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Выделены четыре типа проявления бонинитов в офиолитовых комплексах: 1) бониниты, про-
странственно ассоциирующие с офиолитами, но слагающие или присутствующие в отдельных от офи-
олитов тектонических единицах; 2) бониниты, находящиеся непосредственно в офиолитовом разрезе в 
качестве наиболее поздних образований (поздние секущие дайки, верхние лавы), завершающих процесс 
офиолитогенеза или проявленных позже формирования офиолитов; 3) бониниты с островодужными 
толеитами и андезибазальтами слагают собственно офиолитовый разрез, сменяясь во времени базаль-
тами MOR или BAВ типов; 4) бониниты в ассоциации с островодужными толеитами и андезибазаль-
тами слагают всю базитовую часть офиолитового разреза. Наиболее детально рассмотрен четвертый 
тип проявления бонинитов на примере офиолитов Юго-Восточного Саяна, отражающий наиболее яр-
кое несоответствие классической модели формирования офиолитов (спрединг в срединно-океанических 
хребтах) отчетливо островодужной специфике офиолитовых базитов. Характер проявления бонинитов 
в офиолитовых комплексах предполагает несколько вариантов эволюции внутриокеанических систем, 
включающих выплавление и внедрение бонинитовых расплавов в преддуговых, интрадуговых и заду-
говых обстановках. В существующих в настоящий момент моделях есть ряд противоречий, возможно, 
обусловленных тем, что нет единого механизма их образования, а обозначенные выше типы бонинитов 
будут отвечать разным моделям.

Бониниты, офиолиты, супрасубдукционные зоны, Юго-Восточный Саян.

BONINITES AND OPHIOLITES: PROBLEMS OF THEIR RELATIONS  
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V.I. Perelyaev, and A.A. Shchipansky 

There are four main types of boninites in ophiolite suites, which either spatially coexist with ophiolites, 
though belong to other tectonic units (1), or are present as later constituents of ophiolite sequences (crosscutting 
dikes or lavas on top) (2), or build ophiolite sequences together with island-arc tholeiites and basaltic andesites, 
followed by younger volcanics of MORB or BABB affinites (3), or occupy the whole mafic portion of ophiolite 
sequences, together with island-arc tholeiites and basaltic andesites (4). The latter type, considered in more 
detail for the case of ophiolites from the southeastern Sayan Mountains (Siberia, Russia), presents an example 
of inconsistency between the model of ophiolite formation in mid-ocean ridge settings and subduction-related 
island-arc fingerprints in ophiolitic mafic rocks. The patterns of boninites record several evolution models of 
oceanic systems, with melting and intrusion of boninites in forearc, arc, and back-arc settings. The existing mod-
els are controversial, possibly, because there is no single mechanism to account for all types of boninites.
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Введение

Бониниты — специфические вулканические породы, характеризующиеся высокими содержаниями 
кремния, магния (SiO2 > 52 мас. %, MgO > 8 мас. %) и низкими концентрациями титана (TiO2 < 0.5 мас. %) 
[Le Maitre et al., 1989; Le Bas, 2000]. Жесткое ограничение по содержанию Ti, закрепленное в новой клас-
сификации, имеет большое значение, поскольку среди главных породных элементов титан является наи
более несовместимым элементом, низкие содержания которого в примитивных расплавах будут отра-
жать крайне истощенный тип мантийного источника. По этому критерию бониниты надежно отличаются 
от анкарамитов, пикритов и других «бонинитоподобных» пород. Многочисленные попытки разделения 
бонинитов по минералогии вкрапленников не получили широкого распространения ввиду сильной из-
менчивости их составов. Поэтому минералогическая или петрографическая характеристика не вошла в 
общепринятое определение бонинитов, которое базируется, прежде всего, на их химическом составе.

Бониниты считаются однозначными индикаторами надсубдукционных условий формирования в 
энсиматических островных дугах [Crawford et al., 1989]. Обнаруженные вначале во внутриокеанических 
дугах позднее бониниты (названы по о. Бонин Идзу-Бонинской островной дуги) были найдены в склад-
чатых системах разного возраста. Бум находок и публикаций о бонинитах пришелся на период с начала 
70-х годов до конца прошлого века, хотя некоторые важные открытия были сделаны и в нашем веке. 
Практически везде бониниты ассоциируют с офиолитами [Crawford et al., 1989]. В России одним из 
первых геологов, обративших внимание на бонинитовую тематику, был Н.Л. Добрецов, который с соав-
торами по результатам изучения пород, драгированных в Филиппинском море, выделил высокомагне-
зиальную разновидность бонинитов и предложил для них специальное название — марианиты [Do-
bretsov et al., 1980]. Однако этот термин не получил широкого распространения в мировой литературе, 
хотя был включен в Петрографический кодекс России [2009] и использовался в ряде публикаций [Доб-
рецов и др., 1986; Геология…, 1988; Симонов и др., 1994]. В начальный период изучения бониниты 
были обнаружены только в складчатых системах фанерозоя. Это дало основание Н.Л. Добрецову и В.В. 
Кепежинскас [1983] высказать предположение о том, что бониниты как бы сменяют в геологической 
истории другой тип высокомагнезиальных пород — коматииты, которые в то время рассматривали как 
исключительно раннедокембрийские образования. По степени распространенности в разные геологи-
ческие периоды общая тенденция была намечена верно, однако дальнейшие находки бонинитов показа-
ли их встречаемость в гораздо более широком временном интервале [Furnes et al., 2014].

Наиболее известными мезозойскими проявлениями бонинитов являются офиолиты Троодоса 
[Cameron et al., 1983; Cameron, 1985; Flower, Levine, 1987], Омана [Ishikawa et al., 2002; Godard et al., 
2003], Берегового хребта и гор Кламат в Калифорнии [Harper, 1984; Wallin, Metcalf, 1998; Shervais, 
2001], Восточно- и Западно-Албанских офиолитовых покровов [Bortollotti et al., 2002]. В палеозойских 
офиолитовых комплексах бониниты встречаются не менее часто. К наиболее представительным отно-
сятся офиолиты Беттс Коув, Ньюфаундленд [Bédard et al., 1998; Bédard, 1999]. Кроме того, бониниты 
обнаружены в раннепалеозойских офиолитах провинций Виктория и Тасмания, Австралия [Crawford, 
Cameron, 1985], Канадских Аппалачах [Bédard et al., 2007; Page et al., 2009], Урала [Куренков и др., 
2002], Хантайшири, Монголия [Zonenshain, Kuzmin, 1978; Зоненшайн, Кузьмин, 1978] и некоторых дру-
гих офиолитовых комплексах Центрально-Азиатского складчатого пояса [Симонов и др., 1994]. К наи
более изученным офиолитам неопротерозойского возраста относятся офиолиты Юго-Восточного Саяна 
[Добрецов, 1985; Добрецов и др., 1985, 1986, Геология…, 1988, 1989; Sklyarov et al., 1994; Khain et al., 
2002; Кузьмичев, 2004].

Наиболее полный обзор и характеристика раннедокембрийских бонинитов даны в работе А. А. Щи-
панского [2008]. Палеопротерозойские бониниты известны в поясе Флин Флон Трансгудзонского оро-
гена (Канадский щит), где присутствует супрасубдукционная офиолитовая ассоциация, и в офиолито-
вом комплексе Пейзон, Центральная Аризона [Dann, 1991]. Неоархнеархейские бониниты с возрастом 
2.8—2.7 млрд лет описаны в пределах Балтийского и Канадского щитов [Щипанский, 2008]. На Балтий-
ском щите бониниты обнаружены в Хизоваарской структуре Северо-Карельского зеленокаменного по-
яса [Shchipansky et al., 2004], которую авторы публикаций относят к супрасубдукционной офиолитовой 
зоне. На Канадском щите породы с бонинитовыми геохимическими характеристиками известны в пре-
делах зеленокаменных поясов Абитиби [Kerrich et al., 1998] и Фротет-Эванс [Boily, Dion, 2002]. В Ав
стралии на кратоне Йилгарн также описаны бониниты в ассоциации с коматиитами мезоархейского 
возраста [Angerer et al., 2013]. И, наконец, древнейшие бониниты палеоархейского возраста (3.8—
3.7 млрд лет) зафиксированы в поясе Исуа Гренландского щита [Щипанский, 2008]. Если рассматривать 
раннедокембрийские бониниты, то следует отметить, что многократная переработка тектоническими и 
метаморфическими процессами делает во многих случаях проблематичным обоснование бонинитовой 
природы метаморфических пород, а главное — корректность обоснования их связи с офиолитами.



165

Факт пространственной ассоциации бонинитов с офиолитами был отмечен еще на ранних стадиях 
их изучения: «Бониниты практически всегда ассоциируют с офиолитами, но офиолиты не всегда содер-
жат бониниты» [Cameron et al., 1979, p. 240]. Исключение составляют древнейшие бониниты пояса Исуа 
и современные бониниты внутриокеанических островных дуг. Однако для последних тесная ассоциация 
с офиолитами — вопрос времени: когда эти породы будут вовлечены в складчатые пояса, они в любом 
случае будут пространственно совмещены с фрагментами океанических бассейнов. В то же время поло-
жение бонинитов в офиолитовых разрезах может быть разным, что мы и постараемся показать в насто-
ящей статье.

Бониниты и офиолиты: характер взаимоотношений

На ранних этапах изучения бонинитов почти не оспаривалось положение о внедрении бонинито-
вых расплавов на самых поздних стадиях развития офиолитового разреза либо существенно позже об-
разования офиолитов, соответствующее модели формирования энсиматической островной дуги на оке-
анической коре [Crawford et al., 1989]. Однако последующие исследования показали, что предложенная 
модель не описывает все возможные ситуации. Анализ публикаций позволяет выделить четыре вариан-
та положения бонинитов в офиолитовых комплексах складчатых поясов разного возраста или четыре 
тектонических типа бонинитов (рис. 1): 1) бониниты пространственно ассоциируют с офиолитами, но 
слагают или присутствуют в отдельных от офиолитов тектонических единицах; 2) бониниты находятся 
непосредственно в офиолитовом разрезе в качестве наиболее поздних образований (поздние секущие 
дайки, верхние лавы), завершающих процесс офиолитогенеза или проявленных позже формирования 
офиолитов; 3) бониниты с островодужными толеитами и андезибазальтами слагают собственно офио-
литовый разрез, сменяясь во времени базальтами MOR или BAВ типов; 4) бониниты в ассоциации с 
островодужными толеитами и андезибазальтами слагают всю базитовую часть офиолитового разреза.

К первому типу бонинитов относятся их проявления раннедокембрийского возраста на Балтийс-
ком и Канадском щитах [Щипанский, 2008]), а также неопротерозойские бониниты сутурной зоны Се-
верного Циляня [Xia et al., 2012]. В последнем случае бонинитовую геохимическую специфику имеют 
пиллоу-лавы, дайки и габбро, слагающие отдельную тектоническую пластину, которая контактирует с 
пластинами типичных офиолитов. С. Сиа с соавторами [Xia et al., 2012] предполагают вариант долгожи-
вущей (517—487 млн лет) супрасубдукционной обстановки, когда бониниты слагают верхнюю часть 
островодужной системы, а офиолиты формируются в задуговом бассейне.

Второй тип бонинитов является наиболее распространенным и проявляется в течение всего фане-
розоя. Наиболее изученными и известными являются мезозойские офиолиты Средиземноморья (офио-
литы Троодос [Cameron, 1985; Flower, Levine, 1987; Pearce, Robinson, 2010], Омана [Ishikawa et al., 2002], 
о. Пиндос [Pe-Piper et al., 2004], Мирдита, Албания [Phillips-Lander, Dilek, 2009] и др.). Бониниты в них 
непосредственно наращивают офиолитовый 
разрез, присутствуя в верхах эффузивного 
разреза офиолитов и в виде отдельных даек в 
ранних толеитовых вулканитах с геохими-
ческой спецификой базальтов срединно-оке-
анических хребтов (MORB) или задуговых 
бассейнов (BABB) [Pearce, Robinson, 2010].

Третий тип бонинитов в складчатых 
системах, где офиолиты присутствуют в от-
дельных разрозненных блоках и пластинах, 
описан в мезозойском офиолитовом комп-

Рис. 1. Идеализированные разрезы «текто-
нических» типов бонинитов.
1 — базальты срединно-океанических хребтов или за-
дуговых бассейнов; 2 — островодужные толеиты, ба-
зальты, андезибазальты; 3 — островодужные толеиты, 
базальты, андезибазальты плюс бониниты; 4 — бони-
ниты, 5 — реститовые дуниты и гарцбургиты; 6 — пи-
роксениты; 7 — крупносреднезернистые габбро рассло-
енной серии; 8 — габбро; 9 — комплекс пластинчатых 
даек (sheeted dyke complex); 10 — секущие дайки раз-
ной геохимической специфики; 11 — вулканиты, в том 
числе пиллоу-лавы.
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лексе Жозефина, Калифорния [Harper, 1984, 2003]. Подобная ситуация также типична для триасового 
офиолитового комплекса Кох, Новая Каледония, в котором только верхняя часть вулканогенного разре-
за имеет геохимические характеристики базальтов задуговых бассейнов [Meffre, 1996].

Классическим примером четвертого типа являются ордовикские офиолиты Бетс Коув, Ньюфаунд
ленд, в них вверх по разрезу бониниты сменяются переходными (intermediate) бонинитами, а затем ост-
роводужными толеитами [Bédard et al., 1998, 2007; Bédard, 1999]. Близкая, хотя и немного другая, ситу-
ация описана в офиолитах Тетфорд Майнс, Аппалачи, где бониниты сменяются островодужными 
толеитами, а затем снова наращивают офиолитовый разрез [Pagé et al., 2009]. Этот тип проявления бо-
нинитов в офиолитовых комплексах можно рассматривать в качестве парадокса, когда все геологичес-
кие признаки указывают на формирование офиолитов в условиях растяжения (срединно-океанические 
хребты, задуговые бассейны), а все породы офиолитового комплекса имеют отчетливую надсубдукци-
онную геохимическую специфику. К этому типу относятся и офиолиты Юго-Восточного Саяна, кото-
рые мы подробнее рассмотрим в настоящей статье.

Бониниты в офиолитах Юго-Восточного Саяна

Общая геологическая характеристика
Интенсивное изучение офиолитов Юго-Восточного Саяна, известных в литературе под названием 

Ильчирского пояса, началось в начале 80-х годов прошлого века. Инициатором этих исследований, по-
лучивших свое отражение в ряде публикаций [Добрецов, 1985; Добрецов и др., 1985, 1986; Геология…, 
1988, 1989], был Н.Л. Добрецов. Практически сразу к исследованиям подключились сотрудники Инсти-
тута литосферы РАН (А.Б. Кузьмичев) и Геологического института РАН (Е.В. Хаин). Бониниты в офи-
олитах обнаружили достаточно быстро, однако первая публикация о них [Добрецов и др., 1986] была по 
существу заявочной, поскольку к моменту ее подготовки не был еще достаточно изучен Дунжугурский 
разрез, который можно считать эталонным по проявлению бонинитов для всего Ильчирского пояса.

Офиолиты Юго-Восточного Саяна слагают два дугообразных пояса, обрамляющих раннедокемб-
рийскую Гарганскую глыбу (рис. 2). Южный пояс сильно тектонизирован и реконструкция в нем офио-
литовых разрезов практически невозможна. Северный пояс характеризуется гораздо лучшей сохраннос-
тью и здесь реконструируется полный офиолитовый разрез, включающий реститовые дуниты и гарц-
бургиты в разной степени серпентинизированные, переходный (полосчатый) комплекс, представленный 
в одних случаях расслоенной серией, а в других — сложным сетчато-полосчатым комплексом верлитов, 
пироксенитов и габбро, собственно габброидами от среднекрупнозернистых до микрогаббро, комплек-
сом параллельных даек, эффузивным разрезом и перекрывающей толщей турбидитов, насыщенной сил-
лами умеренно- и высокотитанистых долеритов [Добрецов и др., 1985; Геология…, 1988]. Пояс не явля-
ется непрерывным, а представлен серией отдельных «массивов», при этом в восточной части обнажены 
в основном нижние, а в западной — верхние части офиолитового разреза. Наиболее полный и наименее 
нарушенный офиолитовый разрез закартирован и изучен на Дунжугурском участке, названном по одно-
именной горе в междуречье Боксона и Оки в районе их слияния (рис. 3).

Дунжугурский участок
Краткая геологическая характеристика. Мощная толща лав с перекрывающими турбидитами, 

насыщенными силлами долеритов, обнажена в междуречье Оки и Боксона, а подстилающие ее комп-
лекс параллельных даек, габбро и расслоенная кумулятивная серия закартированы на северо-восточном 
продолжении структуры, на правобережье р. Ока (рис. 4). Вулканиты представлены массивными, реже 
подушечными лавами и лавобрекчиями и соответствуют по составу низкотитанистым базальтам, анде-
зибазальтам и андезитам. Породы дайкового комплекса, как и мелко-, среднезернистые габбро, по всем 
геохимическим характеристикам также близки к вулканитам. Нижележащая расслоенная серия, интер-
претируемая в качестве кумулятов магматической камеры, сложена пироксенитами (большей частью 
вебстеритами) и средне-, крупнозернистыми габбро. Только в самой ее нижней части присутствуют 
дуниты. Породы этой серии также характеризуются низкой титанистостью и отличаются повышенной 
магнезиальностью. В переходной зоне между расслоенной серией и габбро достаточно многочисленны 
жилы плагиогранитов, обычно неправильной формы, нередко насыщенные фрагментами вмещающих 
габбро. Именно из этих жил был выделен циркон, возраст которого составляет 1020 ± 10 млн лет [Khain 
et al., 2002]. Средние составы базитов офиолитового разреза приведены в табл. 1.

Следует отметить, что при неплохой текстурной сохранности офиолитовых пород (отчетливые 
псевдоморфозы по порфировым выделениям пироксена в дайках и лавах, гороховидная текстура и по-
душечная отдельность в вулканитах, отсутствие рассланцевания) в них практически не сохранилось 
первичных магматических минералов. Минеральные парагенезисы представлены в настоящее время ро-
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говой обманкой, актинолитовой роговой обманкой, актинолитом, эпидотом, хлоритом, кварцем, каль-
цитом и плагиоклазами альбит-олигоклазового состава. Редко встречаются реликты клинопироксена и 
высокохромистые хромиты (в бонинитах). Минеральные изменения обусловлены гидротермальным 
океаническим метаморфизмом, характеризующимся отчетливой температурной зональностью (возрас-
тание температуры вниз по разрезу) и неизохимичностью метаморфических преобразований [Скляров, 
Добрецов, 1987]. В целом же РТ-условия метаморфизма базитовой части разреза (габбро, дайковый 
комплекс, вулканиты) характеризуются относительно низкими температурами (зеленосланцевая и эпи-
дот-амфиболитовая фации).

Породы, отвечающие по своему составу бонинитам, встречаются по всему разрезу офиолитов. 
В расслоенной серии пироксениты (вебстериты) часто по своему составу соответствуют бонинитам. 
Также наблюдаются редкие отдельные секущие дайки бонинитов мощностью до 1 м.

Среди габброидной части разреза достаточно широко распространены нориты и габбронориты, по 
своему химическому составу отвечающие бонинитам (см. табл. 1). Здесь же присутствуют редкие дайки 
пироксеновых порфиритов бонинитового состава. В субвулканической части офиолитового разреза за-
картированы такие же секущие дайки пироксеновых порфиритов мощностью от 0.5 до 1.5 м, однако и 
среди параллельных даек отмечаются афировые дайки бонинитов. Кроме того, бониниты слагают и 
скрины в дайках размером до нескольких метров. Среди вулканитов бониниты присутствуют практи-
чески по всему разрезу, который наращивается в направлении от ЮЗ к СВ. При этом самые нижние и 

Рис. 2. Схема тектонической зональности северной части Тувино-Монгольского массива, по [Кузь-
мичев, 2004].
Рамкой показано положение Дунжугурского участка северной ветви офиолитов. 1—4 — раннебайкальский этап (1100—800 млн 
лет): 1, 2 — континент: 1 — фундамент, 2 — чехол (> 800 млн лет); 3, 4 — Дунжугурская дуга: 3 — офиолиты, 4 — преддуговые 
отложения; 5—9 — позднебайкальский этап (800—600 млн лет): 5, 6 — континентальная дуга: 5 — сумсунурские тоналиты 
(790 млн лет), 6 — сархойские (дархатские) вулканиты (790—700 млн лет); 7 — Окинская (хугейнская) аккреционная призма, 
8 — офиолиты Шишхидской дуги (> 600 млн лет), 9 — задуговые отложения; 10 — чехол Тувино-Монгольского массива (V— C– ); 
11 — каледониды обрамления Тувино-Монгольского массива; 12 — кайнозойские впадины.
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самые верхние части эффузивного разреза имеют только бонинитовый состав (табл. 2, см. рис. 3). В 
нижней части лавы нередко имеют гороховидную текстуру. В верхних частях разреза бониниты пере-
крываются пачкой турбидитов мощностью до 100 м, а затем снова следует серия лавовых покровов 
общей мощностью около 150 м (см. рис. 3).

Рис. 3. Геологическая карта Дунжугурского участка, по [Кузьмичев, 2004] с изменениями и допол-
нениями.
Положение участка см. на рис. 2. 1 — четвертичные отложения; 2 — неогеновые базальты; 3, 4 — чехол Тувино-Монгольского 
массива (венд—кембрий): 3 — мангатгольская свита, 4 — боксонская серия; 5, 6 — комплексы активной континентальной окра-
ины (800—700 млн лет): 5 — холбинские порфиры, 6 — пестроцветы сархойской серии; 7—13 — Дунжугурская океаническая 
дуга (1000—800 млн лет): 7 — осадочные породы, ассоциирующие с офиолитами, 8 — андезитобазальты (а), бониниты (б), 
9 — комплекс параллельных даек, 10 — габбро, 11 — расслоенная интрузивная серия, 12 — ультрабазиты, 13 — силлы диабазов; 
14, 15 — Гарганский континентальный блок (> 800 млн лет): 14 — ильчирская и 15 — иркутная свиты.
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Наличие даек бонинитов, явно секущих ос-
тальные составляющие офиолитового разреза, 
позволило нам использовать классическую мо-
дель образования бонинитов [Cameron et al., 1983; 
Crawford et al., 1989], связывая их с начальными 
этапами развития внутриокеанической островной 
дуги на офиолитовом фундаменте [Добрецов и 
др., 1986; Геология…, 1988]. Обнаруженные поз-
же верхние лавы бонинитового состава только 
подтвердили корректность применения модели. 
Но в то же время появились и накопились данные, 
противоречащие этим представлениям. Прежде 
всего, оказалось, что бониниты не являются позд-
ними образованиями, а связаны непосредственно 
с офиолитогенезом, присутствуя в габбровом и 
дайковом комплексах в качестве ранних образо-
ваний, а также слагая нижние части эффузивного 
разреза. Более того, само разделение на бониниты 
и низкотитанистые базальты, андезибазальты и 
андезиты является в какой-то мере условным, 
поскольку во многих случаях принадлежность к 

Рис. 4. Детальная карта опорного разреза офиолитов, по [Кузьмичев, 2004] с изменениями.
Положение участка см. на рис. 3. 1 — четвертичные отложения; 2 — дайковый комплекс; 3 — габбро; 4, 5 — комплексы: 4 — рас-
слоенный, 5 — вулканический; 6 — песчаники, сланцы, конгломераты дунжугурской свиты; 7 — серпентиниты, 8 — фельзиты, 
9 — неогеновые базальты, 10 — элементы залегания параллельных даек, 11 — прочие элементы залегания, 12 — плагиограниты.

Таблица  1 .  Средние составы (мас. %) офиолитовых 
базитов (пересчитано на 100 %), по [Геология…, 1988]

Компо-
нент 1 2 3 4 5 6

SiO2 53.42 56.55 58.30 58.22 58.22 51.53
TiO2 0.24 0.17 0.42 0.21 0.44 1.93
Al2O3 16.93 11.10 15.65 10.33 16.61 15.15
FeOобщ. 6.83 8.61 8.39 7.92 8.18 12.80
MnO 0.14 0.17 0.15 0.16 0.15 0.19
MgO 8.91 15.30 6.20 15.39 6.57 6.03
CaO 9.46 6.15 6.19 5.57 4.66 8.20
Na2O 2.36 1.52 4.07 1.26 4.53 3.38
K2O 1.68 0.38 0.63 0.68 0.62 0.78
n 12 7 35 18 12 32

Примечание .  1, 2 — габбро известково-щелочно-
го (1) и бонинитового (2) типов; 3, 4 — породы дайкового 
комплекса андезибазальтового (3) и бонинитового (4) со-
ставов; 5 — вулканиты; 6 — диабазы и габбро-диабазы сил-
лового комплекса. n — количество анализов.

бонинитам лав или пород дайкового комплекса выявлялась только по петрохимическим данным. Все 
эти породы можно рассматривать в качестве единой серии, что мы и постараемся показать ниже.
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Петрохимия и геохимия базитовой части офиолитового разреза. При изучении офиолитов ЮВ 
Саяна в 80—90-х годах прошлого века было сделано более сотни анализов разных типов пород, но, к 
сожалению, при ограниченных аналитических возможностях того времени содержание ряда индикатор-
ных элементов (Ta, Nb, Th, часть редкоземельных элементов) не определялось. Позднее были отобраны 
представительные пробы, для которых были проведены более детальные геохимические, а также Sm-Nd 

Таблица  2 .  	П редставительные анализы пород Дунжугурского разреза

Компо-
нент

1 2 3 4 5 6 7 8 9 10 11 12 13 14 15 16

550/3* 526/2* 549/2* 996/1* 939/2* 998/1* ОК-22 SK-210А Б-2/2 Б-2/5 651/2* Б-1/3 Б-2/3 SK-
206А Б-1/5 SK-

213А

SiO2, 
мас. % 61.01 58.09 56.59 59.58 61.01 63.72 60.08 51.04 57.56 59.74 63.25 62.75 48.75 55.5 59.22 58.06

TiO2 0.38 0.21 0.18 0.26 0.26 0.25 0.46 0.17 0.46 0.4 0.5 0.16 0.14 0.14 0.19 0.21
Al2O3 14.48 14.41 9.97 13.18 14.57 13.31 14.57 8.73 14.67 15.33 15.2 9.18 16.94 7.86 13.78 12.06
Fe2O3** 7.53 7.74 8.79 7.21 7.44 6.96 8.93 9.85 10.31 8.33 8.18 8.5 8.28 10.41 8.13 7.51
MnO 0.15 0.15 0.17 0.1 0.13 0.1 0.07 0.22 0.09 0.07 0.14 0.15 0.14 0.15 0.16 0.11
MgO 4.42 9.46 13.5 9.64 5.05 3.21 5.74 16.64 4.31 4.11 3.14 10.12 8.9 15.92 5.85 7.79
CaO 3.74 5.63 6.34 3.92 8.53 8.96 1.09 7.64 6.52 5.22 6.04 4.43 11.04 5.83 5.8 6.78
Na2O 2.43 1.46 0.37 3.52 2.7 3.38 4.36 0.1 3.63 4.67 3.28 2.15 2.14 0.1 5.48 3.49
K2O 2.56 2.78 3.98 2.54 0.26 0.05 0.46 1.16 0.16 0.16 0.11 0.24 0.78 0.03 0.26 1.79
P2O5 0.07 0.08 0.11 0.05 0.05 0.05 0.08 0.04 0.05 0.05 0.14 0.03 0.02 0.04 0.04 0.05
П.п.п. 3.3 4.05 4.28 3.61 4.1 2.65 4.46 4.69 2.41 2.03 2.42 2.46 3.05 4.46 1.18 2.3
Сумма — — — — — — 99.58 100.28 100.16 100.11 — 100.17 100.17 100.43 100.09 100.15
Cs, г/т 0.7 1 1.41 0.87 0.28 0.05 0.09 0.39 0.03 0.03 0.04 0.04 0.11 0.59 0.02 0.42
Rb 63.8 61.2 68.2 48.6 4.4 1.1 5.3 20 1 1 0.9 2 6.8 0.2 1.4 27.7
Ba 812 273 504 533 71.4 20.2 145 232.4 45.3 39.2 57.2 59.3 126.6 7.4 58.9 233.9
Th 0.72 0.67 0.9 1.63 1.6 1.15 2.01 0.85 0.88 1.07 1.46 1.77 0.3 0.82 1.15 1.15
U 0.43 0.17 0.44 0.61 0.99 0.59 1.09 0.36 0.64 0.98 1.37 0.5 0.25 0.32 0.47 0.61
Pb 0.97 1.97 2.08 0.8 4.15 14.9 5.03 1.87 0.07 0.02 0.84 2.68 5.11 0.68 1.17 3.54
Ta 0.13 0.07 0.12 0.15 0.25 0.11 0.17 0.14 0.15 0.18 0.26 0.56 0.07 0.09 0.15 0.19
Nb 1.47 1.16 1.98 3.22 3.38 2.57 3.06 1.85 1.96 2.46 3.69 4.15 0.69 1.37 2.07 2.5
Zr 28.5 19.9 26.9 44.1 49.7 37.9 47.7 22 25.5 32.8 54.6 19.7 10 20.1 24 32.7
Hf 0.82 0.6 0.77 1.17 1.25 0.98 1.68 0.69 0.81 0.97 1.68 0.8 0.3 0.51 0.88 1
La 3.15 3.59 3.31 3.64 6.91 5.48 6.38 5.72 3.05 2.84 6.27 8.38 1.26 3.54 6.05 4.52
Ce 6.41 7.77 7.11 8.56 13.4 11.5 13.82 11.17 6.33 6.18 11.96 18.18 2.72 5.69 13.07 9.9
Pr 0.86 0.76 0.89 1.03 1.55 1.29 1.7 1.13 0.8 0.82 1.49 2.22 0.33 0.86 1.57 1.3
Nd 4.42 3.41 3.83 4.65 7.55 5.75 7.23 4.67 3.49 3.64 6.44 8.61 1.31 3.57 5.82 5.1
Sm 1.21 0.94 0.82 1.19 1.64 1.64 1.85 0.9 0.92 1.07 1.6 1.71 0.36 0.83 1.2 1.01
Eu 0.42 0.24 0.3 0.27 0.39 0.4 0.379 0.23 0.318 0.354 0.5 0.25 0.195 0.183 0.374 0.254
Gd 1.38 0.94 0.87 1.06 1.39 1.53 1.94 0.88 1.32 1.53 2.05 1.54 0.52 0.67 1.2 1.14
Tb 0.27 0.17 0.14 0.2 0.26 0.28 0.39 0.192 0.263 0.302 0.35 0.246 0.12 0.127 0.184 0.168
Dy 2.14 1.06 1.08 1.12 1.72 1.61 2.42 0.97 1.86 2.08 3 1.47 0.72 0.62 1.16 1
Ho 0.54 0.22 0.23 0.22 0.39 0.31 0.551 0.199 0.418 0.495 0.67 0.285 0.172 0.11 0.259 0.202
Er 1.41 0.84 0.66 0.74 1.01 1.11 1.68 0.71 1.44 1.6 1.9 0.88 0.51 0.43 0.78 0.69
Tm 0.24 0.12 0.12 0.11 0.16 0.16 0.273 0.101 0.223 0.248 0.32 0.143 0.083 0.07 0.13 0.106
Yb 1.65 0.78 0.77 0.72 1.17 1.05 1.8 0.84 1.4 1.63 2 1 0.58 0.44 0.85 0.79
Lu 0.23 0.13 0.13 0.12 0.16 0.18 0.294 0.137 0.209 0.271 0.33 0.15 0.09 0.068 0.135 0.102
Y 15.8 7.71 7.2 7.42 11.4 12.1 15.04 5.72 11.61 13.14 21.8 8.27 4.56 3.79 6.72 6.56

Примечание .  1, 5, 6 — массивные лавы и лавобрекчии; 2, 3, 7 — пиллоу-лавы; 4 — гиалокластитовые брекчии; 
8—11 — диабазы даек; 12, 13 — лейкогаббро, 14—16 — габбро.

* Анализы заимствованы из [Кузьмичев, 2004], пересчитаны на 100 % сухого остатка.
** Все железо в форме Fe2O3.
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изотопно-геохимические исследования. Однако для построения петрохимических диаграмм мы исполь-
зовали в том числе и анализы, опубликованные в работах [Геология…, 1988; Khain et al., 2002; Кузьми-
чев, 2004].

Для новых же проб содержания микроэлементов определены методом индукционно связанной 
плазмы с масс-спектрометрическим окончанием (ICP-MS) в Институте аналитического приборострое-
ния (г. Санкт-Петербург) с относительной погрешностью 3—5 % для редкоземельных и 5—10 % для 
остальных редких элементов.

По химическому составу плутонические, гипабиссальные и вулканические породы Дунжугурско-
го разреза относятся к основным и средним породам нормального ряда (рис. 5). В химическом составе 
габброидов и диабазов прослеживается отрицательная корреляция магнезии с глиноземом, отражающая 
цветовой индекс пород. Для пород дайкового комплекса характерны обратные корреляции магнезии с 
глиноземом и оксидом титана при положительной корреляции глинозема с оксидом титана и хрома с 
магнием (см. рис. 5). Такие зависимости могут объясняться тем, что в качестве вкрапленников в гипа-
биссальных породах присутствуют только темноцветные минералы, что типично для пород именно бо-
нинитового ряда, глинозем и оксид титана оказываются несовместимыми компонентами, и вариации их 
концентраций совместно с вариацией содержания магнезии отражают различия в насыщенности пород 
вкрапленниками.

Рис. 5. Классификационная (TAS) и вариационные петрохимические диаграммы для базитов Дун-
жугурского участка.
1, 2 — вулканиты базальтового, андезибазальтового, андезитового (1) и бонинитового (2) составов; 3, 4 — породы дайкового 
комплекса: диабазы (3) и бониниты (4); 5 — габброиды. Поля составов на TAS диаграмме показаны по [Middlemost, 1994; Пет-
рографический кодекс…, 2009]: I — базальты, габбро; II — андезибазальты, габбро-диориты; III — андезиты, диориты; IV — тра-
хибазальты, монцогаббро; V — трахиандезибазальты, монцодиориты; VI — трахиандезиты, монцониты. Частично использованы 
анализы из публикаций [Геология…, 1988; Khain et al., 2002; Кузьмичев, 2004].
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Рис. 6. Спектры нормированных содержаний редких (а, в, д) и редкоземельных (б, г, е) элементов в 
породах Дунжугурского разреза.
а, б — базальты, андезиты (серые квадраты) и бониниты (черные квадраты); в, г — диабазы (штриховкой показано поле составов 
бонинитовых диабазов, по [Khain et al., 2002]; д, е — габброиды. Содержания нормированы на хондрит CI, по [Sun, McDonough, 
1989].
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Существенные вариации суммы щелочей (от 
0.2 до 6.0 мас. %) не отражают первичный состав по-
род, а обусловлены разной степенью аллохимичес-
ких метаморфических преобразований (см. выше). 
В процессах, близких спилитизации, характерных 
для подводного океанического вулканизма, макси-
мально изменяются концентрации кремнезема, ще-
лочных и щелочно-земельных элементов. В этом 
случае больше информации о генезисе пород можно получить из анализа концентраций редкоземель-
ных и высокозарядных элементов, малоподвижных при относительно низкотемпературных метасомати-
ческих процессах.

Породы Дунжугурского разреза характеризуются фракционированными распределениями содер-
жаний редкоземельных элементов с обогащением легкими РЗЭ по отношению к средним и тяжелым: 
(La/Yb)n = 1.25—6, (La/Sm)n = 1.7—4.1 (рис. 6). Отчетливо проявлена и V-образная форма распределе-
ния содержаний РЗЭ, типичная для большинства бонинитов (см. рис. 6). На мультиэлементных диа-
граммах обращает на себя внимание тантал-ниобиевый минимум (Nbn/√(Thn·Lan) = 0.25—0.48), что 
обычно интерпретируется как участие в расплавах субдукционной компоненты. Отчетливый минимум 
также наблюдается для титана. На диаграмме Th/Nb—Ce/Nb (рис. 7) фигуративные точки всех пород 
лежат вблизи линии надсубдукционных выплавок при степени плавления модельного источника 2—
10 %, что также может свидетельствовать об участии в расплавах субдукционной компоненты.

Следует отметить, что при значительных вариациях содержаний в породах редкоземельных и вы-
сокозарядных элементов основные их отношения изменяются незначительно, а поля фигуративных то-
чек плутонических, гипабиссальных и вулканических пород на диаграммах (рис. 8) перекрываются. Это 
может свидетельствовать в пользу комагматичности всех членов разреза. Содержание элемента в поро-
де зависит от его концентрации в расплаве, количества вкрапленников в породе и коэффициента распре-

Таблица  3 .  Результаты Sm-Nd изотопных исследований пород дунжугурского офиолитового комплекса, 
	В осточный Саян

№ п/п № образца
Sm Nd

147Sm/144Nd
143Nd/144Nd   
(±2σизм.)*

εNd(T) TNd(DM)
мкг/г

1 Б-1/1 0.758 5.00 0.0917 0.511885 ± 9 –1.0 1578
2 Б-1/3 2.04 10.07 0.1227 0.512129 ± 8 –0.3 1707
3 Б-1/5 1.403 6.98 0.1214 0.512113 ± 7 –0.4 1709
4 Б-2/2 1.063 3.73 0.1712 0.512517 ± 8 1.0 —
5 Б-2/5 1.187 3.90 0.1838 0.512610 ± 8 1.1 —
6 Б-2/3 0.456 1.624 0.1689 0.512494 ± 11 0.8 —
7 Б-3/3 3.68 13.99 0.1589 0.512530 ± 5 2.8 —
8 Б-3/4 2.85 10.29 0.1671 0.512510 ± 6 1.4 —
9 SK-206А 0.730 3.51 0.1256 0.512113 ± 4 –1.0 1791
10 SK-206Г 0.996 3.62 0.1663 0.512468 ± 12 0.6 —
11 SK-210А 1.098 5.52 0.1202 0.512140 ± 10 0.3 1644
12 SK-213А 1.295 5.91 0.1323 0.512174 ± 8 –0.6 1825

Примечание .  Величины εNd(T) рассчитаны на возраст 1020 млн лет [Khain et al., 2002].
* Погрешности измерений соответствуют последним значащим цифрам.

Рис. 7. Диаграмма Се/Nb—Th/Nb для пород Дун-
жугурского разреза.
DMM — деплетированная MORB мантия, RSC — остаточный 
компонент слэба, SDC — субдукционный компонент. Штриховы-
ми линиями показаны траектории изменения состава выплавок и 
реститов при двустадийном плавлении примитивной мантии, по 
[Saunders et al., 1988]. Точки составов N-MORB, Е-MORB и OIB 
показаны по [Sun, McDonough, 1989]. Поля составов вулканичес-
ких и гипабиссальных пород разреза Тетфорд Майнс показаны 
по [Page et al., 2009]: косая штриховка — толеитовая серия, пря-
мая — бонинитовая серия. Усл. обозн. см. на рис. 5.
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деления этого элемента между кристаллами и расплавом. При этом количество элемента в кумулятив-
ной породе может существенно отличатся от его содержания в расплаве, из которого эта порода обра-
зуется, за счет значительного числа в породе кристаллов. Однако отношение концентраций двух несов-
местимых элементов зависит главным образом от отношения их содержаний в расплаве и мало зависит 
от количества расплава в породе на момент ее образования. Тогда различия отношений несовместимых 
элементов могут служить для опровержения или, как в случае Дунжугурского разреза, обоснования 
гипотезы о геохимическом родстве всех вулканических, гипабиссальных и плутонических пород.

По отношениям редкоземельных и высокозарядных элементов породы Дунжугурского разреза 
близки породам бонинитового ряда офиолитов Тетфорд Майнс [Page et al., 2009] (см. рис. 7, 8), что мо-
жет отражать близкие геохимические условия выплавления бонинитовых магм в этих двух магматичес-
ких областях. Как было отмечено выше, эти офиолиты также относятся к четвертому типу бонинитов в 
офиолитовых комплексах. Хотя отмечаются и некоторые отличия, в частности, породы Дунжугурского 
разреза характеризуются пониженными концентрациями циркония относительно других высокозаряд-
ных элементов, особенно тория. Это может отражать особенность субстрата, из которого выплавлялись 
магмы, сформировавшие офиолиты Восточного Саяна.

Nd изотопная систематика пород дунжугурского офиолитового комплекса. Sm-Nd изотопные 
исследования всех типовых пород дунжугурского офиолитового комплекса выполнены в ИГГД РАН 
(г. Санкт-Петербург). Полученные результаты представлены в табл. 3. Для выделения Sm и Nd исполь-
зована методика, описанная в [Котов и др., 1995]. Изотопные составы Sm и Nd измерены на многокол-
лекторном масс-спектрометре Finnigan MAT-261 и в статическом режиме. Измеренные отношения 
143Nd/144Nd нормализованы к отношению 146Nd/144Nd = 0.7219 и приведены к отношению 143Nd/144Nd = 
= 0.511860 в Nd стандарте La Jolla. Средневзвешенное значение отношения 143Nd/144Nd в стандарте La 
Jolla за период измерений составило 0.511844 ± 10 (n = 12). Точность определения концентраций Sm и 
Nd составляет ±0.5 %, изотопных отношений 147Sm/144Nd — ±0.5 %, 143Nd/144Nd — ±0.005 % (2σ). Уро-
вень холостого опыта не превышал 0.2 нг Sm и 0.5 нг Nd. При расчете величин εNd(T) и модельных 
возрастов TNd(DM) использованы современные значения CHUR, по [Jacobsen, Wasserburg, 1984], (143Nd/
144Nd = 0.512638, 147Sm/144Nd = 0.1967) и DM, по [Goldstein, Jacobsen, 1988], (143Nd/144Nd = 0.513151, 
147Sm/144Nd = 0.21365).

Рис. 8. Диаграммы отношений некоторых редкоземельных и высокозарядных элементов в поро-
дах Дунжугурского разреза.
Пояснения см. в тексте. Усл. обозн. см. на рис. 5, 7.
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Все изученные породы характеризуются слабоотри-
цательными и положительными величинами εNd(T) в уз-
ком интервале от –1.0 до +1.5 и позднепалеопротерозойс-
кими Nd модельными возрастами TNd(DM) = 1.8—1.6 
млрд лет (см. табл. 3), значительно превосходящими при-
нятый возраст кристаллизации плагиогранитов 1020 млн 
лет. Более высокой положительной величиной εNd(T) = 2.8 
отличается дайка умеренно титанистых долеритов, секу-
щая базальты офиолитового комплекса, что может быть 
связано с их формированием в ходе раскрытия задугового 
бассейна в комплементарной системе внутриокеаничес-
кая островная дуга — задуговый бассейн и участием плю-
мового источника.

Величины εNd(T) пород офиолитового комплекса не 
зависят ни от их состава, ни от геологического положе-
ния. Возможной причиной формирования пород дунжугурского офиолитового комплекса с такими низ-
кими относительно деплетированной мантии (εNd(1020) = +7.8) величинами εNd(T) может быть участие 
обогащенного (плюмового) источника. Однако такому предположению противоречат геохимические 
особенности пород — наличие отрицательных Nb-Ta аномалий (см. рис. 6) и положение пород вблизи 
линии надсубдукционных выплавок (см. рис. 7). Можно предполагать, что формирование расплавов 
пород дунжугурского офиолитового комплекса происходило посредством частичного плавления верх-
ней мантии, измененной расплавами и флюидами, продуцированными при плавлении субдуцирующей 
океанической плиты, в состав которой входили осадочные породы с древними коровыми Nd изотопны-
ми характеристиками. В качестве такого материала могли выступать осадки, образованные в результате 
эрозии архейских тоналит-трондьемитовых гнейсов Гарганской глыбы с возрастом 2700 ± 15 млн лет 
[Анисимова и др., 2009]. По данным авторов, им свойственны Nd модельные возрасты TNd(DM) = 3.0—
2.9 млрд лет и величины εNd(1020) от –20.7 до –28.0. Даже незначительная добавка такого материала в 
зону субдукции и последующее ее плавление могли привести к значительному изменению Nd изотоп-
ного состава образующихся расплавов. Бониниты в офиолитовых комплексах характеризуются пони-
женными значениями εNd(T) (от 0 до +7), однако отрицательные величины εNd(T) еще не отмечались. 
Следует также отметить, что устанавливается положительная корреляция (коэффициент корреляции 
R2 = 0.76) между величинами εNd(T) изученных пород и отношениями 147Sm/144Nd в них (рис. 9), что 
может свидетельствовать об устойчивости Sm-Nd изотопной системы в ходе наложенных преобразова-
ний [Pe-Piper et al., 2004].

В целом же можно отметить, что офиолиты Юго-Восточного Саяна имеют отчетливую надсуб-
дукционную геохимическую специфику, но в то же время обладают всеми признаками формирования в 
условиях спрединга. Только силлы в перекрывающей турбититовой толще (см. табл. 1) можно рассмат-
ривать в качестве продуктов развития задугового бассейна. Принимая во внимание факт присутствия 
бонинитовых вулканитов в турбидитах, можно считать, что процесс формирования задугового бассейна 
не был значительно оторван во времени от процесса надсубдукционного офиолитогенеза.

Обсуждение

Петрологическая уникальность пород бонинитовой серии состоит в том, что для их генезиса тре-
буется сочетание различных факторов, которое может реализовываться только в определенных и очень 
ограниченных по месту локализации геодинамических обстановках. Последние требуют возникновения 
благоприятных предпосылок для малоглубинного плавления реститового (гарцбургитового) перидоти-
та, что возможно лишь при условии притока аномально высокого теплового потока с одновременной 
инфильтрацией водного флюида в предварительно деплетированный мантийный источник бонинито-
вых расплавов [Crawford et al., 1989; Falloon, Danyushevsky, 2000].

Многочисленные исследования современных проявлений бонинитового вулканизма показали, что 
они локализованы только в зонах внутриокеанической плитовой конвергенции и нет ни одного доказан-
ного примера, свидетельствующего об иных геодинамических обстановках их формирования. Действи-
тельно, высокая водонасыщенность бонинитовых расплавов предполагает их размещение над зонами 
погружающихся в мантию и испытывающих дегидратацию слэбов океанической литосферы. Установ-

Рис. 9. Корреляция 147Sm/144Nd и εNd(T) в базитах Дун-
жугурского участка.
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лено, что в современных интраокеанических островных дугах, таких как Идзу-Бонин-Марианская и 
Тонга-Кермадекская, вулканиты бонинитовой серии наращивают перидотит-габбро-метавулканические 
разрезы преддуговых склонов, маркируя процессы начала возникновения и дальнейшего роста острово-
дужных построек [Stern, 2004].

Отчетливые параллели такого рода внутриокеанических разрезов с офиолитовыми комплексами в 
складчатых поясах на континентах послужили основанием для выделения отдельной группы офиоли-
тов, получившей определение офиолитов супрасубдукционных зон (ССЗ) [Pearce, 1982, 2003; Pearce et 
al., 1984]. Введение этого термина позволило пересмотреть раннюю концепцию офиолитов как океани-
ческой коры геологического прошлого и выяснить, что большинство офиолитовых массивов, включая 
наиболее крупные и известные, такие как офиолиты Омана, Троодоса или Урала, принадлежат к типу 
офиолитов супрасубдукционных зон. Говоря другими словами, большинство офиолитов мира маркиру-
ют формации не древних срединно-океанических хребтов, а палеозоны спрединга в надсубдукционных 
обстановках на границах океанических плит геологического прошлого.

Бониниты, или в более широком смысле вулканиты бонинитовой серии, составляют не самую 
значительную часть разрезов офиолитов ССЗ, но тем не менее петрологическая и формационная уни-
кальность делает их индикаторными породами для реставрации палеогеодинамики зон конвергенции 
океанических плит в геологической истории. Во многих случаях сильной тектонической фрагментации 
полных офиолитовых разрезов, когда не сохраняются прямые свидетельства обстановок растяжения, 
такие как комплексы параллельных даек, бониниты зачастую остаются единственным индикатором та-
кого рода обстановок. Вследствие этого геодинамические модели генерации бонинитов, разработанные 
на примерах современных обстановок, представляют особый интерес. Полный их обзор приведен в ра-
боте [Щипанский, 2008]. Здесь же мы выделим главные геодинамические причины, с которыми связы-
вается локализация бонинитового вулканизма.

Одной из самых ранних моделей происхождения бонинитов является модель субдукции активно-
го спредингового центра, с которым связывается возможность растяжения надсубдукционной литосфе-
ры и приток горячего астеносферного материала через «окно» в погружающемся слэбе [Crawford et al., 
1989]. Однако наиболее молодые из известных бониниты преддуговой области Тонга с возрастом 2.0—
1.4 млн лет не показывают их возможной связи с каким-либо активным спрединговым центром океани-
ческого ложа Юго-Западной Пацифики. К тому же имеющиеся детальные реконструкции палеогеновой 
кинематики плит Пацифики также не дают оснований для предположений о существовании активных 
срединно-океанических хребтов в эоцене вблизи района Идзу-Бонин-Марианской островодужной сис-
темы, где в это время формировались бонинитовые расплавы.

Новые идеи в понимании генезиса бонинитов были связаны с постановкой фундаментального 
вопроса геодинамики — как и где возникают зоны субдукции? Он был во многом обусловлен тем, что 
проявления бонинитового магматизма связаны с самыми начальными стадиями возникновения энсима-
тических островных дуг [Stern, Bloomer, 1992; Stern, 2004]. С физической точки зрения главным усло-
вием для начала субдукции является необходимость возникновения гравитационной нестабильности на 
границе двух литосферных плит. Понятно, что это условие может выполняться в случае, когда в сопри-
косновение приходят плиты с разными термальными характеристиками, что теоретически должно про-
исходить при совмещении плит разного возраста: древней и холодной с молодой и горячей.

Более древняя океаническая кора с одной стороны разлома в конечном счете становится гравита-
ционно-нестабильной и начинает опускаться, погружаясь вначале вертикально без существенной гори-
зонтальной компоненты. Согласно этой модели, инициация процесса погружения плиты должна была 
вызвать растяжение в перекрывающей плите, апвеллинг частично деплетированной мантии и затем ка-
тастрофическое плавление этой мантии как результат декомпрессии с инфильтрацией водного флюида 
из слэба. Впоследствии вектор погружения слэба приобретает горизонтальную составляющую, что при-
водит к остановке декомпрессии, а следовательно, и к прекращению плавления очень деплетированной 
мантии. Таким образом, начинается установление режима стационарной субдукции с генерацией нор-
мальных островодужных толеитовых и известково-щелочных вулканических серий [Stern, 2004].

Единственным существенным допущением в этой модели, получившей название «субдукционные 
зоны индуцированного заложения» (induced nucleation subduction zones), являлась спорная возможность 
соприкосновения океанических плит разного возраста по границам протяженных трансформных разло-
мов. Однако механизм возникновения гравитационного коллапса океанической литосферы мог иметь и 
другую природу.

Плотностные неоднородности в океанической литосфере, достаточные для разрыва ее сплошнос-
ти, естественным образом должны возникать на границах нормальной океанической литосферы и утол-
щенной океанической литосферы плюмовой природы, т. е. океанических плато или трассеров воздейс-
твия горячих точек — асейсмических хребтов или симаунтов [Niu et al., 2003]. Действительно, как 
показывает пример локализации бонинитов Тонга, они приурочены к пересечению асейсмического 
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хребта Луизивильской горячей точки и палеожело-
ба дуги Тонга-Кермадек [Turner, Hawkesworth, 
1997]. Существуют также данные о том, что на-
чальная стадия развития Идзу-Бонин-Марианской 
дуги была сопряжена с внедрением мантийного плюма Манус [Macpherson, Hall, 2001]. Кроме того, 
изотопно-геохимические данные по вулканитам бонинитовой серии показывают наличие в них изотоп-
ных и геохимических меток обогащенных мантийно-плюмовых производных [Sobolev, Danyushevsky, 
1994: Портнягин и др., 1996; Taylor, Nesbitt, 1998]. Вовлеченность в петрогенезис бонинитов мантийно-
плюмовой литосферы также позволяет снять вопрос об аномально высоких температурах для начала 
малоглубинного плавления деплетированной и, следовательно, тугоплавкой гацбургитовой мантии, ко-
торые могут быть обеспечены подъемом глубинного вещества горячих мантийных плюмов [Falloon, 
Danyushevsky, 2000].

Если это так, то хорошим тестом для проверки такой модели может служить Архейский эон раз-
вития Земли, когда верхняя мантия была на 150—200 °С горячее современной [Herzberg et al., 2010]. 
В этом случае при развитии субдукционных процессов должны были формироваться вулканиты бони-
нитовой серии в заметных объемах. Со времени первых находок бонинитов в архейских зеленокамен-
ных поясах [Fan, Kerrich, 1997; Щипанский и др., 1999] количество сообщений об обнаружении архей-
ских метавулканитов бонинитовой серии возросло многократно. Это хорошо иллюстрируется гистог-
раммой распределения бонинитового и коматиитового вулканизма во времени, заимствованной нами из 
недавней сводки (рис. 10) [Furnes et al., 2014]. Как можно видеть, объем бонинитового вулканизма в 
архейских зеленокаменных поясах значительно возрос и нельзя исключить, что вскоре он достигнет 
объемов коматиитового вулканизма, который общепринято ассоциируется с мантийными плюмами. Так 
или иначе полученная на сегодняшний день картина свидетельствует о том, что плейт-тектоническая 
эволюция Земли имеет корни, простирающиеся к началу ее геологической истории.

Заключение

В настоящее время практически не вызывает сомнения несоответствие большинства базитовых 
образований офиолитовых комплексов мира срединно-океаническим базальтам. Еще в начале 70-х го-
дов прошлого столетия отмеченный парадокс надсубдукционных геохимических характеристик наибо-
лее представительных и изученных офиолитовых комплексов [Miyashiro, 1973], формирование которых 
однозначно осуществлялось в условиях спрединга (новообразования коры океанического типа), послу-
жил основанием выделения специфических супрасубдукционных внутриокеанических обстановок 
[Pearce et al., 1984]. Бониниты являются наиболее яркими индикаторами таких обстановок. Причем все 
меньше становится офиолитов, в которых нет бонинитов, а, возможно, в будущем офиолиты MOR типа 
останутся в качестве единичных и уникальных примеров. Характер проявления бонинитов в офиолито-
вых комплексах предполагает несколько вариантов эволюции внутриокеанических систем, включаю-
щих выплавление и внедрение бонинитовых расплавов в преддуговых, интрадуговых и задуговых об-
становках. Существующие в настоящий момент модели [Cameron et al., 1979; Crawford et al., 1989; 
Щипанский, 2008] сталкиваются с рядом противоречий, возможно, обусловленных тем, что нет единого 
механизма их образования, а обозначенные выше типы бонинитов будут отвечать разным моделям. 
Ясно только одно: для бонинитового петрогенезиса необходима внутриокеаническая субдукция, а соот-
ветственно, наличие крупного океана, других следов которого в складчатых системах разного возраста 
не сохранилось.
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