг п восток — запад. Чтобы дать представление об иска
жениях, возникающих при построении меркаторских карт, 
рассмотрим две площадки 1 X 1°, одна из которых распо
ложена у экватора, а другая — на 60° с. ш. Один угловой

at S)

Рис. 53. П роекцаия поверхности Зем ли на цилиндр (а) п м еркаторские 
проекции двух  одноградусны х площ адок, располож енны х на укпаторе и

на 60° с. ш. (б ).

градус па поверхности Земли соответствует расстоянию 
~  111 км. У экватора градус долготы примерно равен 
градусу широты и квадрат 1 X 1° па сфере проектируется 
на карту почти без искажепий (рис. 53, б). Поскольку 
меридиан является большим кругом, градус широты всег
да имеет одну и ту же длину независимо от широты. 
Долготные же круги стягиваются при движении от эква
тора к полюсу. Градус долготной дуги на широте 60° 
равен только половине длины градуса на экваторе. По
этому одноградусная площадка на сфере у 60° с. ш. 
имеет вид прямоугольника (рис. 53, б). При проектиро
вании на карту долготная сторона этого прямоугольника 
увеличится в два раза, так как на меркаторской карте 
все меридианы параллельны и эквидистантны. Для сохра
нения углов при проектировании широтная сторона рас
сматриваемого прямоугольника 1 X 1° также должна уве
личиться в два раза. Таким образом, на меркаторских 
картах площадки, расположенные на 60° северной и юж
ной широты, имеют площадь, в четыре раза большую, 
чем на реальной Земле. При движении на карте от 60° 
широты к полюсу искажения будут увеличиваться, и,



наоборот, они уменьшаются при перемещении к экватору. 
Геологические карты обычно изображаются в определен
ном масштабе, который дает отношение расстояния меж
ду двумя точками на карте к расстоянию между 
соответствующими точками на Земле. Например, 1 см иа 
карте в масштабе 1 :1 0  000 000 соответствует 107 см, или 
100 км на Земле. При изображении больших участков 
.Земли на меркаторской карте масштаб на карте увели
чивается с увеличением широты.

Карта земной поверхности с указанием на ней важ
нейших структур и плит показана на рис. 54. Рассмат
ривая геологические объекты па рис. 54, следует помнить 
о тех линейных искажениях, которые неизбежно вносятся 
при проектировании земной поверхности па карту.

8.3.2. Л и к  З е м л и .  В первом приближении поверх
ность Земли разделяется на приподнятый над средним 
уровнем моря континентальный регион и опущенный 
океанический регион планеты. К континентам примыкает 
материковая отмель, или шельф, которая резким переги
бом отделена от крутого континентального склона, пере
ходящего в типичное океаническое дно. Рассыпанные в 
океанах острова, цепочки островов, островные дуги, от
деляющие от океанов краевые моря, в настоящее время 
рассматриваются как самостоятельные структуры, имею
щие свое особое строение и историю. На рис. 55 показана 
гипсометрическая кривая, дающая представление о вкла
де различных элементов земной поверхности в ее полную 
площадь. Мы видим, что средний уровень океанического 
дна расположен примерно иа 4,6 км ниже среднего уровня 
суши.

Около 70% земной поверхности находится под водой. 
Поэтому, чтобы получить полное представление об осо
бенностях геологического строения земного шара, необ
ходимо мысленно убрать водную оболочку планеты. Тог
да наряду с хорошо известными горными системами и 
обширными континентальными равнинами мы обнаружи
ваем важнейшие линейные структуры — систему средин
но-океанических хребтов н систему глубоководных жело
бов, которые во многих местах разорваны трансформными 
разломами. Литосферные плиты выделяются по оконту- 
ривающим их узким поясам сейсмичности. Как следует 
из рнс. 54, разделение литосферы на плиты не связано 
с разделением на материки и океаны. Большинство плит 
включает как материковые, так и океанические участки. 
Только одна крупная плита (Тихоокеанская) имеет
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исключительно океаническую поверхность. Границы плит 
бывают трех типов: 1) конструктивные границы — гра
ницы наращивания плит, 2) деструктивные границы — 
границы поглощения плит и 3) границы скольжения, свя
занные с трансформными разломами. Каждый тип границ 
имеет свое выражение в рельефе, и это в принципе поз
воляет проводить разбиение литосферы на плиты на ос
нове данных о геологическом строении Земли.

Срединно-океанические хребты и внутриконтиненталь- 
ные рифтовые зоны образуют единую глобальную систему 
рифтов. Оба типа структур являются зонами растяжения. 
Они заложены в коре океанического и континентального 
типа, которая имеет существенно различное строение (см. 
табл. 5). Срединно-океанические хребты имеют ширину 
в одну-две тысячи километров и возвышаются над дном 
океанических котловин на 2—3 км. Их рельеф сильно 
расчленен, а полная протяженность составляет примерно 
80 000 км. Характерной особенностью хребтов является 
рифтовая долина, имеющая ширину ~  10—20 км и рас
положенная на ~  2000 м глубже их гребней. Геометри
чески такая долина занимает в хребте осевое положение. 
Наличие долин характерно для всех медленно разрастаю
щихся хребтов, например для Срединно-Атлантического 
хребта. Для быстро разрастающихся хребтов, для Вос
точно-Тихоокеанского поднятия характерны значительно 
меньшая расчлененность рельефа и отсутствие рифтовых 
долин.
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\ю о о о  
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v  5000Г
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Рис. 55. Гипсом етрическая кривая зем ной поверхности.



Границы поглощения плит бывают трех типов. Гра
ницы первого типа обрамляются глубоководными желоба
ми, за которыми на расстоянии 100—200 км следует вул
каническая островная дуга, которая часто отделена от ма
терика краевым морем. Такой тип границ характерен для 
северо-западной и западной окраин Тихоокеанской плиты. 
Другой тип границ поглощения представлен океаническим 
желобом, за которым следует вулканическая горная си
стема, расположенная на материке. Известным примером 
здесь служит Перуанско-Чилийский желоб, расположен
ный у западной окраины Южной Америки. Соответству
ющие окраины материков называются активными конти
нентальными окраинами, так как поглощение плит со
провождается активной вулканической деятельностью. 
Указанное название подчеркивает тот факт, что суще
ствуют границы океанов и континентов, не связанные с 
границами плпт. Например, границы Атлантического оке
ана. Такие границы называют пассивными континенталь
ными окраинами атлантического типа. Наконец, послед
ний тин границ поглощения плит соответствует столкно
вению двух континентальных плит, которое сопровожда
ется частичным поддвпганием одного континента под 
другой. Такие границы иногда называют границами столк
новения. Вдоль границ столкновения образуются молодые 
(в геологическом смысле) складчатые пояса. Наиболее 
ярким примером является Алышйско-Гималайский склад
чатый пояс, образование которого приписывают столкно
вению Индийской плиты с Евразиатской плитой. Такие 
горные системы оконтуриваются полосой краевого про
гиба, которую можно рассматривать как континентальный 
аналог глубоководных океанических желобов.

Последним типом границ плит являются трансформ
ные разломы, рассекающие литосферу па всю ее мощ
ность. Трансформные разломы могут располагаться как 
на океанической, так и на континентальной литосфере. 
Известным примером трансформного разлома служит раз
лом Сан-Андреас, разделяющий Севоро-Америкапскую п 
Тихоокеанскую плиты. Скольжение плит по этому разло
му, из-за сейсмической опасности, причиняет много бес
покойства жителям калифорнийского побережья США.

Характерной особенностью рельефа Земли являются 
вулканические островные дуги, которые всегда сопряже
ны с океаническими впадинами — желобами. Так, вдоль 
северной и западной окраин Тихого океана тянутся.це
почки островных дуг: Алеутские острова, Курильские, 
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il иония, острова Рюкто, Филиппины (см. рис. Г>4). К тогу 
от Японии ответвляется Идзу-Бонннская— Марианская 
дуга. Еще дальше на юг располагаются Индонезия, Со
ломоновы острова, Новые Гебриды, острова Тонга и, на
конец, острова Кермадек.

В местах расположения океанических желобов лито- 
сферпые плиты начинают свое погружение в мантию. Эти 
зоны носят название зон субдукции*).  .Под островными 
дугами глубина холодной кромки погружающейся лито- 
еферной плиты равна ~  100— J50 км. На этих глубинах 
|| результате сложных, еще недостаточно ясных нам про
цессов происходит зарождение андезйтовых лав**), из
лияние которых и приводит к образованию островных дуг. 
Таким образом, тектоника плит связывает андезитовый 
вулканизм с погружением литосферпых плит. Вулкани
ческие горные системы, расположенные вдоль активных 
континентальных окраин, также состоят из андезнтовых 
серий. Роль аидезитового вулканизма в истории Земли 
приобретает еще большее значение, если, согласно совет
ским исследователям А. Б. Роиову и А. А. Ярошевскому, 
принять во внимание, что большая часть земной коры 
сложена известково-щелочными породами или их мета- 
морфизованнымн эквивалентами и соответственно сред
ний состав земной коры почти совпадает со средним 
составом апдезптовой серии. В противоположность аиде- 
знтовому вулканизму островных дуг и активных конти
нентальных окраин, в срединио-океаннческнх рифтовых 
зонах океаническая земная кора образуется за счет базаль
товой лавы — океанических низкощелочпых толентов ***).

*) В геологии терм ин «субдукцля»  обозначает процесс по
г р у ж ен и я  одного блока зем ной  коры  под другой.

**) А ндезиты  — эф ф у зи вн ы е  горны е породы  с пр о м еж у то ч
ным содерж анием  к р ем н езем а, которое колеблется  от 55 до 63% , 
со став л яя  в среднем  59% . П олучили  свое н азв ан и е  по горной це
пи Аиды (10. А м ер и к а), ко то р ая  расп о л о ж ен а  на активной  кон
ти н ен тал ьн о й  о кр аи н е  н обр азо валась  в зн ач и тел ьн о й  м ере за  счет 
аидезитового  в у л к ан и зм а. А ндезиты  состоят в основном  из п л а 
ги оклазов  (изом орф ны е растворы  альбита  [А1>1 и анорти та  [А п ]) 
л цветн ы х  м и нералов  (ам ф ибола, биотита, авгита  и ром бического 
п и р о ксен а). Они со дер ж ат  больш е крем н езем а, кал ьц и я , н атр и я  
и к ал и я  и м еньш е ж ел еза  н м агни я , чем  океани ческие  толеигы - 
базальты , и зли ваю щ и еся  из осевы х зои среди нно-океан ически х  
хребтов.

***) Н азван и е  «толеит» происходит от м естности  Толей на зем 
ле С аар в Ф РГ. Т олеит состоит в основном  и з п л аги о кл аза  с А п50. 
пи роксенов, б азал ьти ческ о й  роговой обм анки  и иногда оливинов. 
Т олептам п  часто  назы ваю т  наиболее  расп рострап н н ы й  ти п  ба



Океанические толеитовые магмы /образуются на значи
тельно меньших глубинах, чемуандезптовые,— их очаги 
расположены под осевыми зонами срединно-океанических 
хребтов на глубинах ~50  км./

8.3.3. Г о р я ч и е  точки". Подавляющая часть вулка
нической деятельности Земли приурочена к активным 
тектоническим процессам, идущим на границах плит. 
Изолированные вулканы, не связанные с вулканизмом 
плптовых границ, получили название горячих точек (VT). 
Излияния из ГТ составляют много меньше одного про
цента от всей вулканической активности Земли. Лавы ГТ 
принадлежат к щелочным базальтам. Они отличаются от 
океанических толеитов большей концентрацией щелочных 
металлов. Согласно лабораторным исследованиям при вы
соких давлениях и температурах, концентрация щелочей 
в базальтах растет с ростом давления, при котором про
исходит образование родоначальной магмы. Этот факт 
указывает на то, что зарождение щелочных базальтов 
происходит на больших глубинах, чем зарождение океа
нических толеитов, и, следовательно, здесь мы имеем как 
бы подтверждение гипотезы Моргана о нлюмах — струях 
горячего вещества, поднимающегося из глубин мантии к 
подошве литосферы (см. § 8.1). Изложим теперь основ
ные сведения о горячих точках, следуя К. Бурке и 
Дж. Уилсону. Введем для удобства сокращенные обозна
чения 11 основных литосферных плит, принятые в рус
ской и английской литературе: Северо-Американская 
(СА, NOAM), Евразиатская (ЕА, EURA), Африканская 
(АФ, AFRC), Аравийская (АР, ARAB), Индийская (И, 
1NDI), Южно-Американская (ЮА, SOAM), Антарктиче
ская (All, ANTA), Тихоокеанская (ТО, PCFC), Кокос 
(КО, СОСО), Наска (И, NAZC), Карибская (КА, CARB).

В настоящее время можно насчитать по крайней мере 
122 ГТ, которые были магматически активны в послед
ние 10 миллионов лет. Распределение ГТ по литосфер- 
ным плитам показано на рис. 56. В рельефе ГТ представ
ляют собой куполообразные возвышенности. В океанах 
это острова, цепочки островов или подводные горы и их 
цепи. Диаметры этих образований достигают ~  200 км.

зальтов, н асы щ ен н ы х  или  слабо пер есы щ ен н ы х  S i0 2. Т ипу толе- 
н то вы х  б а за л ы о в  п р о ти во п о ставл яется  тип  щ елочн ы х  (или олп- 
линовы х) базальтов, недосы щ енны х S i0 2 и содер ж ащ и х  больш ое 
количество  м агн и я  и щ елочей  (см. табл. 4). К оличественной  м е
рой щ ел о чей  в б а за л ьтах  я в л я ю тс я  о тнош ения  N a20 /S i0 2, K20/Si0j, 
Li20 /S i0 2 к ак  ф у н к ц и и  S i0 2.
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Врвсается в глаза неравномерноспу'распределения ГТ гго 
поверхности Земли. Число ГТ па /континентах (69) замет
но большее, чем в океанах (53)/7Но п на континентах и 
в океанах ГТ распределены неравномерно. Так на Афри
канском континенте расположено 25 ГТ, а всего иа АФ 
плите и вблизи ее границ находится 43 ГТ. В океанах 
15 ГТ связано с рифтовымн зонами срединно-океаниче
ских хребтов и 9 ГТ лежат вблизи этих зон. 'Гак большой 
интерес для исследовании представляют ГТ Исландия, 
Трпстан-да-Купья п Азорская, связанные4 со Срединно- 
Атлантическим хребтом. Выделение ГТ, расположенных 
на срединно-океанических хребтах, производится по двум 
признакам: во-первых, их базальтовые лавы заметно обо
гащены щелочными металлами по сравнению с базальта
ми срединно-океанических хребтов и, во-вторых, объем 
их лавовых излияний заметно превосходит таковой сре
динных хребтов, что и приводит в конечном итоге к об
разованию вулканических островов, даже таких больших, 
как Исландия. Для тектоники плит ГТ в первую очередь 
представляют интерес как индикаторы движения плит. 
В этом смысле, возможно, одним из самых впечатляю
щих проявлений движения плит над горячими струями 
(плюмамп) мантии являются Гавайские острова. Еще аме
риканский геолог первой половины XIX в. Джеймс Дана 
обратил внимание па то, что возраст Гавайских островов 
систематически увеличивается по мере продвижения па 
северо-запад от о. Гавайи (см. рис. 56). (Дана оценивал 
возраст по размерам эрозии.) Это же обстоятельство было 
интерпретировано в 1963 г. Уилсоном как движение ТО 
плиты над гавайской ГТ в северо-западном направлении 
в течение 40 миллионов лет. Продолжением Гавайских 
островов являются Императорские подводные горы, кото
рые протягиваются в направлении, резко отклоненном на 
север от стрелы Гавайской цени (см. рис. 56). Моргай ин
терпретировал этот факт как указание на то, что 40 мил
лионов лет тому назад ТО плита изменила направление 
своего движения, а до этого события она двигалась на 
север в течение периода примерно от 40 до 80 миллиопов 
лет назад, и при прохождении над гавайской ГТ возник 
след в виде Императорских подводных гор.

Кинематика движения плит, о чем будет сказано ни
же, позволяет выявить лишь относительное движение 
плит друг относительно друга. Чтобы установить движе
ние лнтосферных плпт относительно мантии, необходимо 
выявить такую скорость хотя бы для одной плиты. Это



удалось сделать на основе датирования последовательных 
лавовых излияний африканских ГТ. Исследование пока
кало, что Африканский континент оставался относитель
но плюмов мантии, над которыми он находится, в стацио
нарном '(неподвижно,м) состоянии на протяжении послед
них 30 миллионов лет. Отсюда в тектонике плит возникла 
идея — определять абсолютные движения плит в послед
ние 30 миллионов лет, отсчитывая все движения относи
тельно неподвижной АФ плиты. Если бы АФ плита пе
ремещалась над мантийными плюмами в последние 
30 миллионов лет, то действие горячих плюмов было бы 
менее ярко выражено — смазано и они не смогли бы об
разовать на поверхности Африканского континента соот
ветствующие вулканические структуры. В связи с этим 
возникла идея о возможной связи между скоростью дви
жения континентальных участков литосферных плит над 
мантией и числом ГТ на коптнпептах. Действительно, 
принимая АФ плиту неподвижной, мы получаем, что Ан
тарктика, Китай и Юго-Восточная Азия (территории, име
ющие сравнительно много ГТ) движутся медленно и, на
оборот, Северная и Южная Америки, для которых не ха
рактерен вулканизм ГТ, движутся быстро.

Следующий пример использования ГТ в тектонике 
плит связан с историей раскрытия Южной Атлантики. 
Датирование изверженных пород Африки показало, что 
до 120 миллионов лет назад (т. е. до развала Гондва- 
ны*)) наблюдалась активная вулканическая деятель
ность. Это указывает па то, что Гоидвана в то время по
коилась относительно мантии. С началом раскрытия 
Южной Атлантики вулканическая активность в Африке 
угасла, вместо этого началось активное разрастание океа
нического дна между Южной Америкой и Африкой, и ма
терики стали расходиться. Этот процесс продолжался 
90 миллионов лет. Все это время ГТ Трнстан-да-Кунья 
находилась па оси южной части Срединно-Атлантическо
го хребта (см. рис. 56). Результаты вулканической дея
тельности этой ГТ занечатленьг в виде лавовых следов 
(подводного вулканического хребта Валвнс, соединяюще
го ГТ с Африканским материком, и вулканического хреб
та Рио-Гранде, лежащего на ЮА плите н соединяющего 
побережье Бразилии с окрестностями срединного хребта).

*) Г ондвана  — ги ган тски й  ю ж ны й  п р ам атер и к , которы й  состо
ял из А н тарктиды  и сгру п п и р о ван н ы х  вокруг нес Ю ж ной  А м ери
ки, А ф рики. Индии и А встралии .



Около 30 миллионов лет назад/на Африканском кон
тиненте вновь возродилась вулканическая деятельность, 
и, как мы знаем, континент с/тех пор покоится относи
тельно мантии. Однако разрастание дна Южной Атланти
ки продолжалось с прежней скоростью. Это означает, что 
30 миллионов лет назад в силу каких-то причин произо
шло резкое изменение абсолютной скорости движения АФ 
плиты. Следовательно, сама южная часть Срединно-Ат
лантического хребта стала перемещаться па запад со 
скоростью разрастания океанического дна АФ плиты, 
а скорость движения ЮА плиты относительно мантии 
удвоилась. Закрепленная относительно мантии ГТ Трн- 
стап-да-Кунья 30 миллионов лет назад сошла с оси раз
растающегося хребта и сдвинулась на соответствующее 
расстояние (несколько сотен километров) в сторону Афри
канского материка. А хребет Рио-Гранде иа ЮА плите 
оказался «оторванным» от оси разрастания примерно на 
такое же расстояние. Это показывает, что в тектонике плпт 
положение срединно-океанических хребтов пе фиксирова
но относительно мантии, а в общем случае может систе
матически смещаться. То же самое относится и к океа
ническим желобам.

Согласно представлениям новой глобальной тектоники, 
плиты зарождаются, разрастаются и затем аннигилируют 
в результате поглощения срединных хребтов в океаниче
ских желобах. Те плиты, которые сейчас являются очень 
маленькими, каких-нибудь 100—150 миллионов лет на
зад могли быть очень большими, а те, которые сейчас по 
площади преобладают (например, ТО плита), могли быть 
очень маленькими или только зарождаться. И только 
привлечение данных наблюдений типа описанных выше 
и других и нх анализ могут в принципе установить струк
туру палеолитосферных плит или нх будущую судьбу. 
Конечно, нельзя думать, что все ГТ покоятся относитель
но мантии. Исследование показывает, что группы ГТ раз
личных литосферпых плит (если говорить об интервалах 
времени порядка —120 миллионов лет) смещаются друг 
относительно друга. Одпако существуют группы ГТ, на
пример африканские ГТ, которые покоились относитель
но мантии последние 30 миллионов лет, и это позво
ляет определять абсолютные скорости скольжения лн- 
тосферных плит по мантии. В действительности это 
довольно сложный вопрос, и мы к нему вернемся 
в следующем параграфе, посвященном гидродинамике 
мантии.



Последний вопрос, на который можно попытаться дать 
ответ с позиций абсолютных скоростей движения плит, 
это — в чем причина различия деструктивных границ 
плит типа активных континентальных окраин и типа ост
ровных дуг? Если обратиться к рис. 54, где стрелками 
показаны скорости движения литосферных плит относи
тельно АФ плиты, то можно высказать предположение, 
что в случае субдукции быстрой океанической плиты, 
сталкивающейся с почти покоящимся континентом, обра
зуются границы типа островных дуг, а в случае столк
новения быстрой океанической плиты с быстро движу
щейся навстречу континентальной плитой образуются 
границы типа активных континентальных окраин.

8.3.4. Т р а н с ф о р м н ы е  р а з л о м ы .  В тектонике 
плит трансформные разломы (ТР) играют важную роль, 
так как они ориентированы по направлению относитель
ного движения (скольжения) смежных плит. Их прости
рание однозначно определяет направление движения, и 
поэтому данные о ТР являются одними из основных при 
построении глобальных кинематических моделей движе
ния плит. На рис. 57 показано шесть возможных типов

Рис. 57. Д иаграмм а, иллю стрирую щ ая ш есть возм ож ны х типов правосто
ронних трансформ ны х разлом ов (по У илсону, 1965): а)  тип хребет — 
хребет; б ) тип хребет — вогнутая дуга; в)  тип хребет — вы пуклая дуга; 
г) тип вогнутая дуга — вогнутая дуга; д)  тип вогнутая дуга  — выпуклая 
дуга; е) тип вы пуклая дуга — вы пуклая дуга. Следует обратить внима
ние на то, что направление дви ж ен и я  по ТР (случай  а) обратно том у, 
какое требуется  для смещ ения срединно-океанического хребта по сдвигу. 
Действительно, легко видеть, что если бы хребет не р азрастался, а про
сто был разорван и сдвинут, то см ещ ение было бы обратным показан-

правосторонних трансформных разломов, выделенных 
Уилсоном. На рис. 58 приведены те же ТР по прошест
вии некоторого периода их развития. Как видно из 
рис. 58, ТР типа хребет — хребет и хребет — дуга обла
дают тем свойством, что на их продолжении вне конст
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ном у на схем е a. d — поддвигание, и — надвигание.



руктивной границы остается пассивный след. Отсюда мож
но сделать важный вывод: активная часть ТР указывает 
современное направление относительного движения плит, 
а пассивная часть разлома представляет собой геологиче
скую запись прошлых относительных движений плит. Ча
сто термином «разлом» обозначают как активный ТР, так 
и его пассивную часть, которая сейсмически не активна. 
Эти разломы обычно очень четко ."ыражеиы в рельефе 
океанического дна. Зоны разломов весьма разнообразны, 
но в среднем ширина их впаднны составляет несколько
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Рис. 58. Диаграмм а, иллю стрирую щ ая ш есть типов правосторонних транс
формных разлом ов, показанны х на рис. 57. после некоторого периода  
их развитии (по У илсону, 1965). Преры вистыми линиям и отмечено п р еж 
нее п олож ение разлом ов, неактивны х в настоящ ее время, но все ещ е 

вы раж енны х в рельефе; d  — поддвигание, и — надвиганне.

километров, иногда ~  10 км, и имеет глубину в несколь
ко сотен метров. Рельеф пассивных и активных ТР силь
но расчленен. Часто на картах срединных хребтов, разор
ванных ТР, изображают н пассивные разломы, которые 
секут вкрест простирания полосовые магнитные анома
лии. Разрастание океанического дна не всегда направле
но перпендикулярно срединным хребтам. Еще в большей 
степени это относится к погружению (субдукцин) лпто- 
сферной плиты у океанических желобов. Что касается 
ТР, то они всегда стремятся перестроиться так, чтобы 
движение по ним представляло чистое скольжение.

Рассмотрим теперь более подробно, следуя Ле П и то 
ну, Фраигито и Бошшну, образование пассивных ТР. Для 
простоты воспользуемся моделью относительного движе
ния плит на плоской Земле (рис. 59). Па рнс. 59, а ось у  
направлена вдоль границы плит А  и В, а ось ж — от пли
ты А к плите В. Скорость плиты В  относительно пли
ты А вблизи начала координат равна YB(FX, Vy). В об
щем случае Vy ^ 0  и разрастание океанического дна про
исходит под углом к осп хребта. Если Vx =  0, то граница 
между шштамн А  и В  является ТР. Если F,: >  0, тогра-



пица является конструктивной, а при Г* <  0 пмеет место 
поглощение литосферы, н граница называется деструк
тивной. С том же успехом мы могли бы рассмотреть дви
жение плиты А относительно В. Ясно, что Уд =  — VB. 
Обычно разрастание литосферы происходит симметрично 
относительно осп хребта, поэтому для наблюдателя, рас
положенного на границе между плитами А и В,  плптаЛ 
будет отодвигаться со скоростью —0,5КЛ, а плита В  — со 
i-коростью 0,5VB. Скорость разрастания каждой из плит,
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Рис. 59. О тносительное дви ж ен и е литосф ерны х плпт на плоской Зем ле  
и м еханизм  образования пассивны х разлом ов, а)  О тносительное д в и ж е
ние дв ух  плит А н В; V JJ — вектор скорости плиты В относительно А.  
г.) относительное движ ение двух плит, разделенны х более слож ной  гра
ницей. Ш трихи указы ваю т на поглощ ение поверхности и показаны  на по

глощ аем ой плите.

т. е. скорость увеличения их площади, равна */21 V*l. Ре
альные хребты имеют тенденцию переориентироваться до 
тех пор, нока компонента скорости Vy относительного 
движения плит не обратится в пуль. В настоящее время 
существуют несколько хребтов, расположенных косо к 
вектору относительной скорости движения плит (напри
мер, хребет Рейкьянес, разделяющий ЕА и СА плиты,— 
см. рис. 54). В отличие от осей срединных хребтов линии 
поглощения плит (глубоководные желоба) обычно ориен
тированы косо к скорости относительного движения плит.

Обратимся к более сложной границе плит, показанной 
на рис. 59, б. Обозначим снова скорость плиты В  отно
сительно плиты А  через V„. Движение происходит парал
лельно границам аЪ, cd, е/ и gh, т. е. все эти отрезки 
являются ТР. Отрезки Ъс и de являются конструктивны
ми, a fg и hi — деструктивными границами. Площадь 
и лит А и В  вдоль конструктивных границ наращивается 
со скоростью / г \Уу\. Плита А поглощается со скоростью



|T7,jl вдоль границы jg, я плита Я с t o i l  же скоростью 
поглощается вдоль границы hi. Относительно плиты А 
отрезки Ьс н de перемещаются со скоростью V2V'b, а от
носительно плиты В со скоростью — V2Vb. В результате 
на океаническом дне плиты А «точки» с и е прочерчива
ют следы пассивных ТР, а «точки» Ь п d оставляют ана
логичные следы на плите В.

8.3.5. К и и е м а т и к а л и т о с ф е р п ы х п л п т. В ос
нове построении кинематической модели взаимно согласо
ванного движения лнтосферных плпт на сферической 
Земле лежит теорема, доказанная великим русским мате
матиком Леонардом Эйлером в 1776 г. Согласно теореме 
Эйлера, любое перемещение жесткой плиты (тела) по по
верхности сферы можно осуществить путем ее вращения 
вокруг фиксированной оси, проходящей через центр сфе
ры. Для описания движения необходимо выбрать систе
му отсчета. Из школьного курса физики известно, что под 
системой отсчета понимают систему координат, скреплен
ную с неподвижными телами, и часы. В тектонике плит 
всегда рассматривают относительное движение двух илит. 
1 Гоэтому мы мысленно должны представить себе, что с 
одной пз плит совмещена система координат, а часами 
служат полосовые магнитные аномалии (геомагнитная 
шкала), или используются другие методы датирования 
возраста океанического дна. Соответственно, рассматри
вая границу смежных плит А и В, скорость плиты А от
носительно плиты В  удобно обозначить через AV B. Эта 
скорость в каждой точке границы будет своя, и ее вели
чина зависит от расстояния до мгновенной осп вращения. 
Мгновенная ось относительного вращения плит на сфере 
может сохранять свое положение в пространстве при по
стоянной угловой скорости вращения на протяжении не
скольких миллионов лет, и этот срок может доходить да
же до нескольких десятков миллионов лет. Тем самым 
мы видим, что для разных конкретных случаев геологи
ческое «мгновение» может быть весьма продолжительным. 
Если скорость движения плиты А  относительно плиты В 
в точках пх границы равна А\ тв, то совершенно очевид
но, что скорость нлиты В  относительно плиты А в тех же 
точках равна BV ^ = —АУВ, т. е. обе скорости равны по ве
личине, но противоположны по знаку. Это, можно ска
зать, тривиальное заключение.

Большое значение в тектонике плит играют точки, в 
которых сходятся три плиты,— точки тройного сочлене
ния. Геологические процессы в этих точках будут завн-



сеть от того, какие типы границ в них встретились: рнф- 
товые зоны (Р), желоба (Ж) пли трансформные разло
мы — сдвиги (С). Соответственно тройное сочленение 
рифт — желоб — сдвиг удобно обозначить через РЖС и 
т. д. Наиболее часто встречаются тройные сочленения 
тннов РРР и РРС. Читатель сам может определить, с ка
кими тройными сочленениями имеют дело в тектонике 
плит, если он обратится к рис. 54. Значения относитель
ных скоростей плит А, Б, В в точке тройного сочленения 
удовлетворяют простому условию

л Уб БУп вУл =  о, ( 126)

которое означает, что скорость плиты А относительно 
плиты А в этой точке равна нулю. Формула (126) исполь
зуется для контроля за внутренней согласованностью гло
бальных кинематических моделей тектоники плит.

Согласно теореме Эйлера, любое перемещение абсо
лютно жесткой плиты на сфере из некоторого начального 
положения в некоторое конечное положение можно осу
ществить путем ее поворота па некоторый угол «вокруг 
мгновенной оси вращения — прямой, проходящей через 
центр сферы. Ось вращения пересекает поверхность сфе
ры в двух точках — полюсах вращения, или эйлеровых 
полюсах. Дуги больших кругов, проходящих через эйле
ровы полюса, называются эйлеровыми меридианами, а се
кущие их вкрест долготные круги — эйлеровыми парал
лелями. Таким образом, если известей полюс вращения 
нлиты (точка Р на рис. 60, я), то радиус окружности, опи
сываемой рассматриваемой точкой К вокруг мгновенной 
осп вращения ОР, равен /?sinA, где R — радиус Земли 
и А -  угловое расстояние между К  и Р по дуге большо
го круга. Через со обозначают угловую скорость враще
ния плиты относительно мгновенной оси вращения. Ее 
обычно измеряют или в град/год, или в см/год. Учитывая, 
что на Земле 1° дуги соответствует 111 км, получаем 
1 град/год =  1,11 • 107 см/год. Угловая со и линейная V 
скорости связаны простым соотношением

V =  0,01745Яо) sin А, (127)

где численный коэффициент подобран так, что V полу
чается в см/год при to в град/год, R =  6,371 -108 с м — 
радиус Земли, Д — угловое расстояние между точкой на
блюдения и полюсом вращения. Па рис. 60, б приведено 
одно из первых сопоставлений формулы (127) с данны
ми наблюдений, выполненное Морганом в его классиче



ской работе 1968 г. Формула (127) показывает, каким пу
тем в тектонике плит можно установить мгновенную (в 
геологическом смысле) угловую скорость относительного 
движения двух смежных плит. Для этого достаточно оп
ределить значение линейной скорости относительного 
движения V в какой-либо точке п угловое расстояние 
этой точки от полюса вращения. Сам полюс вращения 
можно определить, если в двух точках а и Ь границы

Расст ояние о/л /го/г/оса  
с  координат ам и 7/°/0 Ж ,7Г 8 °& 4 .,к м  

«> ff)

Рис. 60. Сопоставление скоростей спрединга в Т ихоокеаиско-А нтарктиче
ском хребте со скоростям и спрединга м одели, рассчитанной для полю са, 
находящ егося в точке с координатами 7 Г  ю. ш., 118° в. д ., при Кш ах =  
=  5,7 см /год  (преры вистая л и н и я ). Слева показано геометрическое по
строение дли определения скорости  в точке К,  находящ ейся на угловом  
расстоянии Д от полю са вращ ения Р. К р уж к и  и крестики — скорости  

спрединга по данны м наблю дений (М орган, 19С8).

шшт А н Б  (рис. 61, /) .задано направление относитель
ного вращения плит. Эти направления обычно отсчитыва
ются от географических меридианов, н соответствующие 
углы называются азимутами. 11а рис. 61, /  азимуты в точ
ках а и Ъ обозначены через а 1 н а-,. Легко видеть, что 
отрезки дуги большого круга, соединяющие полюс вра
щения О шшт с точками а и Ь, будут перпендикулярны 
к направлениям относительного движения в этих точках.

Это обстоятельство п положено в основу определения 
на сфере географических координат полюса вращения. 
Направление относительного вращения плит фиксируется 
ТР или просто разломами, поэтому хорошо закартнрован-



iimo разломы позволяют определять географические коор
динаты полюсов относительного вращеппя плит. Во вто
ром методе определения направлений относительного вра
щения плит используются данные сейсмологии о меха
низмах очагов землетрясений (см. § 1.4). Направление 
ментора подвижки в очагах землетрясений па ТР п опре
деляет искомое направление движения плит.

Рис. 61. Системы координат, используем ы е для расчета параметров отно
сительного вращ ения плит. I  — определение полю са вращ ения по на
правлениям дви ж ен и я  (Р  — северны й полю с Земли; О — полю с вращ ения  
п.шт Л и Б; я, у, г — координатны е оси. проходящ ие через центр и по- 
лю<а вращения З ем л и ); И  — сф ерический треугольник; I I I — р азлож ен и е  

нектаров относительной скорости V jj и SJj  на составляю щ ие.

Используемая в тектонике плит система координат по
казана па рис. 61,111. Наряду с географической системой 
координат там показаны декартовы координаты — ось х  
проходит через Гринвичский меридиан, ось у в направ
лении с запада па восток п ось z направлена вдоль оси 
вращения Земли к северному полюсу. Долгота отсчиты
вается от Гринвичского меридиана к западу п востоку. 
Вектор мгновенной угловой скорости относительного вра
щения /-й пары плпт определяется тремя числами fij =  
=  {cpj, О,-, <Bj} — долготой cpj, широтой 0j и абсолютной ве
личиной COj.

Угловое расстояние А в (127) между /-м полюсом вра
щения (<pj, Oj) и точкой с географическими координатами 
(ср, 0), расположенной на одной из двух рассматривае
мых плпт, можно рассчитать по формуле

cos А =  sin 0 sin 0/cos ср cos(p, +  sinrp sin фл) -Ь cos 0 cos 0j,
(128)

где 0 == я /2  — 0 — полярное расстояние, 0 — широта. Эту 
формулу легко получить, если образовать скалярное про-



изведегше двух радиусов векторов, направленных в полюс 
вращения плиты и рассматриваемую точку. Формулы 
(127) и (128) позволяют элементарным путем рассчитать 
линейную скорость относительного движения для произ
вольной точки двух рассматриваемых плит.

Как построение модели внутреннего строения Земли 
является центральной задачей физики Земли, так и по
строение мгновенной, современной кинематической моде
ли движения литосфериых плит занимает центральное 
место в тектонике плит.

Построение эффективной глобальной кинематической 
модели начинается с ее параметризации — выбора мини
мального числа литосфериых плит, относительные дви
жения которых могут достаточно точно описать движе
ния земной поверхности. Эту проблему следует отличать 
от вопроса, сколько плит в настоящее время существует 
на поверхности Земли. На последний вопрос, видимо, не
возможно дать удовлетворительного ответа* так как все 
зависит от критериев, принятых для минимального раз
мера плит и минимального относительного движения на 
границах плит, от детальности региональных построений 
п т. и. Поэтому, когда говорят о параметризации модели, 
то под этим понимают выбор минимального числа плпт, 
необходимого для построения удовлетворительной гло
бальной модели. В действительности литосфера разбита 
на значительно большее число плит. Ниже будут приве
дены параметры одной из лучших современных глобаль
ных моделей, построенной американскими геофизиками 
Мннстером н Джорданом в 1978 г. В их модели литосфе
ра разбита па 11 главных плпт, перечисленных в начале 
§ 8.3.3.

При решении региональных геологических задач глав
ные плиты иногда бывает необходимо разбить на несколь
ко самостоятельных частей. Так, на рис. 54 обозначена 
Филиппинская плита и микроплпта Горда (на западной 
окраине СА плиты), которые в модели Мипстера и Джор
дана пе выделены в главные плиты. При рассмотрении 
сложных геологических регионов, например Средиземно
морья, число добавочных мнкроплит, необходимых для 
удовлетворительного описания кинематики земной по
верхности, может доходить до 15. В глобальных построе
ниях движения в сложных геологических регионах, кото
рые по площади составляют лишь небольшую долю зем
ной поверхности, описывается лишь в среднем. В этом 
смысле глобальные модели тектоники плит похожи на со-



"ременные модели Земли (§ 7.3), которые также дают 
усредненные параметры горнзонталыю-неоднородиых сло
ен земных недр.

Минетер и Джордан обозначили свою мгновенную ки
нематическую модель 1978 г. RM2 (Relative Motion 2 — 
модель относительного движения 2) в отличие от их ши
роко известной модели 1974 г.— RM1. При определении
I еографпческих координат полюсов вращения н угловых 
скоростей относительного движения плит был использо
ван следующий набор данных: 110 значении скоростей 
разрастания океанического дна, 78 азимутов ТР, указыва
ющих направления относительного движения плит, и 
Н2 значения вектора подвижки, определенные по меха
низмам очагов землетрясений на ТР. Скорости находи
лись с помощью геомагнитной хронологической шкалы, 
причем интервал времени, по которому производилось 
усреднение, не превосходил 3 миллионов лет. Таким об
разом, в модели RM.2 геологическое мгновение имеет дли
тельность ~  3 миллионов лет, что заметно меньше, чем 
интервал времени, но которому производилось усреднение 
в модели RM1 (5—10 миллионов лет). Данные об относи
тельном движении плит относились лишь к таким парам, 
в которые входила по крайней мере одна океаническая 
плита.

Для определения средних параметров полюсов враще
ния и угловых скоростей использовался метод наимень
ших квадратов. В методе наименьших квадратов состав
ляют разности теоретических значений относительныч 
скоростей (или направлений относительного движения в 
конкретных точках) и соответствующих наблюдаемых зна
чений. Образуются квадраты этих разностей, которые за
тем суммируют. В результате получается сумма, со
держащая 330 членов (по числу используемых данных 
наблюдений). Решение задачи подбирается так, чтобы 
указанная выше сумма имела абсолютный минимум. 
В результате так была получена модель RM2, дающая 
значения координат полюсов вращения и угловых скоро
стей. Таким образом, построение мгновенной кинематиче
ской модели движения лнтосферных плит требует отбора 
наилучших — наиболее надежных данных наблюдений и 
затем решения громоздкой вариационной задачи на опре
деление минимума суммы квадратов. Параметры модели 
НМ2 приведены в табл. 12. Модель RM2 полностью опи
сывает относительные движения плит, что дает основу 
для построения палеокииематических реконструкций и



рассмотрения геологических процессов, наиболее активно 
происходящих в зонах границ плит. Этой теме посвящено 
большое число публикаций, и она лежит вне рамок дан
ной книги.

Т а б л и ц  а 12

М гновенная глобальная кинематическая модель движения лито- 
сферных плит ИМ 2

Ппры плит

Вектор относительного вращ ения1'

9, град' а 0'
град Ф , град о , град ю, град/  

/м лн. лет
0(О, град/ 
/м лн. лет

С А --ТО V 48,77 1,10 —73,91 1,94 0,852 0,025
К О --ТО 38,72 0,89 -1 0 7 ,3 9 1,01 2,208 0,070

I I - -ТО 56,64 1,89 -8 7 ,8 8 1,81 1,539 0,029
Е А --ТО 60,64 1,04 -7 8 ,9 2 3,04 0,977 0,027

И - -ТО 60,71 0,77 -5 ,7 9 1,83 1,246 0,023
А Н --ТО 64,67 0,90 -8 0 ,2 3 2,32 0,964 0,014
К О --СА 29,80 1,06 —121,28 2,07 1,489 0,070
А Ф --СА 80,43 1,57 56,36 35,29 0,258 0,019
ЕА—-СА 65,85 6,17 132,44 5,06 0,231 0,015
К V--КА -3 3 ,8 3 9,19 —70,48 2,76 2,219 0,052
К О --КА 23,60 1,48 -1 1 5 ,5 5 2,26 1,544 0,084

Н - -КА . 47,30 5,37 —07,57 4,57 0.711 0,056
КО— II 5,63 1,40 —124,40 2,61 0,972 0,065
СА—-ЮА 25,57 7,12 -5 3 ,8 2 6,22 0,167 0,029
КА—-ЮА 73,51 11,75 60,84 48,86 0,202 0,038

н - ЮА 59,08 3,76 —94,75 3,73 0,835 0,034
А Ф - ЮА 66,56 2,83 —37,29 2,65 0,356 0,010
А Н --ЮА 87,69 1,30 75,20 79,29 0,302 0,018

11 -АФ 17,27 0,97 46,02 1,06 0,644 0,014
А Р --АФ 30,82 3,44 6,43 11,48 0,260 0,047
АФ—ЕА 25—23 4,25 -2 1 ,1 9 0,98 0,104 0,036

И - -ЕА 19,71 1,40 38,46 2,66 0,698 0,024
А Р --ЕА 2 9 -8 2 2,53 —1,64 9,57 0,357 0,054

И - -АР 7,08 2,15 63,86 2,30 0,469 0,066
Н - АН 43,21 4,50 —95,02 3,28 0,605 0,039

А Ф - АН 9,46 3,77 -4 1 ,7 0 3,55 0,149 0,009
И - АН 18,67 1,16 32,74 1,41 0,673 0,011

1 Плита, указанная первой, вращается относительно второй плиты против 
часовой стрелки. Приведены также средние квадратические ошибки опреде
ления Од, а  , а ^  (0 — северная широта, ф — восточная долгота, знак «минус»
указывает на южную широту й западную долготу).

Перейдем теперь к проблеме определения абсолютных 
скоростей плит. Для этого необходимо выбрать систему 
отсчета, которая была бы связана с «неподвижными» 
глубинными зонами мантии. Эти зоны следуетсчитатьпе



подвижными — если там и происходят движения, то они 
значительно более медленные, чем движения литосфер- 
ных плит. Если наружную оболочку Земли, состоящую 
из литосферы и астеносферы, назвать тектоносферой, то 
подстилающую ее оболочку можно назвать мезосферой. 
Минетер и Джордан предложили поместить систему коор
динат для изучения абсолютных движений плит в мезо
сферу и назвали ее средней мезосферной системой отсче
та. Выше несколько раз отмечалось, что с указанной си
стемой- отсчета связаны горячие точки. Чтобы исключить 
небольшие относительные смещения ГТ друг относитель
но друга, которые могут накапливаться па протяжении 
больших интервалов времени, абсолютные скорости плит 
определялись по средним скоростям миграции ГТ только 
для последних 10 миллионов лет. Для определения сред
ней абсолютной скорости использовались следы, прочер
чиваемые девятью ГТ (направление определялось азиму
тами этих следов), и для пяти ГТ были определены 
скорости их миграции. Этот набор данных совместно с 
моделью RM2 был использован для определения абсолют
ных скоростей илнт. Полученная модель была названа 
AM 1-2 (Absolute Motion model) (табл. 13). Она оказалась

Т а б л и ц а  13 
Модель абсолютных скоростей плит АМ 1-2

В ектор абсолю тного вращения

Плита
У, град , град Ф, град о , град  

Ф
и , гр ад / 

'м .ш . .чет
а  , град / 0)
/ й к ч н . л е т

Л<1> 18,76 33,93 -2 1 ,7 6 42,20 0,139 0,055
ЛI [ 21,85 91,81 75,55 63,20 0,054 0,091
Л1> 27,29 12,40 —3,94 18,22 0,388 0,067
к л —42,80 39,20 66,75 40,98 0,129 0,104
1.0 21,89 3.08 —115,71 2,81 1,422 0,119
кл 0,70 124,35 —23,19 146,67 0,038 0,057
11 19,23 6,96 35,64 6,57 0,716 0,070
][ 47,99 9.36 —93.81 8,14 0,585 0,097
ел -5 8 ,3 1 16,21 —40,67 39,62 0,247 0,080
то —61,66 5,11 97,19 7,71 0,967 0,085
ю л -8 2 ,2 8 19,27 75,67 85,88 0,285 0,084

Обозначения те ж е, что в табл. 12.

самосогласованной, т. е. описывает весь набор данных не
противоречивым образом. Это позволило Мпнстеру н 
Джордану сделать вывод о том, что гипотеза Уилсона —



Моргана о неподвижности плюмов относительно мантии 
подтверждается.

Однако, если обратиться к табл. 13, то легко видеть, 
что в AM 1-2 средние квадратические ошибки абсолютных 
значений угловой скорости вращения малы лишь для 
быстро движущихся плит, таких как ТО, И, КО, а для 
медленно движущихся плит ЕА и АН ошибка ош замет
но превосходит само значение абсолютной угловой скоро
сти со; следовательно, метод ГТ пе позволяет определить 
абсолютные скорости медленно движущихся плит. Этот 
вывод следует понимать так: абсолютные зиаченпя скоро
стей для ряда плит малы и в лпнейпой мере составляют 
~  J см/год и меньше; имеющиеся данные не позволяют 
определить ни велпчипы этих скоростей, нп нх направ
ления. Еще раз подчеркнем, что последнее заключение от
носится лишь к абсолютным скоростям. Относительные 
скорости плпт (табл. 12) в модели RM2 определены до
статочно уверенно. Модель AM 1-2 дает хотя и малую,но 
не равную нулю абсолютную скорость движения АФ пли
ты, что как бы противоречит гипотезе Бурке — Унлсона
о неподвижности АФ плпты. В связи с этими неопреде
ленностями Миистер н Джордан построили еще три мо
дели абсолютных движений плит па основе других кри
териев: 1) отсутствие вращения литосферы как целого от
носительно мантии — модель АМО-2, 2) иаилучшего со
гласия с набором данных для Г Т — модель АМ1-2 
(табл. 13), 3) неподвижности АФ плиты, 4) неподвижно
сти КА плиты. Гипотеза 4) исходит из того, что глубоко
водные желоба если н движутся относительно мантии, то 
их скорости малы и КА плита удерживается неподвиж
ной глубоководными желобами, образующими две грани
цы этой плиты.

Данные для ТО плпты по всем четырем моделям све
дены в табл. 14. Авторы отдают предпочтение модели 
AM 1-2, хотя, как они замечают, если сделать предполо
жение о том, что покоится относительно мантии АН пли 
ЕА плита, то получатся модели, практически эквивалент
ные АМ1-2. В целом можно сказать, что абсолютные ско
рости быстро движущихся плит определяются с точностью 
до 10—20%, а абсолютные скорости медленно движущих
ся плит определить не удается.

Определение абсолютных скоростей плит позволило 
подтвердить следующие правила: 1) наблюдается анти
корреляция скоростей плиг с величиной площади конти
нентальной части, т. е. чем большая относительная доля



площади плиты занята континентом, том меньше ос ско
рость; 2) скорости нлнт коррелируют с относительной про
тяженностью I ранни субдукции, т. е. чем больше относи
тельная длина границ поглощении нлнт, тем больше их 
скорость; 3) скорости плит коррелируют с величиной

Т а б л II ц а 14

Модели абсолютны х скоростей плпт

Модель Кинс.чатнчсское у с ,шине

Вектор абсолютного 
ТО п.111ты

вращении

координаты 

Н. ю. ш. j и. д.
с), град/
/МЛН. .'1ГТ

Л МО-2 Отсутствует вращ ение лито
сферы как целого 02,93' 111.50" (1,730

ДМ 1-2 Н аилучш ее согласно с дан
ными но IT 0 !,(>« «Л Л!» 0.91)7

Л М2-2 Ф иксирована АФ плита 59,15 109.(50 1.043
ЛМЗ-З Ф иксировав» 1\А плита 03,52 104.45 O.S53

среднего полярного расстояния илпты (л/2 — 0), т. е. пли
ты, расположенные в полярных зонах, движутся медлен
но, а плиты, расположенные в экваториальной области, 
движутся быстро.

8.4. Механизмы тектоники плит

8 / i . I. Д а н н ы е  н а б л ю д е н и й .  М о д е л ь  Э л ь з а с -  
с е р а .  О конвекции в мантии, которая приводит в дви
жение литосферпые плиты и, соответственно, определяет 
тектонику Земли, имеется очень мало прямых свиде
тельств. В самом начале этой главы мы отмечали, что без 
наблюдательных данных об океаническом дне было бы 
совершенно немыслимо создание тектоники нлнт. Не в 
меньшей степени это относится к поиску движущего ме
ханизма тектоники плит. Без рассмотрения всех имею
щихся признаков течений в мантии трудно рассчитывать 
на то, что кому-нибудь просто удастся угадать этот ме
ханизм. Действительно, наиболее естественная идея, ко
торой придерживались ведущие специалисты но тектони
ке плпт в первые годы после ее создании, заключалась в 
том, что жесткие литосферпые плпты увлекаются ман
тийными точениями. Теперь, как мы увидим, все склоня
ются к тому, что движение литосферы, которое является



частью крупномасштабной конвекции в верхней мантии, 
увлекает за счет сил вязкого трения подстилающую ее 
астеносферу. Таким образом, пе астеносферный поток тя
нет литосферные плиты, а наоборот, литосферные плиты 
приводят в движение вязкую астеносферу и испытывают 
со стороны последней силу торможения.

Суммируем данные наблюдений, которые могут нам по
мочь, хотя бы качественно, установить характер реальных 
течений в мантии Земли и соответственно правильно ори
ентироваться в выборе механизма тектоники плит. Пря
мым указанием на то, что в мантии Земли имеются тече
ния, является рождение литосферы в рифтовых зонах 
срединно-океанических хребтов и ее уничтожение — по
гружение в мантию в местах глубоководных желобов. По
лезные заключения можно сделать, проводя различные 
корреляции параметров плит. Три таких правила были 
сформулированы в конце предыдущего параграфа. Очень 
наглядно корреляция между средней скоростью плит (ско
ростью, осредиенпой по площади плит) и долей границ 
субдукции в общей протяженности границы плит видна на 
схеме, построенной Форсайтом и Уедой в 1975 г. (рис. 62). 
Плиты Кокос, Тихоокеанская, Паска, Филиппинская и 
Индийская имеют протяженные границы, где они погру
жаются в мантию, и их средние скорости велики ~  6— 
9 см/год, а средние скорости остальных плит в большинст
ве случаев меньше 2 см/год.

Быстрые плиты Наска, Кокос и Тихоокеанская отлича
ются в основном по своей площади. Отсюда можно сделать 
вывод, что если бы сцепление литосфер этих плит с асте
носферой мантии было главной движущей силой в текто
нике плит, то Тихоокеанская плита должна была бы дви
гаться или заметно быстрее, или заметно медленнее плит 
Наска и Кокос. В первом случае можно было бы предпо
ложить, что астеносферное течение приводит в движение 
плиты, т. е. их волочит, а во втором — что вязкое тормо
жение литосферы об астеносферу является основной силой 
сопротивления в тектонике плпт. Отсутствие корреляции 
скоростей этих плит с размерами нх площади означает, 
что взаимодействие океанической литосферы с астеносфе
рой не принадлежит к числу основных, определяющих 
взаимодействий в тектонике плит.

Далее, мы видим, (рис. 62), что илиты, содержащие 
крупные континентальные регионы, движутся медленно. 
Отсюда па первый взгляд можно было бы заключить, что 
плиты с мощной литосферой испытывают спльиое тормо-



женпе при споем двпжешш. Одпако Индийская плита, 
которая несет на себе крупные континентальные блоки 
( Индию, Австралию) н имеет длинный, жёлоб (Яванский), 
движется быстро. Отсюда Форсайт и Уеда сделали вывод, 
что главный фактор, определяющий скорость движения 
плиты, это наличие или отсутствие крупного, погружаю
щегося в мантию блока, а не наличие или отсутствие кон
тинентов. Так постепенпо сформировалась идея о том, 
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Рис. 62. Д оля периметра плиты, п ри ходящ аяся на границы субдук ц и и  
(н %), в сравнении со средней  абсолю тной скоростью  плит (см /год).

что главной движущей силой в тектонике плит является 
сила тяги холодного, тяжелого, погружающегося в ман
тию литосферного блока. Плиты же, которые не скрепле
ны с такими тонущими блоками, играют сравнительно 
пассивную роль, они расталкиваются быстрыми плитами, 
п скорости их относительно мантии малы.

Форсайт и Уеда исследовали также корреляцию меж
ду скоростями движения плит и другими геометрически
ми факторами, такими как площадь плиты, площадь ее 
континентальной части, общая длина хребтов, длина 
трансформных разломов и длина границ, проходящих по 
надвинутому борту желобов (т. е. границ плит, у кото
рых поглощается сталкивающаяся с ними быстрая плита). 
Ныло установлено, что скорость плохо коррелирует со 
нсеми этими параметрами, за исключением площади кон- 
типентальной части плиты, о чем уже говорилось.



Посмотрим теперь, какие выводы можно сделать из 
данных о механизмах очаги и их распределении а холод
ных литосфериых блоках, погружающихся в мантию. 
Здесь онять-такп реальные факты оказались в противоре
чии с ожиданиями геофизиков. Ожидалось, что в резуль
тате встречного движении континентальной и океаниче
ской плпт погружающийся блок будет находиться в со
стоянии сжатия. Оси сжимающих напряжении, опре
деленные по механизмам очагов землетрясении, должны 
были бы лежать в горизонтальных плоскостях, наралель- 
ных поверхности. Па практике осп сжатия оказалисьорп- 
ентпровапиымн но падению, т. е. параллельно поверхно
сти погружающегося блока. Более того, иногда вдоль 
сейсмической плоскости нлигы оказывались ориентиро
ванными оси растяжения.

Правильную интерпретацию этих результатов, схема
тически показанных на рис. 03, с позиции тектоники нлнт 
дали в 1969 г. американские сейсмологи Айзекс и Мол- 
нар. Они предположили, что слой .мантии от подошвы 
литосферы до глубины ~700км  можно разделить но проч
ности на две зоны: 1) до глубины: ~  300—400 км распо
ложена зона низкой прочности — астеносфера: растяги
вающие напряжения, направленные вдоль оси погружа
ющегося блока, пе встречаются глубже этой зоны; 2) на 
глубинах ~  400—700 км расположена зона возрастающей 
прочности от низкой до высокой; на этих глубинах или 
имеются сжимающие напряжения, или наблюдается пе
рерыв в сейсмичности. Глубже 700 км расположена зона 
высокой прочности. Погружающийся лнтосферныи блок 
на глубинах ~  700 км встречает очень сильное сопротив
ление, что приводит к сжимающим напряжениям во всем 
блоке (схема В  на рис. 63,6). Мри меньшей глубине по
гружения, скажем ~5()0 км, сопротивление блоку мо>нет 
быть недостаточным, чтобы сжать его вдоль сейсмиче
ской плоскости на всем протяжении. И результате торце
вая часть блока испытывает сжатие, а часть, располо
женная ближе к поверхности, находится в состоянии рас
тяжения (схема Б на рис. 63, б). Если блок погружен 
только в астеносферу, т. е. при своем опускании он пе 
встречает достаточного сопротивления, то он может на
ходиться в состоянии растяжения (схема А на рис. 63, б). 
Перерыв в сейсмичности можно объяснить тем, что ниж
няя часть блока отделилась от верхней (схема Г на 
рис, 63,6). Объяснение результатов, показанных на 
рис. 63, станет еще более естественным, если учесть тот



факт, что отрицательная сила лл any чести погружающе
гося холодного лптосфериого блока, видимо, является ос
новной двшиущс.'й СИЛОЙ В ГОКгощшо цлцг.
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близительное распределение очагов зем летрясении  в зависим ости от глу
бины (покапана максимальная глубина и наличие пром еж утков м еж ду  
отдельными скоплениям и очагов), б ) Схемы возм ож ного распределения  
напряж ении в блоках литосферы , погруж аю щ ихся в астен осф еру (-4) 
и упираю щ ихся в ее  основание (Б  и В).  На схем е Г  показаны  блок ли
тосферы и оторвавш ийся от него кусок. О бозначения дл я  различны х ви- 
чов напряж ений те ж е, что п на рис. а. На схем ах Б  и V показаны  
предполагаемы е пром еж утки  м еж ду  скоплениям и очагов. П оказаны  так
ие направление иоддвига и растягиваю щ ие напряж ения , возникаю щ ие  

к верхней части блока вследствие его изгибания под ж елобом . Данны е  
получены путем анализа м еханизм ов м елкофокусны х зем летрясений  

(дальнейш ие пояснения см. в тексте).

Аргументация Айзекса и Молнара была усилена в 
1079 г. американским геофизиком Фрэнком Рихтером. 
Рихтер рассмотрел тте только механизмы очагов земле



трясений в плите, погружающейся в мантию is районе 
желоба Тонга — Кермадек, но и распределение выделяе
мой сейсмической энергии в этой плите по глубине. Ока
залось, что наибольшее выделение сейсмической энергии 
наблюдается на глубинах 500—700 км. Рихтер интерпре
тировал этот результат как указание па то, что погружа
ющийся блок встречает па глубине ~700 км непреодоли
мый барьер. Если бы прекращение сейсмичности па глу
бинах ~700 км было обусловлено тем, что погружающая
ся литосфера размягчается за счет разогревания по мере 
своего погружения в горячую мантию, то выделение сей
смической энергии к предельной глубине ~700 км долж
но было бы равномерно спадать, а не иметь максимум в 
зоне 500—700 км. Тем самым мы видим, что крупномас
штабная мантийная конвекция, частью которой является 
рождающаяся у срединных хребтов литосфера, которая 
затем у желобов погружается в мантию, не проникает в 
ппжшою маитшо (глубже ~700 км) и циркулирует в на
ружном слое мощностью — 700 км. Погружающийся ли- 
тосфернын блок, достигнув глубины ~700 км, должен 
уходить в сторону, с тем чтобы замкнуть «течение» ли- 
тосферы в мантии, а на его место должна попадать оче
редная порция достаточно холодного литосферпого мате
риала, способного обнаруживать сейсмичность.

К нарисованной выше картине циркуляции литосфер
пого «потока» в верхней мантии близка модель конвек

тивных течений, предложенная в 
J971 г. известным американским 
геофизиком Эльзассером (рис. 6-4). 
В этой модели жесткая литосфер- 
пая плита движется по вязкой 
астеносфере. «Тянет» плиту ее 
блок, погружающийся в верхнюю 
маитшо. Закон сохранения массы 
требует существования в мантии 
обратных потоков. Эти потоки 
показаны па рпс. 64 стрелками, 

идущими от погружающегося конца литосферы к истокам 
срединно-океанических хребтов. Модель Эльзассера еще 
пе означает, что нам удалось найти механизм тектоники 
плит. Эта модель дает естественное описание данных на
блюдений, но она совершенно не вскрывает физических 
причин мантийных течений. Прежде чем продолжить из
ложение, рассмотрим вопрос об источниках энергии в нед
рах Земли, так как в конечном счете именно их величина

Литосфера

X E E Z ±  

f ^  
f

Рис. 64. М одель Эльзассера  
конвекции в верхней м ан

тии.



и распределении б значительной мере определяют х а р а к 
тер течений в м а ш и н .

8/ 1.2. И с т о ч н и к и  у п е р ш и  и н х  р а с  п р е д е л  с- 
и и е. Э в о л ю ц п о и и а я г е о х и м и ч е с к а я  м о д е л ь. 
Вопрос об источниках энергии и их распределении в нед
рах Земли частично затрагивался в гл. 5, посвященной 
геотермике. Изложенные там основные понятия классиче
ской геотермики сложились в эпоху, предшествовавшую 
тектонике плит, когда еще не была осознана роль гидро
динамического переноса тепла (ковекции) в недрах Зем
ли. Э ти представления, рассуж дени я и оценки интересны 
п теперь, но, занимаясь проблемой механизма тектоники 
плит, нам необходимо приступить к их ревизии и более 
глубокому анализу проблемы, чем это было сделано в пя
той главе.

Прежде всего сейчас поставлено под сомнение то, 
что Земля находится в стационарном состоянии и еетеп- 
лонотеря компенсируется радиогенным тепловыделением. 
Теплоиотеря Земли, отнесенная к ее массе, близка к теп
ловыделению на грамм в углистых хондритах (см. конец 
гл. 5), однако из этого факта совсем не следует, что теп
ловыделение в Земле и хондритах одинаково. Дело в том, 
что углистые хондриты образовывались из первичного 
газоны левого облака в поясе астероидов на расстоянии, 
в 2,7 раза большем от Солнца, чем наша планета н ее 
естественный спутник Лупа. В зоне формирования Зем
ли и Луны температуры были заметно выше, чем в поя
се астероидов, поэтому оба космических тела потеряли 
заметное количество летучих элементов по сравнению с 
углистыми хондритамн. Сейчас выяснено, что из трех 
важнейших радиоактивных элементов U, ТЬ п К Земля 
и Луна обеднены К по сравнению с углистыми хондри
тамн. Все имеющиеся данные для Земли подтверждают 
оценку отношения по массе К/U ~  1- 104, полученную 
еще в :1964 г. Вассербургом, Макдональдом, Хойлом и 
Фаулером. В углистых хондритах это отношение состав
ляет К / U ^  2 • 104, а для Лупы оно на порядок меньше. 
Отношение Tli/U — 4 для всех трех систем — хопдрнтов, 
Земли п Лупы — примерно одинаково.

Далее, при сравнении тепловыделения на единицу 
массы в Земле с тепловыделением в хондритах следует 
принимать во внимание ряд обстоятельств. Во-первых, 
Земля является большим телом. При своем образовании' 
и при дифференциации на силикатную маптпто и желез
ное ядро (см. конец гл. 5) она могла разогреться па



(2—3) • 10s К, и это начальное тепло до спх пор может 
давать определенный вклад в тепловой поток Земли. Да
лее, в § 7.7 было установлено, что поток тепла пз жид
кого адиабатического ядра в мантию составляет не менее 
1/7 части полного теплового потока Земли. Такой ноток 
из ядра в мантию на протяжении последних 1,5 ■ 10э лет 
мог поддерживаться за счет энергии кристаллизации 
внутреннего ядра. Следовательно, если в конвективной 
Земле время выноса тепла из недр наружу мало, скажем 
~ 2  • 10s лет, т. е. порядка времени жизни иокеапнческон 
литосферы, то уже из этого факта вытекало бы, что вы
деление радиогенного тепла в Земле па единицу массы 
меньше, чем удельная теплопотеря Земли. Далее, если 
время тепловой релаксации Земли велико, скажем больше 
(1 — 2) • 109 лет, то в настоящее время мы наблюдаем теп
ловой поток, который выносит радиогенное тепло, выде
лившееся несколько миллиардов лет тому назад, когда 
радиоактивное тепловыделение в недрах Земли было за
метно больше современного. 11а все только что поднятые 
вопросы трудно дать однозначный ответ. Однако без об
суждения этпх вопросов вряд ли можно продвинуться в 
понимании механизма тектоники нлнт.

Важные указания но интересующей пас теме были 
получены О’Лионсом, Ивенсеиом и Гамильтоном в 1979 г. 
при геохимических моделированиях процессов-дифферен
циации маптнн и роста земной коры. Прежде всего, боль- 
шой материал, накопленный по радиоактивному датиро
ванию горных пород материков, показывает, что образо
вание континентальной коры происходило в среднем по
степенно но крайней мере на протяжении последних
3,8 • J09 лет (возраст древнейших горных пород). Эволю
ционная геохимическая модель строится по данным о до
черних продуктах радиоактивных изотопов 40К, 87Rb, 
l47Sm, ’32Th, m U и 238 U, которыми соответственно являюг- 
ея 40Аг, 87Sr, 143Nd, 2,|8Р1), 2(171Ч> п 20“l:b. В настоящее вре
мя имеется много данных о распределении этих изотопов 
в земной коре и атмосфере. Данные но метеоритам и ба
зальтам позволяют судить о первичном составе Земли п 
составе мантии, из которой выплавляются базальты. Мо
дель строится так, чтобы удовлетворит], наблюдаемым 
отношениям изотопов 4"Аг/зеАг, 87Sr/86Sr, “ “Nd/^'Ad, 
"'8РЬ/204Р1>, 2"7РЬ/2и4Р1> и 2ПвР1)/204Р1> в земной коре, атмо
с ф е р е  И MHI I T1HI .

Считается, что Земля образовалась 4,5л • К)9 лет тому 
назад с химически однородной силикатной компонентой.



С этого момента из первпчпого силикатного резервуара, 
который крап,'о называется мантией (Л/), начал, формиро
ваться внешний 50 километровый слой Нсмли (кратко 
резервуар L) за счет постепенного поступления в него 
нз М  радиоактивных нуклидов тт сопровождающих ттх 
близких- по фпзпко-хпмпческим свойствам элементов, ко
торые легче растворяются в породах земной коры, чем. в 
ультраосиовпых силикатах мантпн. В современную эпоху 
L включает всю контнпеттталыгуго и океаническую кору, 
которые по массе и этом: слое составляют примерно 30%. 
Эволюционная модель основана па уравнениях баланса 
(скорости изменения) для каждой компоненты i в резер
вуарах L п М. Эти уравнения аналогичны основному 
уравнению радиоактивного распада ( I12). Так, если обо
значить через «{'число молей г'-го компонента в коровом 
резервуаре, то скорость изменения п \  подчиняется дпф- 
феррнцнальиому уравнению первого порядка

^  - р (/ )л?,  (129)

, '  м  ' .....где / — время, — число молен i-u компоненты в ман
тии (Л/), а а,(1) и j}(t) — коэффициенты переноса г-н ком- 
понепты из М в L и нз L в М соответственно. В случае, 
если имеет место радиоактивный распад, например 
S7Rb ->- *7Sr, (129) принимает вид

-87 Г

а-^ - -  а  (/) 87 S r »f _  Р (/) 8TS l.b ■ x « R b r', ( Ш )

У равнение (130) означает, что скорость изменения чпсла 
молен изотопа 87 8г'’ в коре пропорциональна числу молен 
этого изотопа в мантии (М ) e7Srw (т. е. 8,Srr' в коре рас
тет за счет выноса туда нз мантии изотопа 878гм в про
цессе непрерывного роста континентального сегмента 
.’{емлн) и уменьшается |зиак минус в (1.40)1 пропорцио
нально имеющемуся числу молей 87SrL (за счет разруше
ния литосферы — погружения литосфёриых плит, частич
но с осадочпым чехлом, снова в маитгпо). Кроме того, 
число 87SrL в резервуаре L растет за счет радиоактивно
го распада рубидия 87Rbr' (V*7 — постоянная радиоактив
ного распада 87Rb). Коэффициенты переноса а  и р счи
таются экспоненциальными функциями времени (так же 
как выделение радиоактивного тепла в недрах Земли,ко
торое и вызывает конвекцию) с'характерными' временами



а  =  а „Г <Та, р =  р0Г ,Тр. (131)

Земля начала свою эволюцию, согласно уравнениям
( 129) — (131), 4,5л ■ 109 лет назад в момент t =  0. Пред- 
экспоненцпальные множители а<> п р0 имеют разные зна
чения для каждого элемента, но одинаковы для всех изо
топов одного и того же элемента. Коэффициент а»,- подби
рается так, чтобы получить известную концентрацию i-ii 
компоненты и L при I — 4,55 • 10° лет, р0 принимается 
одинаковым для всех элементов, исключая Аг, которьп"[ 
просачивается в атмосферу, а все остальные элементы 
уходят в мантию при разрушении литосферы.

Чтобы построить эволюционную модель, необходимо 
выбрать начальное химическое состояние, т. е. задать 
обилия К, Аг, Rb, Sr, Sm, Nil, U, Tli и Pb и изотопные 
составы Аг, Sr, Nd и Fb в недифференцированной ман
тии или всей Земле 4,55 • 10" лет назад. Для описания 
современного химического состояния Земли, с которым 
сравниваются выводы теории, требуется знание обилия 
элементов во внешнем 50-кнлометровом слое и в остаточ
ной (обедненной) мантии, из которой часть элементов пе
решла в резервуар L. Если расчет покажет, что вся ман
тия принимает участие в обмене элементами между L и 
М, то это будет служить указанием на конвекцию через 
нею мантию. Если же только часть мантии обменивает
ся веществом между L и М, то конвекция в мантии раз
бивается на несколько подсистем. О'Ннонс, Ивенсен и 
Гамильтон выбрали содержание рассеянных элементов 
в Земле па основе всех имеющихся данных гео- и кос
мохимии (табл. 15). Данные табл. 15 позволяют рассчи
тать интегральное тепловыделение в силикатном резер
вуаре Земли Ш +L) .

Результаты расчета графически изображены па 
рис. 65. На нем показаны тепловыделения за счет радио
активного распада U, Th, К и U +  Th +  К как функции 
времени от момента образования Земли it =  —4,55 -10° лет. 
Там же для сравнения показаны тепловыделения, кото
рые были бы в Земле, если бы Земля не была обеднена 
калием. Кривыми U +  Th +  2К и U +  Th +  7K показано 
тепловыделение для составов, которые содержат калия 
в 2 и 7 раз больше, чем реальная Земля, т. е. у них 
К/U ~  2 ■ 104 и 7 ■ 104. Прерывистая прямая, парал
лельная оси времеитт, соответствует полному современному



'I силовому потоку из недр Земли. 111 т рих пунктир пая 
и|)ямая соответствует теплопотере Земли, уменьшен
ной на величину потока из ядра в маптпю (см. § 7.7).

Таким образом, если предположить, что теплопотеря 
Земли осуществляется за счет радиогенного тепла, то, 
согласно рис. 65, время термической релаксации Земли

Т а б л и ц а  15
Обили» рассеянных элементов в Земле (в коре и мантии [L -|- М [)

Элемент
Обилия,

1)г/т
Скорость вы

деления T i l l  

л а, ы к-Вт/кг

к 200 3 ,5 - Ю - 3
н ь 0,67
Sr 21,0
и 0,020 5)8,4
T h 0,08 26,6

РЬ ° *> 0,10
Srri 0 ,32

Элемент
Оби.иш, 

. 1) г /т

Скорость 
выделения 
тепла, мк* 

•В т/ к г

Nd
Hb/Sr 
К/и 
к/кь
Sm /N d
T h/lJ
I (сдиффорси-
цмрованная
мантмл

0,97
0,03

104
300

0.330

4 ,8 - 1 0 - »

1 Обилии получены в предположении, что З ези я  имеет одинаковые с угли
стыми хиндрптамп относительные обилия но отношению н Са, U , Til, Sra и 
Net; величина «г/т» означает количество граммов ш кми.та в тонне породы (ав
торы: О’Нипнс, Картер. Пнепсен, Гамильтон, 1979 г.).

1Ч)° — первичный свинец.

т£ равно примерно 2 ■ 10° лет (оно обозначено правом 
стрелкой у оси времени иа рис. 65). С учетом того, что 
ноток тепла из ядра в мантию, не связанный с радио
активным распадом, составляет ~  1/7 от полного тепло
вого потока Земли, время термической релаксации Зем
ли уменьшается до ~1,5 ■ 10е лот. Этот результат нужно 
понимать так. Из-за того, что Земля обладает большой 
тепловой и н е р ц и е й ,  другими словами — низкой теплопро
водностью. генерируемое в ее недрах.тепло переносится 
к поверхности не мгновенно, а запаздывает иа время 
тепловой релаксации Земли. В действительности тепло
вой ноток нз недр планеты может содержать и составляю
щую, обусловленную первичным теплом, возникшим при 
образовании планеты и последующей гравитационной 
дифференциации на ядро п мантию. Эту часть теплового 
потока оцепить трудно. Так, если она дает вклад в тепло- 
потерю Земли —1/7 (так же как и поток из ядра в



маитшо), то на рис. 65 легко определить,-что время терми
ческой релаксации Земли тЕ понизится до ~  1 • 109 лет. 
Отсюда можно заключить, что время тепловой релакса
ции Земли Те ~  (1 -ь 2) • 10“ лет. Ото заметно больше вре
мени жизни океанической литосферы t l ~ 2 - : I 0 8 лет, 
которое, в и д и а ю , является характерным временем конвек
ции в верхней маптип и, соответственно, временем терми
ческой релаксации верхней мантии. Уже из этих рас
суждений можно сделать вывод, что характерное время 
л ы носа тепла из ппжпей маптни заметно больше Ть и 
именно оно определяет величину тЕ-

&

- 1, 70 элет

Рис. 65. П олное радиогенное тепловы деление wo всей Зем ле по данным  
табл. 15. Отдельно показано тепловы деление за счет распада К, Th, U 
и суммы U + TIH-K. Крнные U + TI1+2K и U+TIH-7K даю т тепловы деления  
для предельны х хондрнтовы х концентрации калин: K U ^'2-IO 4 и К /U 
~  7-104. П оказано значение современной теплонотери Немли Л.И-IIIм Вт 
( прерывистая прям ая) и теплоиотеря, уменьш енная на поток текла из 
ядра п маитш о, равная ~  2,7* IО1' | ’>т (ш трпхпунктир). Стрелки на осп  
времени указы ваю т время запазды вания - время термической релаксации

Зем ли с учетом и без учета теплового потока из ядра в мантию.

Как мы знаем нз гл. 4 (§ 4.2), проблема источников 
уперши для поддержания работы шдромагнитного дина
мо Земли до сих нор не решена. В связи с этим иногда 
высказывают предположение о том, что дефицит калия 
в Земле но еравпепню с его содержанием в углистых 
хопдрнтах только кажущийся, так как, возможно,



недостающий калин перешел ил силикатной компоненты 
планеты в железную компоненту и после гравитационной 
дифференциации п образования ядра попал н земное яд
ро.. Тепловыделение в ядре за счет такого калия легко 
оценить с помощью рис. 05. Оно равно разности тепло
выделений, даваемых кривыми U +  Th +  2K и U-1-Th +  K. 
Эта гипотеза снимает вопрос об источниках энергии для 
гидромапштиого динамо, но, к сожалению, геохимические 
данные п данные физики высоких давлений пока что пе 
дают каких-либо указаний на возможность заметной 
растворимости калия в 1ге или heS в системах, содержа
щих железную и силикатную фракции. Поэтому мы не 
имеем оснований считать эту гипотезу справедливой. Кро
ме того, большом дефицит калия в Луне (К/U ~  
~ 2  • 10я) также является косвенным указанием на то, 
что дефицит калия в Земле но сравнению с углистыми 
хондрнтамн является реальным фактом. Кривая U + 
+  Th +  7K на рис. 65 показывает тепловыделение в Зем
ле, если бы последняя имела хондрптовые отношения 
К/И  ~  7 ■ 10*. Эта кривая для Земли явно не реальна- 
и .приведена только для иллюстрации.

Т а б л и ц a 1 G
Обилия рассеян ны х элем ентов ( г /т )  в континентальной коре и нару

жном 50 -километровом слое (резервуаре L)

М одель
континен

тальной
1)коры

Оценка 
< of-тана 

резервуа
ра L

М одель
континен

тальной
1)коры

Оценка соста 
ва резервуара

1\ 12 40(1 3800 Г 1.0 0.31
]>ь 50 15,3 TI. 2.5 0 .77
Sr 400 122 РЬ° 3> 5,0 1,5
Sm 3,7 1.13 s7Si-,'86Si- 0,7120
14(1 16,0 4.90

1' Модель континентальной коры но С.. 1’. Тейлору (1977, 1979 гг.).
vt\

Оценка современного состава Г>0-километрового слил без учета слоя 
океанических'осадков. Их включение может увеличить обилие К  не более чем 
на 2<и» г/т.;») 0 — 1к*рвнчны11 свинец. . .

Перейдем теперь к выводам, которые О'Ннонс, Пвен- 
с-еи и Гамильтон сделали на основе расчетов но геохими
ческой эволюции Земли от первичного состава (табл. 15) 
к современному составу коры и всего резервуара L 
(табл. 16).



Были рассмотрены две модели. В модели I в резер
вуар М входила вся маптия, а в модели II — только по
ловина мантии по массе. Авторы указывают, что близ
кие результаты для модели II получаются, если в М вхо
дит только треть мантии по массе. Модель I оказалась 
в противоречии с данными геохимии. По своему смыслу 
модель I соответствует случаю конвекции через всю ман
тию на протяжении всей истории Земли, так что маптия 
должна быть хорошо перемешана и, являясь остаточной 
по отношению к современному составу коры и L-резер
вуара (табл. 16), должна иметь отношение 87Si786S r «  
»  0,7047. Среднее отношение s1Sr/seSr для базальтов сре
динно-океанических хребтов (океанических толеитов) со
ставляет ~  0,7028—0,7030, а поскольку эти базальты об
разуются за счет выплавки из вещества верхней мантии, 
достигающей — 20%, стронциевое отношение для них 
должно быть таким же или даже заметно большим, чем 
в остаточной мантни. Следовательно, модель I противо
речит данным наблюдений. У нее имеется также противо
речие по отношению ,43Nd/144Nd.

Для остаточной мантии модели II отношение 
87Sr/86Sr ~  0,7028, что практически совпадает с таковым 
для морских толеитов. В целом модель II находится в 
значительно лучшем согласии с наблюдениями, чем мо
дель I. Как нам представляется, из проделанных расче
тов можно сделать вывод, что еще лучшее соответствие 
с данными наблюдений было бы получено, если бы ре
зервуар М содержал по массе только — 1/4 мантии, т. е. 
только верхнюю мантию (I <  700 км). Таким образом, 
геохимическое моделирование показывает, что па протя
жении истории Земли, видимо, пе имел места существен
ный обмен веществом между верхней н нижней мантией. 
Земная кора образовалась в результате тепловой н хи
мической эволюции верхней мантии, в связи с чем оста
точная верхняя мантия обеднена рассеянными элемен
тами, а нижняя мантия должна сохранять свой первич
ный состав (см. табл. 15). Следовательно, геохимическое 
моделирование подтверждает автономность конвекции и 
верхней мантии от течений в нижней мантии.

Интересны оценки времен та ~  2 • 10° лет и тц ~  
~  0.G5 • 109 лет в (131). Эти значения приводят к тому, 
что максимальная скорость выноса калия из верхней ман
тни в резервуар L наблюдалась между (3,5 — 2,5) • 10“ лет 
назад (в архее), а в настоящее время эта скорость состав
ляет всего 20% от максимальной. Учитывая корреляцию



ли'жду споростью выноса калпя ил порхпеи маптпп п рос
том земной коры, последний вывод можно отнести и к 
скорости роста земной коры.

Подводя итог всему изложенному п этом параграфе, 
мы приходим к фундаментальному заключению, что рож
дение литосферпых плит в рифтовых зонах срединно- 
океанических хребтов, их последующее раздвигание в сто
роны и, наконец, погружение в мантию у глубоководных 
желобов являются частью конвекции в верхней мантии 
Конвекцию в нижней мантии можно рассматривать от
дельно от конвекции в верхней мантии. Взаимодействш 
конвекции в верхней мантии с конвекцией в ншкне! 
мантии может быть эффективно учтено, если задать по 
ток тепла, который из нижней мантии поступает в верх 
пюю. Как мы увидим, этот поток тепла заметно больше 
чем дает тепловыделение в обедненной верхней мантии 
Следовательно, в первом приближении можно сказатг 
что в верхней маптпп Земли конвекция вызывается з 
счет подвода тепла снизу. Мы пока оставляем в сторон 
вопрос о конвекции в континентальной верхней мантш 
Как уже говорилось, медленные континентальные плии 
играют пассивную роль в проявлении конвекции в верз 
ней мантии иа поверхности Земли. Поэтому в перву] 
очередь необходимо сосредоточить внимание па конвег 
ции в океанической верхней мантии. Для этого нам остг 
лось выяснить вопрос о величине внутренних источнико 
тепла в обеднённой верхней мантии. Рассмотрим этс 
вопрос, используя данные, приведенные в цитирование 
в начале главы работе Оксбурга и Туркотта.

Наиболее распространенными на Земле лавами яз 
ляются океанические толеиты, которые представляют с 
бой ~20% -пую  выплавку из родительских пород манти 
Поэтому океанические толеиты являются очень хороши* 
«датчиками» радиоактивности обедненной матттии, из к 
торой они выплавляются. Согласно эксперименталыть 
данным, при столь сильном выплавлении в маптийнс 
материале остается всего примерно 1/5 от радиоакти 
пости в океанических толеитах. Радиоактивное теплов: 
деление в океанических толеитах оценивается величин 
ми - 0 , 1 - 0 , 2  е. г. т.*) =  (0,42 н-0,84) • 10~13 B t / cj 
В своей табл. 3 Оксбург и Туркотт приводят зпачен 
0,064 ■ 10-" кал/(г-с) =  0,268 IQ-13 Вт/г =  26,8 • 10~12 B t / i 
которое ближе к верхпему пределу тепловыделения

*) См. сноску  на стр. 123. .1 р.  г .  т .  =  10~13 к а л /(с м 3-с).



океанических толеитах. С позиции гжолюциоппой геохи
мической модели, рассмотренной выше, более разумно 
выбрать шшшюю оценку, т. е. 0,10 • 10“13 Вт/г —
— 16 • 10- '2 Вт/кг (плотность океанических базальтов раи
на 2,85 г/см3 »  Л г/см3). Поделив последнюю оценку па 5, 
получим, что тепловыделение в обедненной океаниче
ской верхней .мантии равно .'i,2 • 10“ 12 Вт/кг. Ота величи
на меньше тепловыделения в первичном силикатном ве
ществе Земли, равного 4,8 • 10~‘“ Вт/кг (см. табл. 15), но 
заметно превосходит значение 1,2 • 10"’2 Вт/кг, которое 
получили ОМ Итоне и др. для обедненной маптпп в .мо
дели П.

В связи с приведенными выше цифрами мы видим, 
что вопрос об оценке радиоактивности обедненной верх
ней мантии находится в неудовлетворительном состоянии. 
Неопределенности возникли, с одной стороны, в связи с 
отсутствием достаточно надежных данных о радиоактив
ности нижней коры континентов. Видимо, имеется опре
деленный массоперенос и. таким образом, поступление 
рассеянных элементов из нижней мантии в верхнюю. 
Кроме того, оценки радиоактивности океанических ба
зальтов еще недостаточно устоялись, п не исключено, что 
они могут понизиться. 'Гак, Оксбург п Туркотт в табл. 
приводят для тепловыделения в обедненных перидотитах 
(горных породах, типичных для верхней мантии) значе
ние — 0,021 • 10~13 Вт/г =  2,1 ■ Ю~12 Вт/кг. что уже ближе 
к оценке тепловыделения в обедненной верхней .маптпп
О Н попса и др.

В целом имеющийся разнобой в оценках радиоактив
ности обедненной верхней мантии для нас несуществен, 
так как важно только то, что тепловой поток, поступаю
щий из иижпей мантии в верхнюю, заметно превосходит 
количество тепла, выделяемое в верхней мантии при рас
паде радиоактивных примесей. Принимаемая Оксбургом 
it Туркоттом оценка тепловыделения в верхней мантпн
II «  JO”14 Вт/г ~  10 ■ 10‘"п Вт/кг представляется нам 'силь
но завышенной. Она вдвое превосходит соответствующую 
величину для недифференцированной маптпп ( ~ 4,8 X 
Х10-12 Вт/кг — табл. 15). На основе проведенного анализа 
мы примем для тепловыделения в обедненной ^верхней 
мантии величину ~  2 ■ 10-1а Вт/кг, которая, видимо, бли
же к действительности.

Источник энергии, поддерживающий конвекцию в 
верхней мантии, во всяком случае должен заметно .пре
восходить механическую энергию движения плит, которая



расходуется на сейсмичность Земли ~  3,30 • 1()1п Г»т ( Гу- 
ieu6epr, 1956 г.). вулкаинческую деятельность ~  7,6-10*“ Вт
(Холмс, 1956 г.) и орогеиную активность ~2,3 • 10“ Вт 
(()и'сбург и Туркотт, 1978 г.). В сумме это дает 3,1- JO11 Вт, 
что заметно меньше, чем тепловой поток пи недр Земли
- Л, 1 \  ■ 10|:! Вт. Остается только выяснить, какая часть 

теплового потока, который переносится конвекцией в 
верхней мантии, преобразуется при этом в механическую 
энергию.

Пренебрегая поправками за сферичность Земли, мож
но для моделирования конвекции в верхней мантии ис
пользовать плоскиir слой толщиной d ~  700 км с тепло
выделением в единице объема q ~  2 • Ю-15 (Вт/г) • р (р »  
«  3,7 г/см3 —- средняя плотность верхней мантии) п теп
ловым потоком /•’, подводимым снизу,

F = f - q d ,  (132)

I де /  — 6.15 • Н)“'; Вт/см2 — средний тепловой поток пз 
недр Земли, отнесенный к 1 см2 земной поверхности. 
Подставляя в (132) значение qd ~  2 ■ 10~15 ■ 3,7 ■ 7 • 10’ »  
»  5,2 ■ 10 7 Г?г/см2, найдем F ~  5,63 • 10-® Вт/см2. Тем са
мым мы убеждаемся в справедливости сделанного ранее 
утверждения /•’ >  qd, согласно которому конвекция в ис
тощенной верхней мантии в основном возбуждается по 
током тепла, подводимым снизу. При получении оценки 
qd мы пренебрегли заметно большим тепловыделением к 
наружном 6-километровом слое океанических базальтов 
(</с — 50 - 10 Вт/см3). :)то допустимо, так как тепловы
деление в базальтовом слое много меньше полного тепло
выделения в верхней мантии.

Для оценки эффективности конвекции можно исполь
зовать простую формулу, описывающую преобразование 
вводимой в слой тепловой мощности в скорость генера
ции кинетической энергии G. которая в рассматриваемом 
нами случае может затрачиваться па сейсмичность, вулка
ническую деятельность и орогепные процессы. При силь
но развитой конвекции, когда конвективный теплопере- 
нос много больше кондуктивного теплоперепоса (ниже 
мы увидим, что именно этот случай реализуется в верх
ней мантии Земли), коэффициент эффективности конвек
ции у,: равен (Хьюитт, Мак-Кензп, Вейс. 1975 г.; Лли- 
бутри, 1972 г.) >



так как q d < F .  В (133) /7Т — cv/ga, ср — удолытая тепло
емкость при постоянном давлении, а, — коэффициент тем 
лового расширения, g — ускорение силы тяжести. Вели
чина Нт имеет размерность длттны. Ее физический смысл 
легко установить, если обратиться к формуле (67) для 
адиабатического градиента температуры. Из этой форму 
лы следует, что для однородного слоя Нт дает расстоя
ние (интервал глубин), иа котором адиабатическая тем
пература возрастает в е раз (е — основание натурального 
логарифма). Для верхней мантии в среднем можно при
нять (см. § 7.5)

g ~  103 см/с2, a ~ 3 . 1 0 - 6 K - i ,
ср ~  1,2-107 эрг/(г-К), Н т ~  4-108 см. Л

Согласно (133) у„ ~  1/6, и механическая мощность, раз
виваемая конвекцией в верхней мантии, 4лR 2G ~  
~  4n R 2yKj  ~  0,5 • 1013 Вт (R  — радиус Земли), заметно 
превосходит суммарные тектонические расходы энергия 
в единицу времени, равные — 3,4 ■ 10й Вт. Формула (133), 
вообще говоря, справедлива для стационарной конвекции. 
В верхней мантии Земли, как мы увидим, имеет место 
нестационарная конвекция. Однако по порядку величины 
(133) дает правильную оценку коэффициента эффектов 
пости конвекции ^к-в верхней мантии.

8.4.3. К о н в е к ц и я .  К о н в е к ц и я  в в е р х н е й  
м а и т и и. Конвективные движения в конденсированной 
среде, газе и плазме широко распространены в природе, 
космосе, технике и быту. Конвекция является сложным 
и многообразным гидродинамическим явлением*). Зарож
дение науки о конвекции связано с именами Бенара и 
Рэлея. Бенар (1900 г.) экспериментально наблюдал воз
никновение регулярной пространственно-периодической 
структуры конвективных ячеек в подогреваемом снизу 
слое жидкости. Рэлей в 1916 г. впервые рассмотрел за
дачу о конвективной неустойчивости горизонтального слоя 
жидкости со свободными границами, в котором имеется 
вертикальный сверхадиабатический градиент температу
ры (задача Рэлея — Бенара), и определил порог конвек
тивной устойчивости для рассматриваемого модельного 
случая. Идею о том, что конвекция в недрах Земли яв
ляется причиной дрейфа материков, высказывали Булл

*) К онвекции  посвящ ены  сп ец и альн ы е  книги , п априм ер : Г е р- 
гп у п и Г. 3., Ж  у х о в и ц  к  н й Е. М. К о н в ек ти в н ая  устойчивость 
н есж и м аем ой  ж идкости .— М.: Н ау ка, 1972.



| I'.121 i'.), Холмс (1931 г.) и изучали Джеффрис (1926, 
I!I2(H i t . ) ,  Пекернс (1935 г.), Хейлс (1935 г.) и др. С кон
ца ПО-х — пачала 70-х годов в связи с проблемой механиз
ма тектоники плит исследование конвекции и течений в 
м и нт и и Земли приобрело широкий размах. В разработку 
ншюй геофизической дисциплины — гидродинамики зем
ных недр — включилось большое число исследователей. 
Автор не имеет возможности назвать всех, кто внес свой 
г. клад в разработку этой темы, но он не может не упомя
нуть Туркотта и Оксбурга, Маккензи и Вейса, Рихтера, 
Шуберта, Фройдево и Ена, Буссе, Тозера, Парсонса и 
многих других. В последние годы в СССР активизирова
лись работы в этой области (Б. И. Биргер, С. В. Гаври
лов, Г. С. Голицын, В. 11. Трубицын и др.). Автор также 
стал интересоваться этим предметом.

Конвекция возникает тогда, когда слой жидкости или 
I аза, расположенный в поле силы тяжести, не способен 
освободиться от вводимого в пего тепла (изнутри — внут
ренний подогрев или извне — подвод тепла снизу или 
охлаждение сверху) путем обычного механизма тепло
проводности. Движущей силой, вызывающей конвектив
ные движения, является архимедова сила FA — gApF, 
или, как ее сейчас называют, сила плавучести (Ар — раз
ность плотностей всплывающего или погружающегося 
объема V и окружающей среды). Сила плавучести обус
ловлена перегревом (Ар <  0) или переохлаждением (Ар >  
>  0) жидкости, т. е. эффектом термического расширения 
пли сжатия слоев или частиц в поле силы тяжести.

Важно отдавать себе отчет в том, что конвективное 
движение возникает в результате неустойчивости пере
гретого или переохлажденного слоя жидкости, находяще
гося в ноле силы тяжести. Это означает, что всегда су
ществует некоторое первичное, статическое состояние 
системы, которое становится неустойчивым, если некото
рые критерии устойчивости оказываются нарушенными, 
т. е. перестают выполняться. В гл. 5, посвященной основ
ным понятиям классической геотермики, упоминалось, что 
адиабатические температуры разграничивают область 
действия молекулярного и конвективного механизмов 
теплопроводности. Поясним подробнее это положение. 
Рассмотрим следующий мысленный эксперимент. Будем 
адиабатически (без теплообмена с окружающей средой) 
сжимать частицу жидкости, скажем, перемещать части
цу достаточно быстро вдоль радиуса в глубь Земли. На
пример, конвектирующие частицы жидкости всплывают



пли тонут почти адиабатически. Адиабатический процесс 
называют также пзэптропическнм (см. § 7.7) — при нем 
остается постоянной энтропия. При адиабатическом сжа
тии температура элемента жидкости растет вдоль адиа
баты. Адиабатическое сжатие сопровождается и некото
рым тепловым расширением, которое обычно невелико. 
Наоборот, если частппа адиабатически всплывает, пере
мещаясь к поверхности Земли, то она адиабатически рас
ширяется п весь процесс из-за понижения температуры 
сопровождается небольшим температурным сжатием. •

Теперь ясно, что в идеальной среде, т. е. среде, вяз
кость и теплопроводность которой равны пулю, слои жид
кости в поле силы тяжести с адиабатическим распреде
лением температуры будет находиться па пределе устой
чивости. Действительно, если па адиабате два соседних 
элемента жидкости па глубинах I и 1 + А1 поменяются 
местами, ничего не изменится, так как', двигаясь по 
адиабате, частицы па каждой глубине будут принимать 
соответствующую адиабатическую температуру. Если же 
в дайной точке градиент температуры больше адиабати
ческого, то легко видеть, что возникает состояние неустой
чивого равновесия. Действительно, если из-за возмуще
ния частица адиабатически сместится вверх иа небольшое 
расстояние Д/, то адиабатическое уменьшение ее темпера
туры будет меньше, чем изменение температуры окру
жающей среды |Д7'| >  lATajJ, она будет горячее окру
жающей среды, ее плотность будет па Др меньше, чем 
плотность окружающей: среды, и возникает не равная пу
лю сила плавучести F.\ — #ДрV ( V — объем частицы), ко
торая будет выталкивать частицу к поверхности. Чем 
больше будут различаться адиабатические Тля(1) п реаль
ные Til) температуры, тем больше будут Др (I) — 
=  а(/)[ГадШ — Т{1)] п сила плавучести иа единицу объе
ма. Следовательно, в идеальной жидкости (х =  0. ц =  0. 
у. —- коэффициент теплопроводности, )] — коэффициент 
вязкости) критерием конвективной устойчивости служит 
адиабатическое распределение температур — это, так ска
зать. интегральный критерий устойчивости, а локальный 
'критерий сводится к равенству градиента температуры 
адиабатическому градиенту температуры (формула ((57)). 
Если градиент температуры меньше адиабатического — 
система устойчива, если больше, то неустойчива.

Легко попять, что в иепдеалыюй жидкости (х тМ), 
}|=^0) этот критерии недостаточен. Действительно, если 
частица смещается из своего равновесия очень медленно,



то ока «се время будет успевать млн охлаждаться, или 
разогреваться в зависимости от знака смещения (вверх 
и.ш вниз), и та к I гм образом всегда будет принимать тем
пературу окружающей среды. Тогда Др =  О н РА — 

# Лр У= 0 .  Далее, в вязкой жидкости сила плавучести 
/•\ эффективна только в том случае, если она способна 
преодолеть силы вязкого сопротивления Fn (Fd часто на
зывают диссипативной силой, так -как она является при
чиной диссипации механической энергии в тепловую). Та
ким образом, для конвективной неустойчивости в реаль
ной жидкости градиент температуры должен превосхо
дить адиабатический градиент на некоторую конечную 
величину из-за стабилизирующего действия теплопровод
ности и вязкости. В противном случае любое смещение 
из положения равновесия приводит к возникновению вос
станавливающей силы, и система будет возвращаться в 
исходное состояние. При этом возмущение будет зату
хать со временем по экспоненциальному закону. Наобо
рот, если критерий устойчивости нарушен, то возмуще
ние со временем экспоненциально нарастает.

Итак, пусть сила плавучести обусловлена температур
ной зависимостью плотности р(/) и превышением темпе
ратур Т{1) над адиабатическими температурами Тп(1):

!)(» =  p0( / ) [ l - a ( r - r „ ) ] ,  (135)

где р„Ш — адиабатическое распределение плотности в 
недрах Земли. Обозначим через и характерную скорость 
конвективных' течений, d ~  700 км — характерный размер 
(толщина слоя верхней мантии), v =  i}/p0 - -  кинематиче
ская вязкость. Тогда энергия вязкой диссипации в еди
нице объема в единицу времени равна

W D да я ^ у - ^5 , (130)
а

где (h — числовая константа. Величина Wi, пропорцио
нальна коэффициенту вязкости (р„у) и квадрату градиеп- 

ои.
та скорости — - ,  и,- =  { u h и, ,  п 3) =  ( ы „  и „  и г) ,  х к =  ( . г ,  у ,  г )  =  

"•'Г/£
=  (хи х г, х 3). При размерном анализе производная
(/и • и

оценивается как -j ,  и мы получаем (136).

Эта энергия черпается за счет расхода механической 
мощности, развиваемой при конвекции. Последняя равна 
работе силы плавучести / 'Л — \но.(.Тг — Тл)§ на нути d



в единицу времени, г. с. FA следует умножить па харак
терную скорость и; 7\  — 1\ — разность сверхадиабатиче- 
ских температур на нижней и верхней границах слоя. 
Однако конвектирующая частица из-за теплопроводности 
прогревается или охлаждается при своем движении и по
этому теряет часть своей силы плавучести. Соответствен
но механическая мощность, которая может быть затра
чена на преодоление вязких сил торможения, меньше, 
чем gpka.(T2 — Т i)u. Скорость нагревания за счет тепло
проводности получается, если характерную длину Al ~  d 
разделить на характерное время At (48) распространения

d х
тепла по этой длине, т. е. ~  -j,  где % — — коэф

фициент температуропроводности. Доля механической 
мощности, которая может затрачиваться конвертирующей 
жидкостью на преодоление диссипативных сил, про
порциональна отношению характерной скорости и к ско
рости распространения тепла за счет теплопроводности
- j.  В результате выражение для скорости реализации
потенциальной энергии W v имеет вид

где аг, как и аи— числовая константа. Искомый критерий 
конвективной неустойчивости получается из условия 
(Буссе, 1979 г.):

Ra называется числом Рэлея, а Нас — критическим чис
лом Рэлея. Конвекция в слое жидкости в поле силы тя
жести возникает при Ra >  Ra,.. .'Значение критического 
числа Rac зависит от типа граничных условии. Если гра
ница слоя является свободной, то па ней вертикальная 
компонента гидродинамической скорости и касательные 
напряжения обращаются в нуль. Если граница фикси
рована, т. с. неподвижна, то на такой границе все компо
ненты вектора скорости и (их, u,j, иг) равны нулю. В за
висимости от типа граничных условий на нижней и верх
ней границах слоя мы получаем разные значения крити
ческого числа Рэлея Rac (табл. .17). Каждому числу Ка,, 
соответствует свои геометрический масштаб, или, как го
ворят, определенная критическая длина волны Кс, харак

(137)



теризующая периодичность конвективной структуры в 
горизонтальном направлении (рис. Об). Можно отметить 
систематических! рост Rac и убывание Хс при переходе от 
свободно-свободных к фиксированно-фиксированным гра
ничным условиям, хотя порядок величины Rac для задач 
всех трех типов один и тот же.

Т а б л и ц а  17

К ритические  зн ач ен и я  числа Р.шея и длины  волны  для  слоя ж и д
кости , подогреваем ого снизу

Граничные условии Ка с (V<Oc

Свободно-свободное 657,5 2,832
Ф иксированно-свободное 1101 2,342
Ф пксированно-фикспрованное 1707,8 2,016

Оцепим значение числа Рэлея Ra для верхней мантии
с помощью следующих значений материальных парамет
ров (см. гл. 7):
g «  103 см/с2, а »  3 • 10"5 К -1, ср & 1,2 • 107 эрг/(г • К),
р0 «  3,7 г/см3, х *  Ю 2 см2/с, d «  7 • 107 см,' (139)
v *  1021 см2/с, АТ  *  103 К; Ra ~  10е. (140)

Поскольку Rac ~  Ю3 (табл. 17), что много меньше значе
ния Ra ~  106, характерного для 
верхней мантии, в последней долж
на происходить развитая конвек
ция. К . этому заключению Холмс 
пришел еще в 1931 г.

За размер конвективной ячей
ки при валиковой конвекции при
нимают 1/2, так как соседние ва
лы отличаются только направле
нием циркуляции. В зависимости 
от типа граничных условий раз
мер конвективной ячейки Х/2 ме
няется от d до l,4d. Поэтому и 
говорят, что при конвекции в 
плоском слое жидкости характер
ный горизонтальный размер кон
вективной ячейки порядка тол
щины слоя. Размеры литосфериых плит на порядок 
больше d. Этот факт до сих пор не получил удовлетвори
тельного объяснения. Мы на нем остановимся еттже.

Рис. 6G. К артина стацио
нарны х течений при вали
ковой конвекции. Стрелка
ми показаны  направления  
движ ения частиц. В со
седних валах частицы  
дви ж утся  в противополож 
ных направлениях. О боз
начена дли н а волны Я, 
равная сум м е диаметров  
соседних валов. И з-за  то
го, что валы вращ аю тся  
в разны е стороны, перио
дичность картины течений  
равна удвоенном у ди ам ет
ру конвективного вала, 

т. е. дл и н е волны



I] копвектпругощой жидкости размеры ячеек устанав
ливаются такими, чтобы гидродинамическое течение оп
тимальным образом выносило тепло на слоя. Если бы 
ячейки были узкими (Х/2 <  d), то восходящие горячие 
потоки проходили бы слишком близко от нисходящих хо
лодных потоков. П результате происходил бы эффектив
ный теплообмен между обоими потоками за счет молеку
лярной теплопроводности, и эффективность конвективного 
пьшоса тепла заметно упала бы. В обратном предельном 
случае, когда горизонтальные размеры ячеек много боль
ше вертикальных (Х/2 >cl), преобладают горизонтальным 
течения. В результате большая часть потенциальной ме
ханической энергии, освобождаемой в горячих восходя
щих и холодных нисходящих потоках, расходуется па 
преодоление сил вязкого трепня в горизонтальных тече
ниях. Происходит диссипация механической энергии в 
тепло, и эффективность конвекции резко понижается. 
Компромисс между двумя физическими .механизмами, 
снижающими эффективность конвекции в жидком слое, 
п приводит к тому, что конвективные ячейки примерно 
пзометрпчны, т. е. Х/2 cl.

В конвективной маптпп инерционные силы малы по 
сравнению с вязкими силами. Безразмерный параметр, 
который характеризует преобладание вязких сил над 
инерционными, называется числом Прандтля:

Рг.-= у ~  10м. (Hi )

То, что число Рг для маитип практически равно беско
нечности, заметно упрощает мантийные течения, делая 
их .медленными, плавными, ламинарными.

Валпковая конвекция возникает в вязкой жидкости 
при переходе через критическое число Рэлея Ra,, —
— (1 -н 2) - 103 и держится до значений Ra — 2 • J0'. При 
больших числах Рэлея она становится неустойчивой и 
сменяется системой взаимно перпендикулярных валов, 
которая способна более эффективно выносить избыточ
ное тепло из слоя к поверхности. Этот тип конвекции 
получил название бимодальной. Дальнейший рост Ra 
приводит к тому, что при Ra ^  10' бимодальная конвек
ция также становится неустойчивой и сменяется слож
ной трехмерной картиной течений.

Однако самым важным изменением в картине кон
вективных течений при Ra >  Rar является развитие теп 
ловых погранслоев — горячего у инжпей границы и хо-



М1Д1Ю10 у верхней границы слоя. Усредненное но горнзон- 
iii.ni распределение температуры при этом становится 
о'ичп» простым (рис. 67). Все падение температуры 
| -  7’,) происходит в нижнем и верхнем тепловых 
мограислоях. В тонких тепловых иограислоях перенос 
тепла осуществляется путем обычного механизма тепло
проводности. Туркотт ы Оксбург (1967 г.) развили тео
рию пограничного слоя для тепловой конвекции при 
больших числах Рэлея и Прандтля и иримеишш эту
1 сорию к верхней мантии. Их модель приведена на 
рис. 68.

Рис. ВТ. С хематическое изо- Ргто. 68. Схема двумсриоП топливом 
сраж ение распределения ус- конвекции с пограничным слоем , 
реднениой iio горизонтали П оказано сечение конвективных ва- 
температуры  п конвективной .-ю в плоскостью (л\ г ). Оси ва- 
ичейке при П а.>Н ас . lic e  па- лов перпендикулярны  плоскости  
дение температуры  пропехо- чертеж а,
дит н тонких теп
ловых иограислоях, разделен
ных зоной, л которой тем пе
ратуры распределены  по ади 

абате.

На горячей нижней п холодной верхней границах 
формируются тонкие пограничные слон. Когда два го
рячих слоя, принадлежащих смежным ячейкам, встреча
ются, они отделяются от границы и образуют горячий 
восходящий поток. Но достижении горячим потоком хо
лодной верхней: границы он резко охлаждается, теряет 
вертикальную компоненту скорости и переходит в холод
ный погранслой, расположенный вдоль верхней'границы. 
Соответственно этому'  смежные холодные погранслой, 
встречаясь, образуют нисходящий холодный поток. Боль
шую часть ячейки занимает адиабатическое ядро, а в 
горячем и холодном иограислоях перепад температуры 
порядка АТ/2,  где Д 'Г =  7’2 — 7’, - разность сверхадиаба- 
тнческих температур па нижней п верхней, границах 
слоя. Круговорот жидкости в ячейке поддерживается за 
счет выталкивающей силы, действующей в разных на
правлениях в восходящем и нисходящем потоках. Из-за

h



большой вязкости (число Прандтля бесконечно) горизон
тальная скорость в иограпслое («*) не зависит от z (на
чало координат выбрано па нижней грапице слоя, а ось 
z направлена вверх). Кроме того, в погранслое uz =  О, 
т. е. вещество не поступает в погранслой через его гра
ницу с адиабатическим ядром. Отсюда следует, что их =  
=  const и погранслой движется вдоль границы без дефор
маций. Соответственно для вертикальных потоков имеет 
место uz =  const и их =  0.

Круговорот жидкости в центральной части ячейки не 
дает конвективного выноса тепла, так как в ней темпера
туры распределены вдоль адиабаты. Адиабатический пе
репад температуры в конвективной ячейке при Ra >  Rac 
много меньше, чем (Т2 — Т i); поэтому центральная часть 
конвективной ячейки приблизительно изотермична и ее 
иногда называют изотермическим ядром. Замечательной 
особенностью задачи при бесконечных числах Прандтля 
является то, что все физические параметры (6 — ширина 
ногранслоя и его скорость их) выражаются только через 
число Рэлея:

Эффективность конвекции измеряется числом Нус- 
сельта Nu, которое представляет собой отношение теплово
го потока к тому потоку, который существовал бы в отсут
ствие конвекции при заданной разности температур Д7’:

Здесь AT/d = {Т., — T t) / d — средний градиент температу
ры в слое, ( xAT) / d  — соответствующий тепловой поток 
за счет обычного механизма теплопроводности, рсрТ — 
теплосодержание единицы объема, pcpTuz — конвектив

ный поток тепла, — добавочный копдуктнвный

ноток тепла 1 ^ < 0 ,  так как Т растет сверху вши,
а з — снизу вверх). Усредненное но горизонтали число 
Нуссельта также выражается только через число Рэлея:

Подставив в (142) и (144) средние параметры верхней 
мантии (139), (140), найдем

6 « 7 ,4 d R a -1/3, u * « 0 ,1 4 | - R a * /8. (142)

Nu (143)(хД  T )!d

d T

Nu ~  a3 Rai/3 «  0,18 Ra1/3. (144)

6 — 50 k m , ux ~ G  см/год, Nu ~  18. (145)



Следовательно, конвективныii теплоперепос в рассмат
риваемой модели верхней мантин примерно в 18 раз уве
личивает ее эффективную теплопроводность. Важнейшим 
следствием модели Туркотта п Оксбурга является су
ществование тонкого холодного слоя, примыкающего к 
поверхности Земли. Его толщина б ~  50 км. Вещество 
погранслоя движется без деформаций, т. е. как твердое 
тело. Таким образом, естественно отождествить верхние 
нограпслоп конвективных ячеек с лнтосферными плита
ми, существование которых является одной из основных 
гипотез тектоники плпт. Скорость этих плит их ~  G см/год 
(145) практически совпадают с наблюдаемыми скоростя
ми раздвигания океанического дна. Привлекательность 
модели в том, что наличие плпт следует из самой теории, 
а пе вносится извне.

Модифицируем рассматриваемую модель к условиям, 
которые ближе соответствуют верхпей мантии. Конвекция 
в верхней мантин, как это было разъяснено в § 8.4.2, вы
зывается в основном подводом к ее основанию потока 
тепла из нижней мантии, а пе априорной сверхадпабатн- 
ческой разиостыо температур па границах слоя (Т2 — Т,). 
Однако легко видеть, что интересующая пас задача сво
дится к только что рассмотренной. Действительно, раз
ность температур иа нижней и верхней границах слоя 
(Т2 — Т,) установится такой, чтобы соответствовать под
водимому снизу потоку тепла F. В этом случае картина 
конвекции будет в точности такой же, как в предыдущем 
примере. У верхней п ннжпей границ слоя образуются 
нограпслоп примерно одинаковой толщины fi. Падение 
температуры на каждом пограпслое будет ~  АТ/2, н оно 
связано с тепловым потоком F очевидным условием

7 К2б = рС' ^2б-

При отсутствии конвекции и заданной разности темпе-
Д Тратур АТ  тепловой поток был бы равен а число

Нуссельта Nu, характеризующее эффективность конвек
ции, равно отношению теплового потока F, который те- 

Д7'перь задан, к

N " - £ r  =  i ’ ■ <|/л>
d

где мы использовали (146). Пока что нам пе известно й



н АТ, поэтому необходимо еще одно соотношение в до
полнение к (140), чтобы определить обе величины. Та
ким соотношением может быть формула ( Hi ) ,  устанан- 
лпватощая связь между числом Nu ~  6“ ' гг числом Ra ~

— безразмерное число, которое в рассматриваемом случае 
заменяет число Рэлея Ra и называется числом Рилея но 
потоку. Полагая F ~  61,5 эргДс-см2) равным среднему 
тепловому потоку Земли и принимая значение постоян
ных (139), (144), найдем:

Таким образом, для верхней мантии, если ее модели
ровать однородным слоем с постоянными параметрами 
U39) и потоком тепла V ~  6 1,5 эргЛс-см2), мы получаем 
погранслой — литосферу ~  22,5 км, сверхадпабатпческий 
перепад температур ~625 К, и увеличение эффективной 
теплопроводности в — 15,5 раза.

Рассмотренные однородные модели сильно упрощены 
по сравнению с реальной верхней мантией. В особен
ности это касается реологических свойств, т. е. распреде
ления вязкости (см. § 7.6). Далее, рассматриваемая мо
дель пе дает объяснения тому факту, что горизонтальные 
размеры литосферпых плит L ~  КМ. Тем не меиее про
деланные расчеты позволяют наметить правильную ка
чественную модель механизма тектоники плит.

Начинается все с прогрева подошвы верхней маптии 
(Z ~  700 км). По мере прогрева образуется штжппй горя
чий погранслой. В нем возникает заметный градиент 
температуры (AГ);/6, и этот градиент будет расти до тех 
лор, пока слой пе станет конвективно-неустойчивым. Кри
терий конвективной устойчивости в применении к ниж
нему горячему ногранслою как к самостоятельной спсте-

~ А Т (138). Тогда из (146), (147) и (144) определяем 
как АТ,  так п б:

13 (148)

(I5U)

6 «  22,5 км, АТ  *  625 К, Rf ~  Ю7, 
Ra ~  6,25 • 10’, Nu — 1.5,5.



мо можно записать с помощью локального числа Рэлея 

Ra, «■>' (Л/У Г'1 С  1U, .. (102)
'/У

где R«c — критическое число Рэлея (гм. табл. 17). 
Р> пограпслое поток' тепла переносится за счет обычного 
механизма теплопроводности:

(АГ).

Формулы (152) и (153) позволяют оцепить критическую 
толщину пограпслоя 6С п (А71),:

/ IIа V 4 /•’ I ' d  / Па-V 4

Подставляя значения параметров (139), (150), (151) и 
Rac =  057,5 (см. табл. КО, найдем

6С - 6 3  км, (А7’)( ~  870 К. (155)

Таким образом, мы видим, что вначале ппжг-шй погран
слой может выдержат!» довольно большой перегрев (Д71); ~  
~870 К. Тепло будет постепенно распространяться вверх, 
п подогревом будет постепенно захватываться вся верх
няя маптпя, которая станет конвективно-неустойчивой, 
как это оценил еще Холмс в 1931 г. (см. формулу (140)). 
Рано млн поздно ипжнпй нограпслоп станет неустойчи
вым, и возникнет восходящая струя горячего материала, 
которая подойдет к жесткой наружной кромке Земли, 
прогреет ее п приподнимет. Утонченная жесткая кромка 
расколется, и в образовавшуюся брешь начнет поступать 
горячий материал. По .мере подъема по адиабате пере
гретого материала из нижнего горячего пограпслоя в за
висимости от степени перегрева на глубинах, где дости
гается поле устойчивости базальта (рис. 69), начинается 
выплавление из мантийных пород базальтовой магмы 
(см. также рис. 28).

Из рис. 69 следует, что ес-лн температура восходящего 
потока ~  1300— 1400 °(’ достигается на глубппах 60 -  
80 км, то именно па этих глубинах начинает формиро
ваться базальтовая магма, очаг которой разрастается it 
образует магматические карманы у срединно-океаниче
ских хребтов. За счет этой лавы образуется шестнкило- 
метровый базальтовый слой океанического дна. Таким 
образом, диаграмма на рис. 69 позволяет понять, как



происходит выделение базальтов в восходящем потоке п, 
соответственно, как затем происходит разделение холод
ного наружного погранслоя океанической литосферы на 
наружный базальтовый покров и обедненную мантию, 
образующую основную толщу литосферпой плиты.

то

по

100 *

1§ 
80 ^  

I ч

60 ю Ю 
КУ U0

W Iх
1

20  ̂
ис»

О 400 800 1100 1Ш
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Рис. 69. Упрощ енная диаграм ма эксперим ентально установленны х терм о
динам ических условий поля стабильности природны х эклогитов и природ
ных базальтов. П остроена X. Й одером  (О бразование базальтовы х магм.— 

М.: Мир, 1079, рис. 2— 4).

Если бы верхняя мантия вплоть до поверхности обла
дала свойствами жидкости (v ~  1021 см2/с), то по мере 
отодвигания от места выхода горячего восходящего пото
ка пограпслой из-за охлаждения становился бы тяжелее 
подстилающей среды на горизонтальных расстояниях по
рядка cl. В результате возникла бы гравитационная не
устойчивость, и «литосфера» начала погружаться в бо
лее горячую мантию, образуя холодный нисходящий по
ток. В этой стандартной ситуации, подробно описанной 
выше, сила плавучести, движущая конвекцию, распреде
лилась бы симметричным образом между восходящим и 
нисходящим потоками. В реальной же Земле из-за экспо
ненциального роста эффективной вязкости литосфера 
становится жесткой и может продолжать отодвигаться



| or срединно-океанического хребта, охлаждаясь н накашш- 
: пая потенциальиую отрицательную силу плавучести 

вплоть до попы глубоководных желобов, где создаются 
условия для погружения (субдукции) океанической лито
сферы. Горизонтальные размеры плит L разнообразны,

| но в среднем L Э5 10d, и, как мы говорили, общепринято
го убедительного объяснения этому факту пе имеется. 
Однако только что приведенные рассуждения дают, па 
наш взгляд, достаточно логичное объяснение того, почему 
основная движущая сила в тектонике плит связывается 
с отрицательной силой плавучести погружающегося лито- 
сфериого блока. Это просто связано с тем, что, продви
гаясь па горизонтальные расстояния L >  d, литосфера' 
охлаждается заметно сильнее, чем перегрет восходящий 
ноток. Поэтому отрицательная сила плавучести погру
жающегося блока заметно превосходит положительную 
силу плавучести восходящего потока и является основ
ной движущей силой в тектонике плит.

Скажем теперь кратко о гипотезах, которые выдвига
ются, чтобы объяснить возникновение зон субдукции. 
Оксбург и Туркотт (1978 г.) отмечают, что процессы, 
приводящие к инициированию субдукции, еще пе совсем 
ясны. Так, Маккензи (1977 г.) предполагает, что субдук- 
цпя инициируется в результате разрушения литосферы 
при сжимающих напряжениях. Это надо себе представ
лять так. Пусть в зоне, где литосфера из-за охлаждения 
является гравитационно-неустойчивой, вдоль ее оси дейст
вуют заметные сжимающие напряжения, которые при
водят к ее разрушению — поперечному расколу. Из-за 
гравитационной неустойчивости освободившийся край 
литосферы начнет погружаться, а сжимающие напряже
ния в конечном итоге приведут к субдукции плит.

По существу противоположная идея была выдвинута 
Туркоттом, Хаксби и Окендоном (1977 г.). Они предпо
ложили, что субдукцня инициируется из-за раскола лито
сферы при растягивающих напряжениях, а последующее 
погружение обусловлено, как и при гипотезе Маккензи, 
гравитационной: неустойчивостью холодной литосферы. 
■Далее, большинство зон субдукции расположено вблизи 
континентальных окраин, где велики градиенты касатель
ных напряжений при переходе от континентальной к 
океанической литосфере и где могут возникать дополни
тельные заметные нагрузки па край океанической лито
сферы из-за сноса осадков с коптнпептов. Все описанные 
явления, возможно, имеют место в действительности, но



эта сложная проблема образования новых зон субдукции 
требует дальнейших исследований.

Нарисованная в этом параграфе картина течений в 
верхней мантии — механизм тектоники плит — весьма по
хожа на модель Эльзассера (см. § 8.4.1, рис. 04). Эта 
картина течений все еще очень схематична. Однако фи
зические причины течений можно считать попятными. 
Из-за большой горизонтальной протяженности плит 
(/'>>(/) течение в мантии упрощается. Его можно рас
сматривать как вызываемое движением плпты по под
стилающей вязкой верхней мантии. Закон сохранении 
массы приводит к тому, что движение плиты и увлекае- 
‘мой ею астеносферы компенсируется противотоком в ниж
ней части удлиненной конвективной ячейки.

В теории конвекции в верхней мантии существую г 
два характерных времени: время установления стацио-

(1~парной конвекции т1; ~ —5- 1,0 • 109 лети время одной
Z

циркуляции в конвективной ячейке тц ~  L/u. ~  i()d/u ~  
~  7 ■ 108 см/10 см/год ~  1 (Iя лет. Следовательно, конвек
ция в верхней мантии, видимо, является нестационар
ной. Об этом же Свидетельствует большое разнообразие 
размеров плит и то, что, как можно судить по палеоре 
конструкциям, они рождаются, развиваются и исчезают. 
Из-за нестационарное™ конвекции, видимо, большую 
роль играют крупные случайные возмущения, которые 
инициируют рождение новых плпт, гак как время жизни 
конвективной ячейки в верхней: мантпп т,( ~  Ю8 лет много 
меньше времени выхода па стационарную конвекцию 
т,; ~  10” лет. Однако основные размерные соотношения, 
приведенные в этом параграфе, дают правильные оцен
ки, так как в мантии мы имеем дело с медленными 
течениями.

8.4.4. Б а л а н с  с и л  в т е к т о н и к е  п л и т .  Дви
жение литосферпон плиты по вязкой астеносфере вызы
вает в последней сдвиговое течение. В связи с этим 
возникает вопрос об устойчивости течений в мантии, 
возбуждаемых движущимися плитами. Конвективную не
устойчивость сдвигового течения в разных гндродниамн- 
lecKiix задачах рассматривал ряд авторов, например 
Грэхэм (1933 г.), Чапдра (1938 г.), Днердорфф (196Г> г.) 
] др. Оказывается, что сдвиговое течение становится 
ичч-тойчивым относительно конвекции с ячейками в вп- 
Н‘ продольных валов (с ос.ыо валов вдоль основного 
двигового течения). Эту идею к условиям верхней ман-



тип впервые применил Ф. Рихтер в 1973 г., а затем 
Рихтер и Парсонс (1975 г.) подтвердили ее в модельных 
;жсиеримептах. Так возникло представление о двухмасш- 
табиой конвекции в верхней мантии. Основной масштаб 
конвекции определяется горизонтальным протяжением 
шшт, которые приводятся в движение отрицательной 
силой плавучести погружающегося литосферного блока. 
Крупномасштабная конвекция управляет обменом веще
ства между корой и мантией. Маптинпые течения, воз
никающие иод влиянием скользящих но астеносфере 
литосфериых плит, оказываются неустойчивыми к обра
зованию продольных конвективных валов, которые осу
ществляют вынос небольшого избыточного тепла к по
дошве литосферы в дополнение к тепловому потоку, ко
торый отводится путем молекулярного механизма тепло
проводности из литосферы. Таким образом, основная 
функция мелкомасштабной: конвекции заключается в пе
реносе небольшого избыточного тепла в астеносфере. 
Пока что попытки обнаружить проявление мелкомасш
табной конвекции под Тихоокеанской плитой путем вы
явления периодической структуры в аномальном грави
тационном ноле, в батиметрии океанического дна и 
тепловом потоке не привели к убедительному подтверж
дению существования такой конвекции в астеносфере. 
В настоящее время исследования в этом направлении 
продолжаются.

Изложим теперь основные свойства крупномасштаб
ной конвекции в мантин Земли, следуя Рихтеру (1977 г.). 
При построении своей идеализированной модели текто
ники плит Рихтер учел все данные наблюдений, о кото
рых мы говорили в этой главе. Согласно наблюдениям, 
аномалии гравитационного ноля не обнаруживают боль
шого и систематического возрастания от хребтов к океа
ническим желобам. Это позволяет наложить ограниченно 
на горизонтальный градиент давления, движущий обрат
ный поток, который замыкает погружение плиты is 
верхней маптнн. Задачи о движении литосфериой плиты 
и верхней маптип, и которую она погружается, Рихтер 
решал автономно, а полное решение получалось путем 
«сшивки» решения для литосферы н решения для ман
тии с помощью граничных условий. Сама двумерная 
модель в плоскости xz  показана па рис. 70.

Для облегчения математического решения задачи мо
дель была принята двухслойной — литосфера имеет мощ
ность d = D/ 7 «  (S5 км, а глубина верхней мантин (от



подошвы литосферы) D ~  600 км, так что полная тол
щина модели ~700 км. Охшть-такн для упрощения ре
шения принято, что литосферная плита, надвигающаяся 
справа со стороны хребта иа область океанического же
лоба со скоростью u = U2, испытывает вертикальное по
гружение (т. е. иод углом 90°). Горизонтальный размер 
плиты — 6000 -̂ 10 000 км. Левая медленная континен
тальная нлита, с которой сталкивается океаническая

Df/гвстб океат/чеехого Область
желоба o im c/ль xpetf/na

, , 1-ОЛ Ш  _ _  г,ол
i  h r -

H jL f f "Т  V ) - 0 , |  W = 0 , U = l / i  \ u ~ 0
'  ' " " 1 w~l/f ' " 

u=0
ŵ 0,u-@ w=0,u=0

Р ис. 70. И деализированная двухсл ой ная  м одель тектоники плит. П оказа
на литосф ера, перекрывающ ая верхню ю  мантию , которая предполагается  
ньютоновской ж идкостью . М одель состоит и:з трех зон , которые состы ко
вы ваются с помощ ью граничны х условий в полную  модель с гори зон 
тальной протяж енностью  L, зависящ ей от выбора размеров внутренней  
области (т. е. практически — от размеров плиты ). Граничные условия  
вы раж аю тся через горизонтальную  и  и вертикальную  го компоненты ско
рости, а индекс х  или z указы вает на частную  производную  но соответ

ствую щ ей перем енной (наприм ер, =

плита, в различных вариантах задачи или покоится, или 
движется навстречу океанической плите со скоростью 
u =  Ui. Расчет, выполненный Рихтером, позволил рас
смотреть вопрос о балансе сил для двумерной модели 
океанической литосферы. Оказалось, что «толкающая» 
сила океанического хребта FT. 5 (из-за возвышения хреб
та примерно на 3 км над дном окружающего океана 
литосферная плита как бы гравитационно соскальзывает 
с пего) примерно уравновешивается с и л о й  трепля / \ р, 
действующей на погружающуюся литосферу в местах, 
где она протыкает жесткий наружный слой у океаниче
ских желобов. Эти силы в расчете на единицу длины 
литосферы в направлении оси у (перпендикулярной 
плоскости рис. 70) оказались равными

Ft.* 3 ■ 1015 дин/см, Fn> ~  2,5 • 1015 дин/см.

Опуская FT. х и Fтр в уравнении равновесия океани
ческой литосферы, запишем его в виде

/'’я. П +  ^Л. о +  Fc. Т — F„, (J56)
%где Fп — отрицательная сила плавучести, действующая 
иа тяжелый холодный погружающийся в маитшо блок



литосферы, FB. п — сила вязкого сопротивления, дейст
вующая со стороны мантии на основаине литосферной 
плиты, F„. б — сила вязкого сопротивления, действующая 
на обе стороиы пох’ружающегося в мантттто литосфертто- 
го блока, Fc. т — сила давления, действующая на торец 
погружающегося блока, тормозящая его «падение» в 
мантию.

Уравпеппе (156) удобно апалпзпровать графически. 
График правой части (156) называется кривой плавуче
сти, а левой — кривой напряжений. График кривых пла
вучесть — напряжение для различных модельных зако
нов распределения вязкости в верхней мантии показан 
иа рис. 71.

Рис. 71. Графики плавучесть — н апряж ение для трех различны х м акси
мальны х отнош ений вязкостей  iV=T](z-=0)/ri(z =  l )  (р аспределение вязко
сти показано справа). Горизонтальны й разм ер плиты равен 10 000 км, 
а ее п огруж ен н ая  часть достигает глубины  z= 0 ,25 . Ось z направлена  
от подошвы верхней мантии вверх. На графике безразм ерная координата  
z м еняется от 0 до  1. В размерном  виде этом у соответствует изм енение  
от 0 до  Д = 000  км. Единицы , в которы х изм еряется напряж ение, норм и
рованы таким образом , что для каж дого из случаев N = 1 ;  10 и 50 этими  
единицам и явл.чются tIqU; i1q17/3 u tIqU/9 соответственно, где Л0 — значе
ние вязкости у  основания литосферы  для каж дого из рассм отренны х

случаев.

Кривая плавучести — диагональная прямая — дает 
значение интеграла от архимедовой силы по области от 
торца погружающейся плиты до поверхности и, таким 
образом, наглядно показывает формирование движущей 
силы в. тектонике плит.

Кривая напряжений суммирует эффект сил сопротив
ления как функций глубины. Горизонтальные участки 
этих кривых при z — z0 =  0,25 изображают часть тормо
зящей силы, обусловленной действием возмущения дав
ления на торец погружающейся плиты; верхние горизон
тальные участки этих кривых при z =  1 показывают 
величину силы вязкого торможения, действующей на ос
нование литосферной плиты, а части кривых, соединяю
щие эти горизонтальные участки, показывают величину



вязких сил, действующих па обе стороны погружающей
ся плпты. Замкнутость кривой плавучесть — напряженно 
указывает на то, что силы, действующие на литосферу, 
находятся в равновесии.

В областях, где кривая плавучести имеет большую 
абсциссу, чем кривая напряжений, погружающаяся пли
та находится в состоянии растяжения (па рис. 71 мы 
видим, что эта зона примыкает к поверхности); в про
тивоположном случае имеют место напряжения сжатия, 
а масштаб напряжения в плите на каждой глубине z 
дается разностью обоих кривых. Согласно рис. 71 рост 
вязкости с глубиной усиливает роль силы, действующей 
на торец погружающейся плиты, и вязкую силу, дей
ствующую на боковые стороны, а значение вязкой силы 
сопротивления, действующей на основание литосферы, 
заметно понижается. Кроме того, переход от напряже
ний сжатия к напряжениям растяжения происходит на 
заметно меньшей глубине, что ближе соответствует дан
ным наблюдений. Далее, уже при увеличении вязкости 
с глубиной в 10 и большее число раз скорость движения 
плиты перестает коррелировать с ее площадью, что так
же согласуется с данными наблюдений.

Исследование тепловой структуры достаточно глубо
ко погруженных плит позволяет получить оценку пол
ной силы плавучести, которая оказывается порядка 
'~'10'е дин/см. При силе плавучести такого масштаба 
значение г|0 в законе изменения вязкости с , глубиной 
r^ r io N U )  (функция N(z) дана па рис. 71) равно г)0 =
— 1020 и i]o =  3 ,3 -1019 г/ (см-с)  для моделей с измене
нием вязкости в 10 п 50 раз соответственно (скорость 
плиты U =  8 см/год).

Последний вопрос, который был исследован Рихте
ром,— это подбор такого профиля вязкости, который по
зволил бы получить достаточно малый горизонтальный 
градиент давления

^  0,07 г/(см2 • с2) =  7 • 10~8бар/см, (157)

приводящий в движение обратное течение в мантии. 
Чтобы выполнялось условие (157), к основанию океани
ческой литосферы должна примыкать зона мантии мощ
ностью ~350 км с попижепной вязкостью, а. подстилаю
щий эту зону слой должен иметь вязкость, в 20 и более 
раз большую. Исследованные модели показали, что '-кон
тинентальные плиты, примыкающие к океаническим же-



добам, приводятся н двпжеппе потоками, возникающими 
в подстилающей их мантии вследствие погружения океа
нической плиты. Скорости этих плит на порядок меньше, 
скоростей океанических плит и пе зависят от площадей 
плпт, так как интеграл но площади плиты от вязкой 
силы, действующей на основание континентальной пли
ты, близок к нулю.

8.4.5. К о н в е к ц и я  в п и ж и е й  м а н т и и .  Авто
номность конвекции в нижней мантии от конвекции в 
верхней мантии при ее возникновении, видимо, была 
обусловлена скачком вязкости иа 1 — 2 порядка па глу
бине второго фазового перехода I ~  650 км (см. § 7.6). 
Из-за выделения коры из верхней мантии эта граница 
является также слабой химической границей.

Начнем с выбора физических параметров. Для верх
ней мантии оценки параметров даются (139). Оценки 
параметров для пижией маптии можно составить с по
мощью данных §§ 7.3, 7.5—7.7, 8.4.2:

g «  103 см/с2, а  «  (1 -г- 2) • 10~5 К "1, 
ср «  1,2 ■ 107 эрг/(г • К),

р «  (4,4 -г- 5,5) г/см3, а  ~  1,5 ■ 10-г> К-1, р ~ 5  г/см3, 
q ~  2,4 ■ 10~7 эрг/(см3 • с), dl =  2,2 • 10s см, (158)

v ~  (1 -i- 10) ■ 10“  см2/с, лТ~ 2- 1022 см2/с,

% ~  (1-^3) • 10~2 см2/с, % ~  2 ■ 10^2 см2/с.

Средняя кинематическая вязкость нижней мантии 
v ~  2 • 1022 см2/с принята в соответствии с данными 
§ 7.6, согласно которым т) ~  p - v - ~ 1 0 23 пуаз. Неопреде
ленность v ясна из рассмотрения, проведенного в § 7.6. 
При оценке интервала значений для % использовалась 
формула (70) для х и данные для коэффициента Грго- 
пайзена ч и дебаевской температуры в  в пижией ман
тии, приведенные в §§ 7.5 и 7.7.

В § 7.7 был оценен тепловой поток из ядра в ман
тию Qr ~  4,35 • 1019 эрг/с. Поделив его на площадь по
верхности ядра 4я /? | ,  найдем Ря- и:

Fn- H =  28,5 эрг/(см2 с)> (159)

Величину (159) следует рассматривать как нижнюю 
оценку потока из ядра в мантию. Однако еще никому 
пе удалось предложить значимые тепловые ресурсы для



шергетпкп земного ядра, исключая выделение энергии 
ipu кристаллизации внутреннего ядра. Поэтому мы при- 
шмаем для Fa- м оценку (159).

В рассматриваемой задаче нижняя маптия моделиру- 
>тся плоским слоем толщиной dl (158). То, что на самом 
(еле тттпкняя маптия представляет собой сферическую 
)болочку с впеитппм радиусом II, «  5070 км н виутреп- 
шм радиусом /?, =  3480 км, мы при расчетах парамет
ров погранслоев па ее границах эффективно учтем, 
юльзуясь локальными значениями тепловых потоком 
I|>и г — П 1. п г -  1U. Объем ишкнен маппш 1-'им ---

(4л/3)(/^ — Л'*)— 6,3 • 102“ см3. Выделение в ней тепла 
?а счет радиоактивности ~  q ■ У„ч =  15,1 ■ 1019 эрг/с 
трттмерпо в четыре раза больше тепла, вводимого в ман
тию из ядра. Если еще учесть, что тепловая иттерцпя 
ппжней маптпп велика, — ( :1 — 2) • 10° лет (см. § 8.4.2), 
го, согласно рис. 65, эффективное тепловыделение в ней 
могло быть в 1,5 — 2 раза больше современного. Таким 
образом, основной ввод тепла в ншкнюю маитшо осу
ществляется за счет внутреннего радиоактивного разо
грева.

Тепловой поток нз ядра в мантию создает тепловой 
погранслой у подошвы маптпп (Джиплоз, Рихтер, 
1979 г.). Оценим толщину этого пограпслоя б, и нада- 
дпабатическую разность температур (А7\) у границы с 
ядром. Предположим, что этот слой находится на грани 
конвективной неустойчивости, когда для него достига
ется критическое значение числа Рэлея по потоку R fc 
(150), lO3. Разрешая (150) относительно d = 8s,
найдем

/ ос V ^
б, «  R Y  F n l i  «  4,5 ■ 107 см -  450 км, (160)

где для ооласти у подошвы матттип мы приняли а =  
=  1 ■ Ю-5 К -1, х ~  3 ■ Ю-2 см”/с, v -  2 ■ 1022 см2/с, р =  
~  5,5 г/см3. В тепловом погранслое теплонеренос осуще
ствляется за счет обычного механизма теплопроводности. 
Следовательно,

Fn-i,i ~  (рс,,х) — , пли ATi ~  —я—” -1- ~  650К. (161) 
°i рсрХ

Оценки (160) и (161), видимо, следует рассматривать 
как верхние границы 6t п АТ Уменьшив их в два раза,



будем считать, что б, н АТ,  лежат в интервалах
б, ~  (200 -5- 450) км, А7\  ~  (300 н- 650) К. (162)

Перейдем теперь к рассмотрению конвекции в ииж- 
neii маитин, считая, что оиа вызывается внутренним 
подогревом. Если в плоском слое содержатся источники 
тепла мощностью q, то тепловыделение в столбе, опи
рающемся на единицу площади, формирует те иловой но- 

А Тток V =  qdl ■•■■-= j—, где характерная разность тем-

ператур АТ  определена так, чтобы тепловой ноток в 
слое за счет молекулярной теплопроводности был ра
вен /•':

qd}
( Ш )

13 атом случае вместо числа Рэлея Ra (138) удобно вве
сти повое безразмерное число Rq, которое получается из 
Ra (138) при замене в нем (Г2 —Т̂ ) иа АТ  (163):

agtid-?
Rq —IL L . (164)

pcpX'v

Если в слон тепло вводится как за счет внутреннего 
подогрева qdu так н за счет потока /0, подводимого к 
пижией граиице, то полный поток тепла, вводимый в 
слой, будет Fa =  /0 +  qdu и мы приходим к обобщенному 
'числу Рэлея по потоку

аь (/„ + qd ) d\
0 PcpX v

В рассматриваемой задаче мы будем считать, что 
конвекция возникает только из-за наличия внутренних 
источников тепла. Критическое значение Rq для случая 
фиксированных границ составляет 2772 (для свободных 
границ оно меньше; ср. с данными для обычной задачи 
Рэлея в табл. 17). Критическая ширина ячейки при этом 
получается равной А,с =  2,39 dt, т. е. ненамного превос
ходит значение Хс — 2,016du получаемое в задаче Радея 
с фиксированнымп границами. Подставляя в (164) зна
чения (158), пандом Rq ~  3,9 • 106, т. е. Rq >  Rq,..

'Следовательно, аналогично ранее рассмотренным за
дачам, можно внести приближение пограпслоя. Наибо
лее существенная особенность конвекции, вызванной



внутренними источниками тепла, состоит в том, что все 
слои жидкости должны выноситься к верхней границе, 
где они теряют тепло. В этом случае модель конвектив
ного движения имеет следующие черты. К верхней гра
нице ячейки примыкает топкий погранслой, который пе
реходит в узкий нисходящий поток, примыкающий к 
правой вертикальной границе ячейки. (Рассматривается 
ячейка, движение в которой происходит по часовой 
стрелке.) В остальной части ячейки жидкость поднима
ется вверх. Таким образом, восходящий поток охватыва
ет почти всю ячейку, и конвективное движение обладает 
явной асимметрией — отсутствуют нпжппй погранслой и 
горячий восходящий поток, примыкающий к левой вер
тикальной границе ячейки.

Как и раньше, ширина ногранслоя у верхней грани
цы обозначается через б, ширина нисходящего потока 
также примерно равна б. Соответственно горизонтальная 
скорость ногранслоя их и вертикальная скорость пг в ни
сходящем потоке примерно равны, их ~  иг. В рассматри
ваемой задаче число Нрапдтля Рг (141) можно считать 
равным бесконечности, и все физические характеристики 
конвекции (б, их, иг и число Нуссельта) являются функ
циями только числа Рэлея Rq (164):

и,х т bl Rq2:0 -J-, и. =  bo Rq2, 6 — Ь3 Rq-1,'° du
i i

Nu — />4 Rq1-'5, (1(56)

где константы bi (i =  1, 2, 3, 4) можно определить, лишь 
исиользуя результаты численных моделирований конвек
ции (т. е. решений точных уравнений для рассматривае
мой модели на вычислительных машинах). Формулы 
(166) похожи па соотношения Туркотта и Оксбурга 
(142), полученные для задачи Рэлея. Численное модели
рование задачи рассматриваемого тина для верхней ман
тии d =  700 км было выполнено в фундаментальной ра
боте Маккензи, Робертс и Вейса (1974 г.).

Свои численные результаты они оиис-али зависимо
стями

lg- Т -  0,76 lg Е  -1- 3,58,
18- их =  0,54 lg Е -1-1,85, 
\ » и г =-- 0,65 Igtf -!- 2,28,



где К -■= qd — тепловой поток, соответствующий мощно
сти виутрешшх источников тепла,— и Вт/м2, н, и иг — 
в мм/год, Т — перепад температуры в иограислое у нерх- 
пей границы — в К, Мы видим, что 'Г ~  li(j0,7e, их ~  I\([0> ’\  
и, ~  Rqn,es п Rq-0,15 п показатели степени несколько 
отличаются от теоретических зависимостей (166). Одна
ко у нас в задаче о конвекции в пшкней мантин име
ются и другие отличия от задачи Маккензи л др., но 
оценка постоянных в (108) по данным (167), можно ду
мать, будет приводить к качественно правильным ре
зультатам, тем более, что в обоих случаях мы полагаем 
К = qd — qtdi «  60 эрг/(см2 с) — среднему тепловому по
току пз педр Земли. В этих условиях из (167) находим 
Т ~  447 К, их « 1 , 6  см/год, и, «3 ,1  с-м/год, 6 =  0,08(н/. 
Число Рэлея в задаче Маккензи п др. Rq =  1,44 • 10°, 
yjd =  1,5 ■ 10-77 • 107 »  2,1 • 10-10 см/с =  6,6 • 10~3 см/год, 
Nu =  Ed/pCpAT =  14. С помощью этих данных получаем 
следующие значения постоянных b* в (166):

Ьл =  0,83, Ь, =  1,6, bs =  l,5, bt =  0,82. (168)
О этими значениями параметров bt и Rq =  3,9 • 10е фор
мулы (166) дают
их ~  1 см/год, г;2 ~  2 см/год, S~1 6 0 k m,  N u ~ 1 7 .  (169)

Но числу ТГуссельта Nu определим сверхадпабатпче- 
ское приращение температуры А7\ в погранслое:

E d
~  _ J  ■ ~  650 К. (170)

pepZNu

В копвектпвпых ячейках шпкпен мантпп имеются 
две характерные скорости: скорость пограпслоя и пп- 
сходящего потока и ~  пх ~  пг и масштаб скорости U в 
остальной части ячейки. Вертикальную составляющую 
последней скорости Uz можно определить с помощью за
кона сохрапеиня массы Г/2г/, ~  г/26 — количество веще
ства, втекающее в погранслой, равно стоку вещества в 
нисходящем потоке

Uг ~  0,15 см/год. (171)

Соответственно мы имеем трп характерных времени: 
А



ЗдОСТ, Т,. промя устпПОИЛО 1Т1ТЯ СТЯЦПОП.ГрПОН KOTIItOK- 
щш -  оно для ппжней маптпп больше возраста Земли. 
Следовательно, конвекция в нижней машин нестацио
нарна. тД1 — время одной циркуляции и конвективной 
ячейке — оно оказалось ~ 108 лет, т. е. порядка вр ем ен и  
жизни лптосфертл. За время r„ t (172) обновляется по
гранслой па глубинах 700—850 км. Наконец, важное 
тачешге имеет т,1г ~  1,Г» • Ю9 лет — время вьтпоса веще
ства от основания пи жнеи мантии в ее погра нслой па 
'лубипах ~700—850 км. Величина т |(2 равна времени 
тепловой пнерцнн нижней мантии.

Физический смысл тц2 заключается в том, что тепло, 
выносимое в современную эпоху в погранслой, образо
валось на дне маптпп тцз лет тому назад, когда скорость 
оадпоактпвпого тепловыделения была заметно больше 
1см. рис. 05).

Поскольку т1(2 много больше, чем т„ ~  108 лет (время 
геиловой нгтерцпп верхней маптпп), то оно определяет 
фемя тепловой инерции Земли. В § 8.4.2 был постро
ит график радиоактивного тепловыделения в Земле 
рис. 65). Анализ этого графика с учетом теплового но- 
чжа из ядра в мантию позволил нам оцепить время 
■ернической релаксации Земли хЕ ~  1,5 - 10° ле г.

Полученная только что оценка т,12 совпадает с т(, и,' 
акпм образом, дает физическое обосповаште величины  
■е ~  1,5 • 109 лет. Точное совпадение оценок т1(2 н тк, 
1Пдимо, является случайностью, и этому пе следует при
звать большого значения. Однако из всего сказанного 
: § 8.4.2 и § 8.4.5, но-видимому, можно заключить, что 
фундаментальная постоянная Земли тЕ ~  (1-^2) • 109 лет.

Следующий важный вопрос — это превышение темне- 
'атур в маптпп над адиабатическими температурами, 
оказанными на рис. 46. Такое превышение формпрует- 
я в трех пограпелоях Земли.

Согласно оценке (151), иададпабатнчпостт. верхней 
антпи —020 К. Половину этой велпчпиы можно отпе- 
ш к нижнему погранслою верхней маптпп, А7\ ~  300 К. 
>о втором погранслое на глубинах 700—850 км, соглас-
о (.170), сверхадпабатическая разность температур 
Т.2 ~  650 К. Наконец, в погранслое у границы с ядром 
■-м. (101) — (162)] АГ3 ~  500 К. Суммируя, можно- за- 
лючпть, что сверхадпабатическая разиость температур 
маптни 1000—1500 К. Адиабатические температуры 

а границе мантия — ядро ~2900 К (см. § 7.7). Следо- 
зтельпо, можно считать, что реальные температуры иа



границе мантия — ядро лежат в пределах 3500 -4500 К. 
Это именно тот интервал температур, который был при
нят при расчете адиабатических температур ядра, по
казанных на рис. 47 (§ 7.7).

Картина теплового режима Земли, изложенная в лтом 
параграфе, позволяет дать новую интерпретацию зонам 
низких Qn в мантин Земли (см. § 3.2). Такие зоны име
ются на границе с ядром, иод океанической литосферой,
и, согласно работе В. М. Дорофеева и В. II. Жаркова 
(1978 г.), слой низких Q№ намечается на глубинах 700--- 
900 км.

В связи с изложенным исследование структуры слоя 
низких Qp на глубинах — 700—900 км имеет большое 
значение для проблемы конвекции в мантии Земли. Так 
как мы предполагаем, что зоны низких' в мантии — 
это тепловые погранслой и по существу зоны перегрева 
в мантии, то, согласно результатам § 7.0, в маптпн 
должны существовать три зоны пониженной вязкости — 
по числу нограислоев. Первая зона пониженной вязко
сти — эго классическая астеносфера Земли, она четко 
выявляется по многим признакам иод океанической ли
тосферой. Вторая зона пониженной вязкости, согласно 
нашим прогнозам, должна располагаться на глубинах 
700—900 км, н ее открытие и изучение — дело будуще
го. Третья астеиосферная зона мантин расположена у 
ее подошвы на границе с ядром Земли. Об этой зоне 
упоминалось в § 3.2.

Четкое выделение нограислоев в мантии позволяет 
выдвинуть новые предположения. В § 8.4.2 было указа
ло, что, согласно новейшим данным геохимии, верхняя 
п нижняя мантия не обмениваются веществом. Однако 
щелочные лавы горячих точек (c-м. §§ 8.1, 8.3.3) имеют 
явно пе верхнемаишйиое происхождение. С позиций 
представлений, изложенных в § 8.4, этому факту можно 
дать следующее простое н естественное объяснение. При 
сильном1 перегреве второго пограпслоя Земли (/ ~  700— 
900 км) он может стать гравитацнонио-пеустойчнвым, 
и «куски» этого слоя с горизонтальным масштабом 

150 км (т. с. порядка мощности этого пограпслоя) нач
нут «вырываться» из него и всплывать к подножию 
литосферы, инициируя образование горячих точек на по
верхности Землп. В более общем плане можно высказать 
утверждение, что перегрев наружных погранслоев Зем
ли ( / < 9 0 0  км) приводит к их гравитационной не
устойчивости, активному разрушению, сопровождаемому



всплыванием материала этих слоев к подошве литосфе
ры. Такие эпохи в истории Земли выглядят как периоды 
тектонической активности.

В § 8.3.3, посвященном горячим точкам, обсуждался 
вопрос об их использовании в качестве реперов, свя
занных с мантией, по отношению к которым можно 
определить абсолютные скорости лнтосферных плит. 
13 § 8.3.5, посвященном кинематике лнтосферных плит, 
было выяснено, что абсолютные скорости медленных 
лнтосферных плит (скорости ~ 1  см/год) определить пе 
удается из-за того, что сами горячие точки в действи
тельности медленно мигрируют друг относительно друга. 
Теперь этот факт получает естественное объяснение. Го
рячие точки — это следы перегретого вещества мантии 
из пограпслоя, расположенного па глубинах ~ 700— 
900 км. Горизонтальные скорости этих погранслоев кон
вективных ячеек нижней маптпп, согласно оценке (169), 
как раз н составляют величины ~ 1  см/год. Таким обра
зом, становится попятным, почему точность определения 
абсолютных скоростей литосферпых плит пе выходит за 
пределы значений ~ 1  см/год.

Следующий вопрос— это проблема равенства средних 
тепловых потоков в континентальном и океаническом ре
гионах Земли. В конце гл. 5 с помощью оценок было 
показано, что примерно 40% континентального потока 
формируется за счет радиогенного тепловыделения в ко
ре, а ~60%  поступает из мантии. В океаническом ре
гионе почти все тепло поступает из машин. Из-за обед- 
пепиости верхней мантии радиоактивными примесями 
почти все тепло верхней мантии поступает в нее нз по- 
гранслоя, расположенного на глубинах 700—900 км, ко
торый сам в свою очередь аккумулирует тепловыделение 
в нижней мантии и то тепло, которое поступает из ядра 
в мантию. Далее, континентальный сегмент Землн име
ет значительно более толстую литосферу, чем литосфера 
океанического региона, н в соответствии с оценками, 
приведенными выше, конвективный тепло не реиос в кон
тинентальной верхней мантии составляет примерно 2/3 
от тенлопереноса в океанической верхней мантии. Это
му факту можно дать следующее объяснение. Погру
жающиеся холодные литосферные блоки океанической 
литосферы в своем движении к основанию верхней ман
тии не успевают полностью прогреться п принять тем
пературу окружающей верхней маптпп. Образуя проти
воток, замыкающий течение пограпслоя океанической



литосферы, они на глубине ~700 км приходят в контакт 
с иограислоем пижией мантин н, как следует из только 
что приведенной оценки, охлаждают средний погран
слой мантин в полтора раза более эффективно, чем это 
происходит на границе с континентальной верхней ман
тией. Следовательно, па глубинах ~700—900 км должна 
иметься тенденция к несколько преобладающему выносу 
тепла в зону океанической верхней мантин.

Как мы видим, картина течений и теплонереноса в 
мантии Земли оказывается очень сложной.

Согласно оценкам (162), третий погранслой мантии 
расположен на глубинах ~2600—2885 км. Термический 
режим этого слоя, видимо, играет важную, а возможно 
и определяющую роль в гидродинамике ядра. Действи
тельно, пока еще пе предложено достаточно убедитель
ного объяснения явления смены полярности мапштиого 
диполя Земли — явления, положенного в основу геомаг
нитной хронологической шкалы (см. конец § 8.2). 
В шкале Хейрцлера для последних 79 млн. лет имеется 
J 71 смена полярности. Следовательно, в среднем за
1 млн. лет полярность меняется 2 раза.

Моя»по высказать предположение, что физической 
причиной, приводящей к смеие полярности геомагнитно
го диполя, является гравитационная неустойчивость пе
регретого третьего пограпслоя мантин. Земли. Именно 
из-за гравитационной неустойчивости «кусок» перегре
того вещества из этого слоя с масштабом порядка его 
толщины ~  200—300 км (162) постепенно воздымается и 
уходит из слоя вверх, а па его место поступает «холод
ный» материал вышележащей мантин. Согласно оценке 
(162) температура холодного мантийного материала на 
~  300—500 К ниже температуры вещества погранслой, 
примыкающего к ядру. Такое тепловое возмущение 
резко меняет картину гидродинамических течении в яд
ре и, возможно, приводит к смене полярности геомагнит
ного диполя. Записи палеомапштного полЯ Земли в эпо
хи смены полярности со временем, быть может, будут 
привлекаться для изучения деталей процессов гравита
ционной неустойчивости в третьем ногранслое Земли.

В порядке предположения можно выдвинуть гипоте
зу, что «разрушение» третьего пограпслоя Земли нз-за 
гравитационной неустойчивости приводит к его замеще
нию холодным материалом, о чем мы только что гово
рили, и гидродинамические течения ядра определяются 
скоростью его охлаждения па границе ядро — мантия.



Это совершенно новый подход к причинам течении в 
ядре, и он еще недостаточно разработан. На этом мы 
заканчиваем изложение физических основ, так или ина
че связанных с механизмом тектоники плит. Совершен
но очевидно, что очень многое из того, о чем говорилось 
в § 8.4, является большим упрощением реальности и 
имеет гипотетический характер. Обо всем этом всегда 
должен помнить читатель.

В заключение изложим сравнение предсказаний тео
рии тектоники плит с данными наблюдений, следуя об
зору Оксбурга и Туркотта (1978 г.).

8.4.6. С р а в н е н и е  с н а б л ю д е н и я м и .  Теорети
ческий вывод о том, что океаническая литосфера пред
ставляет собой холодный погранслой конвективных ячеек 
верхней мантии, позволяет получить простые форму- 
мы для теплового потока F, рельефа дна w и высот геои
да Дh как функций возраста океанического дна t. Фор
мула для теплового потока следует из баланса тепла в 
столбе литосферы высотой dt и шириной Ах, который 
отодвигается от оси срединно-океанического хребта с по
стоянной скоростью их (рис. 72).

V

Я сРихг(х*Щл1

Р ис. 72. Схема, иллю стрирую щ ая  
баланс энергии в столбе м атериала  
океанической литосф ерной плиты, 
отодвигаю щ ейся от оси срединно
океанического хребта. На рисунке  
показаны  тепловой поток у  поверх
ности  F и дн а  Ffr плиты, уср едн ен 
ные по ^глубине плиты температуры  
Т ( х )  и Т ( х + & х ) ,  среднее тепловы де
ление в единице объем а плиты q и 
и зм енение глубины  го(х)  на протя
ж ен и и  А.х рассматриваем ого столба
литосферы ; v m  и Ср— плотность
удельная теплоем кость  

плиты.

и -
м атериала

Уравнение теплового баланса имеет вид 

р mCPuxT(x)dl +  FbAx  +  qdiAx =•
* =  pmCpuJT (x +  Ax)di +  FAx, (173)

где p„„ cP и q — плотность, теплоемкость u среднее теп
ловыделение в литосфере, dt — толщина литосферы, Т — 
температура, усредненная по толщине литосферы.

В (173) слева стоит поступление тепла в слой шири
ной Ах, расположенный па расстоянии х  от оси хребта 
и имеющий бесконечное протяжение по координате у. 
Все величины отнесены к единице длины литосферы по 
оси у. Из-за потери тепла литосферой ее средняя темпе-



рптура является убывающей функцией расстояния от 
оси хребта, f i x )  >  f i x  +  Да:). Возраст литосферы, ото
двигающейся от оси хребта с постоянной скоростью их, 
равен t =  х /пх.

Существует некоторое значение возраста литосферы.
~  80 млн. лет такое, что при t <  tK в уравнении теп

лового баланса (173) можно пренебречь тепловым пото
ком Fb, подводимым сттизу, и внутренним тепловыделе
нием q, т. е. при t< t„  в (173) можно положить Fb~
— q =  0. Тогда получается простое выражение для теп
лового потока F как функции t:

F =  {Tm — Та) ( ~ ^ ~ ) 1/2) t < t K, (174)

где и — коэффициент теплопроводности литосферы, Тт — 
температура мантийных пород, из которых образовалась 
литосфера, Ts — температура па поверхности литосферы. 
На рис. 73 показано сравнение Fit) (174) с данными

F,e.T.n.

Р ис. 73. Данны е по тепловом у потону вм есте со средним и стандартны ми  
отклонениям и для района В осточно-Тихоокеанского поднятия м еж ду  О 
и 25° ю. ш. (А ндресон  и Х обарт, 1976 г .). П оказано сравнение с теорети

ческой кривой (О ксбург и Туркотт, 1978).

измерений Р. Андерсона и Хобарта (1976 г.) иа участке, 
океанического дна, примыкающего к Восточно-Тихооке
анскому поднятию между 0 и 25° ю.ш. Показанная на 
этом рисунке кривая рассчитана при рт =  3,3 г/см3, ср =  
=  0,25 ка л/(г - К), х =  8 ■ 10-3 калДсм • К), % =  Ю"2 см2/с  
и Тт — Ts =  \ 200 К.

Данные измерений лежат систематически пиже тео
ретической кривой, в особенности для океанической ко
ры с возрастом моложе 12 млн. лет. Указанное расхож
дение, видимо, обусловлено быстрым конвективным ох
лаждением холодными океаническими водами наружного



пористого п трещиноватого слоя r;opi.i. Полыной разброс 
данных также приписывается указанной конвективной 
циркуляции. Физически это следует понимать так. На
ружный слой коры содержит поровоэ пространство, но 
которому циркулирует океаническая кода. Конвекция 
воды в норовом пространстве, как ото следует нз рис. 73, 
выносит заметное количество тепла в дополнение к мо
лекулярному тепловому потоку, который идет по сплош
ному «каркасу» коры. Число Пуссельта корового слоя 
больше единицы. Конвекция в поровом резервуаре коры 
создает сложные конвективные ячейки, что в свою оче
редь приводит к заметному разбросу данных по тепло
вому потоку.

Океанический хребет представляет собой достаточно 
обширную структуру и находится в состоянии, близком 
к гидростатическому равновесию. Это означает, что вес 
единичного столба литосферы вместе со слоем воды, опи
рающимся иа подошву литосферы, пе зависит от х (рас
стояния до оси хребта).

Замещение слоя литосферы w(x) слоем воды создает 
дефект плотности (рю — р*)и> и дефект веса (р,„ — p j w g  
( p m  и р„. — плотность литосферы и воды соответственно). 
Па заданном расстоянии х  этот дефект веса в точности 
компенсируется за счет утяжеления литосферы из-за ее 
остывания apmlTm — T(x)]dig, где а  — коэффициент тепло
вого расширения, dt — толщина литосферы, т. е. глубина 
расположения изотермической поверхности Tiz) =  Тт, 
Условие

( р т  — pu-)w(x) =  сipmlTm — Tix)]d,ix) 

позволяет получить искомое выражение 
2 р „ , а  (  у / 2

гг’ ( 0  =  т г 1 ^ - И г  * <* - <■ ( 17Г>)I’m Pw \ п J
Сравнение наблюдений с расчетом дано на рис. 74. 

Кривая wit) (J75) получена с сг =  3 -1 0 “5 К-1 и р,„—
— рц, =  2,3 г/см3. Поскольку _рельеф дна wit) определя
ется средней температурой Tix) по сечению литосферы 
на расстоянии х (х =  uxt), то он нечувствителен к блпз- 
поверхнос-тным возмущениям поля температур, вызывае
мым конвекцией океанических вод в пористом слое ко
ры, Согласие между теорией и наблюдениями (рис. 74) 
можно рассматривать как подтверждение основной пдеп 
тектоники плнт, согласно которой литосфера представ
ляет собой тепловой погранслой.



Понятие фигуры Земли — геоида — было введено в 
§ 2.5. lie возмущенная ветровыми течениями поверх
ность океанов совпадает с поверхностью геоида — внеш
ней эквипотенциальной поверхностью потенциала силы 
тяжести Земли. Крупным достижением явилось опреде
ление этой поверхности при помощи прямой радарной

Вре»я, м м  лет

Рис. 74. Глубина океанического дпа w  относительно вершины хребта у  
его осп в северной части Тихого океана н в Северной А тлантике как 
Функция возраста океанического дна t (С.клатер, Л оувер и П арсонс, 
1075 г .). Пока'юно сравнение с теоретической кривой (О ксбург и Туркотт, 
1978). К р уж к и  — северная часть Тихого океана, квадратики — Северная

А тлантика.

альтиметрии с американского геодезического спутника 
ГЕОС-3.. Предположение о гидростатическом равновесии 
океанической лнтосферной плиты позволило Окендону и 
Туркотту (1977 г.) вывести простую формулу для высот 
геопда Ah — отклонений геоида от нормальной фигуры 
(см. § 2.5):

Ah =  -  **<Н>т* ( Т т - Т . )  ^  t < t K f

(176)
где G — гравитационная постоянная.

На рис, 75 приведено сопоставление теоретических 
высот геопда Ah(t) (176) со сглаженным профилем геоп
да по данным ГЕОС-3. При расчете Ah(t) (176) б.ылп 
приняты те же значения параметров, что п выше. От
личное согласие данных наблюдений и теории снова 
подтверждает модель теплового погранслоя для океани
ческой литосферы.

Нижнюю границу литосферы можно определить ус
ловием, по которому литосфера на протяжении геологи
ческих интервалов времени ведет себя полностью как



жесткая плита (см. § 7.6). В этом случае за ппжтттою 
границу литосферы принимают изотермическую поверх
ность Т =  Т1< Т т. Выбрав Ti — Т„ =  1000°С и прежние 
значения физических параметров, Оксбург и Туркотт

определили толщину лито
сферы z как функцию возра
ста океанического дна 1:

2Х = \ , \ Ь ,  (177)

где I — в миллионах лет и 
z, — в километрах.

При t >  tK все формулы 
(174) — (177) должны содер
жать дополнительные слага
емые, которые зависят от 
подвода тепла к литосферноп 
плите снизу, т. е. величи
ны РЬФ 0 в (173). Подвод 
тепла к литосфере снизу 

(/’ь^О ) стабилизирует убывание теплового потока F 
(174), рост глубины w (175) и мощности литосферы zt
(177) при t >  f„.

Детальная разработка этой темы — эффектов, обус
ловленных неравенством нулю Fb,— является актуальной 
проблемой теоретической тектоники плит, по принадле
жит к более специальным вопросам, чем те, которые 
рассматриваются в этой кппге.

во ?о а ш , м/w. лет

Рис. 75. Сглаженны й профиль  
высот геоида вкрест простирания  
Срединно-Л тлантического хребта  
па северной ш ироте 45,5° по дан
ным ГКОС-Я (вы сота орбиты  
400 нм) unit ф ункция возраста  
океанического дна. Д ано сравне
ние с теоретическим  профилем  
(О ксбург и Туркотт, 1Я78 г .). 
Сплошная линия — теория, пре

ры вистая — наблю дения.
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СТРОЕНИЕ ПЛАНЕТ И ЛУНЫ

Г л а в а  9

СТРОЕНИЕ ПЛАНЕТ ЗЕМНОЙ ГРУППЫ

«В то ж е  в р ем я  р азви ти е  план етн о й  
астроном ии стим улировало  и разви ти е  
геоф и зики . У глубление зн ан и й  об одной 
нз пл ан ет  С олнечной систем ы  бросало но
вы й свет на  проблем ы , общ ие д л я  всех 
ее членов».

Джерард П. Койпер, 
Барбара М. Миддлхерст, 

«Планеты и спутники»,

9.1. Общие сведения п данные наблюдений

К планетам земной группы относятся Меркурий, Бе
йера и Марс. Все планеты земной группы, включая 
Землю, сравнительно малы. В результате в процессе 
своего образования они не смогли удержать наиболее 
распространенную в космосе водородно-гелиевую компо
ненту. Кроме того, все yin планеты имеют дефицит во
ды, метана, аммиака — легкокшшщих н довольно рас
пространенных в космосе соединений. Основными состав
ляющими планет земной группы являются силикаты п 
железо.

Суждение о внутреннем строении планет земной: 
группы основано на геофизических данных, сведениях о 
массах, радиусах и моментах инерции илаПет, данных 
физики высоких давлении. Важные, идеи вытекают из 
современных космогонических представлений.

Несмотря па скудность сведений, относящихся к этим 
планетам, вопрос об пх моделях обсуждается в ряде 
статей п книг, опублпковаппых в последнее время.

В последние годы благодаря космическим: исследова
ниям основные параметры Марса, Венеры и Меркурия



были заметно уточнены. Как м ы  знаем н з  первой части 
данной книги, при построении модели планеты в первую 
очередь необходимо знать ее массу М, средний радиус К 
или среднюю плотность р ц безразмерный момент инер
ции I* — I /M R2 ~  С/Ма“, где С — момент инерции отно
сительно полярной осп, а — экваториальный радиус. Эти 
параметры, а также некоторые другие, но данным раз
ных авторов собраны в табл. 18. В табл. 19 приведены

Т а б л и ц и 18
Данные наблюдении и параметры фигуры для планет земной грунты

Меркурий Венера Зелии Ma|ic

Масса М,  10”  г 0,3302 4,869 5,974 0,6422
Экваторнальнын рад)i ус

6052а,  км
Средний радиус Н,  км

2439 6378 3399.1
2439 6050 6371 3390

Средняя плотность (>0, 
г/см" 5,44 5,25 5,514 3,94
1 * = 1 / МЯ- жС / Ма > — — 0,33076 0,365(0,375)°
Период вращения т, сут 58,046 243,16 1,00 1,027
q =  4я2я3/СМта М О '0 6,1-10-8 3 ,47-Ю-3 4,(М 0_а
J t , 10"“ 
J j q

80+ 60 4 ,0 + 1 ,5 1082,64 1959
80 ± 6 0 65 ± 2 5 0,31 0,43

J?,, 1 0 ~ 6 — ' — 1072 1830

д ^  ( • / . , -  J ?), ю ~ в 80 ± 6 0 4 ,0 ± 1 ,5 10 130
а -1" _ — 298,26 191,19
е — — 298,18 151,75
М  Br R 3, 1022 Гс-см» 5 2 7 800 2,5
В 0, гамм 350 10 30 950 64
Температура иа поверх

255(—18)ности, К(°С)
?0=  ам/п‘\  см/сз

435(162) 733(460) 277(4)
370 887 982 373

^  Приведено значение для гидростатически равновесной н в скобках д.ш  
реальной планеты.

первые коэффициенты (/„, В лт) (см. формулу (30)) 
разложения внешнего гравитационного ноля по сфери
ческим функциям для Марса. Дли Марса в настоящее 
время получено ноле до двенадцатой гармоники вклю
чительно (т <  п ^  12). Таким образом, мы знаем круп
номасштабную структуру гравитационного поля Марса 
намного лучше, чем было известно иоле Земли до спут
никовых измерений. В табл. 18 включены значения ма-



.'loro параметра теории фигуры q*), динамического сжа
тия а  (сжатия внешней эквипотенциальной поверхности 
гравитационного потенциала планеты — см. формулу 
(26)) п геометрического сжатия е

q = GM
4л2«'5
G M t?

/о 1
-  ч, а (178)

где со и т — угловая скорость вращения и период вра
щения планеты, b — полярный радиус. Средний радиус

Т а б л и ц а  19

К оэф ф ици енты  разлож ения внеш него гравитац ионного  ноля М арса

Гравитационные
моменты Пх Еначеш ш , 10 3 Гравитационныемоменты

Их значения,

ю - 5

J* 195,9 Взг 0,31
Ал , В, 1 0 4̂ зз 0,49
Аг, —  5,49 в 33 0,30
В.,., 3,13 "■ J / л 2,96; - 1 ,0 2
/1 31 0.49 •V. К —0,65; —0,34
Яз1 2,02 0,25; 0,032
-4 зо - 0 ,5 9 А  и 1,03; 0,78

R в первом приближении выражается через экваториаль
ный формулой Д =  (1 — а/3)а. Безразмерный момент 
инерции 1* для Марса рассчитай по формуле Радо — 
Дарвина

/ , - - я ? - ! М Н , - т £ ) - ‘ П  (173)
Формула Радо — Дарвина имеет смысл для равновесной 
планеты или планеты, достаточно близкой к равновес
ной. Как подробно разъяснено в гл. 2, для равновесной 
планет^ величины q и / 2 одного порядка малости. Об
ращаясь к табл. 18, мы обнаруживаем, что для Мерку
рия J2 больше, чем q, в ~ 8 0 ± 6 0  раз, а для Венеры в 
1)5 ±  25 раз. Следовательно, можно утверждать, что Мер
курий и Венера — самые неравновесные иланстиые тела

*) q равно  отнош ению  центробеж ного  у ско р ен и я  на  эквато р е  
(|l -а к грави тац и о н н о м у  ускорению  GM/a2. Ч ем  больш е <?, тем  
сильнее  цен тр о беж н ы е силы  р астяги ваю т  п л ан ету  в н ап р ав л ен и и  
п р о сти р ан и я  экваториальн ой  плоскости  п соответственно п л ан ета  
сж и м ается  вдоль п олярн ой  оси.



в Солнечной системе. Видимо, этот факт не случаен, 
а связан с тем, что вращение обеих планет в прошлом 
было силыто замедлено приливным трением.

Обычный способ определения момента инерции пла
неты по известным J2 и д оспопан на использовании 
формулы Радо — Дарвина, причем предполагается, что 
планета близка к гидростатическому равновесию. Масш
таб неравновесное™ Меркурия п Венеры исключает воз
можность найти их момент инерции таким путем. Для 
Меркурия и Венеры также неизвестны постоянные пре
цессии H = Ma*JJC, где С — полярный момент инерции, 
и неясно, можно ли будет определить II для обеих пла
нет в обозримом будущем. Отсюда следует, что найти 
момент инерции Меркурия и Венеры из данных наблю
дений в ближайшем будущем:, по-видимому, не удастся. 
Молодые Меркурий и Венера в раннюю эпоху, когда пх 
вращение еще не было заторможено приливным трени
ем, вращались значительно быстрее, чем сейчас,1— с пе
риодом ~10 ч. Соответственно малый параметр теории 
фигуры этих планет q, обратно пропорциональный квад
рату периода вращения (с/ ~  т~2), для молодых планет 
был значительно больше (примерно на четыре порядка) 
современных значений. Наблюдаемые значения J, для 
Меркурия и Венеры (табл. 18), примерно в 70 раз пре
восходящие. q, можно рассматривать как некоторые ре
ликтовые значения этой величины, относящиеся к ран
ним, гораздо большим значениям q, когда вращение 
планет еще не было в такой степени, как сейчас, замед
лено приливным трением. А пз-за того, что мантии обе
их нлаиет успели заметно охладиться и стали слишком 
жесткими (или слишком вязкими), фигура планеты как 
бы «замерзла» в некоторую далекую эпоху и поэтому 
не соответствует современной угловой скорости враще
ния планеты. Если разрешить формулу Радо — Дарвина 
относительно периода вращения

где р(1 — средияя плотность планеты, то она позволяет 
оценить тj  для эпохи, когда была «зафиксирована» рав
новесная фигура планеты, п значение которое сохра
нилось до настоящего времени. Принимая для момента 
инерции Веперы /* =  0,334 — значение, полученное по 
модельным расчетам (см. § 9.2, табл. 20),— найдем

6.25 (1 -  1 ,5 /* ) - +  1

О
( 180)



t j2 (Btnepa) »  10,9+“^ сут.

Полученный результат свидетельствует о том, что ког
да-то Венера вращалась быстрее. Период вращения мо
лодой Венеры, вероятно, был еще меньше ~10 ч, однако 
иоравгговесиоеть планеты, соответствующая столь быст
рому вращению, видимо, давно стерлась на «памяти» Ве
леры из-за «текучести» ее мантии и ядра.

Зная неравновесное значение Jz для Меркурия (см. 
табл. 18), можно оцепить период вращения планеты в 
:>поху охлаждения ее силикатной оболочки и ее упроч
нения. Предположим, как мы это только что сделали 
для Венеры, что величина / 2 соответствовала в ту эпоху 
состоянию гидростатического равновесия. Тогда, полагая 
для Меркурия I* — 0,32/i (значение, полученное на ос
нове модельных расчетов, см. § 9.2), получим с помощью 
формулы Радо — Дарвина палеопериод планеты равным
^(М еркурии) - 3,(5* о’дСут.

Американский астроном Д. Бернс, изучавший при
ливную историю замедления вращения Меркурия, при
шел к заключению, что характерное время замедления 
~  109 лет. Полученная оценка пе противоречит предпо
ложению Бернса о периоде вращения молодого 'М ерку
рия, равном ~ 8  ч. Кроме того, можно считать, что 
наружная оболочка Меркурия затвердела и стала до
статочно прочной заметно рапине, чем через ~ 109 лет 
после своего образования.

Из-за того, что недра планет земпой группы откло
няются от состояния гидростатического равновесия, раз
ность пх главных моментов инерции относительно осей, 
расположенных в экваториальной плоскости, пе равна 
пулю. Эту разность можно рассчитать по формуле

-- 4 (181)
M R 1 г  4 '

Для Марса она равна 2Г>,3 • 10~г’. В табл. 18 приведено 
также значение гидростатической части квадруполытого 
момента дли Марса, найденное Риазепбергом
(1977 г.), и неравновесные значения квадруполыгого мо
мента Д /2 = — ^ 2- Величина / а-для Венеры опреде
лена Э. Л. Акимом, 3. П. Власовой и И. В. Чуйко по тра- 
екторным измерениям первых искусственных спутников
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Венеры («Венера-9, -10»). Для Меркурия и Венеры 
/ ,  >  J \  и с хорошей точностью Д / 2 ~  h-  Знание вели
чины А /2 позволяет оценить крупномасштабные стати
ческие касательные напряжения в недрах планет земной 
группы.

Данные о магнитных полях Меркурия, Венеры и 
Марса, приведенные в табл. 18, требуют дальнейших 
уточнений.

В январе 1972 г. советская станция «Марс-3», про
изводя измерение магнитного поля на орбите вокруг 
Марса, обнаружила у этой планеты слабое динольное 
поле (Ш. III. Долгинов, Е. Г. Ерошенко, JI. II. Жузгов). 
Ось дпноля наклонена к оси вращения планеты под уг
лом ~ 1 5 —20°, а полярность марсианского магнитного 
ноля обратпа полярности земного магнитного поля. На
пряженность поля иа магнитном экваторе диполя оце
нивается величиной S 0 =  64 гаммы (1 гамма =  10~5 эр
стед), а магнитный дипольный момент Марса М =  
=  В о • R 3 — 2,5 • 1022 Гс • см3. Вопрос о природе магнит
ного поля Марса и о связи этого поля с небольшим же
лезным ядром планеты (или с ядром больших размеров, 
состоящим нз сплава Fe — FeS) остается открытым. Не
полнота данных о магнетизме Марса делает эту тему 
дискуссионной, хотя никто из ведущих специалистов в 
настоящее время пе отрицает наличия у планеты соб
ственного магнитного поля. Для разрешения остающих
ся вопросов было бы крайне полезно провести магнит
ную съемку с низкого полярного спутника.

Вопрос о том, имеется ли у Венеры собственное маг
нитное поле, является дискуссионным. Измерение маг
нитного поля в окрестности Венеры производилось со
ветскими и американскими космическими аппаратами 
(КА) «Венера-4, -9, -10», «Маринер-5, -10» и спутником 
«Пиопер-Вепус». До 1976 г. считалось, что Венера не 
обладает собственным магнитным полем. В 1976 г. 
Г. Рассел высказал гипотезу о том, что данные магнит
ных измерений на «Венере-4» могут соответствовать 
наличию у планеты собственного магнитного ноля. Ар
гументация в пользу существования у Венеры собствен
ного магнитного поля на основе анализа данных, 
полученных на «Веиера-4, -9, -10», была приведена 
Ш. III. Долгиповым с сотр. в 1977 г. Магнитный момент 
Венеры оценивался величиной (3 5) • 1022 Гс ■ см3, 
а напряженность поля па магнитном экваторе диполя 
В 0 ~  (14 -г 23) гамм. Полярность магнитного поля Вене-



])ы совпадает с иоляриостыо магнитного поля Земли. 
Дальнейший пересмотр данных по КЛ «Венера-9, -10» 
понизил значение магнитного момента планеты М и вели
чину напряженности поля /i0 до значений 2 -1 0 22 Гс ■ см' 
п 10 гамм соответственно. Как сообщил Г. Рассел 
па XXIII ассамблее КОСПАР в Будапеште (нюнь 
1980 г.), по данным измерений КЛ «Ниопер-Венус», вы
полненных па протяжении года, верхний предел магнитно
го момента Венеры следует понизить до ~ 3  • 1021 Гс • см3, 
что дает /70 ~  (1 +  2) гамм — столь малое значение, 
которое ставит под сомнение сам вопрос о наличии у 
планеты собственного магнитного ноля.

Космическая станция «Марннер-10», трижды проле
тев в 1974—1975 i t . мимо Меркурия, обнаружила у пла
неты динольное магнитное поле с В а — 350 гамм 
(JI. Несс с сотр.). Магнитный момент М =  4,7 • 1022 Гс • см3. 
Диполь наклонен к нормали плоскости орбиты па 
угол ~ 12°. Обычно собственное магнитное поле планеты 
ассоциируют с наличием жидкого проводящего ядра, где 
это ноле создается лагнптогпдродппампчеекпми течения
ми (см. § 4.2). Однако в случае Меркурия, как мы уви
дим ниже, такое объяснение сталкивается с трудностя
ми, так как это маленькая и соответственно холодная 
планета. Чтобы сведения о магнитном поле Меркурия 
можно было с пользой применить для изучения педр 
планеты, необходимо иметь более детальные сведения
о поле, которые могут обеспечит!» только измерения с 
низких полярных орбит.

9.2. Модели внутреннего строения Венеры,
Марса и М еркурия*)

Накопление данных о планетах земной группы и их 
анализ выявляет пе только сходство этих планет, но п 
нх существенное различие. Постепенно выступает непов
торимая индивидуальность каждой из планет.

Действительно, Меркурий, Венера, Земля и Марс 
имеют различную историю вращения. Вращение Марса 
пе было замедлено приливным трением, и, следователь
но, планета .сохранила свою первоначальную угловую 
скорость вращения и соответствующий момент количе
ства движения. Лунные и солнечные приливы затормо-

*) К онкретны е модели, п ри веден н ы е и :>то>| п ар агр аф е , но 
строены  С. В. К озловской.



.41.-1 п вращение Земли, удлинив земттыо сутки примерно 
н дьа раза. Как мы ужо говорили, прилшшои трение 
(солнечные приливы) сильно затормозило вращение Мер
курия и Венеры. В результате период вращения Мерку
рия составляет в точности 2/3 от периода его обра
щения по орбите. Если бы орбита Меркурия была кру- 
muoit, то гтршгнпттоо третте привело бы к етшхроттному 
иращенпю Меркурия, когда планета повернута к Солн
цу псе время одной и той же стороной (как Лупа к 
!к‘млс). Из-за того, что орбита планеты обладает замет
ным эксцентриситетом, замедляемый солнечными прили
вами Меркурий на пути к синхронному вращению попал 
и резонанс 3/2 с его вращением но орбите, т. е. его уг
ловая скорость вращения, приблизившись к значению, 
и 3/2 раза большему частоты обращения по орбите, ока
палась захваченной в этом устойчивом состоянии из-за 
резонансного взаимодействия вращения Меркурия и его 
обращения по орбите.

Обратное вращение ' Венеры с периодом, равным 
суток, приводит к тому, что при каждом соедине

нии ее с Землей (т. е. когда обе планеты располагаются 
на одной прямой, проводеиной через Солнце) к Земле 
всегда повернута одна и та же сторона Венеры. В отли
чие от резонансного взаимодействия вращения планеты 
с ее движением но орбите, который называют резонан
сом первого рода (случаи Меркурия), взаимодействие 
иращеиия планеты с орбитой другой планеты, как это 
имеет место для Венеры, называют резонансом второго 
рода. Таким образом, приливное замедление Венеры и ее 
взаимодействие с Землей привело к захвату Венеры в 
резонансное состояние второго рода.

Тектонический стиль развития планет земной груп
пы также различен. Это сказывается на их строении и 
на толщине наружных слоев всех планет.

В первом приближении наружный жесткий слой 
Земли — литосферу можно разделить п а ' океаническую 
п континентальную части с толщиной ~80  и ~200 км 
соответственно. По более существенное различие между 
raiM ii литосферами заключено в их строении н тепловом 
режиме. Океаническая литосфера, образующая пример
но 0,7 поверхностного слоя Земли, содержит базальто
вую кору толщиной всего в ~ 6  км, в то время как 
средняя толщина континентальной коры равна ~35 км. 
Океаническая литосфера представляет собой тепловой 
погранслой, который рождается в рифтовых зонах сре-



дшшо-океапических хребтов л пот'лощается в других 
мостах — зонах субдукции. Таким образом, тепловой ре
жим в тектоппке плпг приводит, с одной стороны, i; эф
фективному охлаждению планеты путем непрерывного 
рождения теплового ногранслоя — океанической литосфе
ры, а с другой — к непрерывному обмену коровым мате
риалом между корой п мантией.

Тектонический режим других планет земной группы 
и Лупы, как это известно нз данных фотогеологпп, от
личается от режима тектоники плит. Кик следствие это
го факта Лупа и, по-впднмому, Меркурий, Непера н 
Марс должны обладать значительно более мощной ко
рой, чем Земля. Толщина лунной коры равна ~ 6 0 —
100 км. Вероятно, толщина коры у других планет зем
ной группы должна лежать в этих же пределах.

Смещение центра геометрической фигуры планеты lio 
отношению к центру масс можно интерпретировать как 
указание иа заметные региональные вариации в толщи
не коры. У Марса расстояние между обоими центрами 
составляет ~2,5 км, у Венеры — 0,5 км. Эти факты по
казывают, что обе планеты должны иметь мощную кору. 
Меркурий, так же как и Лупа, представляет собой силь
но дифференцированное тело и, следовательно, тоже дол
жен иметь мощную кору.

Все планеты земной группы имеют собственное маг- 
питпое поле (хотя для Велеры этот вопрос в настоящее 
время представляется дискуссионным). Отсюда, казалось 
бы, можно было сделать вывод, что все плапеты земного 
типа имеют в настоящее время расплавленные ядра. 
Однако последнее заключение не столь очевидно, как 
нередко полагают, и об этом еще будет сказано ниже.

Существует различие в определении р (I) для Земли 
и для других планет. В случае Земли нам известна из 
сейсмологии величина Ф =  К /р как функция радиуса, 
и при определении р(/) для Земли мы смогли обойтись 
без уравнения состояния. Более того, с помощью урав
нения Адамса — Вильямсона оказалось возможным рас
считать реальную модель Земли (см. рис. 34) п таким 
образом определить уравнение состояния земного веще- 

. ства р - /Лр), используя только геофизические данные. 
Для других планет величина Ф неизвестна, и поэтому 
необходимо знать уравнение состояния р{р), дающее за
кон, по которому сжимается вещество планеты под дав
лением вышележащих слоев. При расчетах моделей Ве
неры, Марса п Меркурия используют уравнение состоя-



мня земного вещества, а также у равно пп л состояния Го, 
MgO, FcO, S i02, ЛЦОз и др., онределенные по динами
ческим н статическим экспериментальным данным.

Венера. О Венере имеется мало данных. В этих ус
ловиях, с учетом того, что Венера является планетой— 
блпзпацом Земли, при построении модели планеты ра
зумно за исходное уравнение состояния взять уравнение 
pip) для Земли (табл. 5). Удобство такого выбора заклю
чается еще и в том, что при этом мы автоматически 
учитываем влияние температуры па уравнение состоя
ния, так как распределение температуры в обеих плане
тах для глубин, больших ~200 км, видимо, близко друг 
к другу. В качестве уравнения состояния выбиралась

Р и с .  70 .  Н а б о р  у р а в н е н и й  с о с т о я н и я  р ( р )  д л я  р а с ч е т а  с и л и к а т н ы х  м а н 
т и й  м о д е л е й  В е н е р ы .  К р и в ы е  ( / — 4) — д л я  м о д е л е й  с  м и н и м а л ь н о й  к о р о й :
1 — (Д р  =  0,  р(г>) = р . ( р ) ] ;  г — ( А р  =  — ■4% р . ) ;  .3 —  ( 4 р = — 8 %  р , ) ;  4 —  ( Д р =  
=  8 %  Р  ) .  К р и в а я  S ( Л р - 0 )  —  д л я  м о д е л е й  с м а к с и м а л ь н о й  к о р о й ,  в е р х 

н я я  м а н т и я  в ы п л а в л е н а .

зависимость pip) для модели РЕМ-С (табл. 5). При по
строении моделей силикатной маптии Венеры использо
вались как «облегченные», так п «утяжеленные» урав
нения состояния по сравнению с pip) РЕМ-С. Эти кри
вые показаны на рис. 76 н описываются простыми 
формулами

pip) =  p,ip) +  Ар,
Др =  const, а рД/;) — уравнение состояния по модели 
РЕМ-С. Таким образом, все кривые иа рис. 76 получа
ются параллельным сдвигом вдоль оси р иа Ар. Кон
кретно Ар варьировалось в пределах ±8%  от ри причем



реальное зиачеппе придавалось моделям с Др <  0, что 
соответствует данным космохнмпи, согласно которым ео- 
держание железа в маитпйных силикатах должно систе
матически убывать прп переходе от Марса к Меркурии;. 
Модели Венеры, построенные с помощью уравнений со
стояния прп Др <  0, имеют дефицит железа в мяптпй- 
пых силикатах. Умрттмпештто Др па 1% соответствует 
уменьшение содержания железа в силикатах мантии па 
]/i% . Согласно данным КЛ «Вепера-И», плотность по
верхностных пород па Венере составляет 2,8 ± 0 ,1  г/см\ 
что соответствует базальтовым горным породам. Модели 
Венеры рассчитывались для минимальной толщины коры 
( \1К =  38 км, Мк «  1% М, р„ =  2,8 г/см3), для максималь
ной толгщтны коры (Д/,с = 1 2 7  км, Д /„»3 ,3% М ) п для 
средпей толщппы коры (Д/к =  70 км, Мк ~  1,8% М). 
Максимальная кора соответствует выплавлепию 15% ве
щества верхней мантин (граница верхней мантип расио- 
ложепа па глубине второго фазового перехода). При 
выплавлении базальтовой коры уравнение состояния ве- 
перианской верхней мантин «утяжеляется» (кривая 5 на 
рис. 76). Ниже будут приведены модели планеты с 
Al,t — 70 км.

Более сложен выбор уравнений состояния для ядра 
Венеры. Здесь также за исходное состояние было взято 
р(р) для модели РЕМ-С (рВяз(р); «ВЯЗ» — вещество яд
ра Земли). Кроме того, согласно космохнмнческим дан
ным «в ядре» плапет земной группы может содержать
ся FeS, а также не исключено, что ядра Венеры и Мер
курия состоят из чистого железа. Поэтому уравнения 
состояния, показанные па рис. 77, включают сплавы 
Fe — FeS, FeS, ВЯЗ и Fe. Для Fe па рис. 77 показана 
кривая, соответствующая адиабатическому распределе
нию температуры в ядре с температурой на грапице 
маптия — ядро 3500 К.

Для разделепия силикатпой маптии Веперы (а также 
Марса и Меркурия) на минералогические зоны исполь
зовались фазовые диаграммы системы Mg2S i04 — Fe2S i04 
(рис. 29) и системы MgS103 — FeSi03 (рис. 32). Соглас
но современным космохимическим представлениям, со
держание FeS в ядрах плапет земпой группы должно 
убывать при переходе от Марса к Меркурию. Учитывая, 
что в ядре Земли примесь FeS к Fe, если опа там име
ется, певелика — порядка 10%, разумпо при построении 
моделей ядра Венеры как два крайних случая исполь
зовать уравнения состояния для ВЯЗ и для Fe. В табл. 20 
318



приведены основные параметры моделей Венеры с ядром 
из ВЯЗ и из расплавленного железа, н для сравнения 
там же помещены данные для модели Земли РЕМ-С. 
11а рис. 78 показано распределение плотности, давления, 
ускорения силы тяжести п температуры в землеподобной 
модели Венеры (числовые параметры см. в табл. 20,

Рис. 77. Н абор уравнении состоя ния для расчета ядра в м оделях Пенс- 
ры; расплавленное ж ел езо  F e-I, В Я З — вещ ество ядра Зем ли, FeS* <1 
FeS** приведены с учетом  теплового расш ирения при значении коэффи
циента теплового расш ирения а ■= 2■ 10 ■' п 4 1 0  —  ̂ грар ~ 1 соответствен

но; смеси В Я З с FeS*, в которы х дол я  FeS* составляет 0,5; 0,6; 0,7.

Д() == 0, ядро из ВЯЗ). Распределение температуры полу
чено нз априорных соображений. Принимая глубину ве- 
нернаиской литосферы равной 200 км, мы па этой глу
бине температуру положили равной ~  1200 “С. Иа грани
це маптпп н ядра температура была принята ~3500 К 
(~3230 °С). Температуры в ядре считались адиабатиче
скими н были рассчитаны по формуле (106). В резуль
тате температура в центре Веперы получилась равной 
~4070 К (~ 4100°О). Минералогические зоны г маптпп 
Венеры нрпнедепы в табл. 21.

(Сравнивая строение Венеры со строением Земли, 
можно только заключить, что обе планеты весьма похо
жи, за исключением более мощной коры у Венеры и 
более глубокого расположения в пей граппц первого и 
второго фазовых переходов в мантии. Обращаясь к 
табл. 20, мы видим, что полное содержание железа в
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емлеподобных моделях Венеры на 2% меньше, чем 
Земле. Лишь в моделях Венеры с ядром из расплав- 

енного железа полное содержание Fe такое же, как и 
Земли. Несмотря на недостаточность данных о Вене- 

е, все же можно сделать предварительный вывод, что

ю .  78 . З е м л е и о д о б н а я  м о д е л ь  В е н е р ы .  К р и в ы е  д а ю т  р а с п р е д е л е н и е  п л о т -  
) с т п  р,  д а в л е н и я  р ,  у с к о р е н и я  с и л ы  т я ж е с т и  g  и  т е м п е р а т у р ы  Т в д о л ь  

р а д и у с а .  В  я д р е  т е м п е р а т у р ы  и д у т  в д о л ь  а д и а б а т ы .

ак бы намечается нарушение общей тенденций моно- 
шного уменьшения общего содержания железа при не- 
еходе от Меркурия к Марсу. Этот результат является 
есколько неожиданным в рамках современных пред- 
гавлеиий о конденсации протоплапетного облака и по- 
1едующего образования планет. Если этот результат 
эдтвердится, то его нужно будет рассматривать как по
зе граничное условие в проблеме происхождения и эво- 
юции планет земной группы.

Марс. О Марсе имеется больше данных, чем о Мерку- 
пи и о Венере. Определение реальной мвдели Марса
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представляет собой сложную и вместе с тем очень важ
ную задачу планетологии. Согласно имеющимся теорети
ческим указаниям физико-химические условия конденса
ции вещества протопланетного облака в зоне Марса были 
таковы, что заметная доля железа соединялась с серой, 
а ферромагнезиальные силикаты должны были заметно 
сместиться в сторону железистых силикатов по сравне
нию с силикатами, которые конденсировались в зоне 
Земли, Венеры и Меркурия. Таким образом, при постро
ении модели Марса, удовлетворяющей данным наблюде
ний, по существу следует ответить на два фундаменталь
ных вопроса: 1) действительно ли ядро Марса содержит 
заметное количество FeS; 2) значительно ли больше мо
лекулярное отношение Fe/Mg в силикатной оболочке Мар
са, чем, скажем, в силикатной оболочке Земли?

Однозначного утвердительного ответа на первый во
прос получить не удается. Можно построить модели Мар
са с чисто железным ядром, удовлетворяющие данным 
наблюдений. Решающим экспериментом, который устано
вил бы, состоит ядро Марса из чистого железа или пред
ставляет собой сплав Fe—FeS, было бы определение ра
диуса ядра Марса сейсмическими методами. На второй 
поставленный вопрос можно уже сейчас дать утверди
тельный ответ. Да, силикатная оболочка Марса заметно 
обогащена железом, так что молекулярное отношение 
Mg/(Mg +  Fe) составляет — 2/3. Этот результат как бы 
подтверждает картину конденсации протопланетного об
лака, которая обсуждается в настоящее время. Однако 
сделанное заключение о подтверждении схемы конденса
ции протопланетного облака во всей зоне формирования 
планет земной группы в последнее время поставлено под 
вопрос, так как обнаружено, что среднее содержание FeO 
в поверхностных породах Меркурия лежит между 3 и 
6 вес. %, в то время как, согласно данным космохнмин, 
Меркурий должен состоять из чисто железного ядра и 
силикатной оболочки, не содержащей железа.

Конечно, у нас еще слишком мало данных о ранней 
истории Солнечной системы, чтобы на основании указан
ного факта ставить под сомнение принимаемую в насто
ящее время схему конденсации протопланетного облака. 
Например, мы не можем полностью исключить такую 
схему формирирования Меркурия, когда бы на заключи
тельной стадии на него могли выпадать тела из более 
удаленных от Солнца зон первичного облака. Однако во
прос о справедливости современной теории конденсации



протоиланетпого облака и его последующей эволюции 
остается.

Американские исследователи Т. Мак-Гетчцц и Д. Смит 
для марсианской мантии предложили минеральный ан
самбль, названный ими оксидно-гранатовым верлитом: 
окислы периклаз (M gO)— вюстит (FeO) 2%; гранат 
11%; оливии (MgM7Feo,8s)2Si0 4 73%; клинопироксен 12%;

J-------- 1------- J _  .. ..Л_]____1___:__I_____ L.. ... _J_____ 1_____ I М
1,0 11,8 0,6 • u /f ц г О r/R

Рис. 79. М одель М арса с ж елезны м  ядром. Кривые дают распределение  
плотности р, давления р и ускорения силы тяж ести  g вдоль радиуса, 
рд. — распределение плотности в м одели М арса хондритового состава с 

ядром  нз Fe — FeS по Д. А ндерсону,

ортогатроксены. отсутствуют. Если сравнить этот мине
ральный ансамбль с минеральной ассоциацией, реализую
щей пиролитовый состав в мантии Земли (см. начало 
§ G.2), то мы увидим, что марсианская мантия является 
.'мтачителыто более оливиновой, чем земная, и не содер
жит ортопироксена. На рис. 79 показано распределение 
плотности, давления и ускорения силы тяжести в модели 
Марса, которая удовлетворяет данным наблюдений. Ос
новные числовые параметры ее собраны в.табл. 22. В этой 
модели Марс имеет мощную кору толщиной 100 км, обо
гащенную железом, по сравнению с мантийным веществом



Землп, силикатную маптпто толщиной 2*520 км гг пеболг,- 
шое железное ядро. Железное ядро Марса составляет 7% 
полной массы планеты. На рпс. 79 прпведспо также рас
пределение плотности в Марсе с ядром из сплава Fe— FeS, 
взятое из работы Д. Андерсона. Добавка FeS в железное 
ядро Марса понижает его плотность, увеличивает радиус, 
но мало сказывается на распределении плотпостп в сплп- 
катпой оболочке планеты.

Т а б л и ц а  22
Числовые параметры модели Марса с мантией из вещ ества верхней  
мантин Земли (с добавкой 13,3596 Fe) и железным ядром. Общее 

содерж ание ж елеза к  2 5 %,  кора толщиной 100 км
М к=  6,2%  М  =  7,3% Л/СИЛик. м  =  6,423-10** г . а =  3392 км ,

Я  =  3386 к м , (7= 3,95 г/см'*, С /Л /Д 2 =  0,376

г R г, км р, г/см3 ДГ(г),Ш р, ь-fiap е, <-м.-

К ора
1,ОСО 3386 2,83 1,000 0 374
0,9705 3286 2,80 0,938 10,6 372

М антня
0,9705 3286 3.63 0,938 10,6 372
0.9 3047 3,73 0,765 42,6 353
0.8 2709 3,84 0,558 85,9 326
0,7 2370 3,94 0,392 ■126.9 2<9
0,6 2032 4,13 0,263 165.9 271
0,5 1693 4,34 0.165 202.8 247
0,4 1354 4.51 0,0965 238 224
0,2834 900 4,65 0,0485 278 225

Ж елезное ядро
0.2834 960 8,33 0,0485 278 225
0,2 677 8,42 0.0173 323 1Г.9
0,1 339 8,50 0,0022 358 £0
0 0 8,53 0 371 0

В § 9.4 при рассмотрении распределения вязкости в 
мантин Марса мы придем к заключению, что обычно 
предполагаемое распределение температуры в недрах 
Марса, найденное иа основе расчетов термической эволю
ции планеты, приводит к неприемлемо низким вязкостям 
мантии Марса. В связи с этим было введено некоторое 
априорное распределение температур для марсианских 
недр (см. рис. 87), в основе которого лежит предположе
ние о мощной жесткой литосфере Марса, А1Л ~  500 км. 
Соответственно температура на глубине 500 км была прн-



пята ~1200°С. Поэтому рассмотрение вопроса о минера
логическом составе мантии Марса проведено для вариан
тов высоко- н низкотемпературных моделей (МВТ н МПТ).

Используя фазовую диаграмму, приведенную на 
рис. 29, найдем, что для состава (Mg0,e7Keo,sj)2SiO* при 
~1900°С (температура на глубине 1000 км для МВТ) 
переход оливинов (а) в шнпнелт. (у) начнется при 
125 кбар па глубине — '1 ООО км. Если бы температура в 
глубь Марса больше не нарастала, то полное завершение 
перехода а у  занимало бы интервал давлений ~35 кбар, 
пли 300 км но глубине. Затем следует зона сосущество
вания фаз |  и р в интервале давлений ~20 кбар, или 
~ 2(50 км но глубине. Далее находится зона чисто шппце
левой модификации оливипов до границы мантия — ядро 
иа глубине 1700 км (в модели с ядром из Fe—FeS). При
веденные выше оценки, естественно, носят предваритель
ный характер.

Примем теперь во внимание, что в действительности в 
переходной зоне мантии Марса температура возрастает 
на 100—200 °С. Тогда интервалы глубин, в которых сосу
ществуют фазы а  — 7 и у — (5, увеличатся па ПО—100 км. 
Следовательно, интервал глубин у подошвы мантии Мар
са, в котором существует чисто шптшелевая фаза, состав
ляет всего — 100—200 км в МВТ. Видимо, для Марса 
более реалистична модель МИТ. В этой модели переход 
а у начинается па глубинах ~800 км (при —100 кбар 
и ~М 00°С). Существенной особенностью МИТ является 
отсутствие [}-фазы в мантии Марса. В МПТ переходная 
зона из (а +  '|)-фаз занимает интервал глубин ~800 —
1 150 км,, а нижняя мантия состоит из у-фазы и прости
рается до границы с ядром. Разделение мантии Марса 
на минералогические зоны для МВТ и МПТ дано в 
табл. 23.

Принимая во внимание большую толщину переходной 
зоны и сильную температурную зависимость давления 
начала фазового перехода а ->■ у (наклон линии фазового 
равновесия для перехода а -*■ у dp/dT ~  50 бар/К), мож
но предположить, что погружение пшннелевой зоны при 
нагревании и ее подъем при Охлаждении играли суще
ственную роль в тектонической истории Марса.

Наконец, отметим, что полное содержание железа в 
моделях Марса составляет ~25% , т. е. меньше, чем у 
Земли и Венеры (— 32%) и у Меркурия ( — 60—70%).

Меркурий. На рис. 80 показано распределение плот
ности, давления и ускорения силы тяжести в модели
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Меркурия. Основные числовые параметры модели собра
ны в табл. 24. В показанной на рис. 80 двухслойной мо
дели Меркурия планета состоит из железного ядра и си
ликатной оболочки. При построении модели не учитыва
лось, что Меркурий, так же как и Луна, Марс и Венера,

Р и с .  80.  М о д е л ь  М е р к у р и я  с я д р о м  и з  ж е л е з а .  К р и в ы е  д а ю т  р а с п р е д е л е 
н и е  п л о т н о с т и  р,  д а в л е н и я  р и  у с к о р е н и я  с и л ы  т я ж е с т и  g в д о л ь  р а д и у с а .

должен обладать мощной корой ~ 6 0 —100 км. Однако 
для суждения о распределении плотности и давления в 
недрах Меркурия достаточно двухслойной модели. При 
расчете для ядра было использовано уравнение состояния 
р =  р(р) холодного железа, а для силикатной" оболочки 
зависимость р(р) бралась, как у реальной модели Земли. 
Меркурий обладает собственным магнитным полем, и на 
атом основании ранее считалось само собой разумеющим
ся, что ядро планеты расплавлено.

Мы увидим в § 9.4, что расплавленное железное ядро 
Меркурия требует столь высоких температур в его сили
катной оболочке, что в настоящее время такие темпера
туры представляются неправдоподобными. В связи с этим, 
так же как и в случае Марса, мы ввели некоторое апри
орное низкотемпературное распределение для Меркурия — 
МНТ (см. рис. 88). Эта модель основана на гипотезе, что



Меркурий имеет толстую литосферу мощностью 
~500 км — тогда температура на глубине 500 км оказы
вается равной 1200 °С. Более подробно об этом будет ска
зано в § 9.4. Давление на границе силикатной оболочки 
с ядром составляет — 94,5 • 103 бар, а температура

Т  а б л  п ц  а 24

, Ч и сл о в ы е  п а р а м е т р ы  м одели  М ер к у р и я  с м а н т и е й  и з  в е щ е с т в а  
в ер х н ей  м а н т и и  З е м л и  и ж ел е зн ы м  ядром  

М  =  3 ,302-Ю 26 г , Н  =  2437 км , р =  5,45 г/см 3,
C / M R 2 =  0,324, М я  =  59,8%  М

г/Д г, км р, г/см3 м ( г) ; м р, кбар g, см/с2

М антия
1,000 2437 3,29 1,000 0 371
0,95 2315 3,35 0,914 14,5 ■ 376
0,9 2193 3,39 0,832 30,8 382
0,8 1950 3,47 0,697 63,0 404
0,7097 1730 3,54 0,598 95,8 440

Ж елезное ядро
0,7097 1730 8,30 0,598 95,8 440
0.65 1584 8,85 0.465 148 410
0.6 1462 9,07 0.372 192 381
0,5 1218 9,31 0,219 271 324
0.4 975 9,49 0.114 340 263
0,3 731 9,64 0.098 392 198
0,2 487 9,74 0.014 432 132
0,1 244 9,81 0,002 456 68
0 0 9,83 0 465 0

~2000 °С для МВТ .п ~1500°С для МНТ. Согласно фазо
вой диаграмме системы (Mg, Fe)2Si04, показанной на 
рис. 29, в термодинамических условиях меркурианских 
недр магйезиальные оливины не будут испытывать фазо
вого перехода в фазы высокого давления. Таким образом, 
недра Меркурия состоят и-з оливииовои оболочки и же
лезного ядра. Некоторые другие возможности будут рас
смотрены в § 9.4.

Поверхностная плотность конденсата в зонах форми
рования планет. Построение моделей планет представляет 
интерес не только само по себе, но и позволяет получить 
сведения о плотности пылевой составляющей — конденса
т а — в протопланетном газонылевом облаке, которое эво
люционировало в планеты. Из-за различия температур
ных условий в зоне формирования планет земной группы



п в золе планет-гигантов, т. с. в ближней п удаленной 
от молодого Солнца областях, химический состав конден
сата в этих зонах был различным. 13 протонлапстпом 
облаке в зоне образования планет земной группы конден
сат состоял из силикатов и железа, а в зоне планет-гиган
тов в него также входили льды — водородные соединения: 
вода (Н20), метан (CTTJ и аммиак (NHS). Вращающееся 
вокруг молодого Солнца газопылсвос облако из-за сил 
самогравптацпн сжималось в диск, в котором пылевая 
компонента (конденсат) оседала к экваториальной пло
скости облака. Поэтому представляет интерес определить 
такой важный для космогонии параметр, как поверхност
ная плотность конденсата в зонах формирования планет. 
Зная модель планеты, эту плотность можно определить, 
если поделить массу соответствующей компоненты па 
площадь «зоны питания» рассматриваемой планеты. Со
гласно теории роста планет полуширина зоны питания 
растущей планеты составляет — 0,2R,, где R a — расстояние

Т а б л и ц а  25

С одержание ж елезной  и силикатной  компонент в зоне ф орм ирования 
планет зем ной гр у п п ы , полученное на основе их моделей в н у тр ен 

него  строения

Планета М  (Зем 
ля-1) M2Fe. % Л! , % сил 6 Ре бсит бт

М еркурий 0,05526 64 36 2,0 .1,1 3,1
Венера 
Зем ля -л,-

0,8150 30,2—32,8 6 9 ,8 -6 7 ,8 3 ,7 -4 ,0 5 8 ,7 - 8 ,3 5 12,4

Л уна 1,0123 32,4 67,7 2,6 5,5 8,1
М арс 0,10745 26 74 0,1 0,3 0,4

6Fe сил т ’ г/ см2— п|зв<“Рх ностные плотности железа, силикатов и конден- 
сата в зоне формирования планет земной группы.

планеты от Солнца. В табл. 25 приведены поверхностные 
плотности железной (6Fe) и силикатной (6СИЛ) составля
ющих и конденсата 6Т =  6СИЛ +  6Fe (в г/см2) в зоне форми
рования планет земной группы. Интересно отметить, что 
максимальная поверхностная плотность бт в зоне форми
рования планет земной группы получается для Венеры.

Модели планет-гигантов, о которых пойдет речь в 
следующей главе, позволяют определить поверхностные 
плотности ледяной компоненты 6Л, наиболее обильного 
льда в космическом пространстве из обыкновенной воды



6[i3о? тяжелой компоненты конденсата fiT, состоящей из 
силикатов п железа, п бтл =  8Л +  6Т- ^’-компонента для 
удобства расчетов часто представляется в виде окислов, 
железа п сернистого железа (см. § 10.5). В табл. 26 при
ведены поверхностные плотности бТ1> йл, 6Т п 6н,о в зо
не формирования планет-гигантов.

Т а б л и ц а  20
Содерж ание Т Л -ком пон ен ты  и IL O  в зоне ф орм ирования планет- 
ги га н то в , полученное на основе их моделей внутреннего строении

(6 — в г'см'-)

Планета М (Зрмля-1) бтл
б

л
б

т Йн 2о

Ю питер 318 35 26,6 8 ,4 14,4
Сатурн 95 7 ,4 5,6 1 ,8 3
У ран 14,6 0 ,8 0 .6 0 .2 0 ,3 3
Н ептун 17,2 0 ,4 0 ,3 0,1 0 ,1 6

Л — ледяная компонента (Н 20  -f- СН4+  N H S); Т — тяжелая компонента 
S i0 2-h MgO -+■ FeO -{- Fe -Ь FeS - f  А]20 3-г CaO, т. e. сумма элементарных 

окислов Fe и FeS), т. e. T — изохлмический эквивалент силикатов 4* F e+ P eS .

Как можно видеть из табл. 25 и табл. 26, поверхност
ная плотность конденсата в зоне Венеры и Земли 6Т и 
плотность 6Т в зоне Юпитера примерно одинаковы (6Т 
равно ~ 7 46тл). Прп^переходе от зоны Юпитера к зоне 
Сатурна поверхностная плотность пылевой составляющей 
уменьшается в пять раз, п еще в десять раз она умень
шается при переходе к зоне Урана. Поверхностные плот
ности в зоне Нептуна в два раза меньше, чем в зоне Ура
на. Рассмотрение табл. 25 и 26, видимо, указывает и на 
то, что растущий Юпитер выбросил заметное количество 
конденсата из зоны питания Марса и некоторое количе
ство из зоны питания Земли, что следует из немонотон
ной зависимости бт от расстояния планет R s при перехо
де от Меркурия к Сатурну.

9.3. Крупномасштабные статические касательные 
напряжения в недрах Венеры, Марса и Меркурия

Недра планет земной группы можно разделить на зо
ны с повышенной текучестью и малой эффективной в я з г  
костыо п зоны, которые обладают повышенной эффектив
ной вязкостью. Такое деление на зоны по механическим 
свойствам нлп по текучести аналогично обычному разде



лению наружной оболочки Земли на литосферу и астено
сферу. Из-за течений, или конвекции, в астеносферных 
зонах возникают не равные нулю градиенты гидродина
мических скоростей, что приводит к динамическим вяз
ким касательным напряжениям в недрах илапет. Такие 
напряжения называются динамическими, так как для их 
поддержания необходим некоторый источник энергии, 
который все время подпитывал бы силы, поддерживаю
щие течение (конвекцию). Если источник течений выклю
чить, то само течение затухнет, успокоится за некоторое 
характерное время — время релаксации т„. Для грубой 
оценки времени релаксации течений в жидкости с эф
фективной вязкостью Г) можно положить т,, ~  (1|/р,)2я, 
где р — модуль сдвига. Как показывают исследования 
конвекции в недрах Земли, характерное значение эффек
тивной вязкости т|,,р ~  1023 пуаз, разделяет недра ман
тии Земли па текучие (ц-С'Ю23 пуаз) и жесткие — типа 
литосфер (i| >  1СР пуаз). Для мантий планет земной 
группы р, ~  1012 дпп/см2 и соответственно т„ ~  2л X 
X 1023/1012 ~  6,3 • 10“ с ~  2 • 1(У‘ лет — величина, малень
кая но геологическим масштабам времени. Однако тече
ние с некоторой эффективной вязкостью обычно начина
ется, если касательные напряжения т превосходят неко
торое пороговое значение ткг,. Для литосфер планет зем
ной группы и Лупы г,,,, ~  30 -т- 50 бар. Эту оценку следу
ет понимать как некоторое усредненное по глубине зна
чение. Для более холодных зон литосферы т,:р >  50 бар, 
для более разогретых ткр <  50 бар, а в среднем по лито
сфере т,ф ~  50 бар.

Из-за неравиовесности планет, т. е. из-за того, что 
фигура планеты отклоняется от равновесной, в нх недрах 
возникают крупномасштабные статические касательные 
напряжения, которые па протяжении космических интер
валов времени (~ 1 0 8—К)9 лет) поддерживаются жестки
ми зонами коры н мантии. Отклонение планеты от гндро- 
статпческп-равиовесиого состояния можно выявить по 
данным о внешнем гравптацноппом поле планеты (см. 
§ 2.4). Негндростатпчттость планеты характеризуется пе- 
гпдростатнческпми значениями коэффициентов в разло
жении внешнего гравитационного потенциала. В случае 
Земли максимальные напряжения обусловлены негидро- 
статнчностыо квадрунольиого момента ( / 2 — ^г) ~  Ю_э 
(см табл. 18). Остальные коэффициенты порядка 10~6 и 
меньше. Если сравнить величину пегндростатпческой ча
сти квадрупольного момента Марса Д /2 ~  13 • 10-5 с ос-



тальнымн коэффициентами Л Ипт и /„ (/? > 2 )  
(табл. 19), то, так же как н в случае Земли, величина 
Л Л является преобладающей. И случае Венеры п Мерку- 
рля ДJ ’ ~J> (§ 9.1, табл. 18), видимо, также являются 
преобладающими коэффициентами в разложении неравно
весной части гравитационного поля этих планет.

Поясним теперь способ, позволяющий оценить стати
ческие касательные напряжении в планетах земной груп
пы, обусловленные Д /2 Ф 0. Рассмотрим однородную мо
дель планеты, поверхность которой представляет собой 
сферу с радиусом, равным среднему радиусу планеты К. 
Поместим на поверхности пашей модели весомый сдой со 
средней плотностью, равной средней плотности планеты, 
а толщину этого слоя н ее распределение но поверхности 
планеты подберем так, чтобы получить неравновесную 
часть квадруиольного ноля Земли, которая, согласно фор
муле (23), равна

AV =  -  ^ - J  Д /2Р , (cos 0), (182)

где использованы стандартные обозначения (см. § 2.3),
0 — полярный угол, равный дополнению широты до я/2. 
Тогда легко найти распределение амплитуды искомого 
слоя е2(0) по поверхности планеты:

е2 (0) =  г,0Р.2 (cos 0), е;о =  — Я АЛ. (183)

Наличие весомого слоя на поверхности планеты приводит 
к негидростатнческнм напряжениям в ее недрах. Ясно, 
что эти напряжения пропорциональны линейной ампли
туде слоя le-nl, его плотности р0 и ускорению силы тяже
сти gu, т. е. напряжение пропорционально весу слоя, от
несенному к единице нлощадн. Максимальные касатель
ные напряжения для однородной модели планеты полу
чаются в ее центре. В свое время они были найдены 
Джеффрисом и равны

(т2)шах= у  £оР(>Я(Л — ■*") при г =  0. (184)

Используя данные, приведенные в табл. 18, легко рас
считать (т2)тах для всех планет земной группы:

М еркурий Венера Зем ля Марс

(тг)шах> '«'Р 19,6 5,6 17,2 3 2 /.



Однородная, сплошь упругая модель планеты слншко:.! 
сильно упрощает реальную ситуацию. ьныо планеты 
имеют жидкие ядра или достаточно разогретые твердые 
ядра, которые пе способны длительное время (■— 1П8— 
10“ .чет) выдерживать ногндрогтатические нагрузки. По
этому более близкой к денствительности будет двухслой
ная модель планеты, состоящая из жидкого ядра со сред
нем плотностью р' и радиусом н упруго» силикатной 
оболочки со средней плотностью (>, способной выдерживать 
иегпдростатпческие касательные напряжения па протяже
нии космических интервалов времени. «Жидкое ядро» 
может состоять как иа реального ядра, так и нз ядра 
н нпжией части силикатной оболочки, которая в силу 
высоких температур неспособна на протяжении космиче
ских интервалов времени выдерживать негндростатиче- 
скне нагрузки п, следовательно, на больших интервалах 
времени ведет себя как жидкость. Наличие жидкого ядра 
приведет к тому, что напряжения из пего будут вытес
нены в упругую оболочку, где они, в зависимости от ра
диуса эффективно жидкого ядра, могут заметно возрасти. 
Таким образо.м, нам необходимо решить задачу теории 
упругости о напряжениях в двухслойной модели планеты 
из-за расположенного на ее поверхности весомого слоя, 
дающего ногпдростатическую часть квадрупольного гра
витационного момента. Общая схема решения таких за
дач была описана в § 1.4, посвященном механизму очагов 
землетрясений. Там было сказано, что произвольное на
пряженное состояние в рассматриваемой точке может 
быть представлено растяжением (пли сжатием) окрестно
сти точки в трех взаимно перпендикулярных направлени
ях. Соответствующие1 нормальные напряжения называют 
главными нормальными напряжениями и обозначают 0ь 
02, о3. В сечениях, делящих пополам углы между главны
ми плоскостями, действуют главные касательные напря
жения

Нас, конечно, интересуют именно максимальные касатель
ные напряжения, так как именно они могут привести к 
течению вещества недр планет, а области, которые спо
собны их выдерживать длительное время, должны быть 
относительно холодными п прочными в механическом 
отношении.



Рис. 81. Р асп редел ен и е главных касательны х напряж ений ть т2, т3 в эк
ваториальной плоскости (0=л,'2) Венеры.

Рис, S2. Р аспределение главны х касательны х напряж ений хи т>, т3 в по
лярной плоскости ( 9 - 0 )  Венеры ; Tj = т 2, т3= 0 . ■

?нс.. 83. Р аспределение главных касательны х напряж ений  х,, т2, fa в бпс- 
секториальной плоскости (0 —я /4) Венеры.



Указанная выше задача была решена для двуслойной 
модели Венеры со средними параметрами ядра и оболоч
ки. Вначале определили главные нормальные напряжения 
Оц а2 и а3, а затем, образуя модули нолуразностей этих 
напряжений, рассчитали т1; т2, т3. Результаты расчета 
Ti, т.2 и т3 графически показаны на рис. 81—83 для трех 
значений полярного угла 0 =  я/2 , 0 и л/4, т. е. для эква
ториальной (0 =  л/2), полярной (0 =  0) и бисекториаль- 
ной (0 =  я/4) плоскостей планеты. Наибольшие касатель
ные напряжения ттах достигаются на экваторе планеты 
(рис. 81) у границы ыантии с ядром (гя ==32'10 км), при
чем

Ттах ~  1,45р^0ДЛ ~  13,5 бар (185)

с ошибкой ±40% из-за неопределенности / 2 (см. табл. 18). 
Следовательно, наличие жидкого ядра приводит к увели
чению напряжений в нижней мантии Венеры примерно 
в 2,4 раза по сравнению с напряжениями в однородной 
модели, приведенными выше. Как видно из рис. 81—83, 
напряжения в силикатной оболочке Венеры быстро спа
дают от значений ~10 бар вблизи ядра до значений 
■—1,5 бар на глубине 100 км. Наиболее важным выводом 
пз проделанных расчетов следует считать низкий уровень 
напряжений в недрах Венеры. Это служит еще одним 
указанием на горячие недра планеты. Средний уровень 
напряжений в пижией мантии Венеры, видимо, лежит в 
интервале 3 —10 бар. В верхней мантии Венеры ( К  
< 7 5 0  км), исключая ее литосферу (I <  200 км), вязкость 
планеты заметно ниже (см. § 9.4), чем вязкость ее ниж
ней мантин ( /> 7 5 0  км), в результате напряжения долж
ны вытесняться из верхней мантии в литосферу и ниж
нюю мантию. Уровень напряжений в астеносфере Вене
ры (2 0 0 < Z <  750 км) должен быть порядка 1 бар или 
меньше.

Как известно, в Земле толщина сейсмоактивного по
верхностного слоя равна примерно 15 км. Геотермический 
градиент у поверхности Земли составляет 20—30 град/км. 
Следовательно, на нижней границе сейсмоактивного слоя 
Земли температура ~ 300—450°С. Средняя температура 
поверхности Венеры равна ~460°С (см. табл. 18). На 
этом основании можно предположить, что Венера не обла
дает наружным сейсмоактивным слоем. В связи с этим и 
низким уровнем касательных напряжений в недрах Ве
неры можно заключить, что планета асейсмична.



Результаты расчета касательных папряжеппн в двух
слойных моделях Меркурия н Марса графически показа
ны на рис. 84 тт 85 соответственно. Максимальные каса
тельные напряжения находятся в экваториальных пло
скостях на границах с жидкими ядрами у всех планет

земной группы. Максималь
ное напряжение в маитпи Ве
неры (~  1.4,6 бар) меньше, 
чем в мантиях Меркурия 
(— 70 бар) и Марса (М К  бар). 
Отсюда можно сделать каче
ственный вывод, что недра 
Меркурия и Марса должны 
быть более холодные, чем 
недра Венеры. В § 9.4 мы 
увидим, что обычно лрини- 
маемые температурные рас
пределения для Меркурия и 
Марса приводят _ к слишком 
низким эффективным вязко
стям их мантнй, что также 
пе согласуется с высокими 
напряжениями в их недрах. 
Следовательно, разумно пред
положить, что литосферы 
Меркурия и Марса более 
мощные, чем у Венеры. Для 
Венеры толщина литосферы 
была принята равной около 
200 км, т. е. равной мощности 

емной лнтосферы для континентальных щитов. (11о- 
кольку недра Венеры сильно разогреты, не исключено, 
то ее литосфера заметно тоньше). У Меркурия и Марса, 
пдимо, разумно для толщины литосферы принять значе- 
ие ~500 км — промежуточное между толщиной венери- 
нской литосферы и толщиной лунной литосферы, рав- 
ой ~700 км.

Вообще говоря, рассмотрение вопроса о распределении 
асательных напряжений без одновременного рассмотре- 
ия распределения эффективной вязкости в известном 
мысле носит формальный характер. Вопрос о распределе
ны эффективной вязкости в недрах Земли был рассмот- 
эн в § 7.6, а для планет земной группы рассматривается 

следующем параграфе. Видимо, в Меркурии и Марсе 
апряжения: должны вытесняться в их мощные и жест

5ис. 84. Р аспределение главных  
(асательны х н апряж ений  хи т2, 
з в экваториальной плоскости  
0 = л'2) М еркурия (толщ ина у п 
ругой литосферы  740 км ). Значе- 
ия т с буквой а в индексе со- 
тветствую т толщ ине литосферы  
00 км, с буквой б — толщ ине  

200 км.



кие литосферы. Чтобы оцепить величину этих «вытеснен
ных» напряжений, были выполнены расчеты напряжений 
для двухслойных моделей Меркурия и Марса с упругими

Рис. 85. Р аспределение главных касательны х напряж ений т ь т2, Тз в эква
ториальной плоскости (0 —л/2) М арса (толщ ина упругой  литосферы  
1700 к м ). Значения т с буквой а в индексе соответствую т толщ ине лито

сферы 500 км, с буквой б — толщ ине 200 км.

оболочками толщиной 200 и 500 км и эффективно-жид
кими ядрами. Результаты расчетов также приведены на 
рис. 84 и 85. Из этих рисунков следует, что касательные 
напряжения в упругих литосферах Марса и Меркурия 
могут достигать сотен бар.

9.4. Распределение эффективной вязкости 
в недрах Венеры, Марса и Меркурия

Вопрос о распределении эффективной вязкости в нед
рах мантии Земли был подробно рассмотрен в § 7.6. Яс
но, что эта важная проблема планетологии становится 
еще более неопределенной при переходе к планетам зем
ной группы. Оценим эффективные вязкости в силикатных 
мантиях Венеры, Марса и Меркурия с помощью формул 
для вязкости перидотитов, рассмотренных в § 7.6. Ре
зультаты этих расчетов вместе с соответствующими рас
пределениями температур показаны на рис. 86—88.

Упрощенная формула для вязкости мантии Венеры, 
с помощью которой были рассчитаны кривые r]i =



=  г|(7\, т = 1  бар) и it2 =  Л^^ад, т — 1 бар) на рда' 86, 
имеет вид

( \  /  л ег \ 2  6 8 0 5 з /  р

Ш Г к )(”Т  / е Т 11уа:!’ (186)
где Т — в градусах Кельвина, т — в барах, р — в г/см3. 
На рис. 86 показано распределение вязкости в мантии 
Венеры глубже ее литосферы (Z ^  200 км) для адиабати
ческих температур Тг(1) — Тая{1) и некоторого «разумно
го» распределения температуры Tiil).  В соответствии с 
оценкой касательных напряжений в недрах планеты (см. 
§ 9.3) при расчете т]ХШ и т]2Ш величина т принималась 
равной одному бару. Мы видим, что для адиабатических 
температур Т2(1) эффективные вязкости tj2Ш становятся 
больше чем 1027 пуаз на глубинах 12s 1800 км. Такие 
большие вязкости означали бы, что нижняя мантия Ве
неры не обладает свойством текучести, что представля
ется неправдоподобным. В связи с этим для недр Венеры 
было «сконструировано» более реалистическое распреде
ление температур Tt{l). Соответствующее распределение 
вязкости г) i (/) также представлено на рис. 86. Распреде
ление Г)i(I) показывает, что под литосферой Венеры на 
глубинах от ~200 до ~770 км расположена глубокая 
астеносфера с вязкостью ~ 1 0 20—1021 пуаз, а вязкости 
нижней мантии Венеры ~ 1 0 22—1024 пуаз. С учетом име
ющихся больших неопределенностей можно считать, что 
распределение температур ТМ)  приводит к «разумному» 
распределению вязкости rjiCZ).

Для Марса эффективная вязкость рассчитывалась по 
формуле

Я =  пуаз (187)

для варианта «высоких» температур (МВТ — модель вы
соких температур) ТМ)  и варианта «низких» температур 
(МНТ — модель низких температур) 1\{1). Для каждого 
из распределений и 2\{1) даны два распределения
т] — при т =  30 бар и т =  1 бар. Соответствующие кривые 
для т) иа рис. 87 обозначены как 1 и 1а, 2 и 2а. Для 
Т SD вязкости в мантии Марса оказались неприемлемо 
низкими. Это и послужило основанием для «конструиро
вания» МНТ =  Тг(1). В модели низких температур толщи
на марсианской литосферы принималась равной —500 км 
{Т^1 — Ъ00 км) «  1200°С). Распределения вязкости для



Р и с .  86 .  Р а с п р е д е л е н и е  т е м п е р а т у р ы  и  в я з к о с т и  в  м а н т и и  В е н е р ы .  [ Т , —  
п р о б н о е  р а с п р е д е л е н и е  т е м п е р а т у р ,  Тг — 1 а д и а б а т и ч е с к и е  т е м п е р а т у р ы ,  

г и - г Ц Т , ,  т = 1  б а р ) ,  r i2= i i ( r 2, т = 1  б а р ) . ]

Р и с .  87. Р а с п р е д е л е н и я  т е м п е р а т у р ы  и в я з к о с т и  в м а н т и и  М а р с а .  Г i —  
т е м п е р а т у р а  в  в а р и а н т е  в ы с о к и х  т е м п е р а т у р ,  Т 2 —  т е м п е р а т у р а  в  в а р и а н т е  
н и з к и х  т е м п е р а т у р ,  1 — r i ( T , ,  т = 3 0  б а р ) ,  1а— т | ( Т ь  т = 1  б а р ) ;  2 — Ц(Т», т  =  

=  30 б а р ) ,  2а —  Г[(Т2, г —1 б а р ) .



М Н Т— кривые 2 (т =  30 бар) и "га ( т = 1  бар) па 
рис. 87 — указывают на то, что вязкость нижмои .мантии 
Марса слишком мала, чтобы выдерживать большие ие- 
гпдростатические касательные напряжения на протяже
нии космических интервалов времени. Отсюда можно 
сделать вывод о концентрации этих напряжений в мощ
ной литосфере планеты. На рис. 87 распределения вязко
сти доведены до глубины I =  1700 км, где силикатная 
мантия граничит с ядром нз Ко—FeS.

Рис. 88. Распределении температуры  и вязкости в мантии М еркурия. Т и Тг, 
Т,  — распределения температур л, =  п(СГ,, т= 1  бар ), 112=гЦГ2, т - 1  бар ), гь=

т = 1  бар).

Идея о том, что ядро Марса состоит пе из Fe, а из 
сплава Fe—FeS, является очень важной. Дело в том, что 
температура плавления сплава Fe—FeS может быть до
статочно низкой (~1000°С) и слабо зависеть от давления. 
Поэтому МПТ для Марса приводит к жидкому ядру лишь 
в случае, если последнее состоит из сплава Fe—FeS, 
и ядро должно быть твердым, если оно состоит из Fe. 
Таким образом, MIIT согласуется с наличием у планеты



жидкого ядра из Fe—FeS, что необходимо для объясне
ния собственного магнитного поля у Марса.

Для Меркурия эффективная вязкость рассчитывалась 
до формуле

1 1 -  V J - 1 0 « ( ^ ) ( ^ ) 2̂ t e )  пуаз (188)

для трех вариантов распределения температур: Т2{1) 
(.МВТ), Т3(1) (МНТ) и 1\(0;  ход значения 2\(Ь в ядре 
совпадает с кривой плавления железа. Силикатная ман
тия Меркурия на глубине ~700 км граничит с железным 
ядром планеты. Температурные распределения ТМ)  и 
Тг(1) приводят к неприемлемо низким вязкостям. В связи 
с отугм было построено низкотемпературное распределение 
Т3{1), которое основано иа гипотезе мощной литосферы 
у Меркурия (Д/i ~  500 км), так что 7\ (/ =  500 км) =  
=  1200°С. Соответствующее распределение вязкости ц3(1) 
вполне приемлемо. В рассматриваемой модели большие 
негидростатпческне касательные напряжения, о которых 
шла речь в предыдущем параграфе, должны концентри
роваться в мощной литосфере. Однако МНТ =  7’3Ш дела
ет проблематичным существование у планеты жидкого 
железного ядра, которое можно было бы привлечь для 
объяснения собственного магнитного поля. Поэтому воз
никает дилемма: или Меркурий имеет твердое железное 
ядро, а его магнитное поле имеет реликтовую природу, 
или же ядро Меркурия содержит, так же как п ядро Марса, 
заметное количество FeS, что понижает температуру 
плавления и позволяет построить модель планеты с жид
ким ядром для МНТ =  Т3{1).

Таким образом, в настоящее время встречаются серь
езные трудности при попытке построить модель Мерку
рия, которая позволяла бы согласовать распределение 
температуры с распределениями вязкости н напряжений 
в недрах планеты и в то же время приводила к существо
ванию жидкого ядра из расплавленного железа — для объ
яснения собственного магнитного ноля Меркурия.



ВНУТРЕННЕЕ СТРОЕНИЕ ПЛАНЕТ-ГИГАНТОВ *)

«Сейчас у ж е  я в л я е т с я  о бщ еп ризнанн ы м , 
что м а л а я  с р ед н я я  плотность п л ан ет-ги 
гантов  о б ъ я сн я ет ся  тем, что опп состоят 
и з плотного ядр а , окруж енн ого  н еср ав 
ненно м ен ее плотной  оболочкой. Н ет осно
ван и й  считать, что состав ядер  п л ан ет-ги 
ган то в  о тл и ч ается  от состава  Зем ли , кр о 
ме ещ е больш ей  плотности  этп х  я д ер  из- 
за  больш его д а в л ен и я  в глубине».

О. 10. Шмидт,
«Четыре лекции о теории прои схож дени я

З ем л и » .

В настоящее время космическая эра «коснулась» и 
планет-гигантов: 4 декабря 1973 г. впервые космический 
аппарат «Пионер-10» пролетел мимо Юпитера и передал 
на Землю результаты нзмереппй различных физических 
полей Юпитера и его фотографии. Ровно через год (2 де
кабря 1974 г.) аппарат «Пиопер-11» прошел на еще более 
близком расстоянии от планеты, выполнил детальные из
мерения и, развернутый мощным гравитационным полем 
Юпитера, направился в сторону Сатурна. Траектория 
«Пионера-11» такова, что по дороге к Сатурну он вышел 
нз плоскости эклиптики па полторы астрономические еди
ницы**). Это позволило исследовать космическое прост
ранство вдали от планетных орбит. В 1979 г. «Пионер-11» 
прошел между поверхностью Сатурна п его кольцами и 
передал научную информацию па Землю. Если Юпитер

*) Н аш е и зло ж ен и е  основано  на работах , вы п олненны х  в 
И н сти туте  ф и зи к и  Зем ли АН СССР им. О. Ю. Ш м идта автором  
совм естно  с В. П. Т рубицы н ы м , Л. Б . М акалкпн ы м  и И. А. Ц а- 
ревским .

**) А строн ом ическая  едини ца (а. е.) р авн а  средп ем у рассто
ян и ю  Зем ли  от С олнца: 1 а. е . =  149,6 млн. км . В плоскости  эк л и п 
ти к и  р асп о л о ж ен а  орби та  Зем ли , а  орбиты  всех о стальны х  п л ан ет  
близки  к  атой плоскости.



находится на расстоянии 5,2 а. е. от Солнца, Сатурн —9,5 
а. с., то Уран — следующая после Сатурна большая пла
нета •— отстоит от Солнца на расстояние 19,2 а. е. После 
Сатурна «Пионер-11» направился к Урану. Этот путь зай
мет десятилетие, но, видимо, источников питания аппара
туры будет недостаточно, чтобы исследовать и передать 
информацию на Землю о третьей планете-гиганте. Послед
няя планета-гигант, Нептун, удалена от Солнца на 30 а. е. 
Все планеты-гигаттты обладают спутниковыми системами 
(см. ниже табл. 27). В планетах группы Юпитера сосредо
точена почти вся планетная масса п подавляющая часть 
момента количества движения Солнечной системы. Поэто
му изучение планет-гигантов является ключевым вопросом 
в проблеме происхождения п э в о л ю ц и и  Земли и планет 
Солнечной системы.

10.1. Создание водородной концепции 
Юпитера и Сатурна

Первые работы о моделях Юпитера п Сатурна при
надлежат Джеффрису (1923—1924 гг.). Он использовал 
неравенство , ,

(189)

для оценки поверхностной плотности планеты р„ через ее 
массу М, средний радиус R, среднюю плотность р и сред
ний момент инерции I. Величины М  и R  были известны 
из наблюдений, р легко вычислить по М  и R, а /  было 
вычислено по формуле Радо — Дарвина (179) через 1г и 
динамическое сжатие а  [(формула (178)]. Для Юпитера и 
Сатурна по наблюдениям за движением ближайших к пла
нетам естественных спутников были определены два пер
вых четных гравитационных момента / 2 и h  (см. табл. 27). 
В результате внешний гравитационный потенциал для 
обеих планет имеет вид

У (г, 8) =  ^  {'1 -  ( f  J  JsPt (cos 0) -

-  (у)* J J \  (cos 9) -  . . .} ,  (190)

т. е. соответствует полю гидростатттчески-равновесной пла
неты (см. § 2,4). Используя формулу (189), Джеффрис 
получил р* <  0,8 г/см3 для Юпитера и ps <  0,4 г/см3 для



Сатурна. Джеффрис пе придал должного значения этим 
цифрам, так как в то время не было известно достаточно 
распространенных в космосе веществ, которые в твердом 
состоянии обладали бы такими низкими плотностями. 
Соответственно первая модель Юпитера была построена 
так, чтобы обойти трудность, с низкой поверхностной 
плотностью. Предполагалось, что Юпитер состоит пз ка
менистого ядра, маптшг из воды и углекислоты в твердом 
состоянии п очень разреженной, но глубокой атмосферы. 
В результате атмосфера, но влияя существенно па массу 
планеты, существенно увеличивала ее радиус, который 
определялся по облачному слою.

Независимо от Джеффриса советский астроном акаде
мик В. Г. Фесенков (1924 г.) указал, опираясь на те же 
соображения, что лишь плотность водорода п гелия может 
отвечать наружным слоям этих плапет. Однако данные о 
распространенности элементов опять-такп пе позволили 
В. Г. Феселкову настаивать иа свое.м фундаментальном 
заключении. Через 10 лет американский астрофизик 
Вильдт (1934 г.) отметил, что вывод Джеффриса следует 
понимать буквально, п предложил модель: твердое ядро 
(Pi =  5,5 г/см3 — средняя плотность Земли), оболочка из 
льда (р2 =  1,0 г/см3), наружная оболочка пз отвердевших 
водорода и гелия (р3 =  0,35 г/см3). Неизвестные радиусы 
двух поверхностей раздела определялись по средней плот
ности и моменту инерции. Работа Вильдта еще пе означа
ла создания водородной концепции планет-гигантов.

Водородная проблема, как мы ее понимаем сейчас, ве
дет свое начало с работы американских физиков Вигнера 
и Хантингтона (1935 г.) о металлизации водорода. По су
ществу с этой же работы начинается проблема фазовых 
переходов диэлектрик — металл. Прп обычных условиях 
и сравнительно небольших давлениях молекулярный во
дород представляет собой диэлектрик. Однако, как впер
вые показали Вигнер н Хантингтон, если его сжать до дав
лений ~  106 бар, водород из молекулярной фазы перейдет 
в металлическую, т. е. превратится в простейший однова
лентный металл с плотностью ~  1 г/см’.

В 1937 г. норвежский геохимик Гольдшмидт публикует 
первую таблицу космической распространенности элемен
тов, пз которой следовало, что водород — наиболее рас
пространенный элемент в Солнечной системе и Вселенной.

После этих работ Вильдт (1938 г.) реинтерпретнрует 
свою модель 1934 г., приняв р2 =  1,0 г/см3 (плотность ме
таллического водорода), р3 =  0,35 г/см3 (плотность молеку



лярного водорода). Создание водородной концепции Юпи
тера и Сатурна было завершено в 1951 г. в работах 
В. Г. Фесенкова и Л. Г. Масевич в СССР, Рамзея в Ан
глии и Де Маркуса в США.

Юпитер и Сатурн являются водородо-гелпевыми гглагге- 
тами. Чтобы убедиться в этом, достаточно обратиться к 
рис. 89, па котором приведены кривые масса — радиус для 
планет, состоящих из чистого водорода и чистого гелия. 
Мы видим, что как строение ,
Юп итера, так и строение Са- ЦМОо г) 
турна хорошо соответствуют 
водородной кривой. Это об
стоятельство, конечно, не 
случайно. Водород — наибо
лее распространенный эле
мент в Солнечной системе, 
звездах и межзвездной среде, 
а гравптащшпиос ноле пла
нет-гигантов таково, что оно 
способно удержать водород
ную атмосферу в течение вре
мени существования планет.

Вторым по обилию эле
ментом во Вселенной являет
ся гелий. Обилие гелия по 
числу частиц таково, что отношение И/ТГо — 10. Обраща
ясь к рнс. 89, мы видим, что планеты Юпитер и Сатурн 
несколько смещены с водородной кривой в сторону ге
лиевой кривой. В связи с этим естественно ожидать в 
обеих планетах существование нримесп гелия. Определе
ние концентрации гелия в обеих планетах является важ
нейшей задачей физики планет и имеет большое значе
ние для космогонии. Искомое отношение устанавливает
ся, если построена модель планеты. Остальные элемен
ты, например кислород, углерод, азот, кремний, железо 
и др., встречаются гораздо реже, чем водород и гелий, и 
их содержание в Юпитере и Сатурне в настоящее время 
определяется менее уверенно.

Современные исследования внутреннего строения пла- 
нет-гигантов ведут свое начало с работы, выполненной в 
J 958 г. учеником Впльдга американским астрофизиком 
Де Маркусом. Де Маркус воспользовался эксперименталь
ными данными о сжимаемости водорода и гелия до 20 кбар 
и определил ннтериоляииониые уравнения состояния во
дорода и гелия так хорошо, что они мало изменились с

я, 103сн
Рис. 89. Диаграмм а м асса —  ра
ди ус  для планет, состоя щ и х и* 
чистого водорода и  чистого ге

лия.



тех пор. Кроме того, он привлек к построению моделей 
Юпитера и Сатурна теорию фигуры жидких вращающих
ся планет второго приближения. Эта теория в первом 
приближении была построена Клеро (см. § 2.2), а во вто
ром — английским теоретиком Дарвином в конце прошло
го века и усовершенствована в начале нашего столетия 
голландским астрономом Де Ситтером. Поскольку, теория 
фигуры является основным теоретическим аппаратом, ис
пользуемым для исследования больших планет, то о ней 
мы скажем ниже несколько подробнее. Вместо двух усло
вий — сохранения средней плотности р и среднего момен
та инерции I  — Де Маркус контролировал распределение 
плотности в модели по трем условиям: р и первым четным 
гравитационным моментам J2 н / 4, которые для Юпитера 
и Сатурна известны из наблюдений. Раньше для опреде
ления I  через / 2 использовалась формула Радо — Дарвина 
(179), которая плохо подходит для планет с сильной кон
центрацией вещества к центру. Де Маркус построил пер
вую удовлетворительную модель Юпитера и достаточно 
хорошую модель наружных слоев Сатурна. Работа Де 
Маркуса была расширена американским астрофизиком 
Пиблсом (1964 г.), который использовал ЭВМ и рассмот
рел большое число моделей.

1G.2. Теория фигуры

Основной задачей теории фигуры является определение 
£ормы уровенных поверхностей планеты. На уровенной 
товерхностп постоянен гравитационный потенциал, а в 
чгдростатически-равновесной планете на уровенной по
верхности постоянны также плотность, давление, темпера
тура и т. д. Ось вращения планеты является ее осью сим
метрии, поэтому уравнение уровенных поверхностей не 
laBHCiiT от долготы. Ясно также, что форма уровенных 
говерхностен не должна зависеть от того, в какую сторо- 
iy вращается планета. Поэтому при построении теории 
)авиовесной фигуры уравнение стандартного сфероида 
нцется в виде
■(s, 9) =  s{l +  s2(s)P2(t) +  s4(s)/J4(i) +  se(s)Pe(t) +

+  s„(s)P8U) 4- 8ltt(s)Pu (t) +  ...}, 
£ =  cos0, (191)

де 0 — полярное расстояние, s — средний радиус (радиус 
феры эквивалентного объема), Pu(t)  — четные полиномы



Лежандра, зависящие от четных степеней t. Теория фигу
ры строится последовательными приближениями. Малым 
параметром теории фигуры является безразмерный квад
рат угловой скорости планеты

т =  =  - ^ 1  =  4 ^ ,  (192)
G ' M  4лб?р Срт~

где о), т, R, М и р — соответственно угловая скорость и 
период вращения, средний радиус, масса и средняя плот
ность планеты. Величина т имеет простой физический 
смысл: она равна отношению центробежного и гравитаци
онного ускорений па экваторе планеты. Если бы планета не 
вращалась, то система уровенных поверхностей представ
ляла бы собой ньютоновские сферы. В формуле (191) этому 
соответствует равенство пулю всех функций s2iis) для лю
бого г. Внешнее гравитационное иоле такой планеты опи
сывалось бы ньютоновским потенциалом (190), или можно 
сказать, что у жидкой певратцающейся планеты в выра
жении (190) все гравитационные моменты равны нулю 
для любого i. В действительности все планеты вращаются, 
причем планеты-гиганты вращаются довольно быстро. 
В теории фигуры первого приближения в формуле (191) 
удерживается первая функция s2is), являющаяся малой 
величиной порядка т. В этом случае уроненными поверх
ностями являются эллипсоиды вращения. Получается так, 
что центробежные силы как бы растягивают сферу в эл
липсоид вращения. В этом приближении все остальные 
функции s2i(s) (i =  2, 3,...) равны нулю. Внешний грави
тационный потенциал в первом приближении отличается 
от ньютоновского потенциала па слагаемое, пропорцио
нальное квадрунольному гравитационному моменту ,/2 в 
формуле (190), причем / 2 ~  т. В теории фигуры Дарви
н а — Де Снттера в (191) сохраняется следующая функция 
s4(s), а уровентгые поверхности во втором приближении 
отклоняются от эллипсоидов вращения. Выражение для 
потенциала (190) удлиняется, так как в нем появляется 
член с тг. Эти рассуждения естественным образом 
обобщаются на любое приближение. В общем случае фун
кции s2l(s) п гравитационные моменты J2i в (190) имеют 
следующий порядок малости:

s2i(s) ~  т \  (193)

Величины ]2, определяются пз наблюдений п дают интег
ральные условия для допустимых распределений плотно-



с  tit в п л а н е т е .  Они выражаются ч е р е з  о п р е д е л е н н ы е  и н 
т е г р а л ы  о т  п л о т н о с т и  p(s) н  ф у ш ; ш ш  s2t(s), к о т о р ы е  н а 
х о д я т с я  п у т е м  р е ш е н и я  с и с т е м ы  у р а в н е н и й  т е о р и и  ф и 
г у р ы .  П р и  э т о м  м о м е н т ы  / 2i в ы ч и с л я ю т с я  п о с л е д о в а т е л ь 
н ы м и  п р и б л и ж е н и я м и  в в и д е  р а з л о ж е н и я  п о  с т е п е н я м  т:

На практике в ряде ('194) удерживается всего несколько 
членов. В настоящее время автор киши и В. И. Труби
цын построили теорию фигуры пятого приближения. Это 
позволит в будущем ирп построении моделей использо
вать первые пять четных моментов J2, h ,  Л, Л,-Л». Точ
ность определения моментов Л и У4 Юпитера, достигну
тая с помощью космических аппаратов «I luonep-10» и 
«Пнонер-Tl», в настоящее время такова, что при по
строении моделей приходится использовать теорию фигу
ры четвертого приближения.

Ниже перечислены пять, основных аргументов в поль
зу того, что Юпитер является газожидким телом с адиа
батическим распределением температуры внутри плане
ты. Из этих аргументов вытекает также, что Юпитер на
ходится в конвективном состоянии, т. е. вытюс из него 
тепла осуществляется механизмом конвекции и он нахо
дится в состоянии, близком к гидростатнческн-равповес- 
Етому.

1. Если Юпитер образовался как горячее тело (трудно 
тредставить, чтобы такая огромная планета пе разогре
юсь при своем образовании), то за время своего суще- 
мвования ta ~  4,5 • 10° лет он пе мог остыть, так как 
тлииа его остывания

юрядка 5 • 102 км (% ~  10-2 -f-10-3 см2/с — коэффициент 
■емпературонроводности молекулярного водорода).

2. Поток тепла нз недр планеты по данным птпрокотто- 
осных инфракрасных измерений, подтвержденных дан- 
[ымн аппаратов «Ппонер-10» н «Пионер-11», оказался 
•авным ~ 1 0 4 эрг/(см2 -с,) [соответственно для Сатур- 
а ~ 3 -1 0 3 эрг/(см2 • с)], что указывает на конвективное 
остояние глубокой наружной зоны плп всей планеты в

со

(191)

10.3. Адиабатическая модель

О̂СТ ^  (% * п̂) (195)



целом, таи как такой поток более чем на четыре порядка 
превышает максимальный вынос тепла за счет механизма 
молекулярной теплопроводности [т. е. подсчитанный но 
формуле (47); так, для Юпитера и Сатурна имеем дю ^  
^ 0 ,2  эрг/(см“ -с), qc ~  0,1 эрг/(см2 • c)J. Интересно отме
тить, что ноток тепла пз недр обеих плапет примерно ра
нен потоку тепла, который они получают от Солнца.

3. Юпитер обладает собственным магнитным полем, 
формирующимся в его внутренней металлической водо
родной оболочке (отстоящей от поверхности на две деся
тые радиуса планеты), которая опять-такн должна быть 
в конвективном состоянии.

4. Рассматривая эволюцию спутниковых орбит Юпи
тера, Сатурна и Ураиа, американские астрофизики Голд- 
райх и Сотер оцепили значения удельной диссипативной 
функции Q для этих планет (смысл функции Q разъяс
няется в § 3.2). Оказалось, что (?ю ^  2,5 • 10\ QС^ 1 , 4 Х  
X 104, (?у ^ 5 -1 0 '',  что на два порядка больше, чем ти
пичные значения для вещества в твердом состоянии, в 
частности для мантии Земли и плапет земной группы. 
Таким образом, эти оценки могут быть истолкованы как 
указание па жидкое состояние Юпитера, Сатурна п Урана.

5. Измерения гравитационного поля Юпитера аппара
тами «Пионер-10» и «Ппоиер-11» не обнаружили «сле
дов» первого нечетного момента J3 с точностью до :10-в в 
гравитационном потенциале планеты, что указывает па 
близость Юпитера к гидростатнческн-равповеспому со
стоянию.

Разъясним теперь смысл утверждения «планеты-гиган
ты — газожидкие тела». Критическое давление и критиче
ская температура водорода равны 13 атм и 33 К. При 
давлении и температуре выше критических пе существует 
границы между газовой и жидкой фазами молекулярного 
водорода. Юпитер и Сатурн почти сплотит, состоят пз во
дорода, а Уран тт Нептун покрыты водородными оболоч
ками толщиной примерно в две десятых радиуса планеты, 
причем во всех четырех планетах водород находится в за- 
крптической области. В результате по мере погружения 
в глубь планеты газовая атмосфера уплотняется под дав
лением лежащих выше слоев и непрерывно переходит в 
жидкое, сравнительно плотное состояние, причем грани
цы между газовой атмосферой и лежащей под ней: жид
кой планетой не существует. Далее, температура плавле
ния водорода в условиях недр Юпитера и Сатурна в не
сколько раз меньше адиабатических температур в этих



планетах. Температура плавления воды — второй по зна
чению компоненты планет-гигантов — вероятно, меньше, 
чем адиабатические температуры в большей части Урана 
и Нептуна. Иа основании этих аргументов и говорят, что 
недра всех планет-гигантов находятся в газожидком со
стоянии, исключая, быть может, их небольшие централь
ные области. Представление о газожттдком состоянии пла
нет-гигантов было разработано автором и В. П. Трубицы
ным в СССР и Хаббардом в США.

10.4. Данные наблюдений

Данные наблюдении, используемые при расчете моде
лей, сведены в табл. 27. Там же указаны некоторые до
полнительные характеристики планет-гигантов. Атмо
сферы Юпитера и Сатурна находятся в состоянии диффе
ренциального вращения, т. е. угловые скорости вращения 
различных широтных поясов не совпадают. Поэтому до
вольно трудно выбрать правильное значение периода вра
щения планеты т. За период вращения Юпитера как пла
неты выбирают период вращения его магнитосферы, так 
как источники большого собственного магнитного поля 
расположены в металлической оболочке планеты, отстоя
щей от облачного слоя па 0,2 радиуса Юпитера^ Этот пе
риод практически совпадает с периодом вращения сред- 
нешнротных и полярных областей облачного слоя пла
неты. Дифференциальное вращение атмосферы Сатурна 
заметно больше (до 10%). До пролета мимо Сатурна аме
риканской межплаттетпой станции «Вояджер-1»*) период 
вращения его магнитосферы тте был известен. Однако те
перь он известен и, так же как и для Юпитера, дает зна
чение периода вращеппя тела планеты.

Период вращеппя Урана по данным разных групп на- 
блюдателей попадает в широкий интервал значении от 
10,8 до 24 ч, иаплучшая оценка 19,5 ± 1 .2  ч. То же самое

*) З ап у щ ен а  5 сен тяб р я  1977 г. с м ы са К ан ав ер ал  (ш т. Ф ло
рида, С Ш А ). В п а р т е  1979 г. с тан ц и я  про ш л а  мимо Ю питера, про
и звед я  иссл едо ван и я  пл ан еты  и ео сп у тн и ко в ,— бы ли откры ты  
м ощ ны е действую щ ие вулканы  па  галнллеевом  сп у тн и ке  Ио, н а
хо дящ ем ся  на р ассто ян и и  422 тьтс. км  от п ланеты . В ноябре 
1980 г. а в то м ати ч еск ая  стан ц и я  п р о ш л а  мимо систем ы  С атурна  
и п ер ед ал а  у н и кал ьн у ю  ин ф орм ац ию  о планете , ее к о л ьц ах  и сп у т
н и ках . Д войн ик  «В оядж ера-1» «В оядж ер-2» прош ел мимо Ю пи
тер а  в ию ле 1979 г. и мимо С атурна  в августе  1981 г. В я н в ар е  
1986 г. с тан ц и я  до л ж н а  п ролететь  мимо У рана  и п ер ед ать  фото
гр аф и и  план еты  н а  Землю .
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имеет место п для Нептуна — от 11 до 22 ч, наилучшая 
оценка ~ 1 7 —18 ч.

При построении адиабатических моделей планет-ги
гантов важное значение имеет выбор граничного давле
ния р 1 н температуры 7\, которые связаны между, собой 
законом адиабаты. Удобно в качестве граничной выбрать 
поверхность, на которой р\ =  1 бар. Тогда значение T t оп
ределяют по моделям атмосфер планет. При Pi =  1 бар 
Т1 для Юпитера равно 170 +  20 К, для Сатурна 135 ±  
± 1 5  К, для Урана п Нептуна эту температуру полагают 
~ 7 5 —80 К и 70—75 К соответственно. По тем оценкам, 
которые приведены выше, следует, что граничная поверх
ность с Г, расположена во всех четырех планетах 
глубже облачных слоев, так как, согласно наблюдениям, 
температуры облачного слоя планет-гигантов меньше, 
чем 2\.

10.5. Распространенность элементов и группы 
космохимпческих веществ

Первая современная сводка космической расиростра- 
leHiiocTii химических элементов сыграла важную роль и 
юзданпп водородной концепции строения Юпитера и Са- 
пурна. Еще большую роль данные о распространенности 
(лементов и предполагаемом химическом составе прото- 
шанетного облака будут играть в ближайшие годы при 
юстроешш детальных моделей плаиет-гнгантов. Наобо- 
)от, построение моделей планет-гигантов позволяет полу- 
шть интегральные соотношения между различными наи
более обильными элементами, которые характеризуют как 
[ротонланетное облако, так п протосолнце. Фундамен- 
альпые сводки распространенности химических элемен- 
ов были опубликованы американскими геохимиками Зюс- 
ом п Юрн (1956 г.) и астрофизиком Аллеро.м (19(31 г.). 
5 последнее время опубликовано несколько сводок рас- 
фостраненпости элементов. Например, сводка аме- 
шканс-кого геохимика Лыопса (1972 г.) имеет вид:
I (2,8 • 104), Не (1,8- 10'), О (10.0), С (10,0), N(2,4), Хе 
2,1), Si (1,00), Mg (0,85), Fe (0,80), S (0,4(5), Ar (0,15), 
vl (0,07), Ca (0,00), Na (0,043), Ni (0,05),... Число в скоб
ах за символом химического элемента указывает, сколь- 
о атомов данного элемента приходится на один атом 
ремния. Если бы были точно известны обилие гелия в 
юлице и отношение II/1 Ге по числу частиц, то эти дан- 
ые можно было бы использовать при расчете моделей



планет-гигантов. К сожалению, отношение Н /Н е'~  12 20 
псе еще недостаточно надежно, хотя большинство иссле
дователей принимают такие значения средней массовой 
концентрации водорода (X ) и гелия (У) : X  ~  70—80%, 
У ~  30—20%.

По современным представлениям в протопланетном 
облаке иа расстояниях планет-гигантов температуры (пос
ле остывания облака), вероятно, не превышают 150 К, а 
газовое давление 10~5 —10~7 атм в зоне Юпитера и Сатур
на и 10~7—10-9 в зоне Урана и Нептуна. В этих условиях 
большинство перечисленных выше элементов образует 
гидриды и окислы. Более сложные соединения, например 
силикаты, можно представить с достаточной точностью в 
виде определенной комбинации окислов, и, таким образом, 
конкретизация сложных соединений при построении мо
делей несущественна.

Все космохимические соединения по их летучести раз
деляются иа три группы. К первой группе относят водо
род (Н2), гелий (Не) и неон (Ne). Это так называемая га
зовая водородо-гелиевая компонента (Г-компоиента), ко
торая в условиях образования планет-гигантов не входит 
в конденсат. Вторую группу образуют вещества средней 
летучести. Это так называемая Л-компонента (ледяная 
компонента). Основные ее составляющие: метан (СН4), 
аммиак (NH3) и вода (Н20). Нелетучие вещества объеди
няют в третью группу. В нее входят окислы, железо и 
никель (S i02, MgO, FeO, FeS, Fe, №,...). Третью группу 
называют ТК (тяжелая компонента). Вещества ТК вместе 
с веществами компоненты Л образовывали состав конден
сата (пылевую составляющую) протопланетного газопыле
вого облака в рассматриваемой его части (ТКЛ-компо- 
нента).

В случае, если температуры в рассматриваемой части 
протопланетного облака были более высокими (>  150 К), 
нужно исследовать также другие разбиения веществ на 
группы, при которых часть вещества ледяной компоненты 
переходит в газовую компоненту. Тогда возникают сле
дующие варианты Л: Л I (СН4 +  N Ii3 +  II20), Л II (NH3 +  
+ Н 20), Л III (Н20). Соответствующие им варианты Г- 
компоненты: Г 1 (H2 + He +  Ne), Г II (Г П + СН4), Г III 
(Г II +  NH3). Вариант Г-компоненты, соответствующий 
случаю, когда к конденсату относится только ТК-компо- 
нента, будет Г IV (Г Ш  +  Н20). Внутри каждой груп
пы вещества берутся в той же пропорции, в какой они 
распространены в космосе.



10.6. Уравнение состояния

Зависимость давления от плотности и температуры 
р =  piр, Т) называется уравнением состояния. Обычно 
уравнение состояния представляют в виде суммы потен
циального давления pip, 0) (нулевой изотермы) и тепло
вого давления

р  (р, Т) р (р, 0) PY (р), (196)

где /? =  8,314 • 107 эрг/град ■ моль) — газовая постоянная, 
Т — абсолютная температура в градусах Кельвина, А — 
средний атомный вес, *f(p) — параметр Грюнайзена (фун
кция плотности). Понятие параметра Грюнайзена было 
введено в § 7.5. Важно то, что диапазон изменения "f(p) 
очень мал. Действительно, при обычных условиях у не 
превосходит 2—3, а при сверхвысоких давлениях ~ 108 
бар у =  2/3. Характерные давления в недрах планет-ги
гантов 10е—108 бар, а температуры ~ 103—104 К. Оценим 
в этих условиях вклад теплового давления (возникающе
го из-за тепловых колебаний атомов) в полное давление 
для металлического водорода J p H ~  1 г/см3, у ~  1, *4 =  1) 
и для воды (рц,о ~  3,5, у ~  1, А — 6):

3RT , ч 
Рт =  - = -  PY (Р) ~А

3 • 8,3 • Ю7 • (103 -т- Ю4) « 2 , 5  (Ю11 -г- Ю12) дин/см2 =
=  2,5 (105 -4- 106) бар для Н,

3-8,3-Ю7 - (103 н-104) .3)5 ^  1,4 (IQs ч- Ю6) бар для НаО.

Если обратиться к рис. 92—95, на которых показаны 
модели Юпитера, Сатурна, Урана и Нептуна, то легко 
видеть, что в (р , ^П-условиях планетных недр вклад теп
лового давления в полное давление не превышает 10— 
20%. Следовательно, закон, по которому сжимается ве
щество в их недрах, в основном определяется первым* сла
гаемым в (196) — нулевой изотермой. В настоящее время 
нулевые изотермы всех основных космохимических эле
ментов и соединений определены с точностью ~5%  по дав
лению. Для построения pip, 0) использовался метод гра
фической интерполяции. При давлениях до ~ 1  Мбар 
закон, по которому сжимается то или иное веще
ство, может быть установлен с помощью эксперименталь
ных данных (статических и динамических). При высоких



давлениях р >  100 Мбар этот закон может быть установ
лен теоретически. Поэтому, чтобы определить нулевую 
изотерму конкретного космохпмического вещества во всем 
интервале давлений, представляющем интерес для плане- 
тофизики, сглаженные экспериментальные данные при 
низких давлениях «сшиваются» с рассчитанными значе
ниями при высоких давлениях.

Чтобы читатель мог составить представление о функ
циях р(р, 0) для различных веществ, приводим табл. 28.

Т а б л и ц а 28
Плотность в г/см3 в зависимости от давления в барах для коемохи- 

мических элементов и соединений

р, бар н н 2 с н 4 N H a Н ,0 Н е Ne

1
■МО3 
1 ■ К)4 
1-105 
1-108 
1 • 107 
1 • 10*

0,58
0,617
0,635
0,657
0,860
1,93
5,90

0,089
0,112
0,170
0,320
0,694
1,83
5,79

0,51
0,544
0,660
0,977
1,803
4,246

12,078

0,83
0,861
0,933
1,288
2,213
5,105

1А.061

1,516
1,552
1,622
1,997
3,126
6,607

17,418

0,32
0,52
0,94
1,90
4,60

13,1

1,506
1,603
1,918
2,911
5,129

10,715
25,586

р, бар А г MgO SiO s
(стишовит) A l.O , FeO FeS Fe

1
1-103
1-104
1-106
1.10е
М О 7
М О 8

1,771 
1,871 
2,275 
3,396 
6,026 

12,677 
30,761

3,585
3,5878
3,608
3,811
4,915
9,572

23.335

4,287 
4,2884 
4,291 
4,390 
5, ЗОЙ 
9,795 

23,769

3,988
3,9896
4,004
4,128
5.070
9,638

23,497

5,907
5,911
5,947
6,240
7,962

13,996
32,600

6,250 
6,254 
6,288 
6,582 
8,367 

14,588 
33,963

8,311
8,317
8,369
8,797

11,041
17,620
.38,637

1  ̂ Гипотетическое уравнение состояния.

Цифры в таблице даны с большим числом знаков, чтобы 
не терять точность при определении темпа нарастания 
плотности. Во втором столбце приведены данные для ме
таллического водорода, а в третьем — для молекулярного 
водорода. Переход молекулярного водорода в металличе
ский не поддается теоретическому расчету. Давление пе
рехода слабо зависит от температуры и оценивается вели
чиной ~ 3  ■ 10е бар. При Переходе в твердой фазе плот



ность скачком увеличивается на ~10% . В расплавленном 
состоянии (в жидкой фазе) переход происходит непрерыв
но. В табл. 28 приведены данные для фаз высокого давле
ния. Такой фазой для воды является модификация лед 
VII, устойчивая при давлении, большем 22,5 кбар. Для

Давление, tap

Рис. 90. У равнения состояния водорода: 1— -1 — адиабаты водорода с гра
ничными тем пературам и Г, (при р, =  1 бар ), равными 140 К (кривая / ) ,  

250 К (кривая 2 ), 90 К (кривая г ); 4 — нулевая изотерм а.

железа эта фаза устойчива при давлениях, больших 
130 кбар. Уравнение состояния для фазы высокого 
давления FeS является гипотетическим, так как для 
этой фазы отсутствуют падежные экспериментальные 
данные при р <  1 Мбар. В целом табл. 28 дает ясное пред
ставление о тех плотностях, которые рассматриваемые

вещества имеют при высо
ких давлениях. Предполо
жение об адиабатическом 
изменении температуры в 
недрах планет-гигантов 
позволяет определить ура
внение адиабаты в виде 
Тад =  Т(р) и связать рас
пределение температуры в 
недрах планеты с распре
делением плотности. Под
ставляя Гад =  Г(р) в (196), 
получаем уравнение ади
абаты =  Мр) в пере
менных (р, р), которое мо

жет быть использовано при расчетах моделей планеты. 
В настоящее время построены двухслойные модели пла
нет-гигантов. Оболочки планет состоят в основном пз во-

р, бар
Р ис. 91. Н улевы е изотерм ы  тяж елой  
компоненты  (ТК ) и см есей  ТК и р а з
личны х вариантов льдов: T K jl I, 

T K JIII, ТКЛ III.



дородо-гелиевон компоненты, а ядра — из того или иного 
варианта ТКЛ-компоненты. В конвективной планете 
предположение о постоянстве химического состава каж
дого слоя (оболочки и ядра) является естественным, так 
как конвекция осуществляет перемешивание, а возник
новение даже небольшого градиента концентрации доста
точно, чтобы «запереть» конвекцию. При расчетах урав
нения состояния смеси веществ как для оболочки, так и 
для ядра вычисляются в приближении аддитивности пар
циальных объемов ,

где X t — обилие по массе каждого вещества, ^  X t =  1.

Строение оболочек планет в основном определяется сжи
маемостью водорода (рис. 90), а строение ядер — нулевы
ми изотермами ТКЛ-вещества (рис. 91).

В настоящее время построены двухслойные модели 
внутреннего строения обеих планет. Ядра планет состоят 
из конденсата ТК и льдов (обилие элементов — в солнеч
ной пропорции). Исследованы четыре варианта химиче
ского состава ядра: TKJI I (ТКЛ +  Л I), ТКЛ II, ТКЛ III 
и ТК. Оболочки моделей I типа состоят только из газовой 
компоненты Г1 (или Г II, Г III). В них массовые концен
трации водорода, гелия и других газов будут соответствен
но X, Y  ж Z t: X  + Y  + Z, =  1. В модели II типа в состав 
оболочки, кроме газовой компоненты, входит также веще
ство ядра с концентрацией Z2; X  +  Y  +  Z, +  Z2 =  1. Вели
чина Zi по отношению к сумме X  +  Y  всегда бралась 
в солнечной пропорции. Чтобы удовлетворить известным 
параметрам планеты — массе, радиусу, периоду вращения 
и гравитационным моментам / 2 и / 4 (см. табл. 27), в мо
делях I типа подбиралось отношение Y/ Х  (в оболочке), 
а в моделях II типа — величина Z2/(X  + Y + Zt), а отно
шение Y / X  =  0,26 фиксировалось в солнечной пропорции.

Адиабатическая модель планеты зависит также -от гра
ничных значений давления p Y и температуры Tt в об
лачном слое. Давление pi всегда принималось равным 
одной атмосфере, а варьировалось. Так, в типичных 
моделях I типа для обеих планет, показанных на рис. 92

10.7. Модели Юпитера и Сатурна



Рис. 02. М одель Юпитера: р — плотность, р — давление, Т — тем пература, 
g  — гранитацш нш ое ускорение, q — относительная м асса, заклю ченная в 

сф ере радиуса р. как функции относительного радиуса р.

Рис. 93. Модель Сатурна. См. подпись к рис. 92.



и 93, 7\ =  140К, а Х =  0,68 (в оболочке). В этой модели 
ядра Юпитера и Сатурна состоят из ТКЛ II. Полная мас
совая концентрация TKJI-вещества в планете обозначена 
2ткл.

Модели I типа соответствуют схеме образования пла
неты, по которой вначале образуется ядро из конденсата, 
а затем происходит аккреция газа на образованное таким 
образом ядро. Ясно, что это предельная идеализированная 
схема, поэтому истинная модель планеты должна быть 
промежуточной между моделью I и II типов. Для Сатур
на модель I типа с Т, =  90 К является предельной, так 
как в такой модели концентрация гелия Y =  0, что непри
емлемо с позиций космохимии. Для Юпитера модель I ти
па с Г ! = 2 5 0 К  также является предельной, так как при 
этой граничной температуре у планеты пропадает ядро 
из ТКЛ-вещества и при больших для сохранения усло
вия полной массы в модель пришлось бы ввести разуплот
нение вещества в центре, что физически бессмысленно. 
Это единственная модель Юпитера, которая имеет средне
солнечный состав. Во всех остальных моделях планета 
обогащена ТКЛ-компонентой по сравнению со среднесол
нечной пропорцией элементов.

В общем исследование моделей Юпитера и Сатурна 
показывает, что обе планеты должны обладать ядрами из 
ТКЛ-вещества. По массе ядро Юпитера составляет 3— 
4%, а ядро Сатурна 26—28% от полной массы. Величина' 
^ткл, приведенная в табл. 29, позволяет оценить мини
мальные массы вещества протопланетного облака в зонах 
образования этих планет. Масса всего вещества в зоне по 
отношению к массе планеты М 3/М  =  (ZTKJI/Z?rb.n), где' 
2?кл -  (0,012 Н- 0,018)— предполагаемое обилие ТКЛ- 
компоненты в протопланетном облаке, равное сол
нечному обилию. Тогда масса потерянного из зоны веще
ства равна АМ/М =  Ш 3/М) — 1. Эта величина для раз
личных моделей приведена в последнем столбце табл. 29. 
По этим оценкам масса газа, диссшшровавшего из зоны 
Юпитера, заметно различается для изученных моделей. 
Для Юпитера грубой оценкой будет (АМ/М)Ю ~  5 -f- 10. 
Для Сатурна эта величина заключена между ~  15 и ~  24 
планетными массами для моделей с ядрами из ТКЛ I — 
ТКЛ III, (АМ/М)С~  154-24.

Тот факт, что обе планеты находятся в конвективном 
состоянии, т. е. являются адиабатическими, позволил на
дежно рассчитать распределение температуры в Юпитере 
н Сатурне (см. рис. 92 и 93) из условия постоянства



энтропии в их недрах *). Мы уже отмечали выше, что 
переход в металлическую фазу молекулярного водорода 
происходит при р ~  3 Мбар. В модели Юпитера, показан
ной на рис. 92, это соответствует значению относительно
го радиуса [3 =  r/R (R — средний радиус планеты), рав
ному [Зм =  0,765. Металлическая оболочка в Юпитере 
простирается до границы с TKJI-ядром при ря =  0,15. На 
этом уровне давление равно 42,3 Мбар, в центре планеты 
Ро — 78 Мбар.

Т а б л и ц а  29 
Х им ический состав  Ю пи тера и  С атурна

П ланета ти к
Тип

м оде
лей

Обилие в оболочке ^ Обилие в планете

Д 
М

/МX Y z 2 X У гткл

Ю питер 140 I 0 ,68 0,31 0 0 ,66 0,30 0,04 2
II 0.71 0,18 0 ,1 0 0,69 0,18 0 ,1 2 8

250 I 0,51 0,47 0 ,01 0,51 0,47 0,01 0
II 0,60 0,16 0,23 0,60 0,16 0,23 17

Сатурн 140 I 0 ,68 0,31 0 0,50 0,23 0,26 19
II 0,71 0,18 0 ,1 0 0,53 0,14 0,33 24

90 I 0,99 0 0 0 ,68 0 0,31 24

■*) Z ,  =  0 ,0 1  в о  в с е х  м о д е л я х .

В модели Сатурна (см. рис. 93) металлическая оболоч
ка расположена в интервале 0,465 р ^  0,267. Давление 
на границе с ядром из TKJI-компоненты сравнительно 
невелико: ря =  8,12 Мбар (р„ =  0,267). Давление в центре 
Сатурна р0 =  48 Мбар. Температуры в центре обеих пла
нет равны ~  2,5 • 104 К. В действительности может ока
заться, что вещества, из которых состоят TKJl-ядра Юпи
тера и Сатурна, дифференцированы по плотности. Однако 
имеющихся пока данных явно недостаточно для количе
ственного исследования этого вопроса. Юпитер обладает

*) Э нтропия — это тер м о ди н ам и ческ ая  вели чин а, о стаю щ ая ся  
постоян ной  пр и  адиабатическом  процессе, когда не  происходит 
обм ена теплом  м еж д у  р азл и чн ы м и  элем ен там и  среды . Она не  
им еет столь нагляд ного  см ы сла, к а к  тем п ер ату р а  или  давлени е, 
я в л я я с ь  в  то ж е  в р ем я  не м ен ее  важ н о й  терм оди нам и ческой  пе
рем енной.



мощным собственным магнитным полем. Это поле было 
открыто и исследовано по радиоизлучению планеты в 
1954—1960 гг. Тогда же было установлено, что поляр
ность магнитного поля Юпитера обратна полярности зем
ного магнитного поля. Данные, полученные с помощью 
космических аппаратов «Пионер-10, -И», позволили оха
рактеризовать это поле количественно. Определены 
следующие коэффициенты Гаусса в магнитном потенци
але W  [формула (42)1 планеты: 

дипольные коэффициенты:
g° =  4,129, g{ =  — 0,492, h\ =  0,531 Гс

(этим коэффициентам соответствует напряженность дипо
ля на экваторе планеты В к =  4,19 Гс; ось диполя наклоне
на к оси вращения на угол ~  10°), 

квадрупольные коэффициенты:

gl =  0,42, g\ =  -  0,738, hl =  -  0,050, 

g; =  0,324, h\ =  -  0,381 Гс

(S2 =  0,89 Гс).
Определены также октунольные коэффициенты и со

ответственно В3 =  0,61 Гс. Интересно, что отношения 
B-JBj ~  0,2 и B J B , ~  0,14 близки к аналогичным отноше
ниям для земного поля. Поле Юпитера является полем 
эксцентрического диполя, центр которого отстоит от оси 
вращения на ~  0,2 /?ю и на ~  0,1 й ю смещен в северное 
полушарие. Из-за этого максимальное значение поля на 
поверхности Юпитера в северном полушарии составляет 
~  14 Гс, а в южном полушарии И  Гс. Магнитный момент 
Юпитера М ю =  B 1-R l) =  1,35 • 1030 Гс - см3. Источники маг
нитного поля Юпитера расположены в его обширной 
металлической оболочке.

Пролет КА «Пионер-11» в 1979 г. мимо Сатурна 
позволил измерить магнитное поле планеты. В отличие 
от магнитных полей других планет, магнитное поле Са
турна оказалось почти чисто дипольным с осью диполя, 
совпадающей с осью вращения планеты с точностью до 
1°, а центр диполя совпадает с центром масс планеты 
с точностью до ~  0,01 R c, Rc — радиус Сатурна. Напря
женность поля на экваторе равна В 0 «  0,2 Гс. Магнитный 
момент Сатурна Мс =■ B 0-Rc «  4-1028 Гс-см3.

Выше отмечалось, что тепловые потоки из недр обеих 
планет очень велики; они равны потокам, получаемым



планетами от Солнца. Ото аномальное явление еще не по
лучило однозначного объяснения, хотя большинство ис
следователей склоняется к объяснению этого теплового 
потока гравлтагшонным сжатием планеты.

10.8. Модели Урана и Нептуна
Двухслойные адиабатические модели обеих планет 

показаны на рис. 94 п 95. Отношение Y/Х  в водородо-ге- 
лиевой оболочке (из Г1) выбрано в солнечной пропорции 
{Y /X  — 0,26). Для ядра принят состав ТКЛ I (СН.( +  
+  NH3 +  Н20  +  ТК) в соответствии с предположением о

р,бар
/О7

Шв р,г/см

Ю5 - W

Ю* - 1

W3 - to4

/Ог - 10~г

/о - 10~3

t 10~ *

Рис. 94. М одель Урана См. подпись и рис. 92.

низкой начальной температуре в области образования 
Урана и Нептуна. Модели Урана н Нептуна принадле
жат к моделям II типа, так как их тонкие водород-гели- 
евые оболочки содержат примесь 10% ТКЛ I-компонен
ты. Основные параметры моделей следующие: относи
тельный радиус и масса ТКЛ I-ядер равны соответствен
но 0,78 и 0,94 для Урана и 0,85 и 0,97 для Нептуна. 
Давление на границе ядра у Ураиа /;„= 117 кбар, а у 
Нептуна ря — 74,6 кбар. Давлеппе в центре Урана ра =  
=  5,83 Мбар, а в центре Нептуна р0 =  7,4 Мбар, темпе
ратура в центре Урана 11 тыс. град, а в центре Непту
на 12 тыс. град (граничная температура =  100 К).



Обе планеты имеют близкий химический состав: 
Н20  -  (0 ,39-0 ,4 ); СН4— (0,22-0,23); NH, — 0,08; Т К -  
(0,24—0,25); (Н? +  Н е )— (0,03—0,06) по массе. Эти моде
ли имеют значение момента У2 для Урана 0,01, а для Неп
туна 0,004, что близко к наблюдаемым значениям, приве
денным в табл. 27. Данных об Уране и Нептуне еще
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Рис. 95. М одель Н ептуна. См. подпись к рис. 92.

слишком мало, поэтому модели обеих планет следует рас
сматривать как предварительные. В частности, из физи
ческих соображений ясно, что ядра планет должны быть 
дифференцированы по плотности. В настоящее время по
строены трехслойные модели планет, удовлетворяющие 
данным наблюдений. Оказалось, что средний химический 
состав планет, приведенный выше, при этом сохранился. 
Тот же вывод относится и к распределению температур 
в обеих планетах.

10.9. Планета Плутон — бывший спутник Нептуна?

Плутон — наиболее отдаленная планета в Солнечной 
системе. Ее среднее расстояние от Солнца составляет
39,5 а. е. Эксцентриситет орбиты велик, а ее наклон 
к плоскости эклиптики ~  18°. Данные о Плутоне очень 
ненадежны.



До 1978 г. масса Плутона оценивалась в ~  0,1 массы 
Земли, а радиус — в 0,5 земного, так что средняя плот
ность получается равной ~  4,9 г/см3. В 1978 г. американ
ский астроном Дж. Кристи (Гарвардская обсерватория, 
США) открыл спутник планеты Плутон. Это сенсацион
ное открытие привело к очередному радикальному пере
смотру данных о Плутоне. Выбирая расстояние между 
Плутоном и его спутником равным ~  20 ООО км, мы 
впервые получаем возможность надежно оценить суммар
ную массу планеты т, и спутника т2, М = т 1 + т Для 
этого воспользуемся законом Кеплера, записанным в виде

тл + >п2 м  а1 Р1
тю + та2о ~~ м о ~  «J Р \ '

где /п10 и т20 — массы компонент некоторой эталонной 
системы, например Земли, т „  =  5,98 • 10”  г, и Луны, 
т20 — (1/81)иг10, а величины =  20 -103 км и Рt =  6,4 су
ток — расстояние между Плутоном и его спутником и пе- 
•риод обращения спутника вокруг Плутона (те же величи
ны для Земли и Луны равны а0 =  384 • 103 км п Р0 =  27,33 
суток). В результате получаем М ~  Мо/390. Для оценки 
радиуса Плутона предположим, что почти вся масса 
сосредоточена в планете (mi >  т2), а для средней плот
ности примем значение, совпадающее со средней плот
ностью Каллисто — внешнего галилеева спутника Юпите
ра. Этот спутник_в основном состоит из льда, и его сред
няя плотность р ~  1,7 г/см3. В результате получаем 
оценку радиуса Плутона ~  1300 км, который оказался 
в 2,5 раз меньше, чем это принималось до 1978 г. Диаметр 
спутника Плутона оценивается как величина, примерно 
в два раза меньшая диаметра планеты, и соответственно 
масса спутника на порядок меньше массы планеты.

Одной из интереснейших проблем, связанных с Плу
тоном, является гипотеза, выдвинутая английским теоре
тиком Литтлтоном, согласно которой планета является 
бывшим спутником Пепт'упа. Предполагалось, что Плутон 
покинул окрестности Нептуна после сблпжешш («столк
новения») с Тритоном. В результате этого столкновения 
Плутон был выброшен на свою сильно эксцентрическую 
и наклонную орбиту, а орбита Тритона также претерпела 
существенное изменение — из экваториальной она стала 
сильно наклоненной, и движение по ней Тритона стало 
обратным. Гипотеза Литтлтона предполагает, что физиче
ские свойства Плутона и Тритона должны быть близки,



так как они образовались рядом у одной и той же плане
ты. Это обстоятельство можно проверить только с по
мощью космических исследований, когда будут получены 
более детальные данные об этих телах. Пока что все это 
остается интереснейшей гипотезой.

Открытие спутника у Плутона делает указанную гипо
тезу, вообще говоря, менее правдоподобной, и вопрос
о происхождении странной двойной системы — Плутона 
и его спутника — на периферии Солнечной системы пока 
остается без ответа.



ВНУТРЕННЕЕ СТРОЕНИЕ ЛУНЫ

«В н аш и х  р у к ах  н ах о д я тся  ли ш ь по
в ерхн остны е породы  Л уны . М ож но ли, ис
след у я  л и ш ь поверхностны е породы  Л уны  
(к ак  и  д р у ги х  п л а н е т ), составить п ред
ставлен и е  о хим ическом  строении  вещ е
ства в н у тр и  Л уны ?»

А.  П. Виноградов ,
«Диф ф еренциация вещ ества Луны  и планет  

на оболочки» в книге «К осм охим ия Луны
и планет».

Выше отмечалось, что для Луны хорошим приближе
нием является однородная модель. Соответственно рас
пределение давления в недрах Луны дается формулой
(53). В настоящее время проведены первые зондирования 
Луны геофизическими методами. Суммируем кратко ре
зультаты этих работ.

11.1. Сейсмические данные *)

Первые сейсмические эксперименты на Луне проведе
ны в 1969 г. после посадки космического аппарата «Апол- 
юн-11» (Л-11). Затем сейсмические станции устанавлива- 
тись экспедициями А-12, А-14, А-15, А-16 и А-17. Источ
никами питания сейсмической станции А-11 были 
юлнечные батареи; станция работала в течение непродол- 
кительного срока. Приборы последующих экспедиций 
А-12, 14, 15, 16) образовали сеть из четырех станций 
рис. 96), каждая пз которых состояла из трехкомпонент- 
юго длиннопериодного и вертикального короткопериод- 
юго сейсмометров. В качестве источников питания 
1спользовались изотопные энергетические установки. 
3 связи с низким сейсмическим фоном на Луне все длин-

*) И зло ж ен и е  основано  н а  обзоре Т оксоца (1979 г .). В частно- 
ти, рис, 96— 100 в зя т ы  из этого обзора.



нопернодные сейсмометры имели чувствительность п 
1000 раз большую, чем аналогичные приборы, использу
емые в стандартной мировой сейсмической сети. В месте 
посадки А-17 был установлен лунный гравиметр, который 
временами мог работать как короткопериодный сейсмо
метр. Лунные станции работали до 1 октября 1977 г. 
В настоящее время они выключены. Лунные сейсмиче
ские станции непрерывно регистрировали естественные 
события: лунотрясеиия и падения метеоритов. Ото пассив
ный сейсмический эксперимент.

л

Р и с . 96. Расп ределен и е эпицентров лунотрясений  и п олож ен и е сети сей
смических станций Л-12, 14, 15, 16 и 17. Черные значки обозначаю т со
бытия на бли ж н ей  стороне Л уны , а заш трихованны е — на ее обратной  
стороне. Н еясно, обусловлена ли редкость собы тий на обратной стороне 
«ТГуиы затуханием  волн в недрах Л уны  и геометрией расп олож ен и я се
ти станций или ж е реальная частота событий в удаленном  полуш арии  
м еньш е. 1 — сейсмометры , 2 — глубокоф окусны е собы тия, 3 — мелкофо

кусны е собы тия.

На Луне были выполнены также активные сейсмиче
ские эксперименты двух типов. В активных эксперимен
тах первого типа сехгсмические волны возбуждались 
падением отработанных частей космических аппаратов 
«Аполлон». По команде с Земли третья ступень ракеты 
направлялась в заданную точку Луны. Ее масса составля
ла 14 т, скорость удара о лунную поверхность 2,5 км/с, 
кинетическая энергия 5 • 1017 эрг, сейсмическая энергия
5 -1012 эрг. Такой же сейсмический эффект получается 
при взрыве заряда массой в 10 т (говорят, что тротиловый 
эквивалент удара равен 10 т). Лунный модуль, в котором 
космонавты стартовали с Луны, после стыковки и лерехо-



да космонавтов в командный отсек также сбрасывался па 
Луну. Его масса 2,4 т, скорость падения 1,7 км/с, кинети
ческая энергия удара 3 • 10‘6 эрг, выделяемая сейсмиче
ская энергия (1,5—3) ■ 1010 эрг, тротиловый эквивалент 
800 кг. Такой эксперимент можно рассматривать как 
космическую разновидность метода глубинного сейсмиче
ского зондирования (ГСЗ). На Земле метод ГСЗ широко 
используется для изучения детального строения земной 
коры с помощью взрывов мощных зарядов взрывчатых 
веществ. Активные эксперименты второго типа похожи 
на земную сейсморазведку. В этом случае космонавты 
устанавливали на сейсмическом профиле длиной в сотню 
метров несколько геофонов, которые регистрировали около 
десятка искусственных взрывов зарядов от 100 г до 2,7 кг 
2, расстояний 100 м — 2,7 км. Активные эксперименты 
[юзволили выявить детальную структуру наружных слоев 
в местах посадки А-14 — А-17.

Сейсмичность Луны изучалась на протяжении восьми 
тет. Наряду с падением метеоритов на Луне систематиче
ски регистрировались сейсмические толчки трех типов: 
тепловые (высокочастотные телесейсмические импульсы) 
ВЧТ) и сигналы от слабых глубокофокусных лунотрясе- 
птй. Эти события различаются по типу сейсмограммы
I положению очагов. Очаги тепловых лунотрясений нахо- 
(ятся на расстоянии всего нескольких километров от 
■ейсмической станции. Время их возникновения коррели- 
>ует с лунными сутками, а сами они обусловлены рас- 
•рескиванием наружной кромки Луны под влиянием 
емпературных . напряжений, возникающих из-за смены 
;ня и ночи. Очаги ВЧТ-имиульсов расположены в лунной 
итосфере на глубине менее 100 км. Снятое напряжение 
ри этих толчках составляет —100 бар, т. е. довольно 
елико. Такие напряжения характерны для внутриплито- 
ых землетрясений (см. конец § 1.4). Эти данные являют- 
я прямыми указаниями на наличие больших касательных 
апряжешга в лунной литосфере. Не исключено, что оча- 
ц этих лунотрясений тяготеют к границам круговые 
орей — границам масконов, где разумно ожидать боль- 
шх градиентов касательных напряжений в лунной лито- 
фере. Время возникновения ВЧТ-лунотрясений не 
оррелирует с характерными лунными периодами, и они 
е повторяются в одном и том же месте. Их максималь- 
ая магнитуда, оцененная по объемным S'-волнам, состав- 
чет 4,5. В среднем в год наблюдается пять ВЧТ-событий 
полным выделением сейсмической энергии ~  1016 эрг/год.



Отсутствие таких событий иа обратной стороне ЛунЫ, 
видимо, объясняется невозможностью их регистрации.

Очаги глубокофокусных лунотрясеинй расположены 
иа глубинах от 700 до 1100 км, т. е. в пограничной зоне 
между литосферой и астеносферой, где по расчетам долж
ны концентрироваться напряжения из-за неравновесности 
фигуры Луны. Глубокофокусные лунотрясения исключи
тельно слабы — их магнитуды но объемным волнам не 
превосходят трех, и онн в совокупности выделяют меньше 
сейсмической энергии, чем ВЧТ-событня. Очаги глубоко- 
фокусных луногрясеиии сгруппированы в несколько 
поясов, а выделение сейсмической энергии происходит 
с периодами, равными периодам лунных приливов (13,6, 
27,2; 27,5; 206 суток п 6 лет). Таким образом, лунные 
приливы служат или. спусковым механизмом для этих 
лунотрясений, или же источником их энергии. Полное 
выделение сейсмической 
энергии за год для Луны 
примерно па 9 порядков 
меньше, чем для Земли. Та
кая слабая сейсмичность объ
ясняется тем, что тектони
ческая активность па Луне 
закончилась несколько мил
лиардов лет тому назад.

Как упоминалось выше, 
активные сейсмические экс
перименты позволили выя
вить скоростной разрез на
ружного покрова Луны в ме
стах посадки А-14, 16 и 17.
На врезке к рис. 97 показан 
скоростной разрез верхних 
слоев Луны в континенталь
ном районе Тавр — Литтров 
(у юго-восточной границы 
Моря Ясности). Этот разрез 
построен группой американ
ских сейсмологов иод руко
водством Р. Ковача. Лунная 
поверхность выстлана слабосвязанным раздробленным об
ломочным материалом, названным лунным реголитом. 
Мощность реголитового покрова колеблется в пределах 
4—12 м. Скорости сейсмических волн в реголите равны 
vP «  100 м/с, va »  60 м/с. Мощность второго слоя широ
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Рио. 97. Результаты  и сследований  
скоростной структуры  ( и i 1 по
ры и верха м антии в ю го-восточ
ной части Океана Бурь. В озм ож 
но, им еется вы сокоскоростной  
слой (9 км/с) непосредственно  
под корой. На врезке показана  
скоростная структура н аруж ного  

слоя в м есте посадки Л-17.



ко варьирует от десятков до сотни метров, i;P ~  250 — 
300 м/с. Вещество этого слоя, вероятно, состоит из вы
бросов при образовании больших кратеров. В месте по
садки А-17 этот слой имеет мощность ~30  м и vP ~  
~  300 м/с. Далее следуют слои со скоростями у*. ~  500 и 
960 м/с и мощностями 400 м и 1 км соответственно. 
Эти слои состоят из трещиноватого базальтового матери
ала с низкоскоростными включениями. Затем vP скачком 
возрастает до значений 3—4 км/с, что по предположению 
соответствует переходу к габбро-аиортозитовому составу.

Поверхностные слои Луны в широком смысле состоят 
из базальтов. В лунных базальтах, так же как и в земных, 
преобладают пироксены, плагиоклазы, оливин и ильменит 
(РеТЮ3), который придает луппым морским базальтам 
темную окраску. Химические формулы и физические па
раметры оливинов, пироксенов и плагиоклазов приведены 
в табл. 2. Лунные плагиоклазы состоят в основном из 
твердого раствора альбита N a A lS i30 8(A b ) и анортита 
C a A l2S i20'e(Ап). Содержание анортита в лунных плагио
клазах ~А п60—Аи10о, в среднем Ап90. Анортозит — свет
лая порода, слагающая лунные материки,— состоит в ос
новном из близкого к- анортиту плагиоклаза с небольшой 
примесью оливина и пироксена. Анортозиты, слагающие 
материки, значительно отличаются от лунных базальтов, 
покрывающих морские районы. Плотность анортозитов 
(~2,9  г/см3) заметно меньше, чем плотность морских ба
зальтов (~3,3  г/см3). Горная порода, образовавшаяся из 
базальтовой магмы, застывшей в приповерхностных слоях, 
называется габбро. Она имеет состав, сходный с базаль
том, но более грубозерниста. Выше было указано, что 
поверхностный слой с vP ~  4 км/с имеет габбро-анортози- 
товый состав, т. е. состоит из породы, представляющей 
собой как бы смесь габбро и анортозита. Подробнее о лун
ных породах будет сказано в следующем параграфе, 
а сейчас продолжим описание сейсмической модели Луны.

На рис. 97 показан скоростной разрез лунной коры 
и верхов ее мантии в районе формации Фра-Мауро 
в Океане Бурь, в местах расположения сейсмических 
станций А-12 и А-14. Этот разрез получен методом кос
мического ГСЗ группой сейсмологов во главе с Токсоцем. 
Разрез характеризуется следующими деталями: 1) быст
рое нарастание скорости vP от 0,1 км/с на поверхности до 
~ 6  км/с на глубине ~20 км. Наиболее вероятная причи
на такого изменения vP — закрытие трещин и разломов 
под влиянием давления вышележащих слоев и роста тем-
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пературы в глубь Луны; 2) на глубине 20 км имеется не
большой, но четко выраженный скачок скорости (граница 
раздела в лунной коре). Природа этой границы недоста
точно ясна и может быть связана как с переходом от тре
щиноватых пород к сплошным и скальным породам, так 
и с некоторым изменением химического состава; 3) при
мерно постоянное значение vP ~  7 км/с в интервале глу
бин от 20 до 60 км; 4 ) скачкообразное возрастание скоро
сти у основания лунной коры (глубины 55—60 км); 
5) в подкоровой области (лунной мантии) получены раз
ные значения скоростей, например 7,7 и 9 км/с.

Средняя скорость P-волн в верхней мантии Луны (до 
глубин ~ 400—-500 км, иногда границу помещают на глу
бине 480 км) менее 8 км/с. Это указывает на то, что зна
чение 9 км/с может быть локальной особенностью рай
она Фра-Мауро и мощность этого аномального слоя не 
может быть большой. Исследования показали, что раздел 
в коре на глубине 20 км существует и- в районах других 
сейсмических станций, в частности в материковой зоне — 
месте посадки А-16. Скорость,«м/а
Полная толщина коры 2. « s  в
там равна 75 км, что 
видимо, объясняется за
метной изостатической 
компенсацией матери
кового поднятия.

На рис. 98 показан 
скоростной разрез Лу
ны, построенный груп
пой сейсмологов из Мас
сачусетского технологи
ческого института во 
главе с Токсоцем. При 
его построении исполь
зовались также данные, 
полученные специали
стами пз Техасского 
университета, работав
шими под руководством 
Г. Латема. Данные 
приведены для глубин,
меньших 1100 км, так как для больших глубин они нена
дежны. Рис. 98 интерпретируется следующим образом. 
Мощность коры принята равной 60 км для всей Лупы 
чисто условно по единственным сравнительно детальным:

S'

с   ̂2-0
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/?уна Земля
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Рис. 98. Р аспределение скоростей Р - и 
S-волн в м антии Луны , полученное иа 
основе обработки всей совокупности  
данны х. Прерывистыми линиями пока
заны усредненны е профили скоростей  
в Зем ле при тех ж е значениях давле
ний. В Зем ле 1 кбар соответствует при

мерно 3 км глубины.



данным для района Фра-Мауро. Можно утверждать, что 
мощная кора является глобальной особенностью Луны. 
На это, в частности, указывает большая величина тепло
вого потока из недр Луны при относительно умеренных 
температурах ее наружных слоев. Следовательно, радио
активные источники должны быть вынесены к поверхно
сти, что требует глобальной дифференциации лунных 
недр. Установлено, что центр масс Луны примерно на
2 км ближе к Земле, чем центр геометрической фигуры 
нашего естественного спутника. Столь большое смещение 
центра масс можно объяснить значительно большей мощ
ностью лунной коры на невидимой стороне Луны. Мощ
ность коры там достигает 100 км и, возможно, даже 
превосходит это значение. Видимо, на континентах лун
ная кора может иметь однослойное строение: анортозито- 
вое вверху и ближе к габбро внизу. Итак, исследователи 
полагают, что лунная кора может заметно меняться в 
горизонтальном направлении, иными словами, кора гори
зонтально-неоднородная.

Под корой расположена верхняя мантия Луны толщи
ной примерно 400 км. Сравнение скоростей в верхней 
и средней мантии Луны со скоростями в оливинах и ни- 
роксенах с различными отношениями Mg/(Mg +  Fe) по
казано на рис. 99. Главной особенностью распределения 
скоростей в верхней мантии Луны является их слабое 
убывание с глубиной. Скорости 5-волн определены более 
уверенно, и для них dvs/dR  ~  G • 10~4 с~'. Наличие обшир
ной зоны пониженных скоростей в мантии Лупы было 
предсказано еще до проведения прямых сейсмических 
экспериментов (В. Н. Жарков, В. Ш. Берикашвили, 1965 г.). 
К ак  известно, с ростом давления скорости сейсмических 
волн возрастают, а рост температуры приводит к обрат
ному эффекту. Темп нарастания давления в планете 
пропорционален ускорению силы тяжести, которое в Луне 
в шесть раз меньше, чем в Земле. Поэтому температурные 
эффекты в недрах Лупы преобладают пад эффектами 
давления. Вопрос о минералогическом составе верхней 
мантии сложен. Вероятный состав — ппроксеп-олпвшто- 
вый. Тогда по приведенной выше оценке dvs/dR  получа
ется d v s /d T -----3,2 • 10~4 км/(с - К), что дает для среднего
градиента температуры 

dvs



Эта оценка согласуется с температурными распределени
ями в верхней мантии Луны (см. рис. 105 на с. 393). 
Недра верхней мантии Луны заметно дифференцированы. 
Поэтому уменьшение скоростей может быть обусловлено 
как температурным эффектом, так и изменением соста
ва — химического и минералогического. Оценку градиента

4,8

I

О ZOO 400 600 800 
Глу&цна, км

О ZOO 400 Ш  800 
Г/1у5ина, а'м

Рис. 99. Профили скоростей Р - и S-волн в недрах Луны (ж ирны е линии) 
и экстраполированны х к тем ж е  условиям  скоростей для оливинов и пи- 
роксенов с различны м содерж ан и ем  ж ел еза . Вертикальные отрезки ука
зы вают точность определения скоростей. В идно, что скорости S-волн в 
оливинах и пироксенах близки друг к др угу  и что скорости S-волн в нед

рах Луны  определены  намного н адеж н ее , чем скорости Р-волн.

температуры, полученную выше, можно рассматривать 
как указание на слабую зависимость vPU) и vs(l) от хи
мического и минералогического состава верхней мантии. 
Для разрешения этого вопроса необходимы дополнитель
ные исследования. На рис. 99 по S'-волнам хорошо выде
ляется переходная зона от верхней мантин к средней на 
глубинах ~400—480 км. В средней мантнп на глубинах 
500—1000 км скорости остаются примерно постоянными. 
Усредненное скоростное распределение в мантии дается 
следующими значениями: 

верхняя мантия

vP =  7,7 ±  0,15 км/с, vs =  4,45 ±  0,05 км/с,



средняя мантия
Ур =  7 ,6± 0 ,6  км/с, ys =  4 ,2 ± 0 ,l  км/с.

Мы видим, что данные для S-волн уверенно обнаружива
ют падение скоростей при переходе из верхней мантии 
в среднюю. Вероятнее всего, это обусловлено изменением 
химического состава. Имеются основания ожидать, что 
лунная кора представляет собой базальтовую выплавку из 
примитивной верхней (а может быть, еще и средней?) 
мантии Луны. Силикаты коры обеднены железом (см. 
табл. 30 на с. 379) по сравнению с примитивным недиф
ференцированным составом Луны. Далее, как видно из 
рис. 99, замещение в силикатах ионов магния ионами 
железа вызывает уменьшение скоростей vv и vs. Следова
тельно, естественное объяснение пониженных значений 
скоростей в средней мантии Луны за счет роста концен
трации железа указывает на дифференциацию иироксен- 
оливиновой компоненты лунных недр (по содержанию 
железа) не только в верхней, но и в средней мантии 
Луны.

С помощью рис. 99 легко оцепить масштаб этого эф
фекта. По уменьшению скорости vP получаем уменьшение 
молекулярного отношения Mg/(Mg +  Fe) на ~ 3% , а по 
уменьшению скорости vs — на ~10% . Состав форстерита 
Mg2Si04 =  2MgO • S i02 соответствует 57 вес.% MgO 
и 43 вес. % Si02 (для фаялита Fe2S i04 =  2F'eO • S i02 эти 
цифры соответственно равны 76 и 24 вес.%). Если счи
тать, что в среднем молекулярное отношение Mg/(Mg +  
+  Fe) при переходе из верхней в среднюю мантию умень
шается примерно на 6%, то этому соответствует уменьше
ние содержания MgO на ~3,5 вес.% или увеличение со
держания FeO па ~4,5 вес.%.

Кора, верхняя мантия и средняя мантия Луны образу
ют жесткую литосферу Луны, которая выдерживает за
метные напряжения из-за неравновесности Луны. Доброт
ность Qs лунной литосферы очень велика. В результате 
сейсмических исследований получены оценки механиче
ской добротности для верхпеп (Qs ~  5000) н средней 
[Qs ~  1500) мантии. Столь большие значения Qs объясня
ются тем, что лунные недра практически не содержат 
тетучих веществ (Н20, СОг и др.), которые были потеря
ны, видимо, еще до образования Луны. Следовательно, 
вещество лунной литосферы «не загрязнено», и, кроме 
того, температуры внешних слоев Луны заметно ниже 
температуры плавления. Резкое изменение Qs от 5000 до



1500 прп переходе из верхней мантин в среднюю можно 
также рассматривать как еще одно указание на то, что на 
глубинах 400—500 км происходит изменение химического 
состава.

Н и ж н я я  мантия Луны расположена глубже —1100 км.
Об этой зоне имеется заметно меньше информации. Она 
практически не пропускает поперечные волны из очагов, 
которые расположены на обратной стороне Луны. Соот
ветственно Qа для этой зоны оценивается величинами 
порядка нескольких сотен. Отсутствие очагов лунотрясе
ний и сильное поглощение дают основание назвать эту 
зону лунной астеносферой. Видимо, в лунной астеносфере 
температуры приближаются к температурам плавления 
(~  1500—1600 °С) или же вещество находится в состоянии

90*3

Рис. 100. С хематическое и зображ ен и е экваториального сечения лунны х  
недр. Кора затен ен а точками. П ереходная зона из верхней в средню ю  
мантию заш трихована. Зона повы ш енного затухания находится внутри  
окруж ности , и зображ енной  преры вистой линией. П оказаны  только очаги 
глубокоф окусны х лунотрясений  (черны е п р уж к и ), квадратиками обозн а

чены м еста установки сейсм ометров.

частичного плавления. Техасская группа сейсмологов 
выделяет в центре Луны маленькое ядро (радиусом в 
170—360 км), в то время как массачусетские сейсмологи 
считают, что для такого заключения не имеется достаточ
ных оснований. Если такое ядро, предположительно из 
раствора Fe—FeS, реально существует, оно может нахо
диться в расплавленном или полурасплавлепном состоя-



ни в силу низких температур плавления системы 
е—FeS. Особенности внутреннего строения Луны изобра- 
;ены на рис. 100, на котором показано экваториальное 
зчение нашего естественного спутника.

11.2. Лунные породы. Механизм образования коры 
и верхней мантии

Интерес к исследованию лунных пород определяется 
ногимн причинами. Здесь и желание получить информа- 
ню о первичном веществе Солнечной системы — пылевой 
ютавляющей газопылевого облака, из которого образова
т ь  планеты, спутники и кометы, и желание наложить 
•раничение на сценарии образования Луны, Земли и пла- 
зт. Очень интересна проблема взаимоотношений вегце- 
ва Луны н метеоритов и Земли. Наконец, проблема 
ановлеиия ранней коры на планетном теле — фунда- 
знтальный вопрос современной науки, в которой иссле- 
)вания лунных образцов играют определяющую роль, 
го обусловлено тем, что Луна на протяжении последних
3 • 10“ лет была тектонически пассивным телом и сохра- 
ша свою первозданную кору в отличие от тектонически 
гтивной Земли, не сохранившей первичной коры. Отно- 
щиеся к этой теме вопросы исключительно сложны, 
им посвящена огромная литература *).

Важная роль в исследовании горных пород прииадле- 
ит геохимическим методам. Геохимия изучает распреде
лив химических элементов в горных породах и историю 
фераспределения элементов. На основе геохимических 
иных получаются сведения о генезисе горных пород.

По химическим свойствам все элементы можно разде- 
[ть на следующие группы: 

литофилъные элементы (греч. lithos — камень) встре- 
ются в окислах и силикатах (ЕЬ, К, Ва, Na, Sr, Са, Mg, 

Li, Sc, Ih ,  U, Zr, Mn, Be, Al, Ti, Cr и др., редкие 
млн (английское сокращение REE — Bare Earth’s Е1е- 
ents));

*) Сы. кн и гу : К осм охим ия Л у н ы  и п л ан ет .— М.: Н ау ка, 1975. 
а проблем а о б су ж д ается  на еж егод ны х  Л у н н ы х  к о н ф ер ен ц и ях  
Хьюстоне (СШ А), труды  которы х п р ед ставл яю т  собой многотом- 
е и здан и я , содер ж ащ и е  много ты сяч  стр ан и ц  текста. Я сное и до- 
н о ч н о  подробное опи сание л у н н ы х  по.род дано в м онограф ии 
черкн  сравн и тел ьн о й  планетологии»  (М.: Н ау ка, 1981), нагш еан- 
я больш им  коллективом  авторов во гл ав е  с К. П. Ф лоренским  
Ч р е д ак ц и ей  В. Л . Б ар су к о ва .



халъкофилъные элементы (греч. khalkos — медь) име
ют тенденцию концентрироваться в сульфидах (Си, Zn, 
Fb, Sn и Ag);

сидерофильные элементы (греч. sideros — железо) 
концентрируются в железной фазе (Fe, Ni, As, Pi, Ir, Ail, 
Re, Co, Ge, Pd, Os, Bh).

Элементы также делят на летучие — Na, К, Pb, Bi, Go, 
Tl, In, Hg, Zn, Cd, C1-, Br — с низкими температурами 
плавления и испарения п нелетучие, тугоплавкие — Ti, 
Al, Са, U, Th, Zr, Ва, REE.

Выделяют также несовместные элементы — обычно 
это элементы с большими ионными радиусами (К, Rb, Cs, 
Sr, Ва, U, Th, REE, Р), которые остаются в расплаве при 
кристаллизации оливинов, пироксенов и ильменита 
(FeTi03). Лунные породы, обогащенные этими элемента
ми, называются KREEP-породами, например KREEP-ба- 
зальт (по элементам К, REE, Р; по-русски произносится 
КРИП). Оказалось, что лунные породы обеднены летучи
ми и обогащены нелетучими элементами по сравнению 
с силикатами Земли и по сравнению с первичными оби
лиями элементов в наименее измененных метеоритах С1 
(С1 — углистые хондриты первого типа). Эта особенность 
лунных пород возникла еще на стадии аккумуляции пла
неты или на еще более ранних стадиях. То, что обеднение 
летучими элементами не происходило после образования 
Луны, следует из устойчивости отношений элементов 
с разной летучестью (например, К/Ва, K/Zr, K/U, Cs/U 
и др.) для материковых и морских пород, возрасты кото
рых различаются на сотни миллионов лет. Лунные породы 
очень сильно обеднены спдерофильпыми элементами, 
практически лишены следов воды и легколетучпх соеди
нений углерода п серы. Эти существенные химические 
отличия лунных пород от коровых и мантийных пород 
Земли являются весомым аргументом против гипотезы об 
отделении Луны от Земли, которую часто связывают 
с ротационной неустойчивостью молодой Земли при ката
строфическом разделении планеты на силикатную ман
тию и железное ядро.

С другой стороны, близкий изотопный состав кислоро
да в лунных ц земных породах рассматривается как 
указание на то, что формирование Земли и Луны проис
ходило в одной зоне протопланетного облака. Весомость 
этого факта определяется тем, что кислород является 
наиболее распространенным элементом как в земных, так 
и в лунных породах. В самом широком смысле Луна



iBiuiacb как бы побочным продуктом при образовании 
}емли, а материал черпался из зоны питания растущей 
грото-Земли. Этот факт говорит против гипотезы захвата 
1ун'ы, когда трудности с объяснением различий химиче
ского состава обоих тел снимались по существу формаль
ном утверждением, что Луна пришла из зоны с другим, 
;ем в земной зоне, обилием элементов.

Подвергнутые ударной переработке и метаморфиче- 
ким процессам поверхностные лунные породы представ- 
яют сложную проблему при попытке воссоздать историю 
х происхождения. Примитивными лунными породами 
аз’ываются такие, химический состав которых не изменен 
атериалом выбросов при ударном образовании лунных 
орей и веществом тел, выпадавших на Луну в иоследу- 
ицие эпохи (т. е. веществом метеоритного тина). Отсут- 
гвие в образцах Ni, Со и благородных металлов (т. е. 
идерофильных элементов) является важным указанием 
а то, что порода не получила эти элементы при кристлл- 
изации из расплава или при образовании из магмы, воз- 
икшей в результате частичного плавления, и не была 
1грязнена поздним («метеоритным») материалом, т. е. 
орода является примитивной.

Лунные породы разделяются иа материковые и мор- 
xiie. Морские базальты покрывают примерно 17% но- 
фхности Луны, и их максимальная толщина порядка 
км. Таким образом, лунная кора в основном сложена 

атериалом пород материкового типа. Оба типа пород 
сличаются но химическому составу. Морские базальты 
щержат больше железа (~20  вес.% FeO), в то время 
и? анортозиты материков почти не содержат железа, 
ббро-анортозиты материков содержат ~ 4 —5 вес.% FeO 
наконец, в неморских базальтах содержание FeO ~  9—

I вес.%, Средний состав материковых пород представлен 
табл. 30. В § 11.1 отмечалось, что кора в основном со- 
оит из габбро-анортозитов, в которых отношение нлагио- 
[аз/иироксен, возможно, уменьшается с ростом глубины, 
атериковые породы содержат заметно больше А1а0 3 
> 15 вес.%) и меньше ТЮ2, чем морские базальты (если 
ключить очень низкотитанистые морские базальты).
Время образования пород лунных материков определе-
с помощью урано-свинцовых методов. Оказалось, что 

зрасты группируются вблизи двух значений: 4.460 • 109 
т (интерпретируется как время образования лунной 
ры) и 3,860 • 10э лет (согласуется с возрастом Моря 
>ждей и интерпретируется как возраст выбросов при



ударном образовании круговых морей). Для времени 
конденсации протопланетного облака принимают значе
ние 4,570 ■ 10s лет. Отсюда вытекает, что аккреция Луны 
с последующим плавлением всей (или заметной части) 
Луны и ее кристаллизацией была завершена довольно

Т а б л II к, а 30

Состав лунных материков, в се й  Луны и мантин Земли (С. Р. Тейлор,
1979 г.)

Элемент Лунные
материки Вся Л уна

Мантия 

Земли х )
Маитил 

Земли 2)

SiO„, 45 42 46,1 45
ТЮ"2, “ о 0,56 0,4 0 ,2 0,16
А120 3. °0 24,6 8 ,0 4,3 3,3
FeO, % (У> 12 8 ,2 8 ,0
M gO , % 8 , 4 31 37,6 40
CaO, % 14,2 6 ,0 3,1 2 .6
N a ,0 ,  % 0,45 0 ,1 0,4 0 ,2
К ,  г /т  3) 600 80—100 25 0 150
U , г /1 0 3 т 240 3 0 - 4 0 — 15
T h , г/103 т 900 120—150 — 60
К /и ,  г/103 т 2,500 2,500

~
1 0 ,0 0 0

J) по А . Е . Рингвуду.
2) по С. Р. Т ейлору (N iO  =  0 ,26 , Сг»03^  0,41).
3) г /т  — количество граммов элемента в тонне породы.

быстро. Возраст образцов морских базальтов находится 
в интервале от 3,900 • 10’ до 3,160 • 109 лет, а по фотогео- 
логическнм данным в западной части Океана Бурь полу
чено минимальное значение возраста 2,600 • 109 лет. Мор
ские базальты образовались при процессах частичного 
плавления в верхней мантии Луны, которая предвари
тельно потеряла габбро-анортозитовый материал коры. 
Датирование морских базальтов (Rb-Sr и Sm-Nd метода
ми) позволило установить возраст кристаллизации и зон- 
источников. Оказалось, что кристаллизация верхпеман- 
тийных пород произошла 4,400 • 109 лет назад или ранее, 
т. е. за сотни милионов лет до извержений.

Поскольку все наблюдаемые лунные породы состоят 
в основном из нескольких минералов с различными хими
ческими свойствами, проблему фракционной кристаллиза
ции лунных материалов можно рассмотреть по упрощен



ной схеме (Дж. В. Смит, 1982 г. рис. 101). Всегда следует 
помнить, что в науках о Земле и плаиетах upu построении 
эволюционных моделей мы в действительности упрощаем 
реальную ситуацию. Это замечание относится и к понятию 
«Океана магмы», захватившего всю или большую часть

О Фракционная крист аллизация 7

Рис. 101. У прощ енная схем а фракционной кристаллизации вероятного  
среднелуш ю го состава при низких давлениях. По м ере развития процес
са кристаллизации несм еш иваем ая с силикатам и (F e, FeS)->KiiflKocTb 
з плотностью , больш ей 5 г/см 8, будет  непреры вно отделяться и опускать
ся к центру. Оливин д ол ж ен  начать кристаллизоваться в точке А , и этот  
процесс заканчивается в точке D. П оздний  оливин д ол ж ен  быть обога
щен Fe и и з-за  высокой плотности ( ~  3,6 г/см 3) будет  образовы вать гра- 
зитационно-неустойчивы й слой относительно подстилаю щ его его раннего  
яагнезлального оливина с р — 3,2 г/см3. П ироксен дол ж ен  начать кристал- 
тизоваться с составов, близких к M gS i03 ( ~  3,2 г/см3), в точке Ь,  и его  
гаотность будет  возрастать примерно д о  ~  3,4 г/см3 по мере того, как атомы  
Ре и Са зам ещ аю т атомы Mgr. Полевы е ш паты (плотность ~  2,7 г/см 3) 
ю л ж ны  плавать сверху  в остаточной ж и дк ости , поэтому они п ом ещ ен а  
ш ерху диаграммы . И х состав будет  оставаться близким  к CaAI2S ij0 8 
ан орти ту), однако по м ере кристаллизации от точки С' вниз начнет  
(ходить в тверды й раствор (N a, K )A lS i3Og (полевой ш пат). Тяж елы й иль- 
тенит (FeTiOa) дол ж ен  начать кристаллизоваться в точке Е, и различ
ите малые фазы представлены  б ез  обозначений  (зачерненны й уч ас- 
■ок). При вы соких давлениях плагиоклаз бу д ет  превращ аться в ш иине- 
1евые и гранатовы е фазы  (см . рис. 2 8 ). Цифры на схем е указы ваю т плот- 
[ости. П роцесс фракционной кристаллизации развивается слева направо. 
Деления на вертикальной оси  справа показы ваю т относительное количе

ство соответствую щ ей фазы  (п о  Д ж . В. Смиту, 1982 г .) .

>анней Луны; из него путем фракционной кристаллиза- 
рш выделилась мощная лунная кора, фракционирован- 
[ая верхняя (а возможно н вся) мантия Луны и, наконец, 
тленькое гипотетическое ядро из Fe—FeS. Дело в том, 
то выделение коры, видимо, происходило на фоне роста 
t формирования Луны из планетезималий — тел асгеро- 
дных размеров. Таким образом, «Океан магмы» создавал- 
я, рос и развивался одновременно с добавлением новых

с

/Ч Стекающий Ре, FeS (•''£;



порции вещества, с процессами ударного метаморфизма 
и плавления и переплавлеиия кристаллизующегося веще
ства коры.

Короткий интервал времени, протекший от момента 
конденсации протопланетного облака (~4,570 10“ лет 
назад) до становления мощной лунной коры (~4,460 • 10“ 
лет назад), видимо, указывает па то, чо Луна формирова
лась пз больших астероидных камней с разогретыми 
недрами. Чтобы зги камни, формирующие Луну, не успе
ли остыть за миллионы лет, они должны были обладать 
очень низкой теплопроводностью, а это означает, что кам
ни были рыхлыми структурами. Образовавшись из пыле
вой компоненты протопланетного облака, они из-за малых 
размеров (от километров до сотен километров) под дейст
вием самогравитацнн не смогли сжаться до состояния 
достаточно компактных образований. А прп столкновении 
пористых тел кинетическая энергия удара болеё эффек
тивно преобразуется в тепловую энергию удара — неупру- 
гость соударения возрастает. Наконец, остается вопрос 
о том, каким образом ранние рыхлые астероидные тела 
успели разогреться за первые ~ 105—10“ лет своего суще
ствования. В настоящее время обсуждается идея о разо
гревании ранних планетезималей короткоживущими 
радиоактивными элементами — например, распадом радио
активного А126, следы которого в виде изотопов Mg26 нахо
дят в метеоритном веществе (время полураспада А12и 
равно ~0,7 ■ 106 лет).

Вернемся к анализу схемы фракционной кристаллиза
ции Луны (рис. 101). Кристаллизация происходила в виде 
ряда последовательных и частично перекрывающихся 
процессов выделения из «Океана магмы» оливинов, низко- 
Са и высоко-Са ппроксенов, плагиоклазов, ильменита 
и различных малых фаз, обогащенных элементами, не
совместными с основными фазами. Одновременно ~2°/о 
(Fe, FeS)-K0Mri0iieiiTa отделяется в виде несмешиваю- 
щейся с силикатами жидкости, которая опускается к 
центру из-за своей большой плотности (~ 6  г/см3). Из-за 
того, что оливины предпочитают атомы Mg атомам Fe, 
отношение Fe/Mg в остаточном расплаве непрерывно 
возрастает, что приводит к обогащению атомами Fe по
следующих оливинов. Так как обогащенные Mg силикаты 
легче, чем железистые силикаты, то образуются гравита
ционно неустойчивые колонны кристаллов под остаточной 
магмой. Снятие этой гравитационной неустойчивости при
водит к перемещению тяжелого вещества к центру, а лег



кого к поверхности Луны. После устранения большей 
части атомов Mg, Si и Fe из «Океана магмы» оливины 
заканчивают свою кристаллизацию (точки D иа рис. 101), 
а иироксены продолжают кристаллизоваться. Анортито- 
вый нолевой шпат начинает кристаллизоваться в точке 
С', когда концентрация Са, А1 и Si достигает достаточно 
высокого уровня, и постепенно происходит обогащение 
его 1\'аиК  по мере повышения концептращш этих элемен
тов в остаточной жидкости. Ути нолевые шпаты должны 
плавать в сухой обогащенной Na и К жидкости, но неко
торая доля полевых шпатов захватывается тяжелыми 
оливинами и гшроксенами.

Таким образом, кора материков должна плавать в без
водном родительском расплаве. Это контрастирует с си
туацией для Земли, где присутствие небольшой примеси 
воды приводило бы к тому, что полевые шпаты тонули 
бы. Это наряду с другими факторами (на прото-Земле, 
видимо, отсутствовал «Океан магмы»!) исключает случай 
ранней анортозитовой коры для Земли.

Из-за того, что Ti плохо входит в кристаллы оливипа 
и плагиоклаза и только слабо в кристаллы пироксенов, 
тяжелый ильменит будет кристаллизоваться в конце 
вместе с малыми фазами, содержащими Р, Zr, IJ и т. д.

В зависимости от пропорции сегрегированных минера
лов на Луне могут встречаться следующие упрощенные 
типы горных пород: дунит (в основном оливин), троктолит 
(оливин и плагиоклаз), порнт (низкокальциевый пироксен 
и плагиоклаз) и анортозит (в основном плагиоклаз). Из 
важных малых минералов отметим шпинель [(Mg, Fe) •
• (А1, Сг)20 4], которая встречается в некоторых редких 
троктолитах. Хаотический в среднем однородный матери
ал, покрывающий в настоящее время лунные материки — 
лунный мегареголит, состоящий из смеси пород, подверг
шихся ударному метаморфизму, получил краткое обозна
чение ANGST (АНГСТ). Этот материал содержит анорто
зит (А), норит (N), габбро (G) и шпинель-троктолитовую 
(ST) составляющие. В настоящее время считается, что 
плагиоклаз и низко-Са пироксен являются основными 
минералами лунной коры, а высоко-Са иироксены и оли
вин играют меньшую роль. Как уже указывалось, отноше
ние плагиоклаз/пироксен может убывать с глубиной. 
Сравнение среднего состава коры материков с составом 
всей Луны и мантии Земли дано в табл. 30. На материках 
встречаются также редкие породы — железистые немор- 
:кие базальты, которые по предположению образовались



в результате процессов частичного плавления в недрах 
лунной коры.

В настоящее время выделено много типов морских 
базальтов — около двадцати — от высокотитанистых до 
очень низкотитанистых. Морские базальты возникли 
в результате частичного плавления в верхней мантии 
Луны на глубинах — 100—400 км. Эти исследования п о 
з в о л и л и  предложить схему минералогической зонально
сти верхней мантии Лупы. В левой части рис. 102 ука
заны некоторые зоны и источники морских базальтов.
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минералы
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Р ис. 102. Схематизированная диаграм ма, иллю стрирую щ ая образование  
м инералогической зональности областей-источников для лунны х м орских  
базальтов во время фракционной кристаллизации «Океана магмы» глу
биной ~  500 км. А дкум улатны й рост (когда захваты вается м алое количе
ство поровой ж и дк ости ) преобладает на глубине, в то время как орто- 
кумулатны й рост (с захватом  поровой ж и дк ости ) происходит в верхних  
слоях. Евроииевая аномалия (E u/E u*) растет до м аксимального отрица
тельного значения в зоне предвестника К К Е Е Р’а и полож ительна и пла
ваю щ ей плагиоклазовой коре. Никель концентрируется в обогащ енны х  
оливином глубинны х зонах. Хром, вероятно, в основном двухвалентны й, 
концентрируется в источниковы х зонах м орских базальтов (автор  
С. Р. Тейлор, 1978), F lag — плагиоклаз. С р х — клинопироксеи, Орх — орто

пироксен, 01 — оливии, Ilm  — ильменит.

Зеленые стекла представляют собой пирокластический 
материал, который был выброшен при вулканических из
вержениях. Они являются наиболее глубинными и при
митивными изверженными породами. Наконец, тонкая 
зона, обозначенная «Предвестник KREEP'a», представля
ет собой последнюю остаточную жидкость при кристал
лизации «Океана магмы». Эта зона узка, ее мощность



может быть меньше 2 км, а обогащение несовместными 
элементами превосходит в сотни раз обилия этих элемен
тов в углистых хондритах типа С1. Считается, что раз
личные лунные KREEP-нороды возникли путем разбав
ления родительского KREEP-вещества материалом коры 
и мантии в процессе выхода лавы к поверхности или при 
процессах ударного метаморфизма и образовании лунных 
брекчий.

11.3. Фигура и гравитационное поле

Геометрическая фигура Луны близка к сфере с 
R  =  1738 км, чему отвечает средняя плотность Луны 
р =  3,344 +  0,004 г/см3. Из-за того, что лунные моря яв
ляются в среднем понижениями относительно континен
тов и расположены они в основном на видимом полу
шарии, профиль высот ближайшего к пам полушария 
в общем отрицателен по отношению к средней сфере, 
а профиль высот обратной стороны Луны соответственно 
положителен. Мы уже отмечали, что центр масс Луны 
смещен относительно геометрического центра к Земле 
примерно на 2 км. Гравитационное поле Луны в насто
ящее время детально исследовано по наблюдениям ис
кусственных спутников Лупы. В формуле для гравитаци
онного потенциала (30) определены коэффициенты с 
п 16. Это позволяет рассмотреть вопрос об отклонении 
фигуры Луны от гидростатически-равповеспой.

Разложение лунной топографии по сферическим 
функциям до п =  12 дало для среднего радиуса значение 
R  — 1737,53 ±  0,03 км. Совместный анализ топографии 
и гравитационного ноля показал, что лунные гравитаци
онные аномалии имеют в основном близповерхностные 
источники. С этим связано медленное убывание коэффи
циентов в разложении гравитационного потенциала с 
ростом п.

Далее, анализ показывает, что нзостатическая ком
пенсация лунной топографии для структур всех масшта
бов является неполной.

Если бы Луна была достаточно разогретой и пластич
ной, так чтобы ее фигура могла принять равновесную 
форму, то современной угловой скорости ее вращения 
соответствовало бы значение экваториального радиуса 
а — R  + Да, Дя =  2,5 м, а полярный радиус b был бы не
сколько меньше среднего b =  R  + АЬ, АЬ — — 10 м. В поле 
Земли равновесная фигура Лупы будет трехосной. Совме-



ctiim начало координат с центром тяжести Луны, ось х 
расположим в экваториальной плоскости и направим 
к Земле, ось у выберем по направлению движения Луны 
но орбите, а ось z — вдоль оси вращения. Тогда

ох R -р Да^, Дctx =  39 м, йу =  R  —р Дау,
Дау =  — 11 м, а: — R  -|- Да-, Дя2 =  — 28 м.

Если теперь воспользоваться реальными значениями 
гравитационных моментов для Луны, определяющих ее 
внешнее гравитационное поле (30), то получим следую
щие величины для осей динамической фигуры Луны: 
ах = R + Да*, Да* ~  510 м, причем вклад в это значение 
гармоник с п >  2 равен примерно 20%, ay =  R + &av, 
Дау =  490 м, а вклад высших гармоник (п > 2 )  в два 
с лишним раза больше, чем вклад от гармоники с п =  2. 
Полярная ось аг меньше среднего радиуса на 
Даг =  —520 м, причем вклад в это значение гармоник 
с п >  2 составляет ~ 7% . Эти результаты приводят 
к важным выводам. В § 2.5 было введено понятие о высо
тах геоида Земли, которые оказались ~70 м и характе
ризовали уклонение динамической фигуры Земли от 
нормального эллипсоида вращения, а гравитационного 
поля Земли — от нормального поля. В случае Луны за 
нормальную фигуру можно выбрать сферу среднего ради
уса R, о которой мы говорили выше, так как отклонение 
равновесной фигуры Луны от сферы мало и лежит в пре
делах нескольких десятков метров. Динамическую фигу
ру Луны, определяемую уровенной поверхностью ее 
внешнего гравитационного потенциала, можно назвать 
селеноидом, причем высоты селепоида, как мы только 
что видели, равны примерно 500 м, что на порядок боль
ше, чем высоты геоида. Следовательно, отклонение Луны 
от гидростатического равновесия на порядок больше, чем 
Земли. Напряжения в теле планеты пропорциональны 
произведению ускорения силы тяжести па высоту геоида 
(или селеноида). Так как ускорение силы тяжести в Луне 
в шесть раз меньше, чем в Земле, то, несмотря на значи
тельно большую неравновесность Луны, напряжения 
в ней примерно такие же, как и в Земле. Наличие «раз
мягченной» центральной области у Луны с радиусом 
700 км приводит к некоторой концентрации касательных 
напряжений у подошвы лунной литосферы, где они равны 
примерно 40 бар.

Если бы фигура Лупы была неравновесной, но опи
сывалась сферическими функциями второго порядка



"п =  2, то можно было бы сделать вывод о том, что в на
стоящее время мы наблюдаем «застывшую» древнюю 
равновесную фигуру Луны, которую она имела в началь
ный период своей истории, когда ее орбита была значи
тельно ближе к Земле и соответственно ее угловая ско
рость вращения была заметно большей. (Луна из-за при
ливного трения должна была прийти в состояние син
хронного вращения вскоре после своего образования 
в окрестности Земли.)

Тот факт, что гармоники с п >  2 вносят существен
ный вклад в отклонение фигуры Луны от равновесной, 
и то, что эта неравновесность сохранялась последние
3,5 • 109 лет лунной истории, указывает на то, что наруж
ные слои Луны должны были быть достаточно прочны
ми, а следовательно, достаточно холодными, чтобы выдер
живать все это время напряжения из-за неравновесностн 
лунной фигуры. Кроме того, можно полагать, что замет
ный вклад в создание этой неравновесностн внесла бом
бардировка поверхности Луны большими телами 
(4,0 — 3,8) ■ 109 лет назад, в эпоху образования лунных 
морей.

В 1968 г. Мюллер и Сьегрен, изучая гравитационное 
ноле Луны, обнаружили крупные положительные анома
лии и ввели понятие о масконах как источниках этих 
аномалий. Масконы обнаружены на видимой стороне 
Луны и около лимба (края Луны), причем наибольшие 
из них совмещены с главными круговыми морями (Море 
Дождей, Море Ясности, Море Кризисов, Море Восточное, 
Море Нектара и Море Влажности). Существующие мето
ды наблюдения не позволяют выявить масконы обратной 
стороны Луны. Однако тот факт, что на обратной сторо
не отсутствуют большие круговые моря, позволяет пред
положить, что там нет и крупных масконов.

На Земле положительные гравитационные аномалии 
встречаются над континентами п горными областями, 
а отрицательные — над глубоководными океаническими 
желобами.

Особенность лунных масконов в том и заключается, 
что они связаны с понижениями лунной поверхности. 
Исследование показывает, что аномальные массы, дающие 
масконы, расположены в наружных слоях Луны и хорошо 
описываются дискообразными моделями. Наиболее круп
ным масконам отвечают аномальные массы примерно 
в 20 ■ 10~6 массы Луны, что составляет ~ 1021 г. Если 
отнести аномальные массы к уровшо поверхности Луны,



то для круговых порой величина избыточной массы на 
единицу площади приблизительно одинакова и рампа 
800—000 кг/см2. Такая величина была бы эквивалентна 
дополнительному слою базальта толщиной 3 км при 
плотности 3,0 г/см3. Если маской образован расположен
ным у поверхности лунным морским базальтом 
(р ~  3,3 г/см3) в анортозитовой коре (р ~  2,9 г/см3), так 
что контраст плотности Ар ~  0,4 г/см3, то толщина ба
зальтового слоя-должна быть равна ~ 2 0  км. Места рас
положения масконов являются топографическими пони
жениями н связаны с геологически древними образовани
ями. J Госкольку круговые моря генетически связаны 
с падениями на поверхность Луиы крупных тел, то эти 
события сыграли важную роль в образовании масконов. 
Падение этих тел и заполнение круговых морен разделе
ны заметным интервалом времени. Возможность того, что 
масконы образованы самими упавшими телами, в насто
ящее время представляется малоправдоподобной. Поэто
му возникновение маскоиов связано с перетеканием ве
щества в теле Лупы и, по-видимому, требует следующей 
цепи событий, вне зависимости от конкретного механизма 
образования масконов.

На раннем этане своего развития Луна выделила 
свою кору с плотностью меньшей, чем плотность подсти
лающей ее мантии. По-видимому, в эту эпоху наружные 
слон Лупы были достаточно разогреты, обладали высокой 
пластичностью и находились в состоянии, близком к 
гидростатическому равновесию. Удары крупных тел о 
поверхность Луны привели к образованию на месте буду
щих круговых морей больших кратеров, которые затем 
стали тем или иным способом изостатпчески выравни
ваться. Вслед за этим Луна вступила в сравнительно 
спокойный период, в течение которого происходило фор
мирование ее литосферы в результате охлаждения наруж
ных слоев. По-впднмому, в эту эпоху Луна приняла и 
зафиксировала свою фигуру. Тогда же наружные слон 
Луны приобрели прочность, достаточную как для сохра
нения ее неравновесной фигуры, так и для поддержания 
масконов. Заполнение базальтовой лавой круговых морей 
вслед за образованием лунной литосферы привело к 
окончательному образованию масконов.

Масконы представляют собой такое же неравновесное 
образование на Луне, как и ее фигура, только другого 
пространственного масштаба. Наличие масконов приводит 
к отклонению недр Луны от гидростатических условий



и порождает касательные (сдвиговые) напряжения поряд
ка 50—100 бар в наружном слое Лупы мощностью 
в несколько сотен километров.

Существует несколько различных гипотез, объясняю
щих образование масконов путем перетекания вещества 
в теле Лупы. Гипотезы, связанные с локальным перено
сом массы, требуют, чтобы в окрестности маскона сущест
вовал дефицит массы и, следовательно, отрицательные 
гравитационные аномалии. В настоящее время намечает
ся окаймление некоторых масконов кольцом отрицатель
ных аномалий. Этот вопрос находится в стадии исследо
вания.

Открытие лунных масконов представляет пример важ
ного, неожиданного открытия в космосе. Данные о грави
тационном поле Лупы смогут быть улучшены после тра- 
екторных измерений поля для обратной стороны нашего 
естественного спутника. До получения таких данных 
трудно ожидать существенного прогресса в этом вопросе. 
В геофизике н геологин в связи с расширением океани
ческого дна — рождением литосферы в рпфтовых зонах 
срединно-океанических хребтов — обсуждается идея, что 
и сама Земля, возможно, испытывает систематическое 
расширение, причем называют даже причину эффекта — 
медленное убывание со временем гравитационной посто
янной G. Естественно, что убывание G должно приводить 
к расширению и других гравнтирующпх планетных объек
тов. Так как Луна является тектонически пассивным 
телом на протяжении более чем 3 -1 0 “ лет, то она пред
ставляет собой идеальную природную лабораторию для 
изучения этого вопроса. Исследование датированных лун
ных структур показало, что за последние 4 • 10е лет 
с точностью до ±1 км радиус Луны оставался постоян
ным. Это отсутствие изменений исключает существенное 
увеличение радиуса Земли и ограничивает скорость измене
ния гравитационной постоянной величиной —бС /бгод-1 ^  
<  5 • 10-И го д '1,

11.4. Магнетизм Луны

Магнетизм Луны изучали как советские, так и амери
канские исследователи космоса. Магнетизм Луны необы
чен. Действительно, у Луны пе обнаружено собственного 
днпольного магнитного момента заметной величины. По 
оценкам величина магнитного диполя Луны Мл <  1019 ГсХ 
X см3. Это в 107 раз меньше, чем магнитный момент Зем



ли, и в 3000 раз меньше магнитного момента Марса. 
Если такой диполь поместить в центре Лупы, то магнит
ное поле на ее поверхности будет составлять доли гамм.

То, что Лупа не обладает заметным дииольиым полем, 
было известно до начала экспедиций «Аполлонов». По
этому открытие магнетизма Луны явилось большой не
ожиданностью. Оказалось, что лунное магнитное поле 
крайне нерегулярно как по направлению, так и но вели
чине. Так, в месте посадки Л-15 (район Апеннин и Бо
розды Хэдли у юго-восточного края Моря Дождей) вели
чина магнитного поля составляет (3 гамм, в Океане Бурь 
(А-12) поле составляет 40 гамм, а па насыпной формации 
Фра-Мауро (А-14), образовавшейся в Океане Бурь вы
бросом материала при ударном образовании Моря Дож
дей, — 100 гамм; наконец, в континентальной области 
(район кратера Декарт, 9°S, 15,5°Е) ноле на протяжении 
нескольких километров менялось на сотни гамм, дости
гая величины 300 гамм. Исследования, проведенные ап
паратами «Аполлон» с окололунных орбит, показали, что 
кора континентов намагничена сильнее, чем кора лунных 
морей. Поле на обратной стороне Луны также сильно 
переменно и характеризуется локальными минимумами 
в местах расположения кратеров. Исследование образцов 
лунного грунта в лабораториях позволило установить,что 
основными носителями магнетизма являются мелкораз
дробленные частички железа, содержащиеся как в скаль
ных лунных базальтовых породах (— 0,05 %), так и в 
лунном реголите (~0,5% ). Видимо, большую роль в об
разовании «турбулентной» структуры лунного магнетиз
ма сыграла ударная обработка поверхности Луны на про
тяжении ее истории. Изучение лунных образцов привело 
к заключению, что на протяжении от ~ 4  • 109 лет до 
~  3 • 109 лет назад лунные породы подвергались воздей
ствию магнитного поля величиной в несколько тысяч 
гамм. Как указывают эти данные, не исключено, что 
Луна обладала собственным магнитным полем сразу же 
после своего образования —4,6 • 109 лет назад и до 
~3,2 -10“ лет назад — момента, когда прекратилась актив
ная вулканическая жизнь Луны.

Происхождение магнитного поля можно объяснить 
или первоначально горячей Луной с активно действую
щим механизмом гидромагпитного динамо, или же срав
нительно холодной Луной (температура ниже 800 °С, 
ниже точки Кюри для железа), «запомнившей» какое-то 
магнитное событие, имевшее место в прошлом. Болышш-



ство специалистов склоняется i; мнению, что впенишо 
магнитные ноля не могли явиться причиной лунного маг
нетизма. Резюмируя, можно сказать, что происхождение 
древнего магнитного поля, которое намагнитило первич
ную лунную кору и лунные горные породы, является 
одним пз важнейших нерешенных вопросов, стоящих 
перед исследователями Лупы.

При всех имеющихся неопределенностях сейчас пред
почтение следует, видимо, отдать идее первоначально го
рячей Луны с активно действующим механизмом гндро- 
магиптиого динамо. Эта идея подкрепляет предположе
ние о том, что Луна образовалась из рыхлых планете- 
зималей с горячими недрами, о чем уже говорилось 
в § 11.2.

11.5. Распределение электропроводности 
и температуры

Лунные породы обладают низкой электропровод
ностью, характерной для диэлектриков. Электропровод
ность диэлектриков сильно — по экспоненциальному за
кону зависит от температуры. Поэтому, если определить 
электропроводность лунных недр, сделать обоснованные 
предположения об их составе, измерить в лаборатории 
при высоких температурах электропроводность образцов, 
моделирующих лунный состав, то тем самым мы получим 
возможность оценить распределение температуры в нед
рах Луны, основываясь на данных наблюдений.

В принципе определение электропроводности Луны 
проще, чем задача электромагнитного зондирования на
ружных слоев Земли. Па Земле проводящий экран соле
ных океанических вод н сильные неоднородности наруж
ного слоя затрудняют задачу определения электропровод
ности земных недр. На Луне трудности обусловлены 
отсутствием «удобных» зондирующих источников (пере
менные электромагнитные поля в земной атмосфере) и не
удобствами, связанными с космическими исследованиями 
на других планетах.

Электромагнитное зондирование Луны осуществляется 
путем регистрации ее реакции на переменное поле, пере
носимое солнечным ветром, или же поле хвоста магнито
сферы Земли, пересекаемое Лупой прп ее движении по 
орбите.

Изложим результаты этих работ, следуя Худу п Со- 
нетту (1982 г.). Принцип, на котором основано определе-



пне электропроводности планеты, описан б ■§ 4.3. На 
рис. 103 показаны две полосы распределения электропро
водности в Лупе, полученные разными методами Худом, 
Хербертом и Сонеттом (1982 г.) (заштриховано) и Дей
лом, Наркпном и Дэйли (1976 г.) (ограничено прерыви
стыми линиями). Далее, при интерпретации предпочтение 
отдается данным Худа с 
сотрудниками, так как эти 
данные получены иа ос
нове усреднения семи за
писей сигнала продолжи
тельностью более 30 ч 
каждая, в то время как 
полоса Дэлла с сотрудни
ками получена на основе 
использования одной запи
си протяженностью в 6 ч.

В работе Худа с со- 
т рудн и кам и мн нп м ал ьная 
частота сигнала, для кото
рой определялся отклик 
Луны, составляла ~10~5 Гц 
(~'105 с). Как мы знаем 
электромагнитного сигнала 
быть прозондировано планетное тело. Из рис. 103 следу
ет, что пределы для распределения электропроводности 
наиболее узки в интервале глубин 450—1350 км, а для 
поверхностной и центральной зон Луны они значитель
но шире н таким образом значительно менее информа
тивны.

На рис. 104 представлены данные лабораторных ис
следований зависимости коэффициента электропроводно
сти а от температуры для оливина [Mg/(Mg +  Fe) =  0,91] 
и пироксенов с содержанием АЦ03 0,14%, 1,9% и 6,8% 
(по данным Дуба п Хейбнера с сотр.). Сплошными лини
ями показаны сглаженные экспериментальные данные, 
а продолжающие их прерывистые липни представляют 
линейную экстраполяцию экспериментальных результа
тов в область высоких и низких температур. Мы видим, 
что добавление А120 3 к ппроксенам заметно повышает их 
электропроводность, а это существенно для интерпретации 
данных по лунным недрам, недифференцированные зоны 
которых могут содержать заметное количество АЬ03 
(см. § 11.2). Штрпхпунктнром па рпс. 104 показаны 
коэффициенты электропроводности для породы, содержа

Рпс. 103. П ределы электропроводно
сти в недрах Луны по Х у д у  с сотр. 
(заш триховано) и Д эй лу  с сотр. (ог
раничены преры висты ми л и н и я м и ) .

пз § 4.3, чем длиннее период 
, тем до больших глубин может



щей ~38%  оливина, ~10%  плагиоклаза, ~ 4 5 —50% 
пироксена и 2—7% А120 3. Эти штрихпунктирные кривые 
используются для интерпретации данных по электропро
водности лунных недр, показанных на рис. 103. По 
современным представлениям (см. § 11.2, табл. 30) недра 
Луны обогащены А120 3 по сравнению с недрами Земли.

ioV t, k -1
Р ис. 104. Зависим ость коэффициентов электропроводности оливинов, алю 
миниевы х пироксенов н см есей этих минералов от температуры  по лабора

торным данны м. О писание рисунка дано в тексте.

Поэтому при интерпретации данных рис. 103 мы будем 
использовать верхнюю штрихпунктнрную кривую рис. 104, 
которая соответствует пироксенам, содержащим 6,8 вес. % 
А120 3.

С помощью этой кривой о =  о(7’) и заштрихованной 
полосы электропроводности на рис. 103 получается поло
са распределения температур в недрах Луны (рис. 105). 
На рис. 105 для сравиения показаны также три распре
деления температуры (кривые 1—3 ), полученные расчет
ным путем. Селенотерма 1 рассчитана Шубертом с со
трудниками (1977 г.) в предположении, что конвектив
ный теплоперенос преобладал на глубинах >300 км на 
протяжении всей лунной истории. Селенотерма 2 рассчи
тана Токсоцем и Соломоном (1973 г.) в предположении, 
что на протяжении лунной истории преобладал механизм 
кондуктнвного теплопереноса. Наконец, селенотерма 3 
рассчитана Токсоцем с сотр. (1978 г.), которые допускали 
на протяжении лунной истории конвективный тенло- 
перепос в твердой поликристаллической мантии Луны. 
Согласно последним авторам, конвекция в недрах Луны 
в настоящее время очень слабая и ограничена глубинами, 
большими ~700—800 км.



Если привлечь к интерпретации данных, представлен
ных на рис. 105, оценки значений (?,, для верхней и сред
ней мантии Луны (см. § 11.1), то температурные распре
деления 1 и 2 следует исключить как нереальные. В них 
температуры слишком близко подходят к кривой плавле
ния безводного базальта (кривой солидуса), что противо
речит значениям >  1500. Сближение полосы темпера
тур и селенотер.мы 3 с кривой солидуса сухих базальтов

Рис. 105. П олоса распределения тем ператур в недрах Л уны  по данны м об 
электропроводности и лабораторной зависим ости а = а (7 1), показанной верх
ней ш трихиунктирной кривой на рис. 104 (для пироксенов с содерж анием  
А Ь 03 6,8 вес. %). Приведены  три типа современны х селенотерм  (кривые 
1—3),  полученны х на основе расчетов тепловой истории Луны для разны х  
м оделей. Преры вистой линией дана кривая солидуса (затвер девания) для  
безводного базальта. Температуры  в твердых зонах Луны  долж ны  быть 

н и ж е этой кривой.

для глубин, больших 1000 км, качественно согласуется 
с данными сейсмологии о резком уменьшении механиче
ской добротности Qp при I >  1100 км и падении скоро
стей 5-волн.

В заключение можно сказать, что, хотя полоса тем
ператур, показанная на рис. 105 (информативная в ин
тервале глубин 450—1350 км), и хорошо с ней согласую
щаяся селенотерма 3 получены при некотором не под
дающемся оценкам произволе, они дают рабочие оценки 
температур лунных недр, улучшение которых — дело 
будущих исследований.



Тепловой поток нз недр планеты определяется по 
формуле (47). На Луне выполнено два измерения тепло
вого потока (А-1.Г) it А-17). В обоих случаях бурилась 
скважина на глубину ~230 см, в которую вводился 
тепловой зонд. Стационарные температуры в Лупе (не 
возмущаемые колебаниями температуры на дневной по
верхности) устанавливаются на глубине ~70 см и равны 
~253К . Начиная с этой глубины, температурный гради
ент, отражающий стационарный тепловой поток пз недр 
к поверхности, составил —1,3— 1,7 град/м. Верхние 2 см 
реголита при температуре 220 К характеризуются очень 
низкой теплопроводностью, ~3,5 ■ 10-е кал/(см • град • с). 
С ростом глубины теплопроводность быстро нарастает. 
На глубинах от 50 до 230см были получены значения от 
5,3 ■ 10~5 до 1,23 • 10~4 калДсм ■ град ■ с). Рост теплопро
водности является следствием уплотнения лунного грунта 
с глубиной. Места измерения теплового потока были 
в пограничном районе между морской п континентальной 
областями (Л-15) п в континентальной области (А-17). 
Вначале Лэнгсет с сотрудниками получили для теплового 
потока в обоих районах примерно одинаковые значения, 
равные 0,70 • 10~6 кал/(см2 • с). Однако дополнительный 
анализ привел авторов к заключению, что первые опубли
кованные ими результаты содержали систематическую 
ошибку. После пересмотра данных оказалось, что теп
ловой поток в месте посадки А-15 равен 0,53 X 
X 10~в кал/Чсм2 -с), а для района посадки А-17 0,38 X 
X 10_6 кал/(см2 - с). Получается так, что разные геологи
ческие структуры на Луне, так же как и на Земле, ха
рактеризуются различными тепловыми потоками. Это 
означает, что прп исследовании Луны может быть ис
пользован метод структурной селенотермин.

По этим двум измерениям получается, что тепловой 
поток из недр Луны примерно в трн-четыре раза меньше 
земного теплового потока. Естественно, этот вывод носит 
предварительный характер, так как двух измерений, 
да еще которые дают значения, отличающиеся в 1,5 раза, 
явно недостаточно, чтобы охарактеризовать важнейшую 
энергетическую величину планеты — средний тепловой 
поток из ее недр. Это становится особенно понятным, 
если вспомнить, что толщина коры на обратной стороне 
Луны, для которой отсутствуют данные о тепловом пото
ке, почти в два раза больше, чем на видимой стороне,



'а  при глобальной дифференциации радиоактивные приме
ни сосредоточиваются в коре.

Поясним теперь простой оценкой, почему тепловой 
поток из недр Лупы следует считать большим. Пред
положим, что тепловое состояние Луны и Земли примерно 
стационарно, т. е. количество тепла, вытекающее через 
поверхность обоих тел, равно количеству тепла, выделяе
мого в их недрах. Для Луны такое предположение близко 
к действительности, а для Земли, как это следует из 
рис. 65, тепловыделение составляет примерно 2/3 от ве
личины теплового потока. При стационарном тепловом 
состоянии обоих тел тепловой поток пропорционален 
объему н обратно пропорционален поверхности тела:

Следовательно, отношение тепловых потоков в предполо
жении одинаковой концентрации источников и стационар
ности, грубо говоря, равно отношению радиусов 
Дл =  1738 км и /?з =  6371 км. Это отношение получается 
равным 1/4, а лунный поток б?л ~  (1/3—1/4)д3. Однако 
в стационарной Земле тепловой поток составлял бы 2/3 
от наблюдаемого среднего теплового потока. Соответст
венно лунный поток будет меньше стационарного земного 
всего в 1/2—3/8 раз. Объяснение этому известно — кон
центрация радиоактивных элементов в Луне заметно 
больше, чем в Земле (см. табл. 30).

Данные о тепловом потоке позволяют сделать еще два 
важных вывода. Мы уже отмечали, что наружные слои 
Лупы сравнительно холодные и прочные (пе пластичные), 
так как в течение ~3,5 • 109 лет они выдерживают напря
жения от лунных масконов. Это возможно лишь в том 
случае, если недра Лупы претерпели глубокую дифферен
циацию с выплавлением лунной коры и выносом в нее 
почти всех радиоактивных источников на раннем этапе 
лунной истории. Тепло от радиоактивных источников, 
сконцентрированных в коре, отводится через поверхность 
Луны и почти пе идет на нагревание ее недр.

Второй вопрос, на который помогают ответить данные 
о лунном тепловом потоке, это проблема источников энер
гии, из которой формируется тепловой поток. В случае 
Луны не существует никаких источников, кроме радио
активности, которые могли бы давать существенный 
вклад в формирование теплового потока. Сделать такой же 
однозначный вывод в отношении Земли значительно
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труднее. Хотя радиоактивных источников тепла в Земле/ 
достаточно, чтобы объяснить ее тепловой ноток, тем не 
менее последние 10 лет все настойчивее выдвигается ги
потеза о важной роли энергии, выделяемой в Земле из-за 
все еще протекающих в ней процессов гравитационной 
дифференциации. Данные о лунном тепловом потоке 
можно рассматривать как косвенное указание на то, что 
и в Земле тепловой ноток формируется за счет радио
активности.

В заключение отметим, что селенотерме 3 на рис. 105, 
которая хорошо согласуется с полосой температур, восста
новленной по электропроводности, соответствует значение

~  0,41 кал/(см2 - с).

11.7. Лунная хронология

На Луне нет и, видимо, никогда не было плотной ат
мосферы и гидросферы. В результате поверхность Луны 
запечатлела и сохранила следы начальной истории Сол
нечной системы. В связи с этим исследование Луны 
имеет исключительно большое значение для проблемы 
происхождения и эволюции Земли и планет. В этом 
смысле Луна для проблемы происхождения представляет 
больший интерес, чем, скажем, Земля, Венера и Марс — 
планеты, на которых процессы эрозии стерли следы ран
ней истории.

Методом радиоактивного датирования лунных образ
цов, доставленных на Землю, установлено, что возраст 
Луны равен возрасту Земли и метеоритов (~4,570Х  
X 109 лет). Видимо, Луна с самого начала была горячей. 
Ее формирование происходило из рыхлых горячих нлане- 
тезималей, что сопровождалось образованием «Океана 
магмы», глобальной кристаллизационной дифференци
ацией, осаждением маленького расплавленного ядра (ве
роятно, из Fe—FeS), в котором по механизму гидромаг
нитного динамо генерировалось собственное селеномаг
нитное поле. Кристаллизационная дифференциация Луны 
на завершающей стадии ее роста привела к созданию 
асимметричной габбро-анортозитовой коры и дифферен
цированной верхней, а возможно и средней мантии. 
Асимметрия коры указывает на то, что уже на завер
шающей стадии роста Луна находилась в состоянии син
хронного вращения, т. е. была повернута к Земле полу
шарием с тонкой корой. По геологическим и космическим 
масштабам времени выплавление ранней лунной коры



[Произошло очень быстро п датируется возрастом 4,460) 
\Х 109 лет, определенным урано-свннцовьшн методами 
"Первый период в жизни Луны продолжался —1,1 • 108ле1 
Это был период формирования макроструктуры лунны: 
л,едр.

f Следуюпщй период в развитии Лунтй длился дольше 
Его завершение связывается с началом образования кру 
говых морей, выбросы из которых практически завершил! 
формирование макрострух;туры матсдшкюв. Окончанш 
периода датируется временем ударного образования Моря 
Дождей ~  .3,860 • 10" лот назад. В Э'гот период в Луне 
.протекали разнообразные процессы, которые привели 
к стабилизации Луны как плапетпого.;.‘тела. В начале пе
риода завершилась кристаллизация верхней мантии — 
зон-источников морских базальтов. В<озраст этого события 
установлен Rb-Sr н Ят-1\т(1-методамн и равен 4,400 X 
X 10" лет или больше. Это был период активно]! вулкани
ческой деятельности, интенсивной 'бомбардировки лунной 
поверхности метеоритами, в результате чего возникли 
лунные брекчии и происходил ударный метаморфизм 
древних пород. Активную роль в .завершающей фазе фор
мирования коры и облика нашего спутника играли как 
эндогенные (внутренние), так н экзогенные (внешние) 
процессы.

Так как при фракционной кристаллизации «Океана 
магмы» радиоактивные примеси сконцентрировались 
в остаточном расплаве — тонкой подкоровой зоне «Пред
вестник* KREEP-комноиента» (см. рис. 102) и коре, то 
дальнейшая эволюция недр определялась медленным 
остыванием наружного слоя Лупы — увеличением толщи
ны лунной литосферы, соответственно вытеснением 
астеиосфериой зоны — зоны конвекции — к центральным 
областям. В конце этого периода Луна зафиксировала 
свою равновесную фигуру, которая впоследствии была 
модифицирована в основном лишь из-за перераспределе
ния вещества в наружном слое при ударном образовании 
круговых морен и из-за течений вещества, сформировав
ших масконы. В эту эпоху, ~ 4  • 109 лет назад, Луиа на
ходилась от Земли на расстоянии, равном ~20Д 3 
(см. § 11.8). В этот же период происходило зарождение 
базальтовых магм в истощенной верхней мантии Луны за 
счет процессов частичного плавления, вызванного слабым 
радиогенным разогревом. При прохождении через тонкий 
KRE ЕР-слой лавы могли обогащаться KREEP-комнонен- 
той и при и з л и я н и и  порождать KREEP-породы. Форми



рование поверхностных пород ранней Луны заметнр 
осложнялось процессами ударного метаморфизма, когда 
при высокоскоростных падениях тел астероидных разме
ров могло разбрасываться вещество с глубин в десятой 
километров. /

Третий период в эволюции Луны длился ~ 108 йет 
(4—3,9 • 109 лет назад) и связан с ударным образованием 
круговых бассейнов (Море Дождей, Море Восточное, 
Море Ясности, Море Кризисов и др.). Выбросы пз крате
ров будущих круговых морей образовали насыпные горы 
и некоторые формации, например Фра-Мауро в Океане 
Бурь, в значительной степени стерли следы предыдущей 
истории лунной поверхности и, как мы уже говорили, 
завершили формирование материков.

Следующий, четвертый, период связан с заполнением 
базальтовой лавой лунных морей и завершением образо
вания масконов. Этот период был весьма продолжитель
ным (от 3,90 • 109 до 3,16 • 109 лет назад, а по фотогеоло- 
гическим данным получена минимальная оценка возраста 
морских базальтов 2,6 • 109 лет). Таким образом, как от
мечалось выше, события образования ударных кратеров 
круговых морей и заполнения их лавой разделены за
метным интервалом времени.

Лавы морских базальтов составляют ~  1 % от массы 
лунной коры, и в балансе внутренней энергии Луны роль 
этого вулканизма незначительна. Однако, покрывая 17% 
площади Луны, они завершили формирование облика ви
димого полушария нашего спутника.

Четвертый период в эволюции Луны называют «мор
ским», хотя более фундаментальной его особенностью 
является затухание тектонической активности планеты. 
В этот же период происходит ослабление магнитогидро
динамических процессов генерации собственного селено
магнитного поля и вымирание поля. Состояние Луны 
стабилизировалось, о чем свидетельствует сохранение 
планетным телом его размеров с точностью до ±1 км в 
последние 3 • 10* лет. В последний — «послеморской» пе
риод лик Луны не менялся за счет эндогенных процессов, 
хотя падение на нее метеоритов и образование кратеров 
происходило.

Таким образом, эрозия лунной поверхности в послед
ние 3 • 109 лет обусловлена только метеоритной бомбар
дировкой. Эта бомбардировка, по существу, пе стерла 
главных событий в жизни Луны, о которых мы говорили 
выше.



\ Исследования Лупы, проведенные космическими ап
паратами в последние 20 лет, сделали наши представле
ния о пей более конкретными. Но более конкретными 
стали и все важнейшие проблемы, связанные с Луной и 
Солнечной системой в целом. Решение этих проблем — 
дело будущего и, видимо, требует больших усилий.

11.8. Об истории лунной орбиты

Начало изучению приливной эволюции лунной орбиты 
было положено во второй половине прошлого века 
Дж. Дарвином, который показал, что приливное трение 
(см. § 2.6) на протяжении больших, космических интер
валов времени может радикально изменить орбитальные 
элементы небесных тел, в частности, нашего естественно
го спутника — Луны. Эволюция лунной орбиты в основ
ном определяется диссипативной функцией Земли

(197)

где 6 — угол запаздывания земных приливов. Оценить 
эволюцию расстояния между Землей и Луной можно 
с помощью простой модели: достаточно рассмотреть дви
жение спутника по круговой орбите радиуса с в эквато
риальной плоскости планеты. Тогда изменение с со вре
менем I подчиняется уравнению

dc QGmRnk 8 , ,
t - - p 7 T 7 S r  =  e -e " u - <198>

где G — гравитационная постоянная, М и т — массы 
Земли и Луны, ц. =  Gi.M +  т) =  с3п2 — кеплеровская по
стоянная для системы Земля — Луна, п — угловая ско
рость вращения Луны относительно Земли, R3 — радиус. 
Земли, к2 «  0,3 — число Лява.

Основная трудность рассматриваемой задачи связана 
с неопределенностью функции 6(f) в прошлом. Самое 
простое предположение bit) — б3 =  б0 =  const дает для 
времени «отодвигания» Луны от с0 =  0 до современного 
радиуса лунной орбиты с3 =  60,3R3

9 c i 3a“--nr-Jsr <199>
Современное значение угла запаздывания 83 » ( 2 —4 )° ~  
=  (0,035-0,07) рад и

t * — (1,9 -г 0,95) • 109 л ет ., (200)



В результате получается слишком короткая шкала 
приливной эволюции, которая лишь указывает, что 
в прошлом 8(t) был меньше современного значения оя. 
Но так как никаких надежных указаний о функции 6и) 
не имеется, то и вся задача является в значительной сте
пени неопределенной.

Конкретизировать эволюцию лунной орбиты можно, 
если проанализировать гравитационное поле п фигуру 
Луны (§ 11.3) совместно с лунной хронологией (§ 11.7), 
установленной в результате космических исследований. 
Как мы уже отмечали, есть все основания ожидать, что 
в эпоху лунного катаклизма — образования круговых 
морей и сразу после него [ (~ 4 —3,8) ■ 10“ лет тому назад] 
Луна приняла и зафиксировала свою равновесную форму. 
На это, в частности, указывает существование лунных 
масконов на протяжении ~ 3,5 • 10э лет. Естественно, что 
равновесная фигура Луны в эпоху 4 • 10” лет тому назад 
была заметно деформирована падением больших тел, об
разовавших круговые моря. В § 11.3 был рассмотрен 
вопрос о фигуре Луны на основе данных о ее гравитаци
онном поле. В частности, там были приведены величины 
осей динамической фигуры Луны. Для Луны с хорошим 
приближением можно принять однородную модель. Тогда 
для равновесной фигуры Луны, находящейся в гравита
ционном поле Земли и синхронном вращении, уклонения 
полуосей ах, ау, az (см. § 11.3) от среднего радиуса R n 
даются простыми формулами

25 М  д л
12 т ’ 42 т  ’ 12 т г 3

(201)

причем равновесная фигура описывается сферической 
функцией второго порядка (п =  2). Так как иолярная 
полуось аг практически не возмущена гармониками 
с гс 5= 3, то естественно по ней определить радиус лунной 
орбиты с0, на котором Луна «заморозила» свою равновес
ную фигуру в некоторую начальную эпоху (момент i0). 
Таким образом, выдвигается гипотеза, что Луна сохрани
ла свою равновесную динамическую ось аг, которую она 
имела в ту далекую эпоху. Определяя с0 из этого условия 
с помощью (201), имеем

22,57?, (202)

Тем самым получена «реперная» точка на эволюционной 
400



кривой орбиты Луны
с0 ~  22,5/?3 при 10 ~  0,6 • 10е лет. (203)

В (203) через <„ обозначено время после образования 
Луны, возраст Луны принят — 4,6 • 109 лет.

Американский геофизик Голдрайх при исследовании 
эволюции лунной орбиты пришел к следующим выводам. 
Если бы Луна аккумулировалась из частиц в пределах 
10й3, то ее начальная орбита (сразу после аккумуляции) 
лежала бы в экваториальной плоскости, а современная 
орбита Луны лежала бы в плоскости эклиптики. Совре
менный наклон лунной орбиты в 5° к плоскости эклипти
ки является аргументом против образования Луны в пре
делах 10#з от Земли. Если же Луна образовалась путем 
аккумуляции частиц, обращающихся за пределами 
с — 3()/1*з, то такие частицы образовали бы диск в плоско
сти эклиптики. В этом случае и в настоящее время лун
ная орбита лежала бы в плоскости эклиптики. Отсюда 
Голдрайх заключает, что для образования Луны путем 
аккумуляции необходимо, чтобы большая часть приобре
тенного вещества вначале обращалась вокруг Земли 
в интервале расстояний между 10/?3 и ЗОЙя. Он получил 
формулу

разграничивающую зону с <  с,ф, в которой ось лунной 
орбиты прецесспрует вокруг земной оси, и зону с >  скр, 
в которой орбита Луны прецесспрует относительно оси 
эклиптики. В (204) 1 г =  (С — А)!МИ%— квадруполь- 
ный гравитационный момент Земли, С и А — моменты 
инерции относительно полярной и экваториальной осей 
Земли, Ма — масса Солнца, са — расстояние от Луны до 
Солнца. Формула (204) получается приравниванием мо
ментов, действующих на Луну со стороны Земли и Солн
ца и стремящихся повернуть орбиту в сторону земного 
экватора и эклиптики соответственно. Для современных 
значений параметров (204) дает скр «  10й3. Если учесть, 
что при с «  10/?3 Земля вращалась быстрее и / 2 было 
больше, то получим скр «  17i?3.

Посмотрим теперь, какие выводы можно сделать, если 
воспользоваться результатом (203). Предположим, что 
Луна образовалась на расстоянии сн ~  15i?3 и за первые 
0,6 ■ 109 лет отодвинулась за счет приливного торможения

(204)



т;о Со ~  22,5/?3 (203). Легко оцепить с помощью формул 
пша (199) п (197) величину (?„ Земли в эту раишою эно- 
s.y, обеспечивающую такое «отодвигание» Лупы от 
Земли:

\13 2 Г /  ̂ V я -1
1 -  — «  1,7-10 4,

‘3 J V f« / .

Q n« 4 ~ 3 -103’ (205)

'де fi„ — начальный угол запаздывания, с„ — «начальное 
>асстоянне» Луны от Земли, 6:з — современный угол за- 
[аздывання земных приливов и t* — соответствующее ему 
;ремя (199) — «приливпая шкала».

Оценка Q„ (205) слабо зависит от принимаемого на- 
ального расстояния с„. Даже если с„ выбрать очень 
лпзкпм к с0 (203), то изменение Q„ (205) невелико. На- 
ример, при с„ =  20/?3 имеем Qa ~  5 • 10\ Оценка 
)н ~  3 • 103 (205) хоропго соответствует твердой Земле, 
меющей современную структуру, т. е. ядро н мантню, 
о или не имеющей океанов, или, наоборот, целиком по
рытой водной оболочкой, так что отсутствует приливная 
пссипацня в мелких морях с Q ~  15. Результат (205) 
называет на то, что в раннюю эпоху, первые 0,6 ■ 109 лет, 
ик Земли отличался от современного, когда поверхность 
емлн разделена на континенты и океаны. Можно выска- 
ать гипотезу, что ~ 4  • 109 лет назад в эпоху лунного ка- 
аклизма, когда на Луну выпали большие тела и образо- 
ались лунные круговые моря, Земля также прошла 
зрез стадию катаклизма, который инициировал разделе- 
не ее поверхности на континенты н океаны.

Если считать, что основные процессы гравитационной 
тфференциации к моменту 0,6 • 109 лет после образова
ли Земли в основном завершились, так что моменты 
зерции Земли в основном стабилизировались, то легко 
айти «реперную» точку для периода вращения Земли Т0 
ту эпоху:

Т о ~  (8—9) ч, t0 ~  0,6 • 10* лет. (206)

мериканский геофизик Г. Макдональд, изучая удельный 
тщательный момент количества движения планет (мо- 
шт на единицу массы), пришел к эмпирической законо- 
?рности, согласно которой этот момент, не измененный 
шливным трением, пропорционален М4/5, где М — масса 
[анеты. На основании этой закономерности он оценил 
>еделы для периода вращения Земли в раннюю эпоху



после ее образования как 13 ц 10 ч. Мы видим, что «ре
перная точка» (206) хорошо согласуется с оценкой Мак
дональда.

Наконец, результат (203) может быть использован 
при анализе происхождения палеомагнетизма лунных по
род. Проблема заключается в том, что, как показало изу
чение образцов лунного грунта, доставленных иа Землю, 
эти образцы были намагничены некоторым неизвестным 
полем X  с напряженностью < 1  Гс. Это поле должно было 
действовать на Луну по крайнем! мере на протяжении 
первых 1,5 ■ 109 лет ее истории — периода магматической 
деятельности Луны. «Реперная точка» (203) исключает 
Землю как источник неизвестного поля X, так как Луна 
уже в эпоху 0,6 • 109 лет после своего образования нахо
дилась далеко от Земли.

Изложенные выше соображения были опубликованы 
автором и A. II. Трубицыным в 1076 г. В 1982 г. на ту 
же самую тему опубликовал работу А. Б. Биндер (ФРГ). 
Он принял для «реперной» точки на эволюционной кри
вой орбиты Луны значения

с0 ~  20,5 ±  2,3/?3 при t0 ~  1,6 ±  0,5 • 10° лет, (203а)

так как предположил, что Луна зафиксировала свою 
равновесную форму не 4 • 109 лот назад, а 3 • 109 лет 
назад, что, вообще говоря, менее правдоподобно. На 
рис. 106 показаны данные, собранные Биндером из раз- 
пых источников для контроля за изменением расстояния 
Луна — Земля в прошлом. С помощью лазерной локации 
Луны установлено, что Луна отодвигается от Земли со 
скоростью 3,8 см/год. Анализ данных но затмениям 
в историческое время дает для этой же скорости 4,4 см/год. 
Далее, кольца роста ископаемых кораллов, двустворча
тых моллюсков и водорослей строматолитов позволяют 
определить число дней в году вплоть до времени пример
но ~ 3  • 10“ лет назад. С другой стороны, сохранение мо
мента количества движения в системе Земля — Луна 
устанавливает взаимно однозначное соотношение между 
угловой скоростью вращения Земли (или, что то же, 
числом дней в году) и расстоянием Луна — Земля. 11а 
рис. 106 эмпирическая кривая 1 построена Биндером, 
а кривая 2 — автором настоящей книги. Они совпадают 
для возрастов, меньших 3 • 109 лет. Кривая 2 проходит 
через реперную точку (203) и использует предположение, 
что Луна сформировалась в лоне с с ~  20/?3. Кривая 1 
проходит через реперную точку (203а) и использует



проблематичную оценку, даваемую на рис. 106 прямо
угольником G. Перегиб на кривой при возрасте 2 - 1 09 лет 
соответствует ускоренному росту мелководья на Земле 
н хорошо коррелирует с оценкой ускоренного роста кон
тинентального сегмента земной поверхности. Естественно,

Рис. 106. Расстоянии Земли — 
Л уна в земны х ради усах как 
функции времени и различш .IX 
данны х. Черные точки дли иоз- 
растон м еж ду  0 и (U M 09 лет 
получены  по данным of) ископа
емых кораллах и двустворчаты х  
м оллю сках. Вертикальная линия  
при 0 ,5 -Ю9 лет и прямоугольники  
без буквенны х обозначений пол у
чены по данным об ископаемы х  
стром атолитах. П рямоугольник  
с буквой S — «реперная» точка 
(2 (Ш ). Треугольник с буквой  
R  — реперная точка (2Q3). П ря
м оугольник с буквой G получен  
Б индером  по особенностям  древ
них структур Луны и. видимо, 
очень н ен адеж ен . Кривая 1 по
строена Биндером, кривая 2 —  

автором книги.

что к приведенным оценкам следует относиться как 
к предварительным, но ясно также и то, что речь идет 
о решении фундаментального вопроса— о начальном 
разделении поверхности Земли иа континенты и океаны.

Результаты, изложенные в этом параграфе, демон
стрируют возможности, которые открывают космические 
исследования для решения принципиальных вопросов, 
касающихся как нашей родной планеты, так н всей Сол
нечной системы в целом.

11.9. Краткие сведения о строении 
галилеевых спутников Юпитера, Титана 

и ледяных спутников Сатурна

У Юпитера насчитывается 16 спутников, а у Сатурна 
17 спутников. Кроме четырех галилеевых спутников (J I — 
И), в системе Юпитера несомненный интерес нредстав- 
1яет самый внутренний спутник Амальтея (Jo, радиус 
>рбнты 2,55 /?., =  181 ■ К)3 км, //., — радиус Юпитера). 
Хчнако продолговатая форма спутника п отсутствие дан- 
1мх о массе J5 делают вопрос о его модели внутреннего 
троения неопределенным. Все пять спутников (J 1 — J5) 
ак же, как н Луна, находятся в состоянии синхронного

Зозпаст , 10 лет



вращения, т. е. их период обращения вокруг плапеть 
равен периоду вращения вокруг оси. В результате эп 
спутники повернуты к Юпитеру все время одним и те» 
же полушарием. Остальные 11 спутников Юпитера малы 
Их радиусы меньше 100 км, а массы неизвестны. По
этому модели этих тел не рассматриваются.

Среди 17 спутников Сатурна три маленьких движутся 
внутри его колец, а для семи наиболее крупных опреде
лены средние плотности. Это в порядке нх удаления от 
планеты: Мимас (S1), Эмцелад (S2), Тетпс (S3), Диона
(S4), Рея (S5), Тптаи (S6), Я пот (S8). Только данные 
о предварительных моделях этих семи тел и будут при
ведены ниже. Представляют интерес также Гпперион 
(S7), расположенный между (S6) и (S8) па расстоянии 
от Сатурна, равном ММ • |П: км =  25,55 R s Uis — радиус 
Сатурна), н самый внешний спутник Феба (S9), движу
щийся вокруг планеты в обратном направлении. Размеры 
Гипернона 205 X 130X 110 км, радиус Фебы 110 ± 1 0  км. 
Спутники Сатурна, за исключением трех внешних (S7— 
S9), находятся в синхронном вращении. Ниже будут при
ведены параметры моделей только для тех тел, для ко
торых установлена средняя плотность.

В § 10.5 было разъяснено, что материал, пз которого 
построены планеты и спутники, но летучести естествен
ным образом разделяется па группы: газовую компонен
ту (Г), льды (Л) (СП4, NH3, Н20) и горные породы — 
компоненту ТК (тяжелые вещества, окислы, силикаты 
FeS, Fe, Ni...). Спутники Юпитера и Сатурна построены 
пз Л и ТК компонент, так как в силу их малости и соот
ветственно слабости их собственных гравитационных 
полей они не смогли удержать летучие вещества компо
ненты Г. Малость этих тел приводит к тому, что давле
ние в их недрах, так же как и в недрах Луны, мало 
(^ 7 0  кбар), а вещество сжато всего на несколько про
центов. В табл. 31 собраны данные наблюдений и пара
метры однородной и двухслойной модели для J1 — J4 и 
SB. В пей приведены массы т0, радиусы г0, средние 
плотности р0, ускорение силы тяжести иа поверхности g„, 
малый параметр теории фигуры q, вторая космическая 
скорость г2к, средняя температура поверхности 7's, х  — 
массовая концентрация компоненты, из которой состоит 
ядро с плотностью р, (р2 — плотность мантин), радиус 
ядра г(, давление в центре однородной модели дав
ление на границе ядро — мантия ртс, давление в центре 
двухслойной модели /)с1, безразмерный момент инерции
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двухслойной модели 1г. Для ледяных спутинков Сатурна 
хорошим приближением является однородная модель, 
в которой J1 н ТК компоненты равномерно перемешаны 
(см. табл. 32).

IГо является в вулканическом отношении самым ак
тивным телом в Солнечной системе. Из-за диссипации 
приливной энергии в спутнике его средняя плотность 
теплового потока (1,5 ±  0,3) • 103 эрг/см2 • с чрезвычайно 
велнка, а недра сильно разогреты и дифференцированы. 
Ядро спутника состоит из эвтектического раствора Fe— 
FeS с pi =  5 г/см3, а мантия — из обычных горных пород 
с р2 =  3,28 г/см3 Считается, что Ио образовалась из гид
ратированных силикатов, а после дегидратации в недрах 
спутника вода была выброшена в космическое простран
ство в результате активного вулканизма.

Европа также образовалась из гидратированных сили
катов. В разогретых недрах спутника произошло разде
ление на воду и сухие горные породы. Таким образом, 
в простейшей модели Европа имеет обширное ядро, со
стоящее из дегидратированных горных пород с плот
ностью Pi == 3,52 г/см3, равной средней плотности По, 
и наружную оболочку из воды с р2 =  1 г/см3. Параметры 
этой модели приведены в табл. 31.

Сходные радиусы и средние плотности Ганимеда, Кал
листо и Титана позволяют их объединить в одну группу. 
По терминологии § 10.5 Ганимед построен из ТКЛ III 
компоненты. Каллисто состоит из ТКЛ II и ТКЛ I ком
понент. Титан должен иметь состав, близкий к составу 
Каллисто. Однако Каллисто, видимо, потеряла метановую 
компоненту, а на Титане СН4 входит в состав газов..'ат
мосферы, поэтому не исключено, что поверхность спут
ника покрыта метановым океаном. Тела, формировавшие 
Каллисто и Титан, содержали NH3 и СН4 в виде кри
сталлогидратов NH3 • Н20  н СН4 • 7Н20. Температуры 
плавления этих веществ низки (170 К и 95 К), и они 
могли выплавляться при образовании спутников нз пла- 
нетезималей. В настоящее время ввиду скудности данных 
разумно рассмотреть внутреннее строение всех трех спут
ников на основе упрощенной двухкомпонентной модели 
для химического состава: горные породы — лед Н20. 
Однако и такая простая модель достаточно неопределен
на из-за того, что трудно сделать надежный вывод о 
начальной степени дифференциации, которой сопровож
дала образование спутника. В то же время модель слож
на из-за обилия полиморфных модификаций льда Н20.
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Наконец, совершенно не ясно, произошла ли дегидрата
ция горных пород в недрах этих спутников. Г? табл. 31 
приведены данные для двухслойных моделей с р, =  
=  3,52 г/см3 и р2 =  1 г/см3.

Неповторимые черты каждого из ледяных спутников 
Сатурна (см. табл. 32) указывают на то, что все они, 
вероятно, в той или иной степени обнаруживали эндоген
ную активность. Эти спутники — холодные тела, но их 
магмами могли быть NH3 • Н20, СН4 • 7Н20  и другие низ
котемпературные конденсаты. Поэтому разумно предпо
ложить, что недра этих спутников построены из смеси 
льдов Н20  и гидратированных горных пород (с плот
ностью ~ 3  г/см3), и в первом приближении принять для 
них однородные недифференцированные модели.
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М агнитуда зем л етр ясен и й  29— 

34
—, связь  с классом  зем л етр ясе 

н и я  48
—, — с сейсм ическим  моментом 

43
М А К -волны  И З , 117 
М антия Зем ли  И , 29, 92, 119, 

124, 173, 175
— —, состав 137— 139, 141, 143, 

167— 169, 379
-------, теплопроводность 174— 177
— — , электропроводность 119, 

120
М арс, безр азм ер н ы й  момент 

ин ерци и  309 
— , вязк о сть  м ан ти и  338 
— , м агни тное поле 308, 313, 341 
—, м инералогические  зоны  м ан 

тии 326 
— , м одель 320, 323—325, 337 
—, расп р едел ен и я  плотности , 

тем пературы , д ав л ен и я  и в я з 
кости  323. 339 

—, состав 322—325, 329, 340 
— . ф и зически е  п ар ам етр ы  308.

309. 338. 339 
М асконы  386—388 
М езосфера 255
М еркурий, м агни тное  поле 308,

314. 327, 341 
—, м одель 327, 328, 336, 341 
— , п алеои ериод  вр ащ ен и я  311 
—, р асп р едел ен и я  давлени я , 

плотности , тем п ературы  и в я з 
кости  327, 328, 340. 341

М еркурий, госта»  322, 328, 
329

— , ф изически е  пар ам етр ы  308 
М еханизм  очага зем л етр ясен и я  

и тектоника  п л п т  260, 261 
М еханическая  добротность 28, 

29, 90, 91, 100 
М икросейсмы  12
М одели д в и ж ен и я  п ли т  252—257
— Зем ли  84, 94, 97—99, 153, 199
— — оптим альны е 162
— — п ар ам етр и чески е  163— 167, 

200
— — р еальн ы е 155. 159
— — стан дар тн ы е  162
— — ф и зически е  170
М одель Зем ли  эволю ци онная 

гео х и м и ческая  264 
■— очага зем л етр я сен и я  37—41 
М одули уп р у го сти  13, 50, 90, 

95—101
М омент ин ерци и  безразм ерн ы й  

61, 62
М о х о р о ви чи ч а  гр ан и ц а  14

На к а н о  зад ач а  37, 38 
Н ап р я ж ен и е  сброш енное (сн я 

тое) 39, 42, 47 
Н ап р яж ен и й  р аспределен ие на 

Зем ле 40, 41
— р ел ак сац и я  189
— тензор 37, 38 
Н а п р я ж ен и я  37, 67, 90, 261
— в литосф ере З ем ли  194, 197,

213
— в недрах  п л ан ет  зем ной гр у п 

пы  330—337
Н еи д еал ьн ая  у пругость зем ны х 

недр 27, 73, 75, 90, 92, 95, 100, 
101

Н ептун , данны е наблю дений  351 
— . м одель 354. 362 
—, состав 330, 349 
Н овая  гло б ал ьн ая  тектоника  

(НГТ) 210, 213, 244 
Н одальны е лини и  н плоскости  

37. 38, 40 
Н у л ев ая  изотерм а 354, 356 
Нусселъта  число 282, 283

О бм енны е волны  18 
О братны е зад ачи  гео ф и зи ки  162 
«Океан магм ы » 380, 382, 383 
О кеан ически е ж ел о ба  238, 239. 

244
О стровные дуги  238



Гараметры  и лап гт-ги гантов 351
-  п л ан ет  зем ной группы  308 
Тлоскостг. р азр ы ва  !!!). 10 
Глотпости распределен ие в

Зем ле 15, 17, f50—(12, 15(5— 150 
Глотностт» конденсата  в зонах 

ф о рм ирования  пл ан ет  328 
!лутон  363
Тлюмы 21 В, 240, 243, 258 
Голзу честь 192— 198 
[олюс в р ащ ен и я  н л п гы  249— 

253
[олярность геом агнитного поля 

см. И нверсии геом агнитного 
поля

[оперечны е сейсм ические вол
ны  13, 15— 17. 28. 47

-----------. скорость 13, 15— 17, 47,
54, 1(50, 1(51 

Трандтля число 280 
[реднсстники зем летрясений  

45—50, 52, 53 
[рецессия зем ной осп 01 
[рилш ш ое трение 73—70 
[рилтгвообразующ ий потенциал 
7(5

[риливы  72—77, 100 
[родольные сейсм ические вол

ны  13, 15— 17, 28, 47
-----------, скорость 13, 15— 17, 47,

54, 161
[роектированне сф еры  на плос

кость 233

'адп ал ьн ы е  колебани я 83 
'адпоактпвного  р аспада  закон 

219, 220
адиоактнвп остп  убы вание с 
глубиной 128,-429 

ади оакти вн ы е методы датиро
ван и я  220—228 

'адо — Д а р в и н а  ф орм ула  309 
'ассеиваю щ не зоны  м антии 

Зем ли  26
'ассеян ие эн ергии  25, 27, 94 
'еголит 309
'елак сац н я  м одуля сдвига 90
- н ап р я ж ен и й  см. Н ап р яж ен и й  

р ел ак сац и я
- теп л о вая  267, 208. 298 
еологическпе модели литосф е
ры  1 9 1 -1 9 8

- — м антин  189, 192 
еология 95, 199 
еперн ы х  точек метод 125 
еф еренц-эллппсонд  69

1’пф т 34, 40, 191, 213, 237
Рэлея,  волны  21—23
— число 278, 282, 284, 285, 291, 

295

С ам одиф ф узш т коэф ф ициент 181 
С атурн, данны е наблю дений 350, 

351
—, д и ф ф еренц иальное  вращ ен ие

350
— , м агни тное  поле 361 
— , м одель 354, 357 
— , плотность 343 
— , поток  тепла 349. 361 
— . состав 330, 345, 360 
С ейсм ические волны  13, 17. См. 

так ж е  П родольны е и П опереч
ны е сейсм ические волны 

--------объем ны е 13, 15, 17, 27, 73
— — поверхностны е 13, 21—24, 

27, 73
С ейсм ический  м ом ент 42
— п ар ам етр  156 
С ейсм ограм м а 24—26 
С ж атие Зем ли  58, 59, 179 
С иликаты  133— 136 
С кин-эф ф ект 118
С корости ф азовы е и гр57пполы а 

23
Слой по н и ж ен н ы х  скоростей в 

Зем ле 15, 22
------------ в Л уне 372
С обственны е колебани я  Зем ли 

73, 78
— частоты  79, 81, 172 
С пектр м ощ ности 79 
С п ек тр ал ьн ая  плотность 79 
С преднпг 210, 250 
С рединно-океанпчеекие хребты

213. 237, 244 
С убдукции  зоны  236, 239, 258, 

259, 287
С ф ерические ф у н к ц и и  63—65, 

83, 104
С ф ерический  ан ал и з 64, 104 
С ф ероидальны е ко л еб ан и я  82— 

85, 89

Твердого тела м оделп 171, 172 
Т ектоносф ера  255 
Т ем п ер ату р а  в м ан ти п  Зем ли  

124— 127, 143. 168. 187, 204, 298
— в ядре  Зем ли  124—125, 132, 

203—206
— о сты ван и я  Зем ли 130, 131



Т е о р и я  уп р у го й  о тд ач а  3S 
Теплового оалапс-а у равн ен ие  

302
Т епловой  п о гр ан сл о й  93 120 

126, 2 8 0 -2 8 6 , 2 9 4 -3 0 1 ’, 304, 
305

— поток 122— 124, 128— 130 205 
206, 264, 300, 302, 39-4

Т еп ловы делен и е в З ем ле  и ме
теоритах  115, 116, 266—268, 
2 7 1 -2 7 3  

Т еп л о зап и р аю щ н й  слой 177 
Т еплоп ереноса  м ех ан и зм ы  125 
Т еплоп роводности  коэА А лциент

174, 177, 206 ^
Т еп лота  п л а в л е н и я  ядп а W5 
Т олеиты  239, 240, 271 1 
Т рансф орм ны е р а зд о м Ь1 213 230, 

238, 245

У глисты е хон д р и ты  263, 268 
У гол вы хода сей см ических  воти  

19 ~
У равнен ие со сто ян и я  131 157 

354 ’
■------- водорода 356
У ран, данны е н абдЮд ен ц й 350,

351
— , м одель 354, 362 
— , состав 330, 349 
У скорен ие силы  тя ж е ст и  в нед

рах  Зем ли  154— 157, 159 
~  ~~ н а  п о вер х н о сти  Зем ли  

58

Фазовая диаграмма 143 14и ш  
149,168

— скорость 89
Ф азовы е переходы  16 р п  141

152, 167. 200—202 ’ ’ ’ 
Ф азы -п р едвестн и ки  26 
Ф игура Зем ли  59
— Л ун ы  384
— п л ан ет-гп ган то в  346 
Ф о н о в  172

Ч андлеровское колеб ан и е S3 — 
101

Э й л ер а  теорем а 248, 249 
Эльзассера  м одель конвекц ии  

262
Э нергия а кти в ац и и  194
— в я зк о й  ди сси п ац и и  277
— зем л етр ясен и я  30, 34, 48
—, источники  127, 129, 131, 263, 

395
— п оверхностная  50, 52
—, связь, с м агни тудой  32—34
— у п р у гая  очаговой области 42
— — сейсм ических  волн 27, 42 
Э нтропия 199, 200, 206, 360
—, связь  с дебаевской  тем п ер а

турой 199 
Э нейрогенические д в и ж ен и я  212

Ю питер, данны е наблю дений 
350, 351

—, д и сси п ати вн ая  ф у н к ц и я  349 
—, ди ф ф еренц иальное  вр ащ е

ние 350
— м агнитное поло 349, 361 
—, м одель 348, 354, 357
—, плотность 343 
—, поток теп ла  349, 361 
—, состав 330, 345, 360

Ядро, вязко сть  115, 178 
—, ди ф ф еренц иальное  вращ ен ие

111 , 112
— Зем ли 15, 29, 173. 175
— — внеш нее 16, 92, 120, 203, 

204
— — внутрен нее  16, 21, 92, 205 
— , к р и вая  п л ав л ен и я  203—205 
—, модули упругости  203. 206 
—. п ар ам етр  Г рю н ай зен а  173,

203
— , состав 151, 157 
— , тем п ер ату р а  124— 125 
—, теплопроводность 177 
— , электропроводность 120
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