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В районе тройного сочленения Буве сходятся три срединно-океанических хреб-
та: Срединно-Атлантический, Юго-Западный Индийский и Американо-Антаркти-
ческий. При этом район тройного сочленения характеризуется проявлениями маг-
матизма горячей точки Буве. С использованием имеющихся данных лабораторного 
моделирования представлена схема канала мантийного термохимического плюма, 
выплавляющегося от границы ядро–мантия и прорывающегося на поверхность. 
С  использованием морфобатиметрических данных по району вулканического 
о. Буве найден массовый расход магматического расплава для плюма горячей точки 
Буве. С учетом найденного расхода расплава тепловая мощность источника плюма 
Буве NБ = (1.7–2.0) · 1010 Вт, и диаметр канала плюма равен 9–16 км. Представлена 
возможная эволюция плюма Буве на основе рассмотрения его геодинамического ре-
жима. Показано влияние геодинамической системы астеносферных конвективных 
течений на строение океанического дна в районе Буве. Плюм, под действием которо-
го сформировался о. Буве, находится в области восходящего потока астеносферного 
валикового течения и локально интенсифицирует его. Трансформные разломы в рай-
оне Буве образовались под влиянием нисходящих течений астеносферных валиков. 
Ширина желоба и глубина впадины трансформного разлома Буве определены на ос-
нове анализа структуры течения и теплообмена в астеносфере в районе Буве и с уче-
том интенсифицирующего влияния плюма Буве на восходящий поток астеносфер-
ного валикового течения. Проведенные геохимические и термобарогеохимические 
исследования свидетельствуют об определяющей роли флюидных компонентов в 
магматических системах горячей точки Буве, для которых характерно обогащение 
летучими (Н2, Н2О, СО2), щелочами (прежде всего калием) и литофильными ред-
кими и редкоземельными элементами (La, Ce, Th, Nb, Rb). С учетом результатов 
сейсмотомографии рассмотрены особенности строения мантии в районе тройного 
сочленения. Вдоль осевой зоны трансформного разлома Буве выделяется высоко-
скоростная аномалия, корни этой аномалии в верхней мантии прослеживаются до 
глубины 250 км. Под о. Буве выявлена низкоскоростная аномалия, которая просле-
живается до глубин около 500 км.

Мантийный плюм, горячая точка, астеносферные свободно-конвективные течения, тройное 
сочленение, срединно-океанический хребет, трансформный разлом, содержание редких и редко-
земельных элементов, летучие компоненты, расплавные включения, аномалии скоростей Р-волн
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введение

Мантийные плюмы в значительной степени регу-
лируют глобальную геодинамику Земли и управля-
ют мантийным теплообменом [Добрецов, 2010; Кир-
дяшкин, Кирдяшкин, 2013; Кузьмин, Ярмолюк, 2016; 
Hoggard et al., 2020]. В статьях [Добрецов и др., 2003; 
Кирдяшкин и др., 2004; Dobretsov et al., 2008] пред-
ложена модель, в соответствии с которой термохи-
мический плюм создается на ядро-мантийной грани-
це в месте подтока химической добавки, понижаю-
щей температуру плавления нижней мантии, и при 
поступлении тепла из внешнего ядра. В этом случае 
температура плавления мантии определяется равен-

ством Tпх = Tпс – kc2, где Tпс – температура ее плавле-
ния в отсутствие добавки, c2 – концентрация добавки 
на границе канала плюма, а коэффициент k (°С/%) 
задает снижение температуры плавления за счет по-
ступления добавки. Легкая и легкоплавкая химиче-
ская добавка образуется в результате реакций таких 
минеральных фаз нижней мантии, как перовскит, 
магнезиовюстит и стишовит с водородом и/или мета-
ном, поступающими в нижнюю мантию из внешнего 
ядра [Добрецов и др., 2003; Кирдяшкин и др., 2004]. 
В расплаве в канале плюма существуют турбулент-
ные свободно-конвективные течения, и добавка по-
ступает к кровле плюма в турбулентном режиме сво-
бодно-конвективного тепло- и массопереноса [Кир-
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дяшкин и др., 2004]. Значительное число работ 
посвящено численному моделированию термохими-
ческих плюмов [Samuel, Farnetani, 2003; Lin, van 
Keken, 2006; Zhong, 2006; Heyn et al., 2020]. Плюмы в 
таких работах моделируются конвективными терми-
ками, вводятся изменения плотности, вызванные из-
менениями состава. Отличия упомянутой выше мо-
дели термохимического плюма от численных моде-
лей плюмов приведены в [Dobretsov et al., 2008]. 

В зависимости от тепловой мощности возможны 
различные геологические проявления мантийных 
плюмов на поверхности. Плюмы, действующие в на-
стоящее время в океанических областях, такие как 
Гавайский и Исландский, относятся к плюмам боль-
шой тепловой мощности [Кирдяшкин и др., 2016]. 
Находящийся на удалении от срединно-океаническо-
го хребта (СОХ) Гавайский плюм взаимодействует с 
горизонтальными мантийными свободно-конвектив-
ными течениями и проявлен на Тихоокеанской плите 
в виде вулканической цепи [Farnetani, Hoffmann, 
2010; Кирдяшкин, Кирдяшкин, 2013; Garcia et al., 
2015; Harrison et al., 2017]. Исландский плюм, нахо-
дясь в восходящем потоке крупномасштабной ман-
тийной ячейки, проявлен на оси Срединно-Атланти-
ческого хребта [Добрецов и др., 2005; Ruedas et al., 
2007; Thordarson, Larsen, 2007; Steinberger et al., 2019]. 
Можно говорить о существенно более сложной в гео-
динамическом смысле ситуации, существующей в 
районе вулканического о.  Буве (Южная Атлантика). 
Горячая точка Буве является поверхностным прояв-
лением мантийного плюма Буве и функционирует в 
области тройного сочленения СОХ [Ligi et al., 1997; 
Симонов и др., 2000; Georgen et al., 2001; Peyve, 
Skolotnev, 2001]. Геологические, петрологические и 
геохимические данные свидетельствуют о действии 
плюма в этом районе Атлантики [Johnson et al., 1973; 
le Roex et al., 1985, 1987; Kurz et al., 1998; Prestvik et 
al., 1999; Пейве, 2002]. 

Следы горячих точек на океаническом дне дают 
возможность изучить историю развития соответ-
ствующих плюмов. Траектория движения горячей 
точки Буве представлена в работе [Hartnady, le Roex, 
1985] на основе модели абсолютного движения 
Африканской плиты. Распределение следов горячих 
точек в Южной Атлантике контролируется взаимо
действием мантийных плюмов глубинного проис-
хождения с движением и структурой Африканской 
плиты [O’Connor et al., 2012]. В мезозое горячие точ-
ки Южной Атлантики Буве и Шона могли влиять на 
значимые морфоструктуры дна, в частности, на хре-
бет и плато Агульяс, обеспечивая поступление до-
полнительного магматического материала к ним 
[Uenzelmann-Neben, Gohl, 2004; Parsiegla et al., 2008].

Наиболее интересен для исследователей район 
о. Буве, в котором сходятся три СОХ: Срединно-Ат-
лантический хребет (САХ), Юго-Западный Индий-
ский или Африкано-Антарктический хребет (ЮЗИХ 

или АфАХ) и Американо-Антарктический хребет 
(ААХ) (рис. 1). Как показано на схеме, область трой-
ного сочленения Буве имеет трехлучевую структуру, 
образованную окончаниями трех срединно-океани-
ческих хребтов, имеющих индивидуальные особен-
ности строения. Рифтовая зона САХ расчленяется на 
кулисно расположенные отрезки. С юго-востока к 
ней подходит молодое вулканическое поднятие 
Шписс, ограниченное с юга по зоне трансформных 
деформаций Буве от ЮЗИХ (АфАХ). На юго-западе 
простирается глубокий прогиб, лежащий на оконча-
нии Американо-Антарктической зоны [Пущаров-
ский, Пейве, 1996]. При этом район тройного сочле-
нения характеризуется проявлениями магматизма 
горячей точки Буве. Один из авторов (д.г.-м.н. 
В.А.  Симонов) был участником 18-го рейса научно-
исследовательского судна (НИС) «Академик Нико-
лай Страхов» и участвовал в отборе образцов вдоль 
рифтовых зон и на флангах СОХ. Исследования об-
разцов позволили получить основные петролого-гео-
химические характеристики магматических систем 
района тройного сочленения. 

Зоны трансформных разломов также являлись 
объектами изучения экспедиций, проводившихся в 
районе Буве. В частности, на основе морфобатиме-
трических и геофизических исследований были по-
лучены данные о строении и параметрах трансформ-
ного разлома Буве, ограничивающего с северо-запа-
да участок ЮЗИХ, юго-восточной границей которого 
служит трансформный разлом Мошеш [Мазарович и 
др., 1995; Ligi et al., 1997, 1999; Соколов и др., 1999; 
Пейве, 2002]. 

Сейсмотомографические модели распределения 
аномалий Р- и S-волн показывают наличие низкоско-
ростной аномалии в верхней и нижней мантии под 
горячей точкой Буве, свидетельствующей о наличии 
плюма под ней [Montelli et al., 2006; Zhao, 2007, 2015; 
Colli et al., 2013; Celli et al., 2020]. При этом отмечает-
ся достаточно низкое разрешение изображений плю-
ма в нижней мантии [Montelli et al., 2006; Zhao, 2015] 
и достаточно быстрое затухание низкоскоростной 
аномалии в верхней мантии [Celli et al., 2020]. 

Следует отметить, что выделение плюмов с помо-
щью сейсмотомографии до сих пор является сложной 
задачей. В глобальных сейсмотомографических мо-
делях аномалии небольшого пространственного мас-
штаба (~ 100 км) определяются недостаточно хорошо 
[Montagner, 2011; Zhao, 2015]. Проблема возможности 
выделения плюмов исследуется в том числе с помо-
щью компьютерного моделирования. По данным 
экспериментов по синтетической томографии могут 
быть установлены ограничения, которые следует 
учитывать при интерпретации результатов телесейс-
мической сейсмотомографии [Maguire et al., 2018]. 

Вопрос о том, где образуются мантийные плюмы: 
на границе ядро–мантия, в переходной зоне мантии 
или в верхней части нижней мантии ниже границы 
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660 км, – все еще является предметом обсуждения 
[Courtillot et al., 2003; Koppers et al., 2021]. В конти-
нентальных областях рассматриваются верхнеман-
тийные плюмы в виде восходящих потоков, образу-
ющихся вследствие накопления материала нижне-
мантийного плюма в слое под границей 660 км 
[Civiero et al., 2019] или водонасыщенных восходя-
щих потоков, образующихся в переходной зоне ман-
тии вследствие дегидратации слэба [Yang et al., 2018; 
Kuritani et al., 2019]. И все же достижения в области 
сейсмотомографии позволяют выделять в настоящее 
время глубинные мантийные плюмы с большей до-
стоверностью [Koppers et al., 2021]. В глобальных 
сейсмотомографических исследованиях показано су-
ществование, по крайней мере, широких непрерыв-
ных низкоскоростных сейсмических аномалий, про-
тягивающихся от основания мантии, которые могут 
быть интерпретированы как мантийные плюмы 
[Montelli et al., 2006; French, Romanowicz, 2015]. Срав-
нительно недавно было получено изображение отно-
сительно узкого цилиндрического канала плюма, 
протягивающегося от границы ядро–мантия по всей 
толщине мантии [Nelson, Grand, 2018]. 

В исследованиях мантийной конвекции одна из 
ключевых ролей принадлежит методам моделирова-
ния. В области численного моделирования следует 
отметить развитие 3D-моделей мантийной конвек-
ции, реализуемых как в декартовой, так и в сфериче-

ской геометрии. В модели трехмерного мантийного 
течения под центром спрединга с распределением 
вязкости, учитывающим долю расплава и степень 
истощения мантии, получены структуры, связанные 
с течением частично расплавленного вещества верх-
ней мантии, подобные валикам и примыкающие не-
посредственно к оси СОХ [Choblet, Parmentier, 2001]. 
В модели [Albers, Christensen, 2001], включающей за-
висимость вязкости от температуры и глубины, об-
разование СОХ обусловлено заданной скоростью, а 
плюм, взаимодействующий с СОХ, представляет со-
бой восходящий поток (термик), возникший в резуль-
тате локального повышения температуры на нижней 
границе расчетной области. Для вязкости, зависящей 
от температуры, моделируется влияние охлаждаемой 
океанической литосферы на геометрию мантийных 
течений и обусловленные ими особенности строения 
литосферы при различной ориентации оси хребта от-
носительно движения плиты [Morency et al., 2005]. 
В  глобальной 3D-модели мантийной конвекции с 
внутренними источниками тепла [Miyagoshi et al., 
2020] плиты воспроизведены на основе предположе-
ния о том, что реология мантийного вещества зави-
сит от истории напряжений. 

В настоящее время достаточно интенсивно разви-
ваются модели конвекции в 3D-сферической геомет
рии. Исследуется влияние вязкости, зависящей от 
температуры и скорости деформаций, на поля скоро-

Рис. 1. Район тройного сочленения Буве (Южная Атлантика). 1 – трансформные разломы; 2 – оси СОХ; 3 – прочие раз-
ломы; 4 – хр. Шписс; 5 – зоны нулевой магнитной аномалии; 6 – изохроны на основе магнитных аномалий (млн лет); 
7 – изолинии глубин (м); 8 – драгировочные станции 18-го рейса НИС «Академик Николай Страхов». САХ – окончание 
Срединно-Атлантического хребта; ААХ – окончание Американо-Антарктической зоны деформаций; хр. Шписс – вулка-
ническое поднятие, окончание Юго-Западного Индийского хребта (ЮЗИХ). Тектоническая схема составлена по данным 
[Пущаровский, Пейве, 1996; Ligi et al., 1999; Симонов и др., 2000], с изменениями. Результат комбинирования цветового 
рельефа и теневой отмывки построен по данным [Ryan et al., 2009] с сайта https://gmrt.org. На врезке район Антарктики 
показан в полярной стереографической проекции, центральной точкой является Южный полюс.

https://gmrt.org
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сти общемантийных конвективных течений, рассчи-
танные в сферической геометрии [Becker, 2006]. Ре-
зультаты численных исследований для сферической 
Земли с вязкостью, зависящей от температуры при 
базальном и внутреннем нагреве сферической обо-
лочки показывают, что суперконтинентальные цик
лы представляют собой закономерное сочетание 
интроверсий и экстраверсий [Yoshida, Santosh, 2014]. 
Глобальные модели мантийных конвективных тече-
ний для сферической Земли с вязкостью, зависящей 
от температуры, использующие глобальную модель 
сейсмической томографии, применяются для постро-
ения глобальных геодинамических моделей совре-
менной Земли и анализа особенностей строения и 
геодинамики отдельных регионов [Баранов и др., 
2023; Лобковский и др., 2024]. В модели мантийной 
конвекции в сферической оболочке с внутренними и 
базальными источниками тепла показано, что в усло-
виях наличия предела текучести и значительного 
увеличения вязкости в нижней мантии может быть 
получена глобальная система океанических хребтов, 
характеризующихся линейными сегментами спре-
динга, смещенными трансформными разломами 
[Langemeyer et al., 2021].

Одним из эффективных инструментов исследова-
ния тепловых гравитационных (свободно-конвектив-
ных) течений и теплообмена в астеносфере под СОХ 
является метод теплофизического моделирования 
(лабораторного и теоретического). На основе лабора-
торного и теоретического моделирования показано, 
что в астеносфере под СОХ под действием горизон-
тального градиента температуры создаются крупно-
масштабные свободно-конвективные ячеистые тече-
ния. У охлаждаемой кровли астеносферы в области 
неустойчивой стратификации формируются мелко-
масштабные свободно-конвективные валиковые те-
чения, оси валиков направлены вдоль крупномасш
табного ячеистого течения [Кирдяшкин, 1989; Доб
рецов и др., 2001; Кирдяшкин и др., 2006]. Были 
измерены профили скорости течения и температуры 
в горизонтальном слое жидкости, нагреваемом снизу 
в осевой части и охлаждаемом сверху, служащем мо-
делью астеносферы под океаном. Для горизонтально-
го слоя с подвижной кровлей при постоянном гори-
зонтальном градиенте температуры были найдены 
точные решения двумерных уравнений свободной 
конвекции в приближении Буссинеска для постоян-
ных физических свойств жидкости [Кирдяшкин, 
Кирдяшкин, 2008]. 

Перспективным является совместное использова-
ние геолого-геофизических, петролого-геохимиче-
ских данных и результатов моделирования для ис-
следования связи морфоструктур дна и особенностей 
состава литосферы с основными геодинамическими 
системами, действующими в зонах тройного сочле-
нения [Симонов и др., 1999]. Кроме результатов гео-

динамического моделирования и исследований об-
разцов из района Буве, в нашей статье представлены 
сейсмотомографические данные о строении верхней 
мантии в этом районе. 

Задачи исследования: 1) найти основные парамет
ры глубинных геодинамических систем, действую-
щих в районе Буве, на основе имеющихся данных 
лабораторного моделирования и результатов теоре-
тического анализа; 2) выявить связь морфоструктур 
океанического дна в районе тройного сочленения 
Буве с действием этих геодинамических систем; 3) 
выявить особенности магматических систем в райо-
не горячей точки Буве на основе данных по расплав-
ным включениям и результатов петролого-геохими-
ческих исследований драгированных образцов эффу-
зивных пород; 4) определить особенности строения 
мантии в районе тройного сочленения Буве с исполь-
зованием данных сейсмической томографии и сопо-
ставить полученные результаты с данными по маг-
матическим системам.

ТЕПЛОВАЯ И ГИДРОДИНАМИЧЕСКАЯ 
СТРУКТУРА МАНТИЙНОГО  
ТЕРМОХИМИЧЕСКОГО ПЛЮМА,  
ТЕПЛОВАЯ МОЩНОСТЬ МАНТИЙНОГО 
ПЛЮМА БУВЕ И ЕГО ДИАМЕТР

Выше было отмечено, что мантийный плюм Буве 
находится в области тройного сочленения и прояв-
лен на дне океана в виде горячей точки. Построен-
ный Л. Хартнади и А. Ле Ру след движения горячей 
точки Буве (рис. 2) базируется на модели абсолютно-
го движения Африканской плиты [Hartnady, le Roex, 
1985]. В этой модели вводится предположение о вра-
щении плиты с постоянной скоростью, усредненной 
за время 64  млн  лет, вокруг постоянного полюса с 
конечным положением 64 млн лет. На сегодня пози-
ция горячей точки Буве совпадает с местоположени-
ем вулканического о. Буве. Начальная точка модель-
ной траектории плюма Буве расположена на конти-
ненте – в Южной Африке.

Представим тепловую и гидродинамическую 
структуру мантийного термохимического плюма с 
учетом полученных ранее данных лабораторного и 
теоретического моделирования. На рисунке 3 пока-
зана схема канала мантийного термохимического 
плюма, который поднимается (выплавляется) от 
ядро-мантийной границы. В расплаве в канале плю-
ма происходит свободно-конвективный теплообмен. 
Границы конвективных ячеек канала плюма отмече-
ны сужениями, сформировавшимися вследствие ин-
тенсивной кристаллизации расплава в канале. Подъ-
емный свободно-конвективный поток в канале имеет 
диаметр, который намного меньше диаметра плюма. 

Опускной поток вида пограничного слоя суще-
ствует на стенке канала. Экспериментальное модели-
рование [Dobretsov et al., 2008] показывает, что в про-
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цессе подъема плюма создается избыточный объем 
расплава, накапливающийся вблизи подошвы плю-
ма, расположенной на ядро-мантийной границе. 

На схеме канала плюма высотой h, поднимающе-
гося от границы ядро–мантия, изображен канал из-
лияния плюма, сформировавшийся в массиве над 
кровлей плюма и имеющий высоту xи. Посредством 
канала излияния осуществляется прорыв расплава, 
образованного плюмом [Dobretsov et al., 2008]. Изли-
яние расплава на поверхность происходит под влия-
нием сверхлитостатического давления, действующе-
го на кровлю плюма. Это давление обусловлено не-
достаточным давлением столба расплава вещества 
мантии высотой h по сравнению с давлением столба 
твердого мантийного материала такой же высотой, 
поскольку плотность расплава меньше средней плот-
ности окружающей мантии. С учетом существова-
ния сужений на границах ячеек плюма (см.  рис.  3), 
сверхлитостатическое давление на его кровле равно:

� �P gh T R R� � �окр суж( )2 ,	 (1)

где ρокр – средняя плотность окружающей мантии, 
g – ускорение силы тяжести, β – термический коэф-
фициент объемного расширения расплава в канале 
плюма, разность температуры ΔT = Tраспл – Tокр, 
Tраспл  – температура расплава, Tокр – температура 
окружающей мантии, R – радиус плюмового канала, 
Rcуж = 0.5R – радиус сужения.

Принимаем разность температуры ΔT = 380–440 °С 
[Добрецов и др., 2001, 2005; Кирдяшкин, Кирдяш-
кин, 2016]. Полагаем h ≈ H = 2.88 · 106 м и принимаем 
значения параметров ρокр

 = 4500 кг/м3, β = (1–3) · 10–5 °С–1 
и g = 9.8 м/с2. Тогда, используя соотношение (1), нахо
дим ΔP = (1.2–4.0) · 108 Н/м2 = 1.2–4.2 кбар. Под вли-
янием сверхлитостатического давления расплава на 
кровлю плюма в массиве литосферы над ней органи-
зуется вязкое течение, под влиянием которого, в свою 
очередь, над плюмом формируется поднятие поверх-

Рис. 2. Схема рельефа дна в районе тройного сочленения Буве с наложенными на него модельными траекториями дви-
жения горячих точек Буве и Шона, по данным [Hartnady, le Roex, 1985], с изменениями. 1 – модельные треки горячих 
точек Буве и Шона [Hartnady, le Roex, 1985], обозначенные залитыми кружками, датированными с периодичностью 10 
млн лет; 2 – изобаты, проведенные через 1 км; 3 – изобаты 4.5 км; 4 – Агульяс-Фолклендская разломная зона (АФРЗ); 5 
– поднятия и хребты Южной Атлантики; 6 – участки САХ и ЮЗИХ (АфАХ); 7 – трансформный разлом Буве. Модельные 
положения горячих точек Буве (Б64, Б) и Шона (Ш64, Ш) 64 млн л. н. и в настоящее время показаны увеличенными за-
литыми кружками, а также показаны соответствующие позиции хр. Шписс (Шп 64, Шп). На врезке: модельные треки 
горячих точек Буве (Б) и Шона (Ш) [Morgan, 1983], начинающиеся в южной части Южно-Африканской платформы.
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ности. К моменту времени, когда кровля плюма под-
нимается до отметки xи, поднятие достигает своей 
наибольшей высоты. 

Используя объем поднятых и излившихся пород 
выше нижнего топографического уровня для плюма, 
можно оценить его тепловую мощность N [Добрецов 
и др., 2005]: 

N G C B� �� �� / � ,	 (2)

где ΔG = ρΔV – массовый расход магматического рас-
плава, излившегося на поверхность, ρ – плотность 
поднятых и излившихся пород, ΔV – объемный рас-
ход расплава, C – теплоемкость мантийного веще-
ства, B – удельная теплота плавления. 

Для того, чтобы найти расход расплава ΔG, ис-
пользуем морфобатиметрические изображения дна в 

районе о. Буве. В соответствии с морфобатиметриче-
скими данными [Пейве и др., 1994; Мазарович и др., 
1995], высота поднятия вулканического о. Буве, 
сформировавшегося под воздействием плюма Буве, 
составляет HБ = 2 км. Площадь осевого сечения под-
нятия составляет SБ = (1/2)HБD = 1.35 · 108 м2 для ос-
нования поднятия D = 135 км. Согласно [Hartnady, le 
Roex, 1985], на протяжении последних 10  млн  лет 
скорость движения горячей точки Буве относительно 
океанической литосферы Южной Атлантики равна 
u = 3.3 см/год. Тогда находим объемный расход расп
лава ΔV = SБu = 0.141 м3/с. Согласно вышеприведенно
му равенству для ΔG, массовый расход расплава для 
плюма Буве ΔG = ρΔV = 409 кг/с для полученного вы
ше объемного расхода ΔV и плотности ρ = 2900 кг/м3. 

Согласно соотношению (2), тепловая мощность 
плюма Буве NБ  =  (1.7–2.0)  · 1010 Вт для полученного 
выше массового расхода ΔG и значений C = 1200 Дж/
кг · °C,  b = (2.5–3) · 10–5 °С–1 и B = 2.1 · 105 Дж/кг [До-
брецов и др., 2005; Кирдяшкин, Кирдяшкин, 2013]. В 
качестве сравнения можно привести тепловые мощ-
ности современных плюмов, функционирующих в 
океанических областях. Так, для Гавайского и Ис-
ландского плюмов NГ = 3 · 1011 Вт и NИ = 3.8 · 1011 Вт 
[Dobretsov et al., 2008]. 

В нашей модели температура основания плюма T1 
больше температуры расплава в его канале (T1

 > Tраспл). 
С использованием соотношения для удельного те-
плового потока от подошвы плюма, полученного с 
учетом закона теплообмена от горизонтальной по-
верхности в большом объеме конвектирующей жид-
кости [Кирдяшкин и др., 2004], может быть получено 
соотношение для диаметра канала плюма:

d N a g T� � � � �[ . /
/ / / /

22 2
1 3 1 3 4 3 1 2� �� � � s ] , 	 (3)

где а – коэффициент температуропроводности,  n – ко-
эффициент кинематической вязкости, l – коэффи
циент теплопроводности расплава, ∆Ts = (T1 – Tпх)/2 – 
перепад температуры в пограничном слое на подо-
шве плюма. 

Берем следующие значения параметров: 
l = 5–10 Вт/м · °С, a = l/Cρокр = 9.3 · 10–7–1.9 · 10–6 м2/с, 
n = 0.5–2 м2/с, ∆Ts = 10 °С и β = (2.5–3) · 10–5 °С–1 [Доб
рецов и др., 2001, 2005; Кирдяшкин, Кирдяшкин, 
2013]. Используя соотношение (3) и учитывая полу-
ченную нами выше величину тепловой мощности, 
находим диаметр канала плюма Буве: dБ = 9–16 км. 

В соответствии с диаграммой геодинамических 
режимов мантийных плюмов [Кирдяшкин и др., 2016], 
для плюмов промежуточной тепловой мощности 
(плюмов, прорывающихся на поверхность) величина 
N = (1.6–2.7) · 1010 Вт и, соответственно, относитель-
ная тепловая мощность Ka = 1.15–1.9 (рис.  4). Плю-
мы, имеющие мощность N < 1.6 · 1010 Вт (Ka < 1.15), не 
выходят на поверхность. При 1.9 < Ka < 10 после про-
рыва расплава из канала плюма на поверхность про-
исходит плавление вдоль подошвы массива коры над 

Рис. 3. Структура течения в расплаве в канале термохими-
ческого плюма, выплавляющегося в мантии от ядро-ман-
тийной границы с учетом данных лабораторного модели-
рования [Dobretsov et al., 2008; Гладков и др., 2012; Кир-
дяшкин и др., 2012]. Канал плюма радиусом R = 2d 
разбивается областями сужения радиусом Rcуж на конвек-
тивные ячейки, высота которых lя ≈ 2.5d (d – диаметр кана-
ла плюма). Δx – глубина, с которой при первоначальном 
излиянии расплав выносится на поверхность [Кирдяшкин, 
Кирдяшкин, 2016], ρвя – средняя плотность вещества внеш-
него ядра, ρокр – средняя плотность вмещающей мантии, 
ρраспл – средняя плотность расплава в канале плюма.
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кровлей плюма и образуется грибообразная голова 
плюма. Плюмы с грибобразной головой могут быть 
ответственными за образование крупных интрузив-
ных тел в земной коре [Кирдяшкин и др., 2016; Кир-
дяшкин, Кирдяшкин, 2018]. Тепловая мощность плю-
ма Буве NБ = (1.7–2.0) · 1010 Вт (KaБ = 1.2–1.4) попадает 
в вышеуказанный интервал мощностей для плюмов 
промежуточной тепловой мощности, и, следователь-
но, плюм Буве можно отнести к плюмам этого типа 
(см. рис. 4). Такие плюмы способны прорываться на 
поверхность посредством канала излияния (см.  рис. 
3). 

Исходя из геодинамического режима плюма Буве, 
можно представить его вероятную эволюцию. Траек-
тория движения горячей точки Буве, прослеживаю-
щаяся на океаническом дне в Южной Атлантике, 
имеет начальную точку в Южной Африке (см. рис. 2), 
т. е. изначально прорыв плюма Буве на поверхность 
произошел в южной части Африканского континен-
та. Согласно геологическим данным [Martin, 1987], 
начальный участок траектории горячей точки может 
быть тесно связан с обнажениями вулканитов моно-
клинали Лебомбо (Южная Африка). После прорыва 
на поверхность, произошедшего в континентальной 
области (в Южной Африке), плюм Буве продолжил 
функционировать в области окраины Африканского 
континента и в дальнейшем продолжил действовать 
в области дрейфующей океанической литосферы Ат-
лантики. 

ГЕОХИМИЧЕСКИЕ ХАРАКТЕРИСТИКИ  
МАГМАТИЧЕСКИХ СИСТЕМ В РАЙОНЕ 
ТРОЙНОГО СОЧЛЕНЕНИЯ БУВЕ

Результаты петролого-геохимических исследова-
ний образцов базальтов и магматических стекол из 
района тройного сочленения Буве, а также экспери-
менты по гомогенизации расплавных включений 
служат основой для изучения магматических систем 
горячей точки Буве. Исследования эффузивных по-
род проведены в Институте геологии и минералогии 
им. В.С. Соболева СО РАН (ИГМ СО РАН, г. Ново-
сибирск). Основой послужила коллекция образцов, 
собранная д.г.-м.н. В.А. Симоновым в 1994 г. в ходе 
18-го рейса НИС «Академик Николай Страхов». Со-
держания редких и редкоземельных элементов в по-
родах определялись с помощью нейтронно-актива-
ционного и рентгенофлуоресцентного анализов [Си-
монов и др., 2000]. Составы базальтовых стекол и 
расплавных включений определялись на рентгенов-
ском микроанализаторе Camebax-micro. Исследова-
ния расплавных включений проводились согласно 
методике, ранее описанной в [Симонов, 1993; Sobolev, 
Danyushevsky, 1994; Симонов и др., 2000].

Распределение характеристик редких и редкозе-
мельных элементов (La/Yb и Nb/Zr) по площади рай-
она позволяет выделить индивидуальные особенно-
сти строения, структурного развития и геодинамики 
западного и восточного участков тройного сочлене-

Рис. 4. Позиция плюма Буве на диаграмме геодинамических режимов плюмов. Диаграмма режимов, по данным [Кир-
дяшкин и др., 2016], с изменениями. Ka = N/N1 – относительная тепловая мощность, N1 = 1.4 · 1010 Вт – тепловая мощность, 
передающаяся от канала плюма во вмещающую мантию в условиях стационарной теплопроводности. Для плюма Буве 
KaБ = NБ/N1 = 1.2–1.4.
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ния Буве с контрастными типами магматических си-
стем (рис. 5). 

На рис. 5 показано нормированное распределение 
характерных отношений редких элементов (Nb/Zr и 
La/Yb) в базальтах района Буве. Использование от-
ношений элементов дает возможность более эффек-
тивно представить полученный материал. Хорошо 
видно явное обогащение расплавов собственно 
о. Буве и истощение такими элементами, как Nb и La 
базальтов разлома Буве. Максимумы значений (Nb/
Zr)N и (La/Yb)N соответствуют базальтам о. Буве и 
фиксируют линейный след горячей точки, который 
продолжается на северо-восток, пересекая оконча-
ние рифтовой зоны ЮЗИХ. Вдоль рифтовой зоны 
САХ, как и для разломов Буве и Мошеш, фиксируют-
ся участки с минимальными значениями отношений 
этих элементов, не подверженные влиянию горячей 
точки о. Буве.

Ранее на основе изучения расплавных включений 
нами было показано, что для рифтовой зоны САХ об-
ласти с минимальными значениями отношений ред-
ких, редкоземельных элементов соответствуют рас-
пространению расплавов с максимальными темпера-
турами, а для района о. Буве, напротив, максимальные 
значения La/Yb в базальтах отвечают расплавам с 
минимальными температурами кристаллизации. 
В рифтовой зоне ЮЗИХ, для которой, как и для САХ, 
характерны максимальные температуры расплавов, 
на обогащенный и низкотемпературный след горячей 
точки Буве накладываются более примитивные и вы-
сокотемпературные магмы, связанные с процессами 
спрединга в рифтовой зоне [Кирдяшкин и др., 2023].

На диаграмме (Sm/Yb)N, 0.1–Na(8, 0.1) параметры глу-
бинных магматических процессов по базальтам под-
водных склонов в районе о. Буве практически совпа-
дают с характеристиками пород для Исландской 

Рис. 5. Распределение значений (Nb/Zr)N и (La/Yb)N в базальтах района Буве. Значения элементов нормированы к составу 
примитивной мантии [Sun, 1982]. 1 – срединно-океанические хребты (ААХ, САХ, ЮЗИХ); 2 – зоны трансформных разло-
мов; 3 – вулканический остров Буве; 4 – хр. Шписс; 5 – станции драгирования.
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горячей точки (рис. 6). Плавление мантийного суб-
страта в случае горячих точек Буве и Исландия на-
чинается на глубине ~ 100 км. На этих же глубинах 
(100–110 км) происходило начало интенсивного ча-
стичного плавления мантии под участком ЮЗИХ, 
где наблюдается влияние обогащенного мантийного 
плюма горячей точки Буве. 

Отметим, что для ЮЗИХ зафиксированы и мень-
шие глубины, на которых начинается плавление, 
вплоть до значений 70–80 км, близких к базальтам 
N-типа. Эти факты подтверждают информацию [Си-
монов и др., 2007], что на обогащенные магматиче-
ские системы горячей точки Буве накладываются 
более примитивные магмы рифтовой зоны ЮЗИХ 
(или АфАХ). В мантии под рифтовой зоной САХ и в 
районе трансформного разлома Буве частичное плав-
ление начинается на наименьших глубинах (60–
70 км). Такие глубины магмогенерации совпадают с 
данными по другим нормальным расплавам типа 
N-MORB (см. рис. 6). 

Итак, исследования геохимии редкоземельных 
элементов показывают, что район тройного сочлене-
ния Буве характеризуется взаимодействием двух ос-
новных типов магматических систем: обогащенных 

расплавов о. Буве, образующихся при частичном 
плавлении мантии, начинающемся на глубинах 100–
110 км, и расплавов СОХ типа N-MORB, формирую-
щихся при частичном плавлении мантии с начальны-
ми глубинами магмогенерации 60–70 км.

ЛЕТУЧИЕ КОМПОНЕНТЫ

Для реконструкции флюидного режима магмати-
ческих процессов одним из наиболее информативных 
объектов изучения являются закалочные стекла ба-
зальтов, которые отражают состояние магматической 
системы в момент излияния расплавов на дно океана. 
Методика анализа летучих компонентов в магмати-
ческих стеклах подробно описана в работах [Осор-
гин, 1990; Симонов, 1993; Симонов и др., 1999; и др.].

Исследования образцов базальтовых стекол, соб
ранных в районе Буве, показали, что магмы САХ 
(типа N-MORB) обладают минимальными содержа-
ниями Н2О (0.12–0.27 мас. %) и СО2 (63–176 г/т), резко 
отличаясь от обогащенных Н2О (до 1.25 мас. %) и 
СО2 (до 744 г/т) расплавов ЮЗИХ, на которые сущест
венное влияние оказывает горячая точка Буве. На ри-
сунке 7 отчетливо видны участки с относительно не-
высокими содержаниями воды, приуроченные к риф-
товой зоне САХ и к трансформному разлому Буве, 
который отделяет эти «сухие» магматические системы 
от расплавов ЮЗИХ с «обводненными» расплавами. 

В ЮЗИХ распределение индикаторных летучих 
компонентов (Н2О, СО2) на фоне обогащенных в це-
лом расплавов фиксирует два максимума. Один свя-
зан с движением горячей точки о. Буве, и его линей-
ная ориентировка хорошо соответствует траектории 
следа горячей точки. Другой, более четко выражен-
ный максимум, наблюдается фактически в зоне кон-
такта рифтовой долины ЮЗИХ с трогом трансформ-
ного разлома Буве (см. рис. 7). Появление такого мак-
симума непосредственно рядом с пересечением 
трансформным разломом рифтовой зоны отмечалось 
для других регионов Атлантики и связывалось с за-
держкой флюидно-магматических потоков и нако-
плением прежде всего летучих компонентов перед 
барьером из охлажденной зоны разлома [Ghose et al., 
1996; Симонов и др., 1999]. 

Особенности поведения летучих компонентов в 
современных магматических системах района Буве 
рассмотрены на примере содержания воды и угле-
кислоты в базальтовых стеклах, отобранных во вре-
мя морской экспедиции 1994 г. по разрезу (с северо-
запада на юго-восток) вдоль рифтовых зон СОХ. 

На рисунке 8 хорошо видны минимальные содер-
жания Н2О и СО2 в расплавах на всем протяжении 
изученного отрезка рифтовой зоны САХ. Далее на 
юго-восток (за трогом разлома Буве) уже в рифтовой 
зоне ЮЗИХ мы имеем совершенно иную картину с 
преобладанием обогащенных флюидом магм, появ-
ление которых имеет явную связь с развитием горя-

Рис. 6. Соотношение (Sm/Yb)N, 0.1–Na(8, 0.1) для базальтов 
района тройного сочленения Буве, по данным [Shen, Forsyth, 
1995; Симонов и др., 2000] с изменениями. Отношение (Sm/
Yb)N нормировано к составу хондрита, по [Boynton, 1984]. 
(Sm/Yb)N, 0.1 и Na(8, 0.1) на графике соответствуют значениям 
(Sm/Yb)N и Na2O, скорректированным до 8 мас. % MgO и 
K2O/TiO2 = 0.1, согласно [Shen, Forsyth, 1995]. Участки от-
бора образцов базальтов района Буве (1–6): 1 – подводные 
склоны о. Буве; 2 – участок ЮЗИХ вблизи о. Буве, 3 – раз-
лом Буве; 4  – хр. Шписс; 5 – рифтовая зона САХ; 6  – за-
падный фланг САХ (станции драгирования S18-54, 57); 7 – 
базальты: 1 – Исландская горячая точка, 2 – Азорская го-
рячая точка, 3  – зона разлома 15°20′ (Зеленого Мыса, 
САХ); 8 – глубины начала интенсивного плавления ман-
тии, км; 9 – поле базальтов N-MORB. 
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чей точки Буве. Отчетливо выделяются (как для 
воды, так и для углекислоты) максимумы около раз-
лома. При этом СО2, как более подвижный компо-
нент, чем Н2О, показывает отчетливый максимум, 
связанный непосредственно с горячей точкой Буве, а 
вода накапливается в основном непосредственно пе-
ред барьером разлома Буве (см. рис. 7). Максималь-
ное содержание СО2 в расплавах (стеклах) рифтовой 
зоны ЮЗИХ напротив о. Буве (см. рис. 8) связано не-
посредственно с влиянием обогащенных глубинных 
магматических систем самой горячей точки Буве. 

Причиной появления максимумов содержаний ле-
тучих компонентов около трансформного разлома яв-
ляется развитие структур самого разлома Буве, под 

трогом которого возникают зоны значительной глу-
бины, более холодные, чем окружающая мантия. Об 
этом прямо свидетельствуют сейсмические данные. 

Существование глубоких «корней» холодной ман-
тии под трансформными разломами показано и для 
других регионов Атлантического океана [Ghose et al., 
1996; Симонов и др., 1999]. Зона охлажденной ман-
тии под трансформным разломом Буве является ба-
рьером, задерживающим флюидно-магматические 
потоки, связанные с действием горячей точки Буве. 
Легкоподвижные летучие компоненты аккумулиру-
ются в области такого барьера, создавая отчетливые 
максимумы в расплавах рифтовой зоны ЮЗИХ перед 
разломным трогом Буве (см. рис. 7, 8). 

Рис. 7. Распределение содержания воды в базальтовых стеклах района Буве. 1 – срединно-океанические хребты (САХ, 
ЮЗИХ); 2 – зоны трансформных разломов; 3 – вулканический о. Буве; 4 – станции драгирования. 

Рис. 8. Распределение средних содержаний флюидных компонентов в магматических стеклах вдоль рифтовых зон СОХ 
в районе Буве. 1, 2 – содержания Н2О (1) и СО2 (2) в стеклах; 3 – данные по стеклам из станций драгирования, располо-
женных напротив о. Буве; 4 – океаническая кора; 5 – зона трансформного разлома Буве (РБ); 6 – «корни» (участки) хо-
лодной мантии под разломом Буве; 7 – движение обогащенных магматических потоков.  
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ГЕОДИНАМИЧЕСКИЕ СИСТЕМЫ  
МАНТИЙНЫХ КОНВЕКТИВНЫХ ТЕЧЕНИЙ  
И МАНТИЙНОГО ПЛЮМА В РАЙОНЕ БУВЕ 

Рассмотрим связь морфоструктур океанического 
дна с геодинамическими системами верхнемантий-
ных конвективных течений и мантийного плюма в 
районе Буве, основываясь на данных лабораторного 
моделирования [Кирдяшкин и др., 2006; Кирдяшкин, 
Кирдяшкин, 2008]. В экспериментах астеносферный 
слой моделировался горизонтальным слоем жидко-
сти, нагреваемом снизу (в осевой части) и охлаждае-
мом на кровле. Как показывают эксперименты, вос-
ходящие потоки двух крупномасштабных симмет
ричных конвективных ячеек расположены над 
осевым нагревателем. Вблизи охлаждаемой кровли 
слоя в условиях неустойчивой стратификации орга-
низуются конвективные валиковые течения. Направ-
ление осей валиковых течений совпадает с направле-
нием основных ячеистых течений. Картина течения 
определяется суперпозицией конвективных ячеек и 
мелкомасштабных валиков: в ней наблюдаются хоро-
шо выраженные течения в виде поперечных линий, 
являющиеся опускными потоками валиков. Нисхо-
дящие течения валиков представляют собой области 
понижения температуры жидкости. Нисходящие ва-
ликовые течения могут быть отождествлены с транс-
формными разломами (рис. 9).

Зоны нисходящих течений астеносферных вали-
ков – это «холодные» зоны, характеризующиеся ми-
нимальными значениями температуры. Учитывая 
условие изостатичности поверхности дна, можно за-
ключить, что указанным «холодным» (нисходящим) 
потокам валиков будут отвечать впадины транс-
формных разломов на океаническом дне, расстояние 
между которыми равно Lтр. Как можно видеть из 
рис. 9, Lтр = 2lв, где lв – горизонтальный размер асте-
носферного конвективного валика. Лабораторное мо-
делирование показывает, что высота конвективных 
валиков соизмерима с их горизонтальным размером, 
а толщина астеносферы lас соизмерима с величиной 
2lв, т. е. lас ~ Lтр ~ 2lв.

Схема района тройного сочленения Буве отражает 
связь морфоструктуры океанического дна в этом 
районе с действием глубинной системы астеносфер-
ных свободно-конвективных течений (рис. 10). Дви-
жение океанических литосферных плит: Африкан-
ской, Антарктической и Южно-Американской в зоне 
тройного сочленения Буве – обусловлено крупно
масштабными астеносферными ячеистыми течения-
ми (см. рис. 10, а). Астеносферные свободно-конвек-
тивные валиковые течения создаются в условиях 
неустойчивой стратификации вблизи подошвы океа-
нической литосферы (см. рис.  9). Направление осей 
валиковых течений совпадает с направлением круп-
номасштабного ячеистого течения в астеносфере. 

Опускные течения астеносферных валиков отра-
жаются в трансформных разломах: Мошеш, Буве и 
трансформном разломе, располагающемся к северо-
западу от разломной зоны Буве (см. рис. 10). Как сле-
дует из рисунка, расстояние между трансформными 
разломами Буве и Мошеш составляет Lтр1 ~ 120 км. 
Расстояние между разломом Буве и следующим 
трансформным разломом, расположенным к северо-
западу от него, Lтр2 ~ 135 км. Таким образом, высота 
конвективных валиков у кровли астеносферы в райо-
не Буве может составлять lв  =  Lтр/2  ~  60–70 км и, 
соответственно, толщина астеносферы lас ~ 2lв ~ 120–
140 км.

Вулканический о. Буве сформировался в результа-
те действия мантийного плюма Буве. Канал плюма 
Буве, проявленного на поверхности в виде о. Буве, по-
казан на разрезе, изображенном на рис. 10, б. На этом 
разрезе также представлены валиковые конвектив-
ные течения у подошвы океанической литосферы, об-
условливающие образование трансформных разло-
мов Мошеш, Буве и трансформного разлома, находя-

Рис. 9. Свободно-конвективные течения в астеносфере и 
трансформные разломы, образующиеся под влиянием 
астеносферных течений. Показаны схема астеносферных 
свободно-конвективных потоков и воздействие астенос-
ферных свободно-конвективных валиковых течений на 
формирование трансформных разломов. Косой штрихов-
кой обозначены фрагменты океанической литосферы. Оси 
астеносферных конвективных валиковых течений направ-
лены вдоль крупномасштабного ячеистого течения. Tв – 
профиль температуры в астеносферных конвективных ва-
ликах; u – горизонтальная скорость течения в астеносфер-
ной конвективной ячейке (компонента скорости течения 
по оси x); w – горизонтальная компонента скорости тече-
ния в астеносферных конвективных валиках (компонента 
скорости течения по оси z);  dT – толщина теплового погра-
ничного слоя на подошве литосферы; Yтр – глубина желоба 
трансформного разлома. 
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щегося к северо-западу от разломной зоны Буве. Как 
указано выше, разломы Мошеш и Буве образовались 
под влиянием нисходящих течений валиков. Восхо-
дящие течения двух соседних астеносферных вали-
ков взаимодействуют с каналом плюма Буве. Итак, 
мантийный плюм, под воздействием которого сфор-
мировался вулканический о. Буве, находится в обла-
сти восходящего потока астеносферного валикового 
течения и локально интенсифицирует его.

ПАРАМЕТРЫ ТРАНСФОРМНОГО  
РАЗЛОМА БУВЕ

Выше была показана связь морфоструктуры океа-
нического дна с действием геодинамической систе-
мы астеносферных конвективных течений в районе 
Буве. Обратимся теперь к вопросу оценки парамет
ров астеносферных конвективных валиковых тече-
ний и трансформных разломов, образующихся под 
влиянием этих течений.

Рис. 10. Связь морфоструктур океанического дна с глубинными геодинамическими системами в районе тройного сочле-
нения Буве. а – схема, показывающая связь морфоструктур океанического дна с системой астеносферных свободно-кон-
вективных течений в районе тройного сочленения Буве; б – схема астеносферного свободно-конвективного валикового 
течения и канала плюма о. Буве в разрезе по I-I. 1 – срединно-океанические хребты; 2 – хр. Шписс; 3 – трансформные 
разломы; 4 – направления свободно-конвективных ячеистых течений в астеносфере, обусловливающих раздвижение 
плит в зонах СОХ; 5 – подъемные потоки свободно-конвективных валиковых течений у кровли астеносферы; 6 – опуск-
ные потоки валиковых течений; 7 – станции драгирования. lл – толщина океанической литосферы, lв – высота астено
сферных валиков. 
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Интенсивность астеносферных свободно-конвек-
тивных валиковых течений у подошвы океанической 
литосферы (см. рис. 9, 11) определяется критерием 
Рэлея 

Ra ac acmax acâ â� � �g T l a� 3
/ , 	 (4)

где βас – коэффициент теплового объемного расшире-
ния, aас – коэффициент температуропроводности, 
νас – коэффициент кинематической вязкости астено
сферного вещества, ∆Tmax = Tmax – T1, Tmax – наиболь-
шая температура по толщине астеносферного слоя в 
сечении x = 0 (x –  горизонтальная координата), T1 – 
температура подошвы литосферы.

В статье [Кирдяшкин и др., 2006] перепад темпе-
ратуры ∆Tmax оценен, исходя из разности средних 
температур восходящего и нисходящего потоков 
астеносферного крупномасштабного ячеистого тече-
ния: ∆Tmax  =  193–259  °С. На основе теоретического 
решения задачи о свободной конвекции в астено
сферном слое для различных количеств тепла Q, 
подводящегося в осевой части СОХ, были получены 
значения ∆Tmax  =  110–280  °С [Кирдяшкин, Кирдяш-
кин, 2008]. В дальнейших вычислениях примем этот 
более широкий интервал значений перепада темпе-
ратуры ∆Tmax, заключающий в себе и предыдущий 
интервал значений ∆Tmax. 

Принимаем следующие значения параметров асте-
носферы: βас  =  3.8  ·  10–5  °С–1, aас  =  10–6  м2/с и νас  = 
= 1014 м2/с [Anderson et al., 1992; Добрецов и др., 2001; 
Bonatti et al., 2003]. Используя соотношение (4), для 
принятого выше перепада температуры ∆Tmax и высо-
ты конвективных валиков у подошвы литосферы 
lв = 60 км получаем число Рэлея для валикового слоя 
Raв = 8.8 · 104 – 2.3 · 105.

Согласно данным лабораторного и теоретического 
моделирования, валиковые течения вблизи охлажда-

емой кровли астеносферы (см. рис. 9, 11) создаются 
при числах Рэлея Raв > Raкр, где критическое число 
Рэлея, отмечающее переход к конвективному движе-
нию, Raкр  =  1700. Наибольшая горизонтальная ско-
рость течения в конвективном валике определяется 
из соотношения [Кирдяшкин, 1989; Добрецов и др., 
2001]:

w a lmax ac Ra Ra� �� �0 24
1 2

. ( / ) .
/

в в кр 	 (5)

Вертикальная компонента скорости течения в ва-
лике (компонента по оси y), или, другими словами, 
скорость подъемного потока валика, будет соизмери-
ма с максимальной горизонтальной скоростью тече-
ния в валике wmax. 

В зонах восходящих потоков астеносферных вали
ков, т. е. в зонах повышенной температуры, должны 
создаваться области относительного подъема океани
ческого дна. Как указано выше, в зонах нисходящих 
потоков астеносферных валиков, представляющих 
зоны пониженной температуры, образуются пониже-
ния океанического дна – впадины трансформных 
разломов (см. рис. 9). На основе решения уравнения 
свободно-конвективного теплопереноса может быть 
получено соотношение для толщины вытеснения те-
плового пограничного слоя на охлаждаемой кровле 
конвектирующего слоя, моделирующего астеносфе-
ру. Толщина вытеснения δ* служит мерой толщины 
теплового пограничного слоя [Schlichting, Gersten, 
2017] и показывает, насколько смещаются линии тока 
в области нисходящего течения конвективного вали-
ка. Этот параметр может быть использован для оцен-
ки ширины желоба трансформного разлома. В слу-
чае валикового течения при высоте валиков lв (см. 
рис. 11, а) толщина вытеснения теплового погранич-
ного слоя определяется равенством

Рис. 11. Схема валиковых течений вблизи кровли астеносферного слоя. а – валиковые течения в плоскости (yz) вблизи 
охлаждаемой кровли слоя, моделирующего астеносферу; б – распределение температуры в этом слое, представленное с 
учетом данных лабораторного моделирования [Добрецов и др., 2001; Кирдяшкин, Кирдяшкин, 2008]; T1 – температура 
кровли слоя, T2 – температура подошвы слоя, Tmax – максимальная температура по толщине слоя в сечении x = 0. 
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�* /( / .)� a l wac maxâ
2 1 39 	 (6)

Ширина желоба трансформного разлома δтр будет 
соизмеримой с величиной 2δ*, т. е. δтр ≈ 2δ*.

Для высоты конвективных валиков у кровли асте-
носферы в районе разлома Буве lв = 60–70 км вычис-
ления с использованием соотношений (5) и (6) дают 
ширину δтр ≈ 12–15 км. Найденные значения δтр со-
гласуются со значениями ширины желоба разлома 
Буве, полученными по данным многоканального 
сейсмического профилирования (по методу общей 
глубинной точки (МОВ-ОГТ)) для района Буве [Ма-
зарович и др., 1995; Пейве и др., 1999; Ligi et al., 1999; 
Пейве, 2002]. 

Как и в случае оценки высоты СОХ относительно 
уровня океанического дна у подножия хребта [Кир-
дяшкин и др., 1989; Добрецов и др., 2001], соотно
шение для оценки глубины желоба трансформного 
разлома Yтр получается путем решения уравнения, 
связывающего поля давления и температуры в асте-
носферном слое, и учета условия изостатичности по-
верхности дна. Глубина трансформного разлома (см. 
рис. 9) может быть оценена из соотношения

Y l T Tтр в восх нисх л� �� � �� �� �� �ac ac H O/ ,
2

	 (7)

где ρас – плотность астеносферного вещества, Tвосх – 
средняя температура восходящего потока астеносфер-
ного конвективного валика, Tнисх – средняя температу-
ра нисходящего потока валика, ρл – средняя плотность 
океанической литосферы в области трансформного 
разлома и ρH2O – плотность океанической воды. 

На основании результатов экспериментального и 
теоретического моделирования свободно-конвектив-
ных течений в астеносфере [Кирдяшкин, 1989] раз-
ность температуры по высоте конвективного валика 
у поверхности теплообмена ΔTв может быть оценена 
как ΔTв = 0.58Tmax. Разность средних температур вос-
ходящего и нисходящего потоков валика определя
ется равенством [Leontiev, Kirdyashkin, 1968]: 
Tвосх – Tнисх = 0.5ΔTв. Учитывая вышеприведенное со-
отношение для перепада температуры ΔTв, получаем 

Tвосх – Tнисх = 0.29Tmax.	 (8)

Тогда с учетом равенства (8) соотношение (7) при-
нимает вид

Y l Tтр в� 0 29. / ,� ��ac ac max � 	 (9)

где Δρ = ρл – ρH2O. 
Как было указано выше, мантийный плюм о. Буве 

находится в области восходящего потока астено
сферного валикового течения и интенсифицирует его 
(см. рис. 10, б). Интенсифицирующее влияние плюма 
Буве на теплообмен в области восходящего валико-
вого течения будет заключаться в увеличении разно-
сти температур восходящего и нисходящего потоков 
валика Tвосх  –  Tнисх. Поэтому для оценки (в первом 

приближении) интенсифицирующего влияния плюма 
Буве введем коэффициент kинт > 1 в правую часть ра-
венства (8): Tвосх – Tнисх = 0.29kинтTmax. Тогда c учетом 
этого равенства соотношение (7) приобретает вид

Y l k Tтр в инт� 0 29. /� ��
ac ac max

� .	 (10)

Как следует из соотношения (10), глубина Yтр воз-
растает с увеличением высоты астеносферных вали-
ков lв и коэффициента kинт, задающего повышение 
разности температур восходящего и нисходящего 
потоков астеносферного валика под влиянием плюма 
Буве. При значении коэффициента kинт  =  1 глубина 
впадины трансформного разлома Yтр определяется из 
соотношения (9). 

Температуру Tmax принимаем, исходя из оценок 
наибольшей температуры в окрестности оси СОХ 
вблизи границы литосфера–астеносфера [Кирдяшкин, 
Кирдяшкин, 2008], Tmax

 ≈ 1370  °C. Принимаем значе-
ние плотности астеносферы ρас

  =  3400 кг/м3 [Chen, 
Tenzer, 2019]. В области оси СОХ принимаем значение 
Δρ = ρок

 – ρH2O
 = 1870 кг/м3, где ρок

 = 2900 кг/м3 – сред-
няя плотность океанической коры (без осадочного 
слоя), ρH2O  =  1030  кг/м3  –  плотность океанической 
воды [Carlson, Raskin, 1984; Tenzer, Gladkikh, 2014]. 
Тогда для высоты валиков в районе разлома Буве 
lв = 60 км из соотношения (9) получаем глубину впа-
дины трансформного разлома относительно уровня 
океанического дна Yтр = 1.65 км. 

Учет интенсифицирующего влияния плюма Буве 
на теплообмен в области восходящего потока асте-
носферного валикового течения с помощью коэффи-
циента kинт дает увеличение глубины впадины транс-
формного разлома. Так, из соотношения (10) для вы-
шеуказанных значений lв, Tmax и для kинт  =  1.1–2.0 
находим Yтр = 1.8–3.3 км. Значения глубины Yтр, полу-
ченные на основе анализа структуры течения и те-
плообмена в астеносфере в районе Буве, согласуются 
с данными батиметрической съемки (многолучевого 
эхолотирования) и данными многоканального сейс-
мического профилирования (МОВ-ОГТ) о глубине 
желоба разлома Буве [Мазарович и др., 1995; Пейве и 
др., 1999; Ligi et al., 1999; Пейве, 2002]. 

ОСОБЕННОСТИ СТРОЕНИЯ МАНТИИ  
В РАЙОНЕ БУВЕ  
ПО СЕЙСМОТОМОГРАФИЧЕСКИМ ДАННЫМ

Кратко результаты томографии для горячей точки 
Буве приводятся в [Montelli et al., 2006], где дана при-
мерная оценка глубины шлейфа плюма по данным о 
распределении аномалий скоростей P- и S-волн: 
≤ 1450 и ≥ 1900 км соответственно. В то же время ав-
торы указывают на низкое разрешение модели для 
нижней мантии. Нами также ранее делалась попытка 
рассмотреть параметры магматических систем в ин-
тервале глубин от 100 до 500 км в районе тройного 
сочленения Буве с помощью метода сейсмической 
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томографии, используя данные о землетрясениях, за-
регистрированных станциями мировой сейсмологи-
ческой сети [Симонов и др., 2007]. 

Следует отметить, что в районе Буве большинство 
сейсмических событий представлено слабыми мел-
кофокусными (глубиной до 20–30 км) землетрясени-
ями с магнитудой не более 3.0–4.0. Высокая погреш-
ность определения координат гипоцентров этих зем-
летрясений, а также невозможность фиксировать 
более слабые землетрясения связаны с малым коли-
чеством неравномерно распределенных сейсмиче-
ских станций, функционирующих в данном регионе. 
По этой причине результирующая сейсмотомографи-
ческая модель верхней мантии имела недостаточное 
разрешение, но все же позволила выявить низкоско-
ростную аномалию, приуроченную к горячей точке 
Буве. Вертикальный разрез, построенный с северо-
запада на юго-восток через разлом и о. Буве в допол-
нение к модели, показал, что в верхней части мантии 
(до 300 км) отмечается четкая граница между высо-
коскоростными («холодными») и низкоскоростными 
(«горячими») аномалиями. На более глубоких уров-
нях (400 и 500 км) наблюдается только низкоскорост-
ной очаг («горячая» аномалия) в мантии.

Впоследствии для Южной Атлантики с помощью 
обработки информации о сейсмических событиях, 
по данным каталога ISC за период с 1964 по 2022 г. 
(International Seismological Centre (20XX), Online 
Bulletin, DOI: 10.31905/D808B830), оказалось возмож-
ным уточнить ранее полученную модель в районе 
тройного сочленения хребтов и горячей точки Буве. 
Для построения применялась инверсная телесейсми-
ческая схема, использующая информацию о земле-
трясениях, зарегистрированных станциями мировой 
сейсмологической сети [Koulakov, 1998]. 

При этом для выполнения томографической ин-
версии в данной работе применен подход, апробиро-
ванный ранее для Арктического региона [Яковлев и 
др., 2012], для районов трансформных разломов Ро-
манш, Сьерра-Леоне, Вима, 15°20′ (Зеленого Мыса) и 
Кейн, секущих рифтовую зону САХ в Центральной 
Атлантике [Котляров и др., 2020], а также для плю-
мовых магматических систем задугового бассейна 
Вудларк [Симонов и др., 2019]. 

На полученных новых сейсмотомографических 
изображениях гипоцентры землетрясений локализо-
ваны вдоль СОХ и зон трансформных разломов, они 
фиксируют общую конфигурацию тектонических 
блоков для южного сегмента САХ между 50º и 70° 
ю.ш. (рис. 12, а). На сечении глубиной 100 км в райо-
не тройного сочленения Буве, осложненного транс-
формным разломом Буве, выделяется «холодная» 
(более плотная) аномалия с повышенными сейсмиче-
скими скоростями. Эта высокоскоростная аномалия 
охватывает также район сочленения САХ и ААХ, где 
присутствует нормальный магматизм СОХ типа 
N-MORB (рис. 12, а).

Разрез протяженностью около 2000 км, построен-
ный через область тройного сочленения хребтов и 
далее через горячую точку о. Буве (см. рис. 12, б), ил-
люстрирует характер сейсмических неоднородно-
стей в верхней мантии под южным окончанием САХ. 
К востоку и западу от высокоскоростной аномалии 
под разломом Буве до глубины 300 км отчетливо 
просматриваются две субвертикальные аномалии, 
указывающие на «разогретую» мантию и влияние 
поднимающегося плюма. При этом корни «холод-
ной» аномалии в верхней мантии под разломом про-
слеживаются до глубины около 250 км (см. рис. 12, б). 
Ядра низкоскоростных аномалий, имеющих эллип-
соидальную форму, характеризуются самыми низки-
ми сейсмическими скоростями в интервале глубин 
100–250 км. Под низкоскоростными аномалиями на 
глубине более 350 км располагается область, также 
характеризующаяся пониженными сейсмическими 
скоростями. Складывается впечатление, что анома-
лии, расположенные в верхних горизонтах мантии, 
являются ответвлениями от указанной области.

Результаты томографической инверсии для обла-
сти тройного сочленения СОХ в Южной Атлантике 
показывают хорошее соответствие с данными геохи-
мии базальтов. Наши исследования стекол и расплав-
ных включений показывают, что на глубинах около 
110 км происходила генерация первичных обогащен-
ных расплавов горячей точки Буве, что совпадает на 
рисунке с верхней границей ядра низкоскоростной 
аномалии. Этот расплав в виде самостоятельной фазы 
был существенно обогащен летучими компонентами, 
и, соответственно, на сейсмотомографическом разре-
зе такие участки мантии будут обладать значительно 
пониженными сейсмическими скоростями. 

Высокоскоростная аномалия под разломом Буве 
явно отражает наличие холодных «корней», харак-
терных для целого ряда трансформных разломов в 
Атлантическом океане – разломы Кейн, 15°20′ (Зеле-
ного Мыса) и других, что подтверждает существова-
ние холодного «барьера», способствовавшего нако-
плению летучих компонентов (см. рис. 8). Наличие 
«корня» холодной мантии под трансформным разло-
мом Буве, по данным сейсмической томографии, и 
«корней» холодной мантии под другими трансформ-
ными разломами Атлантики [Ghose et al., 1996; Симо-
нов и др., 1999] подтверждает связь этих разломов с 
нисходящими течениями астеносферных валиков 
(«холодными» аномалиями в верхней мантии), пока-
занную в геодинамическом моделировании.

ЗАКЛЮЧЕНИЕ

С использованием имеющихся данных лаборатор-
ного моделирования представлена тепловая и гидро-
динамическая структура канала мантийного термо-
химического плюма, выплавляющегося от границы 
ядро–мантия и прорывающегося на поверхность. 

https://doi.org/10.31905/D808B830
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Рис. 12. Результаты инверсии реальных данных для южного сегмента Срединно-Атлантического хребта между 50° и 70° 
ю.ш. а – распределение аномалий Р-волн на глубинах 100, 200, 300 и 400 км; б – аномалии скоростей Р-волн на верти-
кальном сечении через область тройного сочленения СОХ и горячую точку о. Буве. На рис. 12, а на горизонтальном се-
чении на глубине 100 км пунктирной рамкой выделен район тройного сочленения Буве, тектоническая схема которого 
представлена на рис. 1. Линия разреза указана на рис. 12, а красным цветом. Черные точки – эпицентры землетрясений; 
звезда – местоположение о. Буве; Б – трансформный разлом Буве; K – трансформный разлом Конрада; ЮЗИХ – оконча-
ние Юго-Западного Индийского хребта. Оси основных морфоструктур тройного сочленения Буве показаны линиями 
зеленого цвета. 
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Для канала плюма характерно наличие сужений ра-
диусом Rcуж, обусловленных кристаллизацией рас-
плава на стенке канала. Расплав в канале плюма из-
ливается на поверхность под действием сверхлито-
статического давления, которое пропорционально 
величине (Rcуж/R)2 и может составлять 1.2–4.2  кбар. 
Массовый расход магматического расплава для плю-
ма горячей точки Буве может быть найден с использо-
ванием данных батиметрической съемки района 
вулканического о. Буве. На основе расхода расплава 
тепловая мощность источника плюма Буве NБ =  (1.7–
2.0)  · 1010 Вт. В соответствии с диаграммой геодина-
мических режимов мантийных плюмов, плюм Буве 
является плюмом промежуточной тепловой мощности. 

Представлена возможная эволюция плюма Буве на 
основе рассмотрения его геодинамического режима. 
После начального прорыва на поверхность, произо-
шедшего в континентальной области (в Южной 
Африке), плюм Буве продолжил функционировать в 
области окраины Африканского континента и в 
дальнейшем продолжил действовать в области дрей-
фующей океанической литосферы Атлантики. 

На основе данных лабораторного и теоретическо-
го моделирования показано влияние геодинамиче-
ской системы астеносферных конвективных течений 
на строение океанического дна в районе Буве. Дви-
жение океанических литосферных плит в зоне трой-
ного сочленения Буве обусловлено крупномасштаб-
ными астеносферными ячеистыми течениями. Вул-
канический о.  Буве сформировался в результате 
действия мантийного плюма Буве. Мантийный плюм 
вулканического о. Буве находится в области восходя-
щего потока астеносферного валикового течения и 
локально интенсифицирует его. 

Трансформные разломы Буве и Мошеш образова-
лись под влиянием нисходящих течений астеносфер-
ных валиков. Ширина желоба и глубина впадины 
трансформного разлома Буве определены на основе 
анализа структуры течения и теплообмена в астено
сфере в районе Буве и с учетом интенсифицирую
щего влияния плюма Буве на восходящий поток 
астеносферного валикового течения. Ширина желоба 
трансформного разлома может быть определена на 
основе толщины вытеснения теплового погранично-
го слоя на кровле астеносферы. Глубина впадины 
трансформного разлома возрастает с увеличением 
высоты астеносферных валиков и коэффициента kинт, 
задающего повышение разности температур восхо-
дящего и нисходящего потоков астеносферного ва-
лика под влиянием плюма Буве. Полученные значе-
ния ширины желоба разлома Буве (δтр = 12–15 км) и 
относительной глубины впадины разлома (Yтр = 1.8–
3.3 км) согласуются с параметрами разломной зоны 
Буве, полученными по морфобатиметрическим и 
сейсмическим данным. 

Проведенные исследования свидетельствуют об 
определяющей роли флюидных компонентов (Н2, 

Н2О, СО2), а также литофильных редких и редкозе-
мельных элементов в расплавах горячей точки Буве. 
В целом установлено, что район тройного сочлене-
ния Буве характеризуется взаимодействием двух ос-
новных типов магматических систем: обогащенных 
расплавов о.  Буве (образующихся на глубинах 100–
110 км и обладающих минимальными температура-
ми кристаллизации) и примитивных расплавов типа 
N-MORB (формирующихся на более высоких уров-
нях 60–70 км и с более высокими температурами 
кристаллизации).

Результаты сейсмотомографии хорошо согласуют-
ся с данными по магматическим системам, получен-
ными на основе анализа стекол и расплавных вклю-
чений. Выявленные нами устойчивые низкоскорост-
ные аномалии, приуроченные к о. Буве, подтверждают 
связь магматизма горячих точек с глубинными ман-
тийными плюмовыми процессами. Остров Буве яв-
ляется примером ярко выраженной верхнемантий-
ной низкоскоростной сейсмической аномалии, в пре-
делах которой в стеклах и расплавных включениях 
отмечается высокая концентрация редких элементов 
и флюидных компонентов. Под трансформным раз-
ломом Буве формируется высокоскоростная анома-
лия, корни которой идентичны «корням» холодной 
мантии под трансформными разломами всего Атлан-
тического бассейна. Наличие «корней» холодной 
мантии под трансформным разломом Буве, выявлен-
ных по данным сейсмической томографии, и «кор-
ней» холодной мантии под другими трансформными 
разломами Атлантики подтверждает связь этих раз-
ломов с нисходящими течениями астеносферных ва-
ликов («холодными» аномалиями в верхней мантии), 
показанную в геодинамическом моделировании.
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