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Проведено петрографическое, минералогическое и геохимическое исследование дунитов, пироксе-
нитов, перидотитов и габброидов из офиолитового комплекса Камчатского мыса (Камчатка, Рос-
сия), направленное на выявление когенетичных ассоциаций магматических пород и определение
вероятных геодинамических обстановок их формирования, а также на тестирование различных
критериев когенетичности разных типов магматических пород в составе офиолитовой ассоциации.
Установлено, что исследованные ультрамафиты–мафиты относятся к двум генетическим сериям,
различающимся по составу первичных минералов, минеральному составу пород и оцененным со-
ставам захваченных расплавов. Формирование пород этих серий происходило из расплавов разных
геохимических типов в разных геодинамических обстановках в разных эпизодах мантийного магма-
тизма. Породы, отнесенные к высокотитанистой серии (габброиды Оленегорского массива, ксеноли-
ты дунитов и меланократовых габброидов в них, прожилки габброидов в ксенолитах), образовались из
расплавов типа N-MORB в океаническом центре спрединга. Формирование пород, отнесенных к
низкотитанистой серии (жильных дунитов, пироксенитов и габброидов в реститовых шпинелевых
перидотитах Солдатского массива, а также пироксенитов, перидотитов и габброидов из централь-
ной и западной частей полуострова), происходило из высоководных расплавов бонинитового типа
и связано с ранним этапом островодужного магматизма. Учитывая отсутствие известных проявле-
ний бонинитов в офиолитовом комплексе Камчатского мыса, можно предполагать, что плутониче-
ские ультрамафиты, в том числе жильные, могут быть единственным свидетельством этапа надсуб-
дукционного бонинитового магматизма в процессе формирования офиолитовых комплексов. Про-
демонстрировано, что методика оценки состава захваченного расплава в плутонических
ультрамафитах и габброидах на основании валовой геохимии и первичной минералогии позволяет
делать более определенные и обоснованные выводы о геодинамической обстановке формирования
этих пород и о степени их когенетичности с пространственно ассоциирующими базальтами, чем
выводы, основанные лишь на составе первичных минералов в породах.
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ВВЕДЕНИЕ

Офиолиты, согласно современным представле-
ниям, являются фрагментами в различной степени
дезинтегрированных разрезов литосферы океа-
нического типа, сформированной в разных обла-

стях океанов: центрах океанического, задугового
и преддугового спрединга, внутриокеанических
островных дугах, областях плюмового магматиз-
ма и т.д. (Dilek, 2003; Dilek, Furnes, 2011). При
этом наиболее убедительные свидетельства о ве-
роятной геодинамической обстановке формиро-
вания магматических пород офиолитов дают дан-
ные по геохимии базальтов (Dilek, Furnes, 2011),
данные по составам вкрапленников хромшпине-

1 Дополнительная информация для этой статьи доступна
doi: 10.31857/S0869590323030020 для авторизованных поль-
зователей.
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лидов из вулканитов основного и ультраосновно-
го состава (Arai, 1992; Kamenetsky et al., 2001),
первичных минералов реститовых перидотитов
(Dick, Bullen, 1984), а также по геохимии валовых
составов реститовых перидотитов и клинопирок-
сенов из них (Parkinson, Pearce, 1998). Минерало-
гические и геохимические особенности плутони-
ческих мафитов и особенно ультрамафитов из
офиолитов используются в петрологических и
геодинамических исследованиях существенно
реже. С одной стороны, это обусловлено сравни-
тельно небольшим объемом аналитических дан-
ных об этих породах в современной океанической
литосфере, а с другой – отсутствием надежных
петролого-геохимических критериев для опреде-
ления геодинамической обстановки формирова-
ния плутонических ультрамафитов и мафитов,
особенно кумулятивных.

Проблема заключается в том, что офиолито-
вые комплексы часто тектонически дезинтегри-
рованы, и разрезы строения литосферы, фраг-
менты которой представлены в офиолитах, как
правило, реконструируются. При этом степень
когенетичности магматических пород (рестито-
вых перидотитов, плутонических ультрамафитов
и мафитов, базальтов) в таких реконструированных
разрезах обычно не рассматривается. Особенно
остро проблема когенетичности плутонических и
вулканических пород встает в тех случаях, когда
геологические соотношения указывают на не-
сколько фаз внедрения магм, а геохимия пород и
составы их первичных минералов свидетельствуют
об их формировании в разных геодинамических
обстановках. Офиолитовая ассоциация Камчатско-
го мыса, для разных типов пород которой (преиму-
щественно базальтов и реститовых перидотитов)
выдвигались петролого-геохимические аргумен-
ты формирования в обстановках срединно-океа-
нического спрединга, надсубдукционной и внут-
риплитной (Федорчук и др., 1989; Осипенко,
Крылов, 2001; Крамер и др., 2001; Савельев, 2003;
Хотин, Шапиро, 2006; Tsukanov et al., 2007; Ско-
лотнев и др., 2008; Portnyagin et al., 2008, 2009; Ба-
танова и др., 2014), представляет именно такой
случай.

В настоящей статье поставлена задача пред-
ставить данные по минералогии и геохимии наи-
менее изученных плутонических нереститовых
ультрамафитов и мафитов офиолитовой ассоциа-
ции Камчатского мыса, оценить составы захва-
ченного расплава в этих породах и сопоставить их
с данными по другим типам магматических пород
этой ассоциации. Основной целью при этом яв-
ляется установление когенетичных ассоциаций
магматических пород в офиолитах Камчатского
мыса и вероятных геодинамических обстановок
их формирования, а также тестирование различных
критериев когенетичности разных типов магмати-
ческих пород в составе офиолитовой ассоциации.

ГЕОЛОГИЧЕСКОЕ ПОЛОЖЕНИЕ
Офиолиты Африканского блока в южной ча-

сти полуострова Камчатский мыс, включающие
объект настоящего исследования, расположены в
области современного сочленения структур Кам-
чатского полуострова и Алеутской островной ду-
ги, ограничивающей на севере современную зону
субдукции под Камчатку, и лежат на продолже-
нии структур Гавайско–Императорского подвод-
ного хребта. Эти офиолиты включают в состав
Кроноцкого террейна и рассматривают как фраг-
мент аккреционной призмы Кроноцкой островной
палеодуги, сформированной в позднем мелу–сред-
нем эоцене (Разницин и др., 1985; Зинкевич и др.,
1993; Щербинина, 1997; Левашова и др., 2000; Цука-
нов и др., 2014) в Пацифике на 36–45° с.ш. (Хотин,
Шапиро, 2006; Lander, Shapiro, 2007) и аккрети-
рованной к окраине Камчатки в позднем эоцене–
раннем миоцене (Зинкевич, Цуканов, 1992; Alex-
eiev et al., 2006) или в позднем миоцене–плиоцене
(Lander, Shapiro, 2007).

Африканский блок имеет покровное строение
(рис. 1). В его составе выделяют Солдатский гипер-
базитовый массив, Оленегорский габбровый мас-
сив, серпентинитовый меланж, смагинскую ассо-
циацию (африканский комплекс по (Tsukanov et al.,
2007)) базальтов с известняками и яшмами, со-
держащую фауну апта–сеномана (Брагин и др.,
1986; Федорчук и др., 1989), и пикежскую туфово-
кремнистую формацию, содержащую фауну сан-
тона–турона (Брагин и др., 1986; Федорчук и др.,
1989). Контакты между этими структурными еди-
ницами преимущественно тектонические, и соб-
ственно Солдатский и Оленегорский массивы,
по-видимому, представляют собой крупные тек-
тонические пластины или их серии. В мощных
зонах меланжа присутствуют обломки и относи-
тельно крупные блоки подушечных базальтов,
амфиболитов, ультрамафитов и габброидов.

Солдатский гипербазитовый массив сложен
мантийными шпинелевыми гарцбургитами и
редкими шпинелевыми лерцолитами, Оленегор-
ский массив – различными габброидами. В работах
(Бетхольд и др., 1986; Хотин, Шапиро, 2006) в
этом массиве описаны непрерывные разрезы от габ-
бро до долеритов и базальтов, однако трудно судить,
в какой степени эти разрезы реконструированы.

На отдельных участках Оленегорского массива
габброиды содержат ксенолиты ультрамафитов
размером от первых сантиметров до 1 м. Эти ксе-
нолиты были интерпретированы изучавшими их
исследователями (Высоцкий, 1986; Пейве, 1987;
Крамер и др., 2001; Хотин, Шапиро, 2006) как ре-
ститовые шпинелевые гарцбургиты, аналогичные
таковым Солдатского массива, но отчасти претер-
певшие более или менее интенсивную реакционную
перекристаллизацию. Предшественниками описы-
вались также шлиры и линзовидные горизонты уль-
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трамафитов в восточной части массива и его юго-за-
падной части в нижнем течении рек Водопадная и
Стремительная (Бетхольд и др., 1986; Крамер и др.,
2001; Хотин, Шапиро, 2006). Среди габбро, кроме
того, описаны тектонические клинья пород поло-
счатого комплекса (переслаивающиеся перидо-
титы, плагиоклазовые перидотиты, оливиновые
габброиды, анортозиты) (Крамер и др., 2001).

В составе Солдатского массива нереститовые
ультрамафиты (дуниты, клинопироксениты, веб-
стериты) слагают редкие линзы, жилы и пласто-
вые тела в шпинелевых перидотитах (Осипенко,
Крылов, 2001; Крамер и др., 2001; Хотин, Шапиро,
2006; Батанова и др., 2014). Помимо этого, в шпине-
левых перидотитах Солдатского массива присут-

ствуют и прожилки габброидов мощностью от пер-
вых сантиметров до полуметра.

Поскольку методика оценки состава захвачен-
ного расплава была разработана для дунитов (Ба-
зылев и др., 2019), особое внимание уделялось
именно этим породам. В составе Оленегорского
массива дуниты не были известны, поэтому мы
изучили серию меланократовых ксенолитов в
габбро этого массива с целью найти среди них дуни-
ты. Имевшиеся в нашей коллекции пироксениты
из Солдатского массива представлены прожилками
сантиметровой мощности, что не позволяет иссле-
довать геохимию этих пород. Чтобы восполнить
этот пробел, мы изучили пироксениты и близкие к
ним по высокому содержанию пироксенов перидо-
титы и меланократовые габброиды в однородных

Рис. 1. Схема геологического строения южной части п-ова Камчатский мыс, по (Бояринова, 1999) с изменениями по
(Савельев, 2003), и места отбора образцов. 1 – плиоцен-четвертичные отложения, 2 – миоценовые терригенные отло-
жения, 3 – турон-кампанские терригенные отложения (пикежская свита), 4 – альб-сеноманские вулканогенно-крем-
нистые отложения (смагинская свита), 5 – подушечные базальты, отнесенные к смагинской свите, по (Бояринова,
1999), или к Оленегорскому массиву, по (Хотин, Шапиро, 2006), 6 – габбро и долериты Оленегорского массива, 7 –
гипербазиты Солдатского массива (самый крупный опробованный блок) и более мелких тел, 8 – серпентинитовый
меланж, 9 – разломы установленные (а) и предполагаемые под рыхлыми отложениями (б), надвиги (в), 10 – ультра-
мафиты и габброиды низкотитанистой серии, 11 – ультрамафиты и габброиды высокотитанистой серии. Цифры на
рисунке: 1 – аллювий р. Мутная (обр. KM5-08), 2 – аллювий р. Медвежья (обр. KM5-01, KM5-03), 3 – коренные об-
нажения и делювий между устьями р. Водопадная и Стремительная (обр. KM4-16, KM4-17, KM4-18, KM4-19, KM4-20a,
KM4-22, KM4-24), 4 – аллювий рр. Водопадная (обр. KM4-12, KM4-13), 5 – аллювий ручья к юго-востоку от р. Ка-
менная (обр. KM4-25), 6 – делювий на южном побережье возле Каменного городка (обр. KM4-10, KM4-11), 7 – ко-
ренное обнажение в верховьях р. Белая (обр. KM4-28), 8 – коренное обнажение в борту р. Белая (обр. KM4-31), 9 –
аллювий р. Белая ниже Солдатского массива (обр. KM4-39v, KM5-17, KM5-18, KM5-19, KM5-22, KM5-23).
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глыбах (до 40 см) из аллювия и делювия западной
части Африканского блока, вдоль береговой ли-
нии западной части полуострова от рек Медвежья
и Мутная на севере до южной оконечности полу-
острова, а также из аллювия р. Белой ниже Солдат-
ского массива (рис. 1), где совместно с этими поро-
дами присутствуют и количественно преобладают
реститовые шпинелевые перидотиты, аналогичные
таковым Солдатского массива. Таким образом, в
настоящей статье представлены результаты ис-
следования габбро Оленегорского массива, уль-
трамафитов и меланократовых габброидов из
ксенолитов в них, ультрамафитов и габброидов из
жильных тел в шпинелевых перидотитах Солдат-
ского массива, а также обломков ультрамафитов
и меланократовых габброидов из делювия и ал-
лювия западной части Африканского блока вне
этих массивов (рис. 1).

МЕТОДЫ ИССЛЕДОВАНИЯ
Пробоподготовка образцов проводилась в Ин-

ституте геохимии и аналитической химии им.
В.И. Вернадского Российской академии наук
(ГЕОХИ РАН, г. Москва). Дробление образцов
осуществлялось с использованием щековой дро-
билки, истирание – на механических истирателях
с агатовыми ступками. Петрографическое иссле-
дование пород производилось в шлифах в прохо-
дящем и отраженном свете. Определение соста-
вов минералов выполнено в ГЕОХИ РАН на
электронном микрозонде Cameca SX100 при
ускоряющем напряжении 15 кВ и силе тока 30 нA.
В качестве эталонов использовались стандартные
образцы минералов, предоставленные Смитсо-
ниановским институтом. Точность анализов со-
ставляла ±2 отн. % при содержании компонента
10–100 мас. %, ±5 отн. % при содержании компо-
нента 2–10 мас. %, ±10 отн. % при содержании
компонента 1–2 мас. %, ±20 отн. % при содержа-
нии компонента менее 1 мас. %.

Содержания породообразующих элементов в
породах определялись в препаратах прессованных
порошков рентгенофлюоресцентным методом на
приборе Phillips PW-1600 в ГЕОХИ РАН. Калиб-
ровка прибора осуществлялась с использованием
российских и международных стандартов. Кон-
троль качества замеров проводился по внутрен-
ним стандартам.

Содержания редких элементов определялись
методом ICP-MS на масс-спектрометре Finnigan
Element XR в Институте геологии рудных месторож-
дений, петрографии, минералогии и геохимии Рос-
сийской академии наук (ИГЕМ РАН, г. Москва).
Подготовка проб проводилась по методике кис-
лотного разложения в микроволновой печи. Точ-
ность определений контролировалась регулярным
измерением международного стандарта BCR-2 и
внутренних стандартов. Содержания элементов

рассчитывались с использованием стандартных
растворов ICP-MS-68A, HPS (A и B). Пределы
обнаружения составляли 1–2 нг/г. Аналитиче-
ская погрешность определения содержаний РЗЭ
в габбро и пироксенитах составляла 5–10 отн. %
(1σ), в дуните, обр. KM4-28, и гарцбургите, обр.
KM4-31, – в среднем 35 отн. %. Величины стан-
дартного отклонения содержаний редких элемен-
тов в дуните, обр. KM4-24, проанализированном
неоднократно, приведены в Suppl. 1, ESM_2.xlsx.

ПЕТРОГРАФИЯ И МИНЕРАЛОГИЯ ПОРОД
Номенклатура изученных пород, используе-

мая в тексте и приведенная в Supplementary 12,
ESM_1.xlsx, основана на рассчитанном (Suppl. 1,
ESM_2.xlsx, ESM_3.xlsx) или оцененном петро-
графически модальном минеральном составе
протолитов пород, согласно (Le Bas, Streckeisen,
1991). Составы минералов приведены в Suppl. 1,
ESM_1.xlsx, ESM_6.xlsx; аббревиатура минералов
в таблицах и на рисунках приводится согласно
(Warr, 2021). Разновидности амфиболов, соответ-
ствующие номенклатуре (Hawthorne et al., 2012) и
указанные в этих таблицах, определены по про-
грамме (Locock, 2014).

Оленегорский массив
Ксенолиты в габбро Оленегорского массива. На

основании петрографического и минералогиче-
ского изучения ксенолиты в габброидах (рис. 2а)
отнесены нами к двум группам – реститовым
шпинелевым гарцбургитам, которые достаточно
подробно описаны предшествовавшими исследо-
вателями и здесь не рассматриваются, и, предпо-
ложительно, кумулятивным ультрамафитам и ма-
фитам, рассмотренным ниже.

Ультрамафиты и мафиты из ксенолитов пред-
ставлены дунитом (обр. KM4-24), плагиоклаз–
клинопироксеновым дунитом (обр. KM4-22) и
меланократовыми оливиновыми габброноритами
(обр. KM4-13, KM4-19). Степень изменения пород
варьирует от умеренной до практически полной.
Замещение первичных силикатов, как правило,
имеет псевдоморфный характер с реликтами пер-

2 В дополнительных материалах к русской и английской он-
лайн-версиям статьи на сайтах https://elibrary.ru/ и
http://link.springer.com/ соответственно приведены Supple-
mentary 1:
ESM_1.xlsx – Составы минералов изученных пород;
ESM_2.xlsx – Валовые химические и модальные минераль-
ные составы изученных пород;
ESM_3.xlsx – Сопоставление измеренных и рассчитанных
по составам минералов и минеральным модам составов
пород;
ESM_4.xlsx – Коэффициенты распределения мине-
рал/расплав;
ESM_5.xlsx – Оцененные содержания и составы захвачен-
ных расплавов в породах;
ESM_6.xlsx – Составы вторичных силикатных минералов.
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Рис. 2. Породы Оленегорского массива. (а) – ксенолиты ультрамафитов и меланократовых габброидов; (б) – ксено-
лит, полосчатый оливиновый габбронорит (обр. КМ4-13); (в) – хромшпинелид и бастит по клинопироксену в серпен-
тинизированном дуните (обр. КМ4-24), отраженный свет; (г) – зерна хромшпинелида, клинопироксена и плагиокла-
за (реликт в центральной части хлоритовой псевдоморфозы) в дуните (обр. КМ4-22), поляризованный свет; (д) –
хромшпинелид в замещенном оливине (петельчатый серпентин), бастит по клинопироксену и псевдоморфоза хлори-
та по плагиоклазу в оливиновом норите (обр. КМ4-19), без анализатора; (е) – клинопироксен с включениями хром-
шпинелидов и оливина, частично серпентинизированный оливин и замещенный плагиоклаз с реликтом (обр. КМ4-13),
поляризованный свет; (ж) – роговообманковый габбронорит (обр. КМ4-20а) с фрагментом ксенолита; (з) – зерна пи-
роксенов и сильно пренитизированного плагиоклаза (обр. KM4-20a), поляризованный свет.
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вичных минералов в части псевдоморфоз. Большая
часть пород имеет массивную текстуру и крупно-
зернистую или грубозернистую гипидиоморфную
структуру (лишь обр. KM4-13 имеет полосчатую
текстуру, проявленную в чередовании меланокра-
товых и лейкократовых прослоев, рис. 2б). Харак-
терный размер зерен силикатов 1–3 мм, редко до
7 мм.

Зерна хромшпинелидов – непрозрачные, иди-
оморфные, в дунитах – крупные (до 1 мм), в габ-
броидах – более мелкие, до 0.3 мм, присутствуют
в виде включений в оливине и клинопироксене, а
также на границах зерен силикатов (рис. 2в–2е).
Оливин интенсивно или полностью замещен сер-
пентином. Зерна клинопироксена в дунитах – до
1.5 мм, преимущественно ксеноморфные, заме-
щаются буроватым баститом с интенсивным вы-
делением пылеватых зерен рудного минерала по
спайности (рис. 2в, 2г). В оливиновом габброно-
рите, обр. KM4-13, крупные ксеноморфные зерна
клинопироксена содержат округлые идиоморф-
ные включения оливина (рис. 2е), и на отдельных
участках структура породы пойкилитовая. Пла-
гиоклаз в дунитах представлен ксеноморфными
зернами до 1–1.5 мм (рис. 2г), а в габброидах –
также относительно идиоморфными зернами до
6 мм и их агрегатами. Плагиоклаз замещается в
дунитах мелкочешуйчатым изотропным или мел-
копластинчатым слабоанизотропным бесцветным
хлоритом (рис. 2г), а также пумпеллиитом, томсо-
нитом и вюаньятитом, а в габброидах – преимуще-
ственно пренитом (рис. 2е). В отличие от бастито-
вых псевдоморфоз по клинопироксену (рис. 2в, 2д),
псевдоморфозы по плагиоклазу не содержат
включений рудного минерала (рис. 2д), что позво-
ляет уверенно их различать. Количество относи-
тельно крупных баститовых пседоморфоз по кли-
нопироксену в образце дунита KM4-24 не превы-
шает количество хромшпинелида, псевдоморфоз
по плагиоклазу в этом образце не отмечено (важ-
ность этого наблюдения поясняется ниже).

Состав хромшпинелидов в исследованных об-
разцах обнаруживает хромистость (Cr#, Cr/(Cr + Al)
0.40–0.59 и содержание титана 0.3–2.7 мас. %;
степень окисления железа в шпинелидах (F# =
= Fe3+/(Cr + Al + Fe3+)) варьирует в пределах
0.11–0.20. В большинстве пород минералы имеют
довольно однородный состав, существенные ва-
риации обнаруживают лишь хромистость и со-
держание титана в хромшпинелидах. В обр. KM4-19
и KM4-22 отмечены зерна хромшпинелидов с
резко пониженной магнезиальностью и повы-
шенной степенью окисления железа, что свой-
ственно метаморфическим генерациям. Магне-
зиальность (Mg# = 100Mg/(Mg + Fe)) оливина в
породах составляет 89.1–86.0, содержание NiO
варьирует в интервале 0.31–0.23 мас. %. Клино-
пироксены имеют магнезиальность 88.0–88.9 и

содержания TiO2 0.8–1.0 мас. %, Al2O3 3.3–3.7 мас. %
и Na2O 0.4–0.6 мас. %. Единичные мелкие зерна
магнезиальной роговой обманки, присутствую-
щие в виде округлых включений в клинопироксе-
не оливинового габбро, имеют высокое содержа-
ние титана (3.0 мас. %) при невысоком содержа-
нии калия. Реликты плагиоклаза, сохранившиеся
в двух образцах, отвечают по составу битовниту
(An81–82). Реликтов ортопироксена в этих породах
нет.

Прожилки габброидов в ксенолитах. В части
ксенолитов присутствуют прожилки габбро мощ-
ностью 0.5–1.5 см (обр. КМ4-17v, KM4-20v), а
среди габброидов в делювии встречаются глыбы
ультрамафитов, имеющих односторонний кон-
такт с габброидами (мощность габброидов 1–3 см).
Последние (обр. KM4-16g, KM4-18g) могут быть
как вмещающими породами ксенолитов, так и
секущими их прожилками. Плагиоклаз в этих
габброидах полностью замещен, ортопироксен
не обнаружен, а состав клинопироксенов отлича-
ется повышенной магнезиальностью (86.1–92.3)
и в части образцов – повышенным содержанием
хрома (до 1.1 мас. % Cr2O3). При этом клинопи-
роксены имеют лишь умеренные вариации содер-
жаний глинозема (2.7–3.1 мас. %) и титана (0.34–
1.04 мас. % TiO2). В обр. KM4-17v сохранились
зерна магнезиальной роговой обманки, имеющие
высокое содержание титана (2.3–2.6 мас. % TiO2)
при невысоком содержании калия и несколько ва-
рьирующих магнезиальности, глиноземистости и
количестве хрома, а также мелкие зерна ильменита.

Габбро, вмещающее ксенолиты. Вмещающая
ксенолиты порода представлена роговообманко-
вым габброноритом (обр. KM4-20a), имеющим
массивную текстуру и грубозернистую структуру,
типичный размер зерен – 1–6 мм (рис. 2ж). Зерна
плагиоклаза и клинопироксена изометричны,
клинопироксен несколько идиоморфен относи-
тельно плагиоклаза. Клинопироксен довольно све-
жий, плагиоклаз же интенсивно замещается прени-
том, пектолитом, хлоритом и томсонитом. Реликты
плагиоклаза имеют полисинтитическое двойни-
кование. Крупные зерна ортопироксена (рис. 2з)
и краевые части зерен клинопироксена замеща-
ются зеленоватой магнезиальной роговой обман-
кой. В породе присутствуют ксеноморфные зерна
буроватой или зеленоватой роговой обманки, а
также редкие мелкие (до 0.2 мм) ксеноморфные
зерна ильменита. Ни оливина, ни хромшпинели-
дов в породе не обнаружено.

Состав клинопироксенов варьирует по магне-
зиальности от 79.2 в центральных частях зерен до
74.9 на их краях и в мелких зернах. Клинопирок-
сены имеют, мас. %: TiO2 0.7–0.9, Al2O3 ~2.9,
Cr2O3 0.1–0.4 и Na2O ~0.4. Состав ортопироксе-
нов также характеризуется вариациями магнези-
альности от 77.6 до 72.6, повышенным содержа-



306

ПЕТРОЛОГИЯ  том 31  № 3  2023

БАЗЫЛЕВ и др.

нием титана (0.3–0.5 мас. % TiO2) при умеренном
содержании глинозема (1.5 мас. %). Реликты пла-
гиоклаза отвечают по составу лабрадору (An63–58).
Ксеноморфная роговая обманка (паргасит) имеет
высокую глиноземистость при низких содержа-
ниях титана и калия, что, вероятно, свидетель-
ствует о ее частичной субсолидусной перекри-
сталлизации.

Солдатский массив

Исследованные жильные тела в клинопироксен-
содержащих шпинелевых перидотитах сложены
широким спектром пород (рис. 3а–3е) – от дунитов
(обр. KM4-28, KM5-23) и бесклинопироксеновых
гарцбургитов (обр. KM4-31) до оливиновых вебсте-
ритов (обр. KM5-18v, KM4-19v) и габброноритов
(обр. KM5-17v, KM4-39v, KM4-12mv). Степень из-
менения пород преимущественно умеренная. Тек-
стура пород массивная, структура крупнозернистая,
грубозернистая, гипидиоморфная, в образце габ-
бронорита KM4-39v – пегматоидная. Зерна хром-
шпинелидов – непрозрачные, мелкие, идиоморф-
ные. Размер зерен оливина в породах до 3 мм. Зерна
ортопироксена в дунитах и гарцбургитах разме-
ром около 0.5 мм, редко до 2 мм, ксеноморфные,
реже округлые, интенсивно замещаемые тремо-
литом. Их содержание в обр. KM5-23 около 2%
(рис. 3б), в обр. KM4-31 – около 10%. Зерен кли-
нопироксена в этих дунитах и гарцбургитах не об-
наружено.

В образцах оливиновых вебстеритов KM5-18v
(прожилок мощностью около 1 см) и KM5-19v
(прожилок более 3 см) крупные (до 6 мм) зерна
пироксенов окружены более мелкозернистым срас-
танием пироксенов с оливином. Контакт прожил-
ков с вмещающими гарцбургитами – ровный и
четкий (рис. 3г).

В образце норита (?) KM5-17v (прожилок 2–3 см)
сохранились крупные (до 12 мм) изометричные
зерна ортопироксена в массе полностью замещен-
ных пренитом и актинолитом плагиоклаза и клино-
пироксена. Клинопироксен сохранился лишь в ви-
де мелких округлых включений в ортопироксене.
Тонкий прожилок в образце габбронорита (?) KM4-
12mv содержит включения зерен плеохроирую-
щей роговой обманки в клинопироксене.

Роговообманковый габбронорит, обр. KM4-
39v, из прожилка мощностью около 5 см в гарц-
бургите (рис. 3е) характеризуется пегматоидной
структурой и интенсивным замещением первич-
ных минералов, реликты которых сохраняются в
центральных частях зерен. Пироксены замеща-
ются преимущественно зеленым амфиболом и
безглиноземистым диопсидом, а плагиоклаз – хло-
ритом, пектолитом, вюаньятитом и изотропным
минералом группы содалита (макроскопически бе-
лым).

Состав хромшпинелидов в дунитах и гарцбур-
гитах отличается крайне высокой хромистостью
(0.82–0.90), невысокой степенью окисления же-
леза (0.022–0.033) и крайне низким содержанием
титана (0.02–0.05 мас. %), в вебстеритах и габбро-
идах хромшпинелидов не обнаружено. Оливин в
дунитах и гарцбургитах характеризуется высокой
магнезиальностью (91.1–92.2) и высоким содер-
жанием никеля (0.35–0.42 мас. % NiO), в вебсте-
рите магнезиальность оливина ниже 88.8. Орто-
пироксены в дунитах и гарцбургитах при высокой
магнезиальности (91.6–91.9) имеют крайне низ-
кие содержания глинозема (0.23–0.34 мас. %) и
кальция (0.5–0.8 мас. % СаО). (Следует особо от-
метить, что изученный гарцбургит, обр. KM4-31,
по составу хромшпинелида и ортопироксена резко
отличается от типичных реститовых шпинелевых
гарцбургитов Солдатского массива, но близок к
дунитам). В ортопироксенах вебстеритов магне-
зиальнось ниже (80–89), а содержание глинозема
заметно выше (0.9–1.3 мас. %). Ортопироксены
габброидов имеют еще более низкую магнезиаль-
ность (63–81) при том же уровне содержаний гли-
нозема и кальция. Клинопироксены в вебстеритах
имеют высокую магнезиальность (92.4–86.3), в
габброидах – пониженную (85.1–66.9). Во всех этих
породах клинопироксены обнаруживают низкие
содержания глинозема (0.7–1.7 мас. %), титана
(0.02–0.24 мас. % TiO2) и натрия (0.12–0.37 мас. %
Na2O). Бурая роговая обманка (паргасит) в образ-
це габбронорита KM4-12v имеет высокие содер-
жания глинозема (10.1 мас. %), титана (2.1 мас. %
TiO2) и калия (0.5 мас. % К2O) и определенно явля-
ется первичномагматической, в образце габброно-
рита KM4-39v бурая роговая обманка (магнезио-
ферри-роговая обманка) имеет высокое содержа-
ние титана (1.2 мас. % TiO2) и, вероятно, также яв-
ляется первичномагматической. Плагиоклаз, со-
хранившийся только в этом образце, отличается
крайне основным составом (An96).

Ультрамафиты и мафиты из делювия и аллювия 
западной части Африканского блока

Среди изученных образцов преобладают оли-
виновые вебстериты, некоторые из которых со-
держат плагиоклаз (или псевдоморфозы по нему)
и роговую обманку. Образец KM4-25 представлен
плагиоклаз–роговообманковым гарцбургитом,
обр. KM4-10 – плагиоклазсодержащим лерцолитом
и обр. КM4-11 – меланократовым оливин–рого-
вообманковым норитом. В отличие от описанных
выше жильных пироксенитов, во всех этих поро-
дах присутствуют акцессорные хромшпинелиды.
Текстура большей части пород преимущественно
массивная (лишь в обр. КM4-10 текстура слабо
полосчатая с линейными сегрегациями пироксена),
структура неравнозернистая, грубозернистая,
крупнозернистая, среднезернистая (рис. 4а, 4б),
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гипидиоморфная, порфировая, реже пойкилитовая.
В обр. KM5-03 и КМ4-11 (рис. 4б) присутствуют
прямолинейные прожилки лейкократовых без-
оливиновых габброидов (обр. KM5-03v и КМ4-11v),
соответственно, мощностью 0.5–1.5 см. В прожил-
ке обр. KM5-03v все темноцветные первичные ми-
нералы замещены мелкозернистым агрегатом мета-
морфических минералов, среди которых преоблада-
ет зеленоватый амфибол, сохранились лишь зерна
плагиоклаза размером до 6 мм, с полисинтетиче-
ским двойникованием. Прожилок роговообман-
кового образца габбронорита KM4-11v сложен
плагиоклазом (45%), ортопироксеном (25%),
пойкилитовой бурой роговой обманкой (20%),
клинопироксеном (5%) и магнетитом (2%) (рис. 4з).

Хромшпинелиды в породах представлены мел-
кими (до 0.1–0.2 мм) непрозрачными идиоморф-
ными зернами, преимущественно включениями
в оливине и клинопироксене, реже в ортопирок-
сене; в прожилках зерен хромшпинелидов нет.
Зерна оливина имеют размер до 6 мм; при содер-
жании в породах выше 30% – преимущественно
идиоморфные, округлые (рис. 4б), в бедных оли-
вином породах – более мелкие (до 3 мм), ксено-
морфные. Крупные (3–10 мм) изометричные зерна
клинопироксена содержат ламелли ортопироксе-
на (рис. 4в), округлые включения оливина (рис. 4г) и
ортопироксена (до 0.8 мм) и мелкие (до 0.2 мм)
ксеноморфные, реже идиоморфные включения
роговой обманки. В части пород проявлена интен-
сивная амфиболизация клинопироксена (рис. 4г),

Рис. 3. Жильные породы в гарцбургитах Солдатского массива. (а) – контакт дунита (справа) и гарцбургита; (б) – зерна
хромшпинелида и ортопироксена в дуните (обр. КМ5-23), поляризованный свет; (в) – прожилки пироксенитов в
гарцбургите; (г) – контакт оливинового вебстерита (обр. КМ5-19v) и вмещающего гарцбургита; (д) – жила пегматоид-
ных габброидов в гарцбургите; (е) – прожилки роговообманкового габбронорита (обр. КМ4-39v) в гарцбургите.

габбронорит

оливиновый вебстерит

гарцбургит

гарцбургит

Spl

200 мкм

(д) (е)

(в) (г)

(а) (б)

Opx

Opx

Ol



308

ПЕТРОЛОГИЯ  том 31  № 3  2023

БАЗЫЛЕВ и др.

Рис. 4. Кумулятивные ультрамафиты и мафиты из аллювия и делювия. (а) – оливиновые вебстериты, пироксены свет-
лые, частично серпентинизированный оливин темный; (б) – прожилок роговообманкового норита (обр. KM4-11v) в
оливин-роговообманковом габбронорите (обр. KM4-11); (в) – типичная структура оливинового вебстерита (обр.
КM5-08), поляризованный свет; (г) – идиоморфные включения оливина (полностью серпентинизирован) и хром-
шпинелида в клинопироксене, частично амфиболизированном (обр. КМ5-01, оливиновый вебстерит), поляризован-
ный свет; (д) – пойкилитовые зерна ортопироксена и роговой обманки с идиоморфными включениями оливина
(обр. КМ4-25, плагиоклаз-роговообманковый гарцбургит), поляризованный свет; (е) – пойкилитовое зерно неодно-
родной роговой обманки с включениями оливина (обр. КМ4-25), без анализатора; (ж) – хлоритовая псевдоморфоза
по ксеноморфному зерну плагиоклаза (обр. КМ5-08), поляризованный свет; (з) – пойкилитовая роговая обманка с
включениями пироксенов, плагиоклаза и магнетита (обр. КМ4-11v), без анализатора.
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сопровождающаяся развитием тремолита или акти-
нолита и участками c перекристаллизацией пер-
вичного клинопироксена до безглиноземистого
диопсида. Крупные зерна ортопироксена в поро-
дах (3–7 мм) более ксеноморфны, иногда содер-
жат округлые включения оливина (рис. 4д) и кли-
нопироксена и в некоторых породах являются
пойкилитовыми. По ортопироксену развиваются
тремолит, актинолит и бастит. Роговая обманка
обычно присутствует в виде неправильной фор-
мы зерен размером до 0.8 мм на контакте пирок-
сенов и оливина и в виде округлых включений (до
0.2 мм) в клинопироксене, реже ортопироксене.
При высоком содержании в породе она формиру-
ет крупные пойкилитовые зерна до 10 мм с округ-
лыми включениями пироксенов и оливина (рис. 4д,
4е) и ксеноморфные агрегаты зерен в интерсти-
циях между зернами других силикатов. В крупных
пойкилитовых зернах особенно интенсивная бу-
рая окраска проявлена в центральной их части, по
краям – роговая обманка более светлая, зеленова-
тая или бесцветная (рис. 4е). В двух образцах с наи-
более магнезиальными силикатами (обр. KM5-22,
KM5-01) ни плагиоклаза, ни псевдоморфоз по
нему не отмечено. В большей части остальных об-
разцов зерна плагиоклаза (или хлорит-пренитовые
псевдоморфозы по ним) имеют размер до 0.5 мм и
ксеноморфный габитус (рис. 4ж). В породах с по-
вышенным содержанием плагиоклаза (обр. KM4-
25, KM4-11) размер его зерен до 1.5 мм, редко до
5–6 мм; в этих породах плагиоклаз замещается
преимущественно пренитом, а первичные округлые
включения пироксенов в нем обычно полностью за-
мещены. Магнетит в прожилке обр. KM4-11v пред-
ставлен ксеноморфными зернами размером до
0.3 мм в тесном срастании с первичными силика-
тами (рис. 4з), в некоторых зернах присутствуют
тонкие пластинки ильменита.

Составы шпинелидов в исследованных образцах
обнаруживают хромистость 0.52–0.80, содержание
титана 0.11–0.44 мас. %, степень окисления железа
0.10–0.26. В части пород все исследованные зерна
имеют близкий состав, а в части – составы разных
зерен обнаруживают существенные вариации хро-
мистости и степени окисления железа. Вариации
состава в пределах одного зерна (центр–край) по
сравнению с ними несущественны. В обр. КМ4-10
и КМ5-03 присутствуют зерна хромшпинелидов с
пониженным содержанием магния и резко повы-
шенной степенью окисления железа (0.31–0.39),
по-видимому, метаморфические.

Оливин имеет магнезиальность 90.8–83.0 и ва-
рьирующее содержание никеля (преимущественно
0.21–0.34 мас. % NiO). В части пород крупные
зерна пироксенов обнаруживают зональность,
проявленную в повышении содержания глинозема
и понижении магнезиальности от центра к краям;
состав краевых частей крупных зерен соответствует
составу более мелких зерен. Клинопироксены со-

держат, мас. %: TiO2 0.03–0.10, Al2O3 0.8–2.3, Na2O
0.14–0.31 и имеют магнезиальность 94.0–86.4.
Ортопироксены имеют магнезиальность 90.7–
83.4 при содержании глинозема 1.1–2.1 мас. %.
Роговая обманка (паргасит, магнезиогастингсит,
реже магнезиальная роговая обманка) в породах
имеет магнезиальность 89.7–82.5 при содержа-
нии глинозема 10.3–12 мас. %; наряду с относи-
тельно титанистыми и высококалиевыми рого-
выми обманками (до 0.6 мас. % TiO2, до 0.7 мас. %
К2O) в тех же образцах (и иногда в пределах тех же
зерен) отмечаются роговые обманки с резко по-
ниженными содержаниями титана и калия (пре-
имущественно магнезиальные роговые обманки).
Состав плагиоклаза в сохранившихся реликтах
обр. KM4-10 отвечает битовниту (An82), как и в
прожилке обр. KM5-03v (An88).

Для обр. KM4-11 в экзоконтакте прожилка
(обр. KM4-11c) отмечается лишь незначительное
понижение магнезиальности силикатов, которое
усиливается в эндоконтакте прожилка (обр. КМ4-
11vc), где сопровождается также некоторым по-
вышением содержания титана в ортопироксене и
роговой обманке, особенно в центральной части
прожилка (обр. КМ4-11v), где силикаты имеют
наиболее низкую магнезиальность (79.8 в клино-
пироксене, 73.8 в ортопироксене, 71.3 в роговой
обманке) и наиболее высокое содержание титана
(2.0 мас. %) в роговой обманке. Состав плагио-
клаза изменяется от An69 в краевой части прожил-
ка до An58 в центральной части прожилка. Состав
магнетитов в прожилке обнаруживает широкие
вариации содержаний хрома, глинозема и титана.

СЕРИИ ПЛУТОНИЧЕСКИХ 
УЛЬТРАМАФИТОВ–МАФИТОВ

Исследованные плутонические ультрамафиты
и мафиты по составам первичных минералов и
характерным минеральным ассоциациям подраз-
деляются на две серии, которые условно можно
обозначить как высокотитанистую и низкотита-
нистую (рис. 5, 6).

Породы высокотитанистой серии представлены
габброидами Оленегорского массива, ксенолита-
ми кумулятивных ультрамафитов и меланократо-
вых мафитов в этих габбро и прожилками габбро,
секущими эти ксенолиты. Для клинопироксенов
из пород этой серии характерны умеренно высо-
кое содержание глинозема (2.7–3.7 мас. %) и по-
вышенное содержание титана (0.34–1.0 мас. %),
которые соответствуют данным о минералогии
габбро Оленегорского массива, приведенным в
работе (Крамер и др., 2001) (полные анализы ми-
нералов не опубликованы). По амфиболовому
геобарометру (Ridolfi et al., 2010), кристаллизация
пород происходила при 2–3 кбар, а оценки фуги-
тивности кислорода, согласно оксигеобарометру
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(Ballhaus et al., 1991), составляют QFM + 2.0–
QFM + 2.7.

По соотношению хромистости шпинелидов
(0.40–0.60) и содержанию в них титана (0.32–
2.7 мас. %) породы высокотитанистой серии опре-
деленно отличаются от дунитов, пироксенитов и
габброидов, связанных с дуговой (надсубдукцион-

ной) обстановкой магматизма (Arai et al., 2011) и по-
хожи на аналогичные породы из срединно-океа-
нических хребтов (СОХ) (рис. 6) и горячих точек,
которые по этим параметрам неразличимы.

Породы низкотитанистой серии представлены
дунитами, вебстеритами и габброидами из жиль-
ных тел в шпинелевых перидотитах Солдатского
массива, а также ультрамафитами и мафитами,
отобранными из делювия и аллювия в западной
части полуострова. Это позволяет интерпретиро-
вать последние как вероятные фрагменты тел из
реститовых шпинелевых перидотитов. При этом
некоторые особенности пород из делювия и аллю-
вия, такие как директивные и полосчатые тексту-
ры, пойкилитовая структура, наличие секущих
прожилков габброидов и присутствие акцессор-
ных хромшпинелидов, не свойственны жильным
породам, но характерны для кумулятивных пород
из относительно крупных тел. Для клинопирок-
сенов из пород этой серии характерны низкое со-
держание глинозема (0.7–2.3 мас. %) и крайне
низкое содержание титана (0.01–0.24 мас. %). По
амфиболовому геобарометру (Ridolfi et al., 2010)
кристаллизация пород происходила при 1–3 кбар.
Фугитивность кислорода, рассчитанная по оли-
вин–ортопироксен–шпинелевому геобарометру,
составляет QFM – 0.6–QFM + 0.1 для дунитов и
гарцбургитов и QFM + 1.1–QFM + 2.6 для осталь-
ных пород.

По соотношению хромистости шпинелидов
(0.52–0.90) и содержанию в них титана (0.02–
0.44 мас. %) породы низкотитанистой серии опре-
деленно соответствуют дунитам, пироксенитам и
габброидам, связанным с дуговой обстановкой маг-
матизма (Arai et al., 2011), причем крайне высокая
хромистость шпинелидов в дунитах, наряду с

Рис. 5. Содержания титана (a) и глинозема (б) в кли-
нопироксенах разных серий ультрамафитов–мафи-
тов Камчатского мыса. 1 – высокотитанистая серия,
2 – низкотитанистая серия.
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Рис. 6. Составы хромшпинелидов из пород высокотитанистой (1) и низкотитанистой (2) серий. Поля составов хром-
шпинелидов из бонинитов (3) нанесены по (Sobolev, Danyushevsky, 1994), хромшпинелидов из нереститовых ультра-
мафитов и габброидов СОХ (4) – по (Arai et al., 2011).

T
iO

2,
 м

ас
. %

, S
pl

Mg# Spl

Cr# Spl

C
r#

 S
pl

1.0 0.8 0.6 0.4 0.2 0
0

0.1
0.2
0.3
0.4
0.5
0.6
0.7
0.8
0.9
1.0

0 0.2 0.4 0.6 0.8 1.0

0.5

1.0

1.5

2.0

2.5

3.0
1
2
3
4

(а) (б)



ПЕТРОЛОГИЯ  том 31  № 3  2023

ПРИЗНАКИ ФОРМИРОВАНИЯ ПЛУТОНИЧЕСКИХ ПОРОД ОФИОЛИТОВ... 311

признаками кристаллизации ортопироксена по-
сле оливина и хромшпинелида, позволяет сопо-
ставлять их с шпинелидами из бонинитов (рис. 6).

Судя по петрографии и характерным метамор-
фическим минералам (Suppl. 1, ESM_6.xlsx), ме-
таморфизм пород обеих серий протекал в широ-
ком диапазоне P-T параметров, соответствующем
амфиболитовой, зеленосланцевой, пренит-пум-
пеллиитовой и цеолитовой фациям метаморфиз-
ма. Признаков контактового метаморфизма, про-
градного метаморфизма, метаморфизма высокого
давления/низкой температуры в изученных по-
родах нет, как нет и признаков родингитизации
(отсутствие кальциевых гранатов, гидрогранатов,
везувиана). Метаморфизм, по-видимому, имел
ретроградный характер и, по крайней мере, отча-
сти протекал в процессе дезинтеграции литосфе-
ры и тектонического совмещения отдельных пла-
стин мантийных и коровых пород. Очевидно, не-
изохимичный метаморфизм (с явным привносом
натрия) на основании минералогических данных
можно предполагать лишь для роговообманково-
го габбронорита, обр. KM4-39v, в котором пла-
гиоклаз анортитового состава интенсивно заме-
щается пектолитом и минералом группы содали-
та (Suppl. 1, ESM_1.xlsx, ESM_6.xlsx).

ГЕОХИМИЯ И МОДАЛЬНЫЙ 
МИНЕРАЛЬНЫЙ СОСТАВ ПОРОД

Валовые составы изученных пород приведены
в Suppl. 1, ESM_2.xlsx, а их мультиэлементные
спектры – на рис. 7.

Низкие (преимущественно на уровне состава
примитивной мантии и ниже) содержания несов-
местимых элементов в породах являются обычны-
ми для кумулятивных ультрамафитов и мафитов.
Это подразумевает, что валовые составы пород
определяются количеством и составом кумулусных

фаз, а также содержанием и составом интеркумулу-
сного расплава, для которого в петрологических ра-
ботах используется термин “захваченный расплав”.
После кристаллизации захваченных расплавов в
плутонических породах происходит частичное
или полное переуравновешивание составов куму-
лусных и интеркумулусных фаз. Дуниты и гарцбур-
гиты выделяются резко пониженным содержанием
редкоземельных элементов (РЗЭ), что обусловлено
их модальным минеральным составом, но четкого
различия в составах пород низкотитанистой и вы-
сокотитанистой серий на диаграмме не видно.

Для оценки модальных содержаний первич-
ных минералов в породах мы использовали метод
масс-балансового расчета по валовым составам
пород и составам первичных минералов с мини-
мизацией суммы квадратов относительных по-
грешностей между измеренным и рассчитанным
составом породы. При полном замещении того
или иного первичного минерала использовался
состав этого минерала из другого наиболее подхо-
дящего образца.

Согласно результатам расчетов, представлен-
ным в Suppl. 1, ESM_3.xlsx, изменение большей
части образцов было изохимическим, в меньшей
части был проявлен привнос или вынос натрия,
реже других элементов, и эти элементы исключа-
лись из расчетов.

Для обр. KM4-19, в котором реликтов первич-
ных силикатов не сохранилось, их магнезиальность
была оценена исходя из допущения инертности Fe
и Mg при метаморфизме и общих корреляций меж-
ду магнезиальностью сосуществующих силикатов в
ультрамафит–мафитовых плутонических породах,
и составила 80.7 для оливина, 82.3 для ортопирок-
сена и 85.3 для клинопироксена.

Оценка модального минерального состава об-
разца дунита KM4-24 ввиду его практически пол-
ной серпентинизации и сильно неизохимичного
изменения в отношении породообразующих эле-
ментов произведена на основе изучения петро-
графии, согласно которой содержание кумулу-
сного клинопироксена в этом образце не превы-
шает количества хромшпинелида.

Результаты расчетов модального минерального
состава пород приведены в Suppl. 1, ESM_3.xlsx. В
целом они согласуются с петрографией пород,
хотя расчетное содержание ортопироксена в оли-
виновых габброидах высокотитанистой серии (в
которых ортопироксен петрографически не уста-
новлен), вероятно, завышено вследствие частич-
ного выноса кальция из пород. Присутствие как в
низкотитанистой, так и в высокотитанистой се-
риях дунитов (и гарцбургитов с низким содержа-
нием глинозема в ортопироксене) позволяет нам
оценить содержание в них захваченных распла-
вов и их составы, а затем попытаться сделать та-
кие оценки и для других пород.

Рис. 7. Содержания несовместимых элементов в по-
родах, нормированные на состав примитивной ман-
тии (Sun, McDonough, 1989). Породы высокотитани-
стой серии – жирные красные линии, низкотитани-
стой – тонкие линии (составы дунита и гарцбургита –
с маркерами).
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ОЦЕНКА КОЛИЧЕСТВА И СОСТАВА 
ЗАХВАЧЕННОГО РАСПЛАВА В ДУНИТАХ

По балансу масс содержание элемента i в породе
может быть выражено как сумма содержаний этого
элемента в слагающих породу фазах, включая и за-
хваченный расплав (tm) (Bédard, 1994). В частно-
сти, для исследованных пород:

(1)

где ϕ – массовая доля фазы в составе кумулусной
минеральной ассоциации (скорректированная на
содержание захваченного расплава), C – содер-
жание элемента i в валовом составе породы и от-
дельных фаз (мас. %). При отсутствии данных о
содержании элемента i в минерале и с учетом то-
го, что

(2)

уравнение (1) может быть преобразовано до вида:

(3)

позволяющего оценивать содержания редких и
редкоземельных элементов в захваченном рас-
плаве по данным о величинах коэффициентов
распределения минерал–расплав Di, модальному
минеральному составу протолита пород (который
примерно отражает состав кумулуса после ис-
ключения роговой обманки) и оцененному коли-
честву захваченного расплава.

Зависимость для оценки содержания захва-
ченного расплава, применимая к беспироксено-
вым дунитам (Базылев и др., 2019),

(4)

для пироксенсодержащих дунитов приобретает вид:

(5)

Для оценки вероятных пропорций фаз в куму-
лусе мы исключили роговую обманку (которая,
очевидно, является продуктом кристаллизации
захваченного расплава или его реакции с минера-
лами кумулуса) из модального минерального со-
става пород и нормализовали количество остав-
шихся фаз к 100%. Это приводит к определенной
погрешности (поскольку некоторая часть пирок-
сенов и плагиоклаза также является продуктом
кристаллизации захваченного расплава, т.е. отно-
сится к интеркумулусу, о чем свидетельствуют и
включения роговой обманки в пироксенах), но при
относительно небольшом количестве захваченного
расплава эта погрешность не существенна.

В случае образца дунита KM4-24 расчеты для
равного содержания клинопироксена и хром-
шпинелида (1.1% Cpx, 1.1% Spl) и для вдвое мень-
шего содержания клинопироксена относительно
хромшпинелида (0.6% Cpx, 1.2% Spl) дают практи-
чески одинаковые содержания захваченного рас-
плава (4.6 и 4.7%, соответственно). Содержание
захваченного расплава в дуните, обр. KM4-28, со-

ставляло 1.3%, а в гарцбургите, обр. KM4-31, 1.0%,
согласно расчетам по уравнению (5).

Для расчета содержаний несовместимых эле-
ментов в захваченных расплавах мы использовали
величины коэффициентов минерал/расплав для
плагиоклаза и клинопироксена из работ (Zajacz,
Halter, 2007; Bédard, 2006), для ортопироксена –
(Frei et al., 2009) (эксперимент 1101-12-06), для
оливина – компиляцию из работы (Базылев и др.,
2019) (Suppl. 1, ESM_4.xlsx). Рассчитанный состав
захваченного расплава в дуните высокотитани-
стой серии близок к N-MORB, а в дуните и гарц-
бургите низкотитанистой серии – отвечает рас-
плаву бонинитового типа (Suppl. 1, ESM_5.xlsx),
что согласуется с составами первичных шпинели-
дов в этих породах.

ОЦЕНКА КОЛИЧЕСТВА ЗАХВАЧЕННОГО 
(ИНТЕРКУМУЛУСНОГО) РАСПЛАВА В 

УЛЬТРАМАФИТАХ И ГАББРОИДАХ
Однако для пород с высоким содержанием пи-

роксенов и для плагиоклазсодержащих пород
данный метод оценки содержания захваченного
расплава неприменим. В этом случае для прибли-
зительной оценки состава захваченного (интер-
кумулусного) расплава в пироксенитах можно ис-
пользовать допущение, что его количество со-
ставляет 1–2% (Varfalvy et al., 1997; Леднева и др.,
2017), что часто приводит к разумным и интерпре-
тируемым составам расплавов. Другой подход к
оценке состава захваченного (интеркумулусного)
расплава в кумулятивных габброидах (Perk et al,
2007; Berger et al., 2017) и пироксенитах (Tamura,
Arai, 2006; Batanova et al., 2011; Karimov et al., 2020)
основан на изучении геохимии первичных мине-
ралов и использовании коэффициентов распре-
деления минерал/расплав. При допущении меха-
низма фракционной кристаллизации расплавов
при этом также возможна и оценка количества за-
хваченного расплава (Perk et al, 2007; Berger et al.,
2017). Тем не менее и при отсутствии данных о
геохимии первичных минералов оценка количе-
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ства захваченного расплава в пироксенитах и габ-
броидах в принципе возможна, если в составе
массивов, наряду с этими породами, присутству-
ют когенетичные с ними дуниты, как, вероятно, в
нашем случае.

При фракционной кристаллизации расплава
содержания в нем несовместимых элементов корре-
лируют с магнезиальностью равновесных силика-
тов, которая отражает степень кристаллизационной
дифференциации. Оба эти параметра могут быть
промоделированы, если задать вероятный состав
родоначального расплава и параметры кристал-
лизации.

В соответствии с расчетами, выполненными
для дунитов и гарцбургитов, в качестве вероятного
родоначального расплава для пород высокотитани-
стой серии были использованы составы наиболее
примитивных расплавных включений из оливина
в базальтах СОХ (Sobolev, Shaussidon, 1996), а для
пород низкотитанистой серии – реконструиро-
ванные по расплавным включениям в оливине
первичные составы верхних пиллоу-лав массива
Троодос (обр. ВПЛ-1б и ВПЛ-2; Портнягин, 1997) и
оцененные составы родоначальных расплавов для
бонинитов желоба Тонга – восточной (EG) и за-
падной (WG) групп (Sobolev, Danyushevsky, 1994).
Для моделирования была использована програм-
ма COMAGMAT (Ariskin, Barmina, 2004) в версии
3.74. Расчет фракционной кристаллизации этих
расплавов производился для 2 кбар и фугитивно-
сти кислорода, отвечающей буферу QFM. Вариа-
ции давления до 4 кбар и фугитивности кислорода
до QFM +1.5 практически не отражаются на соот-
ношении геохимии расплава с магнезиальностью
равновесных с этим расплавом силикатов в ин-
тервале ее значений для исследованных образцов.
При моделировании были использованы величи-
ны коэффициентов распределения минерал/рас-
плав, упомянутые выше.

Наиболее чувствительны к содержанию захва-
ченного расплава содержания в породах наиболее
несовместимых элементов, однако Rb, Ba и U могут
быть мобильными при изменении пород, а содержа-
ния Th и Nb в дунитах определяются с относительно
большой погрешностью, так что оптимальным эле-
ментом является La. Его содержание в рассчитан-
ных для исследованных дунитов и гарцбургитов
захваченных расплавах в сочетании с магнезиаль-
ностью оливина в этих породах (1.44 ppm La в рас-
плаве, равновесном с оливином Mg# 89.1 для вы-
сокотитанистой серии, 1.81 ppm La в расплаве,
равновесном с оливином Mg# 91.7 для низкотита-
нистой серии) служит репером, позволяющим
оценить уровень содержания La в более диффе-
ренцированных расплавах.

Строго говоря, магнезиальность силикатов в
кумулятивных породах несколько отличается от
вероятной магнезиальности силикатов в кумулу-

сной ассоциации этих пород при температуре
равновесия с расплавом (магнезиальность куму-
лусных фаз может исходно варьировать, претер-
певать изменение при переуравновешивании с
захваченным расплавом и интеркумулусными гене-
рациями минералов в субсолидусных условиях).

Механизм фракционной кристаллизации рас-
плавов, допускаемый для формирования кумуля-
тивных ультрамафитов и габброидов (Perk et al,
2007; Berger et al., 2017), в случае жильных дунитов,
габброидов и пироксенитов может быть осложнен
процессами частичного переуравновешивания рас-
плавов с вмещающими породами, их частичной
ассимиляцией и смешением расплавов разного
состава (Varfalvy et al., 1997; Tamura, Arai, 2006;
Batanova et al., 2011; Karimov et al., 2020). Однако,
судя по петрографии пород, лишь часть геохими-
чески исследованных образцов достоверно являют-
ся жильными, но и для них количественно оценить
влияние отмеченных факторов затруднительно, так
что для получения приблизительных оценок этим
можно пренебречь.

С использованием этого подхода содержание
захваченного расплава в пироксенитах и габброи-
дах может быть оценено графически, что пред-
ставлено для пород высокотитанистой серии на
рис. 8 и низкотитанистой серии на рис. 9. Из этих
диаграмм очевидно, что оценки, сделанные для
одного образца по разным минералам, хорошо
согласуются, а вариации магнезиальности силика-
тов порядка ±2…±3 номера в большинстве случаев
принципиально не влияют на величины оценок со-
держаний захваченного расплава. Для пород высо-
котитанистой серии интервал содержаний захвачен-
ного расплава невелик (3–8%), для пород низкоти-
танистой серии – весьма значителен (0.8–31%),
но вполне сопоставим, в частности, с интервалом
оценок для габброидов массива Иквилид (Berger
et al., 2017).

ОЦЕНКА СОСТАВА ЗАХВАЧЕННОГО 
РАСПЛАВА В УЛЬТРАМАФИТАХ И 

ГАББРОИДАХ
Полученные оценки содержаний захваченно-

го расплава в ультрамафитах и габброидах позво-
ляют рассчитать по уравнению (3) содержания
несовместимых элементов в захваченных распла-
вах этих пород (Suppl. 1, ESM_4.xlsx).

Рассчитанные составы захваченных расплавов
в породах высокотитанистой серии довольно близ-
ки, и при этом соответствуют составам деплетиро-
ванных толеитовых базальтов Камчатского мыса и
сопоставимы со средним составом расплавов, ре-
конструированных по расплавным включениям в
оливине из пикритов Камчатского мыса (рис. 10).
Отрицательная аномалия Eu в составе расплава,
захваченного дунитом, возможно, свидетельствует
о том, что этот расплав претерпел кристаллизацию



314

ПЕТРОЛОГИЯ  том 31  № 3  2023

БАЗЫЛЕВ и др.

плагиоклаза (несмотря на его отсутствие в составе
этой породы). Сильная положительная аномалия
Pb обусловлена, скорее всего, его привносом при
изменении пород. Как было установлено при со-
поставлении составов измененных и неизменен-
ных расплавных включений в хромшпинелидах
из базальтов Камчатского мыса, изменение пород
сопровождается подвижным поведением Ва, U и
Sr (Portnyagin et al., 2009). Широкие вариации со-
держаний этих элементов, а также Rb в долеритах
и базальтах Камчатского мыса (рис. 10) это под-
тверждают и свидетельствуют о вероятной по-
движности этих элементов при изменении пород,
так что их содержания в рассчитанных составах
расплавов (как и содержание Pb) могут отражать
не столько состав захваченного расплава, сколько
их степень мобильности при изменении пород.
Принимая это во внимание, при общем сходстве
рассчитанных составов захваченных расплавов с
расплавами базальтов задуговых бассейнов (ВАВВ),
захваченные расплавы могут отвечать как соста-
вам ВАВВ, так и N-MORB.

Рассчитанные составы захваченных расплавов
в породах низкотитанистой серии (рис. 11) обна-
руживают характерные черты расплавов бонини-
тового типа – низкое и крайне низкое содержа-
ние средних и тяжелых РЗЭ, U-образную форму
спектров РЗЭ, существенно повышенные содер-
жания Ba, U, Sr, отсутствие четко выраженной
Nb-аномалии. Как и в случае захваченных распла-
вов в породах высокотитанистой серии, рассчитан-
ные содержания Rb, Ba, Pb и Sr в этих расплавах, по
крайней мере, для части пород, могут быть отраже-
нием подвижного поведения этих элементов при
изменении пород. Однако степень изменения по-
род низкотитанистой серии существенно ниже,
чем бόльшей части пород высокотитанистой се-
рии, и расчеты модального минерального состава
этих пород свидетельствуют об инертном поведе-
нии петрогенных элементов, в том числе и нат-
рия, при изменении их существенной части. Это
позволяет допускать, что, по крайней мере, в ча-
сти пород содержания Rb, Ba, U, Pb и Sr отвечают
их первичным содержаниям и, соответственно,
оцененные содержания этих элементов в распла-
вах могут отвечать реальным. Значительные ва-
риации содержаний средних и тяжелых РЗЭ в со-
ставах расплавов могут быть следствием как от-
клонения механизма дифференциации расплавов
от фракционной кристаллизации, так и некоторых
различий в составах родоначальных расплавов. Так
или иначе, эти расплавы нельзя рассматривать как
производные фракционной кристаллизации еди-
ного родоначального расплава, скорее, это продук-
ты фракционирования серии однотипных распла-
вов (с четко выраженным привносом мобильных
элементов из пород субдуцированной плиты),
различающихся по степени плавления мантийного
источника. Это не удивительно, поскольку уль-
трамафиты и мафиты этой серии отобраны не из

одного массива, а из сильно пространственно
разобщенных проявлений.

ОБСУЖДЕНИЕ РЕЗУЛЬТАТОВ
Вероятная обстановка формирования пород 

высокотитанистой серии
Хромшпинелиды из пород высокотитанистой

серии c высоким содержанием TiO2 (0.3–2.7 мас. %),
умеренно высокой хромистостью (0.40–0.59) и по-
вышенной степенью окисления железа (Fe2+/Fe3+

1.9–2.7) попадают в перекрытие полей составов
хромшпинелидов из кумулятивных ультрамафи-
тов и мафитов СОХ и горячих точек (внутриплит-
ных океанических обстановок) (Arai et al., 2011).

Рис. 8. Оценка содержаний захваченного расплава в
породах высокотитанистой серии. Для каждого об-
разца рассчитано содержание La в захваченном рас-
плаве (приведены нормированными на состав при-
митивной мантии (Sun, McDonough, 1989)) в зависи-
мости от заданного содержания захваченного
расплава (1–10 мас. %, цифры без рамок); вероятные
содержания захваченного расплава (цифры в рамках)
оценены по их соответствию тренду фракционной
кристаллизации принятого родоначального расплава
(обр. 20-5/82 и 649-11-7 из работы (Sobolev,
Shaussidon, 1996)) относительно магнезиальности
оливина (или ортопироксена для обр. KM4-20а) (a) и
клинопироксена (б).
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Так, большая их часть аналогична шпинелям из
включений в оливине гавайских базальтов, обна-
руживающим 1.1–3.3 мас. % TiO2, Cr# 0.49–0.73 и
Fe2+/Fe3+ 1.2–2.7 (Соболев, Никогосян, 1994), и
отвечает типичным магматическим шпинелям из
включений в оливине базальтов океанических
островов (OIB) (Kamenetsky et al., 2001) (хотя со-
ставы шпинелидов из плутонических пород си-
стематически несколько отличаются от составов

шпинелидов из когенетичных им вулканитов;
Arai, 1992; Arai et al., 2011).

Сравнительно поздняя кристаллизация орто-
пироксена (после клинопироксена и плагиокла-
за) в породах этой серии свойственна как толеи-
товым, так и более щелочным (внутриплитным)
расплавам. Небольшое количество роговой об-
манки в породах свидетельствует о незначитель-
ном количестве воды в родоначальном расплаве.

Рис. 9. Оценка содержаний захваченного расплава в породах низкотитанистой серии. Для каждого образца рассчитано
содержание La в захваченном расплаве (нормировано на состав примитивной мантии (Sun, McDonough, 1989)) в за-
висимости от заданного содержания захваченного расплава (0.8–31 мас. %, цифры без рамок); вероятные содержания
захваченного расплава (цифры в рамке) оценены по их соответствию тренду фракционной кристаллизации принятого
родоначального расплава (ВПЛ-1б и ВПЛ-2 из работы (Портнягин, 1997), EG и WG из работы (Sobolev, Danyushevsky,
1994)) относительно магнезиальности ортопироксена (a), клинопироксена (б) и оливина (в). Тренды изменения магнези-
альности ортопироксена по мере кристаллизации расплава экстраполированы (стрелки).
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БАЗЫЛЕВ и др.

Таким образом, минералогия пород не позволя-
ет определенно судить об обстановке формирова-
ния ультрамафитов и мафитов высокотитанистой
серии (Оленегорский массив), хотя и позволяет
сузить их круг до обстановки СОХ и внутриплитной
океанической обстановки. Однако рассчитанные
составы захваченных расплавов из этих пород не
обнаруживает признаков их внутриплитного про-
исхождения. Эти расплавы характеризуются слабо
обедненными спектрами РЗЭ при довольно вы-
соком их содержании, что типично для расплавов
типа N-MORB или ВАВВ. Рассчитанные составы
захваченных расплавов в породах высокотитани-
стой серии вполне соответствуют (по содержаниям
немобильных элементов) составам базальтов типа
N-MORB смагинской свиты и среднему составу
расплавных включений в оливине из пикритов
Камчатского мыса (рис. 10), а интервал хроми-
стости шпинелидов в них (Cr# 0.40–0.59) близок
к таковому шпинелидов из деплетированных то-
леитов (N-MORB) смагинской свиты Камчатско-
го мыса – 0.32–0.52 (Portnyagin et al., 2009). Это в
совокупности с данными по составам минералов
и высокой вероятностью перераспределения мо-
бильных во флюиде высоконесовместимых эле-
ментов, что отмечалось выше, позволяют отдать
предпочтение кристаллизации ультрамафитов и
мафитов высокотитанистой серии из толеитовых
расплавов типа N-MORB. Хорошее совпадение
спектров для всех пород этой серии от дунита до
габбро позволяет предполагать их кристаллиза-
цию из единого родоначального расплава.

Изложенное выше позволяет считать часть ба-
зальтов смагинской свиты Камчатского мыса (типа

N-MORB) вероятными эффузивными комагмата-
ми плутонических ультрамафитов высокотитани-
стой серии (Оленегорского массива) и рассматри-
вать все эти породы как комплекс, сформирован-
ный в океаническом центре спрединга, как это
предполагалось ранее (Portnyagin et al., 2006; Хо-
тин, Шапиро, 2006). 39Ar/40Ar возраст деплетиро-
ванных оливин-плагиоклазовых толеитовых ба-
зальтов, даек и габброидов (~95 млн лет, сеноман)
(Portnyagin et al., 2006) соответствует времени
формирования толщ смагинской ассоциации по
палеонтологическим данным (апт–сеноман)
(Брагин и др., 1986; Федорчук и др., 1989).

При этом повышенная (относительно харак-
терной для срединно-океанических хребтов) сте-
пень частичного плавления мантийного источни-
ка, которая отмечается как для реститовых пери-
дотитов Солдатского массива (Батанова и др.,
2014), так и для расплавных включений в оливине
из пикритов Камчатского мыса (Некрылов и др.,
2021), и интерпретируется как следствие близости
горячей точки (плюма) к центру океанического
спрединга, в котором, вероятно, формировались
эти породы (Portnyagin et al., 2008, 2009; Батанова
и др., 2014), наряду с комплементарным характером
Sr-аномалии в расплавах (положительная, Portny-
agin et al., 2009; Korneeva et al., 2020) и клинопирок-
сенах из реститовых перидотитов (отрицательная,
Батанова и др., 2014), позволяют предполагать коге-
нетичность альб-сеноманских вулканитов Камчат-
ского мыса и мантийных шпинелевых перидоти-
тов Солдатского массива (Некрылов и др., 2021).

Вышеизложенное не согласуется с предположе-
нием о надсубдукционной обстановке формирова-
ния габбро Оленегорского массива (в задуговом или

Рис. 10. Рассчитанные составы захваченных распла-
вов (нормализованные на состав PM) в породах высо-
котитанистой серии в сопоставлении c составами до-
леритов и базальтов типа N-MORB Камчатского мы-
са (Tsukanov et al., 2007; Duggen et al., 2007; Portnyagin
et al., 2009) (пределы вариаций содержаний элемен-
тов отмечены тонкими линиями без маркеров), со
средним составом расплавов, реконструированных
по расплавным включениям в оливине из пикритов
Камчатского мыса (Korneeva et al., 2020) (красная
пунктирная линия), и составом N-MORB (Sun,
McDonough, 1989).
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Рис. 11. Рассчитанные составы захваченных распла-
вов (нормализованные на состав PM) в породах низ-
котитанистой серии в сопоставлении со средним со-
ставом бонинита (Kelemen et al., 2003). Залитые знач-
ки – составы захваченных расплавов в дуните и
гарцбургите, серые значки – в бесплагиклазовых и
низкоплагиоклазовых пироксенитах и перидотите,
незалитые – в габброидах и перидотите с высоким со-
держанием плагиоклаза.
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интрадуговом центре спрединга) (Tsukanov et al.,
2007).

Вероятная обстановка формирования
пород низкотитанистой серии

Высокая хромистость шпинелидов в дунитах и
гарцбургите Солдатского массива (Cr# 0.82–0.90)
однозначно свидетельствует об их образовании в
процессе надсубдукционного бонинитового маг-
матизма, как уже было предположено ранее (Оси-
пенко, Крылов, 2001). Однако в случае пироксени-
тов и габброидов этой серии, содержащих менее
хромистые шпинелиды, связь этих пород с бони-
нитовым магматизмом неочевидна и надежно
обосновывается лишь особенностями составов
первичных хромшпинелидов (рис. 6) и геохимии
захваченных расплавов (рис. 11). Учитывая неко-
торую разницу в хромистости шпинелидов дуни-
тов (0.82–0.90) и остальных ультрамафитов и ма-
фитов этой серии (0.52–0.80), а также разницу в
степени окисления железа, можно предполагать,
что родоначальные расплавы для этих пород не-
сколько различались по составу, что подтвержда-
ется и рассчитанными составами захваченных
расплавов. Тем не менее все хромшпинелиды из
пород низкотитанистой серии по соотношению
содержаний глинозема и титана соответствуют
хромшпинелидам из включений в оливине остро-
водужных магм (Kamenetsky et al., 2001), при этом
низкое содержание титана в шпинелидах большей
части пород соответствует родительским магмам
серии бонинитов. На диаграммах составов шпи-
нелидов из плутонических пород составы шпине-
лидов из изученных пород низкотитанистой се-
рии также ложатся в поле островодужных пород
(Arai et al., 2011).

Ранняя кристаллизация ортопироксена в по-
родах этой серии (до клинопироксена и плагио-
клаза) и интеркумулусная ассоциация, включаю-
щая роговую обманку, отвечает последовательно-
сти кристаллизации минералов из высоководных
расплавов бонинитового типа при относительно
невысоком давлении. Свидетельством невысоко-
го давления кристаллизации является и довольно
низкий уровень содержаний глинозема в пирок-
сенах, ассоциирующих с оливином и плагиокла-
зом.

Судя по составу клинопироксена из дайки пи-
роксенита, секущей гарцбургиты Солдатского
массива (1.11 мас. % Al2O3, 0.10 мас. % Na2O), a
также шпинелида из этого пироксенита (Cr# 0.68,
0.05 мас. % TiO2) по данным работы (Крамер и
др., 2001), этот пироксенит близок к изученным в
настоящей работе пироксенитам низкотитани-
стой серии. Составы клинопироксенов из габбро-
идов тектонического блока, изученного в верхо-
вьях р. 1-я Ольховая (Крамер и др., 2001; Tsukanov

et al., 2007), также отвечают составам клинопи-
роксенов из пород низкотитанистой серии.

В отсутствие геохронологических данных для
ультрамафитов и мафитов низкотитанистой се-
рии можно допустить, что время проявления над-
субдукционного магматизма, в том числе бони-
нитового, в пределах Камчатского мыса отвечает
оценке возраста магматических цирконов из пла-
гиогранитов, секущих габброиды блока в верхо-
вьях р. 1-ая Ольховая – 74.7 ± 1.8 млн лет (кампан)
(Лучицкая и др., 2006). Это соответствует времени
начальной стадии заложения интраокеанической
Кроноцкой островной дуги (фрагментом аккреци-
онной призмы которой считается офиолитовая ас-
социация пород Камчатского мыса) в коньяк–кам-
панское время (Зинкевич, Цуканов, 1992). В
принципе, проявления бонинитового магматизма
характерны для начальных стадий формирования
островодужных систем, а отсутствие эффузивных
проявлений островодужного толеитового и бони-
нитового магматизма данного возраста среди по-
род Камчатского мыса может быть обусловлено как
слабой интенсивностью надсубдукционного маг-
матизма в преддуговом бассейне (Hawkins, 2003),
так и его проявлением преимущественно в плуто-
нической форме, а также возможной денудацией.

Полученные в настоящей работе данные поз-
воляют предполагать, что распространение над-
субдукционных ультрамафитов и габброидов в
офиолитах Камчатского мыса не ограничено не-
большим блоком в верховьях р. 1-ая Ольховая
(Крамер и др., 2001; Tsukanov et al., 2007), как
предполагалось в работе (Хотин, Шапиро, 2006),
а проявлено практически на всей площади разви-
тия этого комплекса.

В последнее время появляется все увеличива-
ющееся количество петролого-геохимических
свидетельств того, что формирование жильных
дунитов и пироксенитов в реститовых перидоти-
тах офиолитовых комплексов связано с надсуб-
дукционными расплавами бонинитового типа
(Varfalvi et al., 1997; Tamura, Arai, 2006; Batanova et
al., 2011; Леднева и др., 2017; Базылев и др., 2019;
Karimov et al., 2020). При этом бониниты в соста-
ве этих комплексов в некоторых случаях, как и в
офиолитах Камчатского мыса, не установлены,
так что плутонические ультрамафиты, в том чис-
ле жильные, могут быть единственным свиде-
тельством этапа бонинитового магматизма в про-
цессе формирования этих комплексов.

ВЫВОДЫ
1. Плутонические ультрамафиты–мафиты из

офиолитового комплекса Камчатского мыса от-
носятся к двум генетическим сериям, различаю-
щимся по составам первичных минералов, мине-
ральному составу пород и рассчитанным соста-
вам захваченных расплавов. Эти серии отвечают
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разным эпизодам мантийного магматизма в раз-
ных геодинамических обстановках.

2. Формирование ультрамафитов и мафитов
высокотитанистой серии (габброиды Оленегор-
ского массива, ксенолиты ультрамафитов и ма-
фитов в этих габброидах и прожилки габброидов
в ксенолитах) происходило из толеитовых рас-
плавов типа N-MORB в океаническом центре
спрединга. Формирование ультрамафитов и ма-
фитов низкотитанистой серии (прожилки и тела
дунитов, пироксенитов и габброидов в шпинеле-
вых перидотитах Солдатского массива, а также
пироксениты и габброиды из центральной и за-
падной частей полуострова) происходило из вы-
соководных расплавов бонинитового типа на на-
чальном этапе надсубдукционного магматизма.

3. Особенности минералогии и геохимии плу-
тонических ультрамафитов, в том числе жиль-
ных, могут быть единственным свидетельством
этапа бонинитового магматизма в процессе фор-
мирования офиолитовых комплексов.

4. Методика оценки состава захваченного рас-
плава в ультрамафитах и габброидах позволяет
делать более определенные и обоснованные вы-
воды о геодинамической обстановке формирова-
ния этих пород и о степени их когенетичности с
пространственно ассоциирующими базальтами,
чем выводы, основанные лишь на составах пер-
вичных минералов в породах.
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The paper presents petrographic, mineralogical, and geochemical data on dunites, pyroxenites, peridotites,
and gabbroids of the Kamchatsky Mys ophiolite. These data were acquired to distinguish cogenetic assem-
blages of igneous rocks, gain an insight into their geodynamic settings, and test various criteria of genetic links
between the different magmatic rocks of ophiolites. The ultramafic and mafic rocks are shown to belong to
two series, which differ in the compositions of the primary minerals, bulk rocks, and estimated trapped melts.
The rocks of these series are found out to have been produced by geochemically different melts in different
geodynamic settings, and during different episodes of mantle magmatism. The rocks of the high-Ti series
(gabbro of the Olenegorsk massif, dunite and melanogabbro xenoliths in them, and vein gabbro in these xe-
noliths) crystallized from N-MORB melts in an oceanic spreading center. The rocks of the low-Ti series
(dunite, pyroxenite, and gabbro veins in the residual spinel peridotites of the Mount Soldatskaya massif, as
well as pyroxenite, peridotite, and gabbro alluvium and diluvium in the central and western parts of the pen-
insula) crystallized from water-rich boninite melts in relation to initial subduction magmatism. Taken into ac-
count the absence of boninite lavas from the Kamchatsky Mys ophiolite, the plutonic ultramafic rocks (in-
cluding the rocks of the veins) might be the only evidence of subduction boninitic magmatism in the ophio-
lites. It was demonstrated that conclusions about the geodynamic settings of plutonic ultramafic and mafic
rocks and recognition of cogenetic relations of these rocks with spatially associated basalts are more reliable
when derived from the compositions of the trapped melts, which are estimated from their bulk geochemistry
and primary mineral compositions, than when they are based on the mineral compositions only.
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