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ПРОЦЕС ОХОЛОДЖЕННЯ
ОКЕАНІЧНОЇ ЛІТОСФЕРИ

На підставі варіаційної скінченно–елементної методики для нестаціонарної триви-
мірної теплової моделі з урахуванням шаруватої неоднорідності океанічної літо-
сфери і радіогенного тепловиділення порід океанічної кори, а також з урахуван-
ням тепловіддачі з боку океану та астеносфери отримано теплові поля океанічної
літосфери в процесі її охолодження. За результатами досліджень уточнено дані
щодо теплових полів і потужності океанічної літосфери в процесі її охолодження,
які отримано раніше на основі простіших теплових моделей.
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Вступ. Розуміння процесів охолодження океанічної літосфери в міру
того, як вона зароджується в зоні океанічного спредингу і закінчує існу-
вання в зоні субдукції, є важливою ланкою для розуміння багатьох клю-
чових проблем глобальної геотектоніки. Дійсно, ступінь охолодження
океанічної літосфери визначає її потужність і як наслідок – від’ємну пла-
вучість, яка, у свою чергу, обумовлює процес занурення літосфери в ман-
тію у зоні субдукції. Океанічна літосфера існує у формі жорстких повер-
хневих плит, які рухаються уздовж мантії й охолоджені настільки, що
мантійні породи втрачають властивість бути легко деформованими у
геологічних масштабах часу [10]. Отже, океанічну літосферу можна роз-
глядати як частину верхньої мантії, яка розташована між дном океану та
ізотермою з певним значенням температури. В міру відсування від хреб-
тової зони океанічного спредингу океанічна літосфера охолоджується і
характерна ізотерма опускається глибше.
Уперше припущення про змінну потужність океанічної літосфери вис-

ловили Д’ю і Берд у 1970 р., котрі пов’язували зростання глибини океану
в міру віддалення від океанічної рифтової зони зі збільшенням потуж-
ності літосфери [9]. У 1974 р. на підставі дослідження дисперсії хвиль
Релея було визначено потужність літосфери різного віку в Тихому океані
(рис. 1) [16]. Д. Тьоркот і Д. Шуберт у фундаментальній праці “Геодина-
міка” [10] запропонували теорію охолодження океанічної літосфери на
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основі одновимірної нестаціонарної теплової моделі (рис. 1, 2). У моно-
графії О.Г. Сорохтина, С.А. Ушакова [9] представлено напівемпіричні
моделі залежності потужності океанічної літосфери від її віку ( рис. 3).
Існують й інші роботи, присвячені проблемам охолодження океанічної
літосфери [12, 15, 17, 18]. Однак не зважаючи на досить значну кількість

Ðèñ. 1. Ïðîöåñ îõîëîäæåííÿ îêåàí³÷íî¿ ë³òîñôåðè. Îäíîâèì³ðíà íåñòàö³îíàðíà ìî-
äåëü [10]: êðóæêè – ðåçóëüòàòè âèçíà÷åííÿ òîâùèíè òèõîîêåàíñüêî¿ ë³òîñôåðè íà
îñíîâ³ äèñïåðñ³¿ õâèëü Ðåëåÿ [16]

Ðèñ. 2. Ðîçïîä³ë òåìïåðàòóðè îêåàí³÷íî¿ ë³òîñôåðè â³êîì 60,4 ìëí ðîê³â. Îäíîâèì³ð-
íà íåñòàö³îíàðíà ìîäåëü [10]
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публікацій із зазначеної проблеми, відсутні роботи з дослідження більш
уточнених моделей охолодження океанічної літосфери з урахуванням
таких важливих факторів, як шарувата неоднорідність літосфери, радіо-
генне тепловиділення порід океанічної кори, тепловіддача з боку океану
та астеносфери.
У цій роботі на основі варіаційної скінченно-елементної методики, яка

розроблена для тривимірних нестаціонарних теплових задач у наближенні
шаруватих оболонок, зроблено спробу моделювання процесу охолодження
океанічної літосфери з урахуванням згаданих вище факторів.

Постановка задачі. В моделі охолодження океанічної літосфери ти-
пова структура літосфери має вигляд тришарової оболонки. Верхній шар
завтовшки 1 км (згідно з даними праці [10]) складається з осадових порід,
середній шар завтовшки 6 км – з базальтів і габро, нижній шар завтов-
шки 93 км –  з олівінової породи. При цьому будемо враховувати радіо-
генне тепловиділення порід океанічної кори. Припустимо, що океанічна
літосфера рухається зі швидкістю 10 см/рік. Оскільки при моделюванні
відлік часу починатимемо з 1 млн років, розглянемо фрагмент океанічної
літосфери у вигляді оболонки з поперечним розміром 1000 км, поздовжнім
розміром 100 км і завтовшки 100 км. Таким чином, через 1 млн років
після початку руху один з поперечних торців досліджуваного фрагмента
літосфери збігатиметься із серединним океанічним хребтом і перебува-

Ðèñ. 3. Çàëåæí³ñòü ïîòóæíîñò³ îêåàí³÷íî¿ ë³òîñôåðè â³ä ¿¿ â³êó ìîäåë³: 1 – Ïàðêåðà–
Îëäåíáóðãà (1973), 2 – Ñîðîõò³íà (1973), 3 – Éîø³ (1975), 4 – Ñîðîõò³íà–Óøàêîâà
(1991) [9]
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тиме у стані конвективного теплообміну з астеносферою, яка піднімається
у зоні океанічного рифту. При цьому верхня межа фрагмента буде під
дією конвективного теплообміну з океаном, а нижня межа – з астено-
сферою, яка підстилає океанічну літосферу. Вважатимемо, що початко-
ва температура фрагмента океанічної літосфери дорівнювала темпера-
турі астеносфери. У міру відсування фрагмента літосфери від океаніч-
ного хребта граничну умову на його відповідному торці буде відмінено.
Нехтуючи тепловою анізотропією, яка може бути пов’язана з наявністю
тріщин у породах океанічної літосфери, зазначений процес охолодження
океанічної літосфери опишемо на основі ізотропної нестаціонарної тепло-
вої моделі. У тривимірній постановці з відповідними початковою і гра-
ничними умовами у декартовій системі координат (x, y, z) модель мати-
ме вигляд

2 2 2

2 2 2 ;
ρ

T T T T qa
t x y z c

 ∂ ∂ ∂ ∂
= + + + ∂ ∂ ∂ ∂ 

                           (1)

п( 0) ;T t T= =                                           (2)

сgrad ( ).T T Tλ = α −                                       (3)

Тут (1) – нестаціонарне рівняння теплопровідності; (2) – початкова умо-
ва; (3) – граничні умови конвективного теплообміну з навколишнім се-
редовищем; T(x, y, z, t) – температура як функція координат і часу; a –
коефіцієнт температуропровідності; q – об’ємне тепловиділення радіо-
генних порід; c – питома теплоємність; ρ – густина; Tп – початкова
температура; λ – коефіцієнт теплопровідності; α – коефіцієнт тепло-
віддачі навколишнього середовища; Tc – температура навколишнього
середовища.

Метод розв’язання задачі. Для розв’язання нестаціонарної задачі
теплопровідності (1)–(3) застосовують метод скінченних елементів, що
ґрунтується на варіаційному принципі, який виражає мінімум функціона-
ла теплопровідності [4]:

δ ( ) = 0.I T                                              (4)

У наближенні тривимірної оболонки функціонал задачі теплопровід-
ності (1)–(3) у криволінійній системі координат (s, ϕ, z) може бути пода-
ний у вигляді
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Тут s – меридіональна координата поверхні оболонки; ϕ – широтна
координата; z – координата за товщиною оболонки; r – радіус серединної
поверхні оболонки; S – площа поверхні оболонки; hj – товщина j-го шару
оболонки; α–, α+, T –, T + – коефіцієнти тепловіддачі і температури сере-
довищ, які омивають нижню та верхню грані оболонки, відповідно; h –, h + –
значення нижньої та верхньої граней оболонки відповідно; т т м м, , ,j jT Tα α  –
коефіцієнти тепловіддачі і температури середовищ, які омивають торце-
ву – LT і меридіональну – LM межі оболонки відповідно.
Припустивши умову нерозривності теплового потоку за товщиною

оболонки, останній може бути апроксимований степеневою залежністю [1]
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Після інтегрування (6) отримаємо:
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H – товщина оболонки.
Обмежившись трьома членами розкладу, із співвідношення (7) отри-

маємо апроксимацію температури за товщиною болонки у вигляді
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Підставивши апроксимацію температури (8) у функціонал теплопро-
відності (5), приводимо його до двовимірного вигляду. Для розв’язання
варіаційного рівняння (4) застосовують дев’ятивузловий ізопараметрич-
ний криволінійний чотирикутний оболонковий скінченний елемент [4, 14].
Коефіцієнти розкладу температури Ti (8) на серединній поверхні оболон-
ки (z = 0), яку розбито на скінченні елементи, в межах елемента апрок-
симують поліномами Лагранжа [4]:
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де Tij – вузлові значення коефіцієнтів розкладу температури.
У випадку оболонки обертання з радіусом обертання r(x), де x –

координата уздовж осі обертання оболонки, існує зв’язок між координа-
тами x та s:

2; 1 ( ' ) .xds Adx A r= = +

У такому разі зв’язок між координатою x та її вузловими значеннями
у скінченному елементі xi приймають у вигляді квадратичної залежності

1 1 2 2 3 3.x x G x G x G= + +

Підкреслимо, що апроксимація на основі поліномів Лежандру забез-
печує гладкість і збіжність скінченно-елементного розв’язку задачі [14].
Надалі, застосувавши процедуру варіювання двовимірного функціонала
теплопровідності та прирівнявши відповідні варіації до нуля, отримуємо
для кожного скінченного елемента систему 27 лінійних диференціальних
рівнянь відносно вузлових значень коефіцієнтів розкладу температури за
часом. Розв’язання цієї системи за заданої початкової умови (2) віднос-
но часу здійснюють на основі неявної різнісної схеми [2], інтегрування по
площі поверхні оболонки виконують чисельно, з використанням розкладу
підінтегральної функції в ряд Фур’є [14] і за допомогою квадратурних
формул Гауса [6]. Для отримання глобальної системи алгебричних
рівнянь  підсумовують локальні системи рівнянь по усіх скінченних еле-
ментах. Глобальну систему рівнянь розв’язують на основі чисельного
методу Гауса без вибору головного елемента [6]. В результаті розв’я-
зання цієї системи коефіцієнти розкладу температури визначають в усіх
вузлових точках скінченно-елементної сітки серединної поверхні оболонки
в заданий момент часу. За знайденими вузловими значеннями коефіцієнтів
розкладу температуру визначають у довільній точці шаруватої оболонки
в заданий момент часу.

Моделювання процесу охолодження океанічної літосфери. Для
моделювання теплових полів океанічної літосфери в процесі її охолодження
виберемо середні значення відповідно теплопровідності, температуро-
провідності і радіогенної теплогенерації указаних вище порід океанічної літо-
сфери [3, 5]: осадові породи – 2,00 Вт/(м·°С), 1,00·10–6 м2/с, 1,00 мкВт/м3;
базальти і габро – 2,28; 8,00·10–7; 0,30; олівіни – 4,23; 1,26·10–6; 0,00. За се-
редні значення температури і коефіцієнта тепловіддачі океанічного дна
приймемо 10 °C і 420 Вт/(м2·°C) відповідно. Згідно з даними робіт  [10, 13],
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вважатимемо, що середня температура астеносфери дорівнює 1200 °С.

Увідповідності до даних робіт [7, 11], число Нусельта ( Nu ,lα ⋅
=

λ
 де l –

характерний розмір довжини), яке в теорії подібності [8] визначає тепло-
віддачу середовища, для верхній мантії варіює від 12 до 20. При Nu ≈ 20;
λ ≈ 4,3 Вт/(м·°C); l ≈ 105 м, оцінка коефіцієнта тепловіддачі астеносфери
становитиме: αаст ≈ 8,46·10–4 Вт/(м2·°C).
На рис. 4 у поздовжньому розрізі розглянутого фрагмента океанічної

літосфери з розмірами 100×100 км представлений процес охолодження
океанічної літосфери від періоду 1 млн років до гіпотетичного періоду
150 млн років ( передбачається, що океанічна літосфера не може бути
старішою за 120 млн років [9] ).
Згідно з цією моделлю визначення товщини тихоокеанської літосфе-

ри шляхом дисперсії хвиль Релея (див. рис. 1), нижня межа жорсткої
океанічної літосфери у середньому відповідає ізотермі з характерним зна-
ченням 900 °С. Тому становить інтерес визначення положення цієї ізо-
терми залежно від віку океанічної літосфери. Так, через 1 млн років після
начала руху океанічної літосфери, ізотерма 900 °С знаходиться приблиз-
но на глибині 9 км. Через 2 млн років ця відмітка опускається до глибини
10 км, через 3 млн років  – 13 км, через 5 млн років – приблизно до
глибини 17 км, через 10 млн років – 25 км, через 20 млн років – 36 км,
через 30 млн років – 44 км, через 50 млн років – 58 км, через 60 млн
років  –  63 км, через 80 млн років – 69 км, через 100 млн років – 72 км.
Через 150 млн років нижня межа океанічної літосфери, згідно з цією мо-
делю, опустилася лише б до глибини приблизно 75 км.
Однак дані досліджень товщини тихоокеанської літосфери [16]

(див. рис. 1) з віком понад 120 млн років показують значно більші гли-
бини і, очевидно, відповідають глибині опускання океанічної літосфери в
океанічному жолобі у зоні субдукції. Водночас дані досліджень товщини
тихоокеанської літосфери (рис. 1) з віком, молодшим за 20 млн років,
указують на характерні ізотерми зі значеннями температури нижче
900 °С, тобто, можливо, поблизу зони океанічного спредингу поверхне-
вий шар літосфери є більш тріщинуватим і тим самим більш проникним
для океанічної води. Це приводить до інтенсивнішого охолодження океа-
нічної літосфери і формування її нижньої межі за температур, значно ниж-
чих за 900 °С.  Зазначимо, що теплові поля охолодження океанічної літо-
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Ðèñ. 4. Ðîçïîä³ë òåïëîâèõ ïîë³â îõîëîäæåííÿ îêåàí³÷íî¿ ë³òîñôåðè, îòðèìàíèé íà
îñíîâ³ óòî÷íåíî¿ òðèâèì³ðíî¿ íåñòàö³îíàðíî¿ òåïëîâî¿ ìîäåë³, ó ðîçãëÿíóòîìó ðîçð³ç³
îêåàí³÷íî¿ ë³òîñôåðè. Â³ê, ìëí ðîê³â: à – 1; á – 2; â – 3; ã – 5; ä – 10; å – 20; º – 30;
æ – 50; ç – 60; è – 80; ³ – 100; ê – 150

º æ
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сфери, які отримані на основі представленої уточненої тривимірної теп-
лової моделі з точністю приблизно до 8 % узгоджуються з результатами,
які отримані на основі одновимірної теплової моделі [10] (див. рис. 1, 2).
Таке добре узгодження, ймовірно, можна пояснити  дуже незначною тем-
пературопровідністю океанічної літосфери у горизонтальних напрямках
порівняно з температуропровідністю у вертикальному напрямку. Заува-
жимо також, що значення поверхневого теплового потоку достатньо зрілої
океанічної літосфери (з віком понад 80 млн років), які отримані в рамках
цієї моделі, добро узгоджуються зі значенням середнього поверхневого
теплового океанічного потоку – приблизно 78,2 мВт/м2 [10]. Добре уз-
годжені результати залежності потужності океанічної літосфери від її віку,
які отримані на основі поданої моделі для характерної температури 900 °С,
з відповідними результатами моделі Сорохтіна [9] (див. рис. 3).

Висновки. На основі варіаційної скінченно-елементної методики для
нестаціонарної тримірної теплової моделі з урахуванням шаруватої не-
однорідності океанічної літосфери і радіогенного тепловиділення порід
океанічної кори, а також тепловіддачі з боку океану та астеносфери до-
сліджений процес охолодження океанічної літосфери. Уточнено відповідні
дані, які були отримані раніше на основі простіших теплових моделей.
Дані щодо теплових полів і потужності океанічної літосфери в процесі її
охолодження, які отримано в межах наведеної моделі, добро узгоджу-
ються з відомими теоретичними і експериментальними даними. Це уз-
годження демонструє достовірність результатів, одержаних за варіацій-
ною скінченно-елементною методикою, для нестаціонарних теплових
задач на основі шаруватих оболонок. З метою подальшого дослідження
від’ємної плавучості океанічної літосфери під час занурення її в мантію у
зоні субдукції становить інтерес використання зазначеної методики для
розв’язання оберненої задачі – задачі нагрівання океанічної літосфери в
зоні субдукції.
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Процесс охлаждения океанической литосферы  М.В. Лубков

На основе вариационной конечно-элементной методики для нестационарной трех-
мерной тепловой модели с учетом слоистой неоднородности океанической лито-
сферы и радиогенного тепловыделения пород океанической коры, а также с учетом
теплоотдачи со стороны океана и астеносферы получены тепловые поля океаничес-
кой литосферы в процессе ее охлаждения. По результатам исследований уточнены
данные о тепловых полях и мощности океанической литосферы в процессе ее охлаж-
дения, полученные ранее на основе более простых тепловых моделей.
Ключевые слова:  компьютерное моделирование, тепловые процессы, океани-
ческая литосфера.
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Cooling process of the oceanic lithosphere M.V. Lubkov

On the base of variation finite element method for non stationary three dimensional
heat conductivity model with calculation of the oceanic lithosphere layers heterogeneity
and oceanic crust radiogenic heat emission, and also with calculation of the ocean and
asthenosphere heat irradiations there were obtained oceanic lithosphere heat fields
during it cooling process. The obtained results allowed to specify heat fields and power
of the oceanic lithosphere data,  during it cooling process, which were obtained earlier
on the base of more simple heat conductivity models.
Keywords: computer modeling, heat processes, oceanic lithosphere.


