
Supplementary Text 

1.0  Calculation of Temperatures 

1.1   Elastic/Compositional Effects 

To convert Pn velocity to temperature, a reference mantle composition must first be assumed. We use 
measurements  from  a  synthetic  fertile  spinel  lherzolite  (MM3)  created  from  xenolith  separates  of  a 
Kilbourne  Hole  nodule  (Lesher  and  Baker,  1997;  Baker  and  Stolper,  1994).  We  chose  a  measured 
composition  over  self‐consistent  thermodynamical  models  for  three  reasons:  1)  extrapolations  of 
thermodynamical values outside the compositional, pressure, and temperature range of measurements 
may lead to unknown errors; 2) the method of Schutt and Lesher (2006) more readily allows estimation 
of the effects of uncertainty in mineral physics parameters such as bulk and shear moduli; and, 3) unlike 
the polynomial  fits of  Schutt  and  Lesher  (2006; 2010), most  self‐consistent  thermodynamical models 
(e.g., Perple_X, Connolly, 1990) use a 3rd order Eulerian strain approximation which cannot reproduce 
the significant 2nd pressure derivatives in the shear and bulk moduli of enstatite (Flesch et al., 1998). The 
polynomial  fit  approximation  of  Schutt  and  Lesher  (2006) does.  To  account  for  uncertainty  in 
composition,  it  is arbitrarily assumed that  lherzolite mantle mineral modes have a 1‐sigma uncertainty 
of  2%,  and  mineral  mode  end‐member  proportions  (e.g.  forsterite  and  fayalite)  also  have  a  2% 
uncertainty. We assume  spinel  is  the  stable aluminous phase over  the  range of pressures associated 
with Pn depths. 

A  limitation  of  this method  is  that  subsolidus mineralogical  variations  are  not  considered.  Likely  the 
most  important effect  is  the opening of  the pyroxene solvus as  temperature decreases, which affects 
the relative amounts and compositions of the mineral modes clinopyroxene and orthopyroxene. Schutt 
and  Lesher  (2006) examined  subsolidus effects  and  found  that while density does  change  somewhat 
with decreasing temperature, velocity change is negligible. 

We recognize that the mantle is not compositionally homogeneous, but we infer that the large velocity 
variations  found  in  lithospheric mantle  (Shen  et  al.,  2013;  Buehler  and  Shearer,  2012;  Buehler  and 
Shearer, 2014; Buehler and Shearer, 2017) must be primarily due to temperature variations because no 
plausible compositional anomaly can produce the  full range of variations observed seismically  (Afonso 
and  Schutt,  2012;  James  et  al.,  2004;  Schutt  and  Lesher,  2006).    Possible  compositional  effects  are 
discussed in the main text. 

Figure DR1:  Pn velocity at 40 km depth, as a function of temperature.  The dashed lines span the range of 
95% of the inferred temperatures in the model.     
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1.2   Anelastic Effects 

As discussed  in  the main  text,  the grain  size‐sensitive approach of  Jackson and Faul  (2010)  is used  to 
calculate  anelastic  effects.    First,  the  elastic moduli  and  the  density  are  calculated  for MM3  at  the 
pressure and temperature of interest.  Then, the relaxed shear modulus is calculated from Jackson and 
Faul (2010) as a reduction from the elastic shear modulus and assuming that bulk modulus attenuation 
is 0.   VP  is then calculated using the relaxed shear modulus, the elastic bulk modulus, and the density 
(Figure DR1). 

 

2.0 Uncertainties 

2.1  Mineral Moduli and Anelasticity 

To estimate uncertainty  in  the  final  temperatures, we consider  the scatter  in  inter‐laboratory mineral 
physics parameter measurements (Schutt and Lesher, 2006); assume the proportion of mineral modes 
spinel,  olivine,  clinopyroxene,  and  orthopyroxene  is  normally  distributed  and  varies  by  a  standard 
deviation of 2% from MM3 composition (as described above, and such that the total modal volumes add 

to 100%); assume grain size varies between  .2‐25 mm  (Armienti and Tarquini, 2002); and assume 1‐ 
crustal thickness uncertainties of 7 km.  To our knowledge, no study estimating temperature variations 
in  lithospheric mantle has  formally propagated uncertainties  in  such  a manner. However,  it must be 
emphasized  that  the  anelastic  effects  are  particularly  uncertain,  since  grain  sizes  are  not  well‐
constrained and no studies exist on peridotite anelasticity at mantle conditions.     

No work yet considers the effects of a grain size distribution on mantle anelasticity, so a particular grain 
size distribution cannot be considered in our modelling, but it is worth considering how grain sizes might 
vary  in  the  lithospheric mantle.  While  grain  sizes  are  often mentioned  in  petrographic  studies,  few 
studies have  looked at  them  in a  systematic manner.  Probably  the most quantitative  investigation  is 
that of Armienti and Tarquini  (2002), who  found a power  law distribution of grain  sizes, N(D) = CD‐m, 
where N(D) is the number of crystals per unit size per unit volume, D is the equivalent diameter of the 
crystals, C is a constant, and m is the power law exponent.  In this study, m varied between about 2.4 to 
3.8; however, given that anelasticity is primarily a grain boundary effect, the distribution of grain surface 
area  is a more salient quantity.   This  is the 2nd order moment of the grain size distribution (scaled by a 
constant): N(A) = CAD

‐m+2, where N(A) is the number of crystals per unit surface area per unit volume and 
CA  is a new constant.   The power  law exponent for grain surface area distribution thus varies between 
roughly 0.4 to 1.8,  flattening out  the distribution, and  increasing the relative  importance of the  larger 
grains  relative  to  the  smaller  grains,  although  smaller  grains  would  still  dominate  a  surface  area 
distribution.    

With  this  in mind,  the effects of anelasticity uncertainty are approximated by using  the  temperatures 
that result from the 0.2 mm and 25 mm grain sizes as the upper and lower bounds of the temperature 
uncertainty  due  to  anelasticity.   The mean of  these  is  assumed  to be  the mostly  likely  temperature, 
based on the consideration that the surface area effects due to a grain size distribution are near to being 
flat  (m  is not  too  far  from 0).   One of  the  advantages of using  the Pn phase, which  travels  through 
relatively  cool  mantle,  is  that  the  effects  of  anelasticity  on  temperature  are  fairly



 
small overall.   Adding  in  the mean anelastic  correction  lowers  the median  temperature  in our model 

from 651C  to 648C  (Figure DR2).   It also reduces  the spread of velocities somewhat by compressing 
the range of temperatures needed to explain the  lowest velocities.   The 0.2 mm grain size reduces the 

median temperature  in our model to 645C, whereas the 25 mm grain size produces a median model 

temperature of 651C (Figure DR3).     

Figure  DR4  shows  the  estimated  uncertainties  as  a  function  of  depth  and  pressure, which  gives  an 
indication when anelastic effects play a role in the calculated temperatures. 

 

 

2.2 Crustal Thickness 

For  self‐consistency, we use  the  crustal  thickness estimates  from Buehler and  Shearer  (2017)  (Figure 
DR5) and estimate that the uncertainty in Pn depth is ± 7 km. The effect of this on the ability to estimate 
temperature  from Pn velocity  is shown  in Figure DR5, with  the mean  temperature uncertainty due  to 

crustal thickness uncertainty being 26C.    

Figure DR2:  Histogram showing temperatures within the western U.S. with (top) and 
without (bottom) an anelastic correction. 



 

 

   

 
Figure DR4:  Estimated elastic and anelastic uncertainty as a function of temperature and 
pressure 

  
Figure DR3:  Effect of grain size on estimated temperature. 



2.3  Velocity Uncertainty 

A notable challenge in inverse theory is determining uncertainty in model parameters.  In this study, an 
ad  hoc  approach  to  estimating  Pn  tomography  uncertainties  is  undertaken.   Velocity  inversion 

results from a 600C starting model are compared to those for an 800C starting model, a range chosen 
because  these  temperatures bound  the  temperature  estimates  for most of  the western U.S.  Where 
model parameters are well‐resolved, for instance due to many crossing rays, the starting model should 
have  little  effect  on  the  final  model.   Elsewhere,  the  starting  model  and  the  effects  of  inversion 
regularization will play a larger role in the outcome.  Most of the study area has Vp uncertainties of 0.01‐
0.04  km/s,  and  0.08  km/s  is  a  reasonable  bound  for  the  well‐resolved  area  of  the  study  (Figure 
DR6).  Figure DR7 shows the resulting temperature uncertainty. 

 

  

2.4 Total Uncertainty 

When  all of  the  uncertainties  are  combined,  the mean  uncertainty  in  temperature  for  the  region of 

study is 77C (Figure DR8).     

 

2.5  Deviations from the Null Hypothesis 

 

Figure DR5:  Crustal thickness (km) model. 



These calculations are based on the study’s null hypothesis that the mantle  is of uniform composition.   
No  study  that we  know  of  examines  the  full  range  of  compositional  variations  observed  in mantle 
xenoliths.        Indeed,  the  ability  to  thermodynamically  calculate  the  stable mineral  assemblage  and 
accurately estimate the velocity associated with a mantle xenolith for a given upper mantle temperature 
and pressure is limited to a relatively small range of whole rock major element compositions.   Limited 
mineral physics studies suggest  that metasomatic or hydrous  lithologies may produce  lower velocities 
relative  to  lherzolite.   The  relative plausibility of  such  cases  is presented  in  the main  text discussion.    
However, we note two cases where metasomatic reductions in velocity might be expected, but are not 
observed. 

Pn  velocity  variations  are  not  observed  along  the  Midcontinent  Rift,  where  one  might  expect  a 
compositional anomaly, but no thermal perturbation (Stein et al., 2016).    Also estimated temperatures 
under the Lucite Hills volcanic center  (~3.0‐0.89 Ma)  in southwestern Wyoming are quite  low, and yet 
this is inferred from petrology and geochemistry to be an area of mantle metasomatism metasomatism 
(Mirnejad and Bell, 2006).   Consequently,  while the possibility of unusual mineral assemblages must be 
considered when  interpreting  the  results  of  this  study,  the  consistency  of  the  Pn  tomography with 
heatflow variations (Blackwell et al., 1991), deeper mantle velocity structures (Schmandt and Lin, 2014), 
and the lack of clear correlations between metasomatic locations and low velocity features, suggests the 
null hypothesis broadly holds. 

 
Figure DR6:   Difference in inversion output velocity between an 800C and a 600C starting 
model.   



 
Also, while Buehler and Shearer (2017) correct for deviations of the Pn wave from a simple head wave 
approximation, their approach  is not a full‐waveform  inversion, and velocities may be misestimated  in 
locations  where  a  more  ray  theoretical  approach  over  simplifies  wave  propagation  effects.      In 
particular,  the  Sierra Nevada  seem  to have  some unusual  Pn propagation paths,  including  a  shadow 
zone (Jones et al., 1994).    

 

3.0   Calculation of Effective Viscosities 

We  assume  a  strain  rate  of  10‐14  s‐1  for  the  results  shown  in  Fig.  4  and  discussed  in  the  text. We 
examined the effects of other strain rates (not shown), but one can generalize the viscosities shown by 

recognizing that effective viscosity decreases with  increasing strain rate as  ∝ / , where n  is 

the power‐law exponent of the creep law. The calculations used both the diffusion and dislocation creep 
laws for each mineral, taking the lesser yield strength and viscosity of the two, although practically the 
diffusion creep strength is never smaller within the lithosphere unless (unlikely) grain sizes of less than 

100  m  are  assumed. Observations  of  seismic  anisotropy  in  this  depth  range  (Buehler  and  Shearer, 
2014; Buehler and Shearer, 2017) would suggest that dislocation creep is the dominant mechanism. The 
flow  laws  used  here,  from  the  compilation  of  Bürgmann  and  Dresen  (2008),  all were  derived  using 
Paterson‐type  apparati  and  synthetic  minerals  to  guarantee  maximum  control  of  the  individual 
contributions  from  composition,  water  fugacity,  grain  size,  etc.  The  temperature  used  was  the 
unperturbed estimate of Moho temperature depicted in Fig. 2. This temperature represents the physical 
state near the centroid of the Frechet kernels of the Pn phase arrivals used in the tomographic inversion 
of  Buehler  and  Shearer  (2017),  which  we  estimate  to  be  about  2  km  below  the  actual  Moho. 
Consequently,  the  dry  olivine  effective  viscosity  (Fig.  4e) will  be  an  accurate  representation  for  that 
depth, but lower crustal effective viscosities are slightly underestimated. In geotherms derived using this 
temperature  product,  the mean  gradient  at  ~40  km  depth  is  12°C/km,  so  the  temperature  of  the 
lowermost  crust  is  about  24°C  lower  than  represented  in  Fig.  4a‐d  and  f.  Visual  inspection  of  the 
differences  between  Fig.  4  and  a  version  of  Fig.  4  generated  assuming  a  25°C  lower  temperature 

 
Figure DR7:  Velocity difference of Figure DR6 mapped to temperature difference. 



suggests  that  the  lower  temperature  increases effective viscosity by up  to a  factor of  two, but on  the 
logarithmic color scale of Fig. 4, the resulting differences are visually very subtle. Pressure was derived 
from the crustal thickness (Figure DR5) assuming a mean crustal density of 2960 kg m‐3. Water fugacity 
used  to calculate “wet”  (saturated) rheologies  is pressure‐dependent and calculated  from  the mineral 
equations of state. 

 
Figure DR8:  Total estimated uncertainty given the null hypothesis of relatively constant 
lherzolitic composition, after elastic, anelastic, crustal thickness, and tomographic uncertainties 
are considered. 



Temperature Model 

 
The temperature model can be found at: https://doi.org/10.17611/DP/EMCMTWUS17, and 
contains latitude, longitude, temperature (°C), crustal thickness, and temperature uncertainty. 
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