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В статье приведен обзор имеющихся сведений о составе и распространенности титансодержащих
фаз в мантии Земли. Основное внимание уделено обсуждению природных минералов: приведены
особенности минералогии мантийных титансодержащих фаз (рутил, FeTiO3 ильменит, гранат, пи-
роксен, шпинель и постшпинелевые фазы, фазы со структурами ильменита и перовскита, армолко-
лит), рассмотрены возможные механизмы вхождения титана в данные минералы, а также предель-
ные концентрации титана в мантийных фазах. Обобщена новая экспериментальная информация о
составе и условиях образования титансодержащих минералов и их фазовых ассоциаций на различ-
ных мантийных глубинах: рассмотрены фазовые отношения в Ti-содержащих системах (MgO–
SiO2–TiO2 ± Al2O3) и влияние титана на параметры важнейших фазовых превращений в условиях
мантии Земли. Согласование результатов экспериментов с природными данными позволяет уточнить
особенности межфазового распределения титана и примесного состава глубинных геосфер Земли.
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ВВЕДЕНИЕ
Для титана характерны невысокие валовые

концентрации в мантии Земли (0.2 мас. % TiO2;
McDonough, Sun, 1995), хотя в перидотитах отме-
чается повышение содержания TiO2 до 0.8 мас. %.
Еще более высокие значения этого показателя от-
мечаются для кимберлитов (до 2.5 мас. %) и экло-
гитов (ильменитовые и рутиловые разности) из
ксенолитов в кимберлитах. В связи с тем, что оке-
анические толеитовые базальты (до 3 мас. % TiO2)
являются одним из главных компонентов погру-
жающегося корового вещества, можно предпола-
гать, что накопление титана в мантии Земли про-
исходит посредством корово-мантийного взаи-
модействия при субдукции океанической коры
на различные мантийные глубины. Тем самым,
повышенные валовые концентрации титана и об-
разование титансодержащих минералов в ман-
тийных породах могут служить надежными инди-
каторами взаимодействия мантийного вещества с
коровыми породами при их субдукционном по-
гружении.

В настоящей работе охарактеризованы основ-
ные фазы – концентраторы титана на разных
уровнях глубинности мантии Земли. Для сопо-
ставления и установления возможных механиз-
мов вхождения титана в данные минералы приве-
ден также обзор результатов экспериментов, про-
веденных в модельных системах при мантийных
P–T параметрах, в которых были получены фазы-
концентраторы титана.

МИНЕРАЛЫ-КОНЦЕНТРАТОРЫ ТИТАНА 
В МАНТИИ ЗЕМЛИ

Рутил является наиболее характерным окси-
дом титана, связанным с алмазами эклогитового
парагенезиса, алмазоносными эклогитами. Его
часто обнаруживают во включениях в алмазах и в
сростках с ними. Он достаточно редко встречает-
ся в гранатовых перидотитах и пироксенитах, а
также среди включений в алмазах перидотового
парагенезиса (Sobolev, Yefimova, 2000). Такие на-
ходки известны в основном в метасоматизиро-
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ванных ксенолитах из щелочных базальтов, также
в виде включений в ксенокристаллах пиропа уль-
траосновного парагенезиса из высокоалмазонос-
ной кимберлитовой трубки Интернациональная.
Образование рутила в мантийных перидотитах свя-
зано с процессами модального метасоматоза. Рутил
является важным компонентом нодулей MARID
(Mica-Amphibole-Rutile-Ilmenite-Diopside), но его
концентрации сильно варьируют, возможно, в
результате реакции рутила с Fe2+-содержащими
силикатами или расплавом с образованием иль-
менита или армолколита.

В работе (Sobolev, Yefimova, 2000) в рутилах из
включений в алмазах Якутии описан ряд тончай-
ших ориентированных ламелей, скорее всего,
представленных корундом. Наряду с корундом,
рутил нередко содержит ламели пикроильменита
(гейкилита), ильменита и магнетита. В кимберли-
тах рутил часто бывает представлен крупными
кристаллами (желваками), может образовывать
сростки с ильменитом, а также присутствует в ре-
акционных каймах вокруг ильменитов, перов-
скитов или хромшпинелидов.

Ильменит (FeTiO3), наряду с пироповым гра-
натом и хромитом, является одним из индикатор-
ных минералов кимберлитов. Присутствующий в
кимберлитах ильменит может встречаться в со-
ставе мантийных ксенолитов перидотитов и эк-
логитов или в виде мегакристаллов (крупных зе-
рен в кимберлите) (Tompkins, Haggerty, 1985), но-
дулей типа MARID (Dawson, Smith, 1977). Очень
часто ильменит (пикроильменит) обнаруживает-
ся в основной массе кимберлитовых пород. Со-

став ильменита из редких находок включений в
алмазах изменяется от почти чистого FeTiO3 (Ka-
minsky et al., 2000 и др.) до пикроильменита с со-
держанием MgO до 20 мас. %. Такие ильмениты
характеризуются переменным, а иногда очень
высоким (от 0.05 до 16.23 мас. %) содержанием
Cr2O3, что позволяет использовать этот минерал в
качестве индикатора при поиске алмазоносных
кимберлитов.

Ильменит из ксенолитов перидотитов в ким-
берлитах характеризуется значительно более вы-
сокими содержаниями магния и трехвалентного
железа. Содержание Fe2O3 достигает 20 мас. %
(18 мол. % гематитового компонента), в то время
как концентрации магния в таких ильменитах не
превышает 10 мас. % MgO. Высокомагнезиальные
(до 18 мас. % MgO) и хромистые (до 3.2 мас. %
Cr2O3) разновидности ильменита также достаточ-
но часто встречаются в ксенолитах перидотитов
(рис. 1).

Мегакристаллы ильменита в кимберлитах, по-
видимому, имеют ксеногенное происхождение и не
сильно отличаются по составу от ильменитов из
ксенолитов перидотитов (рис. 1). Для них характер-
ны высокие содержания магния (до 16 мас. % MgO),
а также примеси Cr2O3 (до 4 мас. %) (Tompkins,
Haggerty, 1985) и Al2O3 (до 1.1 мас. %), что указы-
вает на ксеногенное происхождение данных ме-
гакристов в кимберлитах, которые, вероятно, бы-
ли извлечены кимберлитовой магмой из мантий-
ных пород.

Ильмениты из основной массы кимберлитов
характеризуются сильным разнообразием соста-

Рис. 1. Особенности состава ильменита различных мантийных минеральных ассоциаций: 1 – из включений в лито-
сферных алмазах (Kaminsky et al., 2000 и др.), 2 – из включений в сублитосферных алмазах (Kaminsky et al., 2001),
3 – из ксенолитов перидотитов (Grégoire et al., 2000 и др.), 4 – мегакристаллы ильменита в кимберлитах (Tompkins,
Haggerty, 1985), 5 – из ксенолитов эклогитов (Meyer, Boctor, 1975), 6 – из основной массы кимберлитов (Tompkins,
Haggerty, 1985), 7 – из нодулей MARID (Dawson, Smith, 1977).
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вов. Для них характерны высокие концентрации
хрома (до 5 мас. % Cr2O3). Содержание гематито-
вого компонента варьирует от 1 до 23 мол. %.

Ильменит является важным компонентом но-
дулей MARID. Составы ильменитов MARID схо-
жи с составами ильменитов из основной массы
кимберлитов, за исключением крайне низкого
содержания Fe3+.

Отдельно следует упомянуть об ильменитах из
включений в “сверхглубинных алмазах” района
Джуина (Бразилия) (Kaminsky et al., 2001). В таких
алмазах обнаружены разности с низким содержа-
нием магния (до 0.75 мас. % MgO) и пикроильмени-
ты (до 12 мас. % MgO). Ильмениты с низким содер-
жанием магния характеризуются достаточно высо-
кими концентрациями марганца (2–11.5 мас. %
MnO). Для пикроильменитов из включений в
нижнемантийных алмазах характерны низкие со-
держания марганца (до 0.25 мас. % MnO).

CaTiO3 перовскит – достаточно распростра-
ненный минерал кимберлитов, образующийся во
время кристаллизации их основной массы. Пе-
ровскит в кимберлитах может встречаться как в
виде отдельных зерен в основной массе, так и в
составе реакционных кайм вокруг пикроильме-
нита и других Ti-содержащих оксидов. Такие пе-
ровскиты характеризуются низкими содержания-
ми кремния (до 0.7 мас. % SiO2) и хрома (до
0.3 мас. % Cr2O3), в то время как содержания алю-
миния достигают 1.1 мас. % Al2O3.

CaTiO3 перовскит является достаточно редким
минералом во включениях в алмазах и в мантий-
ных ксенолитах. В частности, в работе (Sobolev,
Yefimova, 2000) сообщалось об изолированном
зерне богатого хромом перовскита в ассоциации с
включениями титанистого хромита в алмазе из
кимберлитовой трубки Сытыканская (Якутия).
Известна также находка включения CaTiO3 пе-
ровскита в ассоциации с мэйджоритовым грана-
том в сверхглубинном алмазе (Kaminsky et al.,
2001). Такие перовскиты характеризуются отно-
сительно высокими концентрациями кремния
(до 3.9 мас. % SiO2), алюминия (до 2.3 мас. % Al2O3)
и натрия (до 0.33 мас. % Na2O) (Kaminsky et al., 2001;
Zedgenizov et al., 2014).

Далее рассмотрим титансодержащие породо-
образующие минералы, относящиеся к верхней
мантии Земли.

Минералы группы шпинели и постшпинелевые фа-
зы. В шпинелидах Ti4+ занимает октаэдрическую по-
зицию, образуя обращенную шпинель со следую-
щим расположением катионов: IV(M2+)VI(M2+Ti4+)O4.
Составы природных шпинелидов можно описать с
помощью двух основных трендов, которые просле-
живаются на треугольных диаграммах (Fe3+ + Ti)–
(Al + Cr)–(Fe2+ + Mg) (рис. 2) и Fe3+–Ti–(Fe2+ + Mg)
(рис. 3). Для значительной части шпинелидов пер-

вого тренда (1) характерно преобладание хроми-
тового компонента. Минералы из включений в
алмазах, в основном, имеют высокую хроми-
стость, а содержание титана в них редко превы-
шает 0.5 мас. % TiO2. Хромиты из хромитовых ру-
допроявлений (хромититов) офиолитовых ком-
плексов характеризуются высокой хромистостью
(75–82%) и магнезиальностью (до 77%). Для них
также характерны низкие содержания титана (0.15–
0.25 мас. % TiO2). Шпинелиды из ксенолитов грана-
товых перидотитов тоже характеризуются высокой
хромистостью (80–86%). Наименьшая хромистость
(25–45%) характерна для шпинелей из ксеноли-
тов шпинелевых перидотитов в кимберлитах, а со-
держание титана в них достигает 4.2 мас. % TiO2.
На всем протяжении тренда (1) присутствуют
точки составов шпинелидов из лампрофиров.
Содержание титана в них изменяется от 0.5 до
16 мас. % TiO2. Максимальное содержание тита-
на в шпинелидах из карбонатитов первого трен-
да составляет 8 мас. % TiO2.

В шпинелидах тренда (2) содержания титана и
трехвалентного железа существенно выше. К дан-
ному тренду относятся шпинелиды из карбонати-
тов и лампрофиров. Содержание титана в шпине-
лидах из лампрофиров тренда (2) достигает
21 мас. % TiO2 (Tappe et al., 2006). Такие высокие
концентрации титана характерны для титаномаг-
нетитов из ультрамафитовых лампрофиров Лаб-
радора (айлликитов). Максимальные концентра-
ции титана (23 мас. % TiO2) достигаются в шпине-
лидах из карбонатитов.

Следует отметить, что шпинелиды из кимбер-
литов принадлежат обоим трендам, что отражает
сочетание в кимберлитах минералов мантийных
ксенокристов и собственных зёрен, преимуще-
ственно представляющих ассоциацию микрокри-
сталлических оксидов основной массы. На рис. 2
видно незначительное отклонение составов шпи-
нелидов из кимберлитов и лампрофиров от линии
Chr–Mt, это является результатом того, что в не-
которых составах реализуются сразу два изо-
морфных ряда: хромит–магнетит (1) и магнетит–
ульвошпинель (2). Наиболее отчетливо влияние
вхождения ульвошпинелевого компонента на
первый тренд заметно на рис. 3.

Следует отметить единственную находку титан-
содержащей (до 1 мас. % TiO2) фазы с постшпинеле-
вой ромбической структурой во включении в
нижнемантийном алмазе из Рио Сорисо (Брази-
лия) (Kaminsky et al., 2015) в ассоциации с богатым
железом периклазом. Ca–Cr оксид имеет состав
(Ca1.07Mg0.02Mn0.02)Σ1.11( V0.06Ti0.03Al0.03)Σ1.89O4.

Как известно, в мантии Земли широко распро-
странены фазы состава Mg2SiO4 (форстерит–вад-
слеит–рингвудит). Содержания TiO2 в мантий-
ных оливинах не превышают 0.05 мас. %. Известны

+3
1.71 0.06Cr Fe
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случаи, когда оливины из гранатовых лерцолитов
содержат ориентированные включения ильменита
(Альпе Арами (Dobrzhinetskaya et al., 1996), Даби
Сулу (Hacker et al., 1997)). Обнаружение ориенти-
рованных включений ильменита в оливине из пе-
ридотита Альпе Арами (Центральные Альпы,
Швейцария) привело к предположению (Do-
brzhinetskaya et al., 1996), что эти породы были об-
разованы в условиях переходной зоны мантии
Земли, а исходный минерал (вадслеит) до распада
содержал 0.6 мас. % TiO2. Risold et al. (2001) пред-
ложили альтернативное объяснение, согласно
которому включения ильменита, выстроенные
параллельно плоскости (001) оливина, образуют-
ся в результате дегидратации титан-клиногуми-
товых плоских дефектов при давлении ~3 ГПа и
температуре ~800°С. Интересно, что с этим меха-
низмом может быть связано и вхождение воды в
мантийный оливин.

Пироксены являются основными породообра-
зующими минералами в верхней мантии Земли.
Содержание TiO2 в ортопироксенах мантийных
ксенолитов не превышает 0.3 мас. %; в пироксе-

нах из включений в алмазах и мантийных ксено-
литов концентрация титана выше и достигает
2 мас. % TiO2 (Gregoire et al., 2000).

Установлено, что вхождение титана в низко-
кальциевые пироксены, богатые кальцием пи-
роксены и Ti-эгирины из щелочных пород проис-
ходит в результате принципиально различных ме-
ханизмов замещения (рис. 4). Вхождение Ti4+ в
октаэдрическую позицию (M1) может осуществ-
ляться синхронно с изоморфизмом одновалент-
ных катионов (главным образом, Na) в искажен-
ную октаэдрическую позицию (М2). Совместное
вхождение натрия и титана в состав пироксена
может быть объяснено при помощи двух принци-
пиально различных механизмов замещения. Пер-
вый тип замещения (1) описывает вхождение на-
трия в состав пироксена совместно с трехвалент-
ными катионами в виде компонентов NaM3+Si2O6
(где M3+ это Fe3+, Al3+, Cr3+, Sc3+, а также Ti3+), в ре-
зультате следующей реакции: Na+ (M2) + M3+ (M1) =
= Mg2+ (M1) + Mg2+ (M2). Данный тип замещения
чаще реализуется в кальциевых пироксенах. Сов-
местное вхождение натрия и титана в состав ромби-

Рис. 2. Особенности состава минералов группы шпинели из различных пород. 1 – кимберлиты (Roeder, Schulze, 2008
и др.), 2 – ксенолиты и ксенокристаллы в кимберлитах (Schulze, 2001), 3 – офиолиты (Zhou et al., 1996), 4 – включения
в алмазах (Davies et al., 2004 и др.), 5 – лампрофиры (Tappe et al., 2006), 6 – карбонатиты (Dawson et al., 1995). Цифры
в скобках – тренды изменения составов шпинелидов, обсуждаемые в тексте.

0.6

0.4

0.2

0

0.6

0.8

0.8

1.0

1.00
0

0.2

0.2

0.4Mt

0.4

0.6

0.8

1.0

Al + Cr

1

2

3

4

5

6

Ti + Fe3+ Mg + Fe3+

(1
) C

h
r 

– M
t

USp,
Qnd

Chr

(2) Mt – USp



ГЕОХИМИЯ  том 66  № 8  2021

МИНЕРАЛЫ ТИТАНА И ИХ АССОЦИАЦИИ В МАНТИИ ЗЕМЛИ 679

ческого пироксена чаще всего описывается схемой
(2): Na+ (M2) + 0.5M2+ (M1) + 0.5Ti4+ (Si4+) (M1) =
= M2+ (M1) + M2+ (M2), которая обуславливает

появление компонента Na Si2O6 (где
M2+ это Mg2+, Fe2+) в составе пироксена. Приме-
ром этого типа замещения могут служить как низ-
кокальциевые пироксены из включений в алмазах и
мантийных ксенолитов (рис. 4), содержание TiO2 и
Na2O в которых не превышает 0.3 и 0.4 мас. %, соот-
ветственно (Bishop et al., 1978 и др.), так и высоко-
натриевые пироксены из щелочных пород с со-
держанием TiO2 до 8 мас. %.

( )+ +2 4
0.5 0.5M Ti

Главную роль при вхождении титана в низко-
кальциевые пироксены при высоких давлениях иг-
рает компонент Na(Mg0.5Ti0.5)Si2O6 (Sirotkina et al.,
2016), в то время как богатые титаном эгирины ха-
рактеризуются наличием Ca–Ti-конечных членов
(CaTi4+Al2O6 и/или CaTi3+AlSiO6 (Mason, 1974);
Ca AlSiO6).

Как известно гранат характеризуется широким
диапазоном стабильности в мантии Земли. При-
месь титана характерна преимущественно для гра-
натов эклогитового парагенезиса. Такие гранаты
нередко образуются в условиях значительных глу-
бин (и даже относятся к мэйджоритовому типу).

( )+4
0.5 0.5Mg Ti

Рис. 3. Особенности состава природных шпинелидов. 1 – кимберлиты (Roeder, Schulze, 2008 и др.), 2 – ксенолиты и
ксенокристаллы в кимберлитах (Schulze, 2001) , 3 – офиолиты (Zhou et al., 1996), 4 – включения в алмазах (Davies et al.,
2004 и др.), 5 – лампрофиры (Tappe et al., 2006 и др.), 6 – карбонатиты (Dawson et al., 1995). Пунктирными линиями
показаны три тренда изменения составов шпинелидов.
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По аналогии с богатыми титаном кальциевы-
ми гранатами щелочных пород, для которых в ря-
де случаев явно устанавливалась отрицательная
корреляция между содержаниями кремния и ти-
тана, рядом авторов высказывались соображения
о том, что титан замещает кремний в тетраэдри-
ческой позиции (например, Scordari et al., 2003).
Размещение титана в тетраэдрической позиции
может быть описано простым механизмом заме-
щения типа IVSi4+ = IVTi4+. Однако, другие иссле-
дователи, основываясь на вариациях химическо-
го состава титансодержащих гранатов (Proyer
et al., 2013), исследованиях спектров XANES этих
минералов и результатах атомистического моде-
лирования (Proyer et al., 2013; Еремин и др., 2021)
отводят ведущую роль именно титану в октаэдри-
ческой координации.

Баланс зарядов при вхождении Ti4+ в октаэд-
рические позиции может соблюдаться в результа-
те одновременного присутствия одновалентных
катионов (главным образом, Na) в додекаэдриче-
ской позиции, либо при вхождении двухвалентных
катионов в октаэдрическую позицию. Так, для
граната были предложены следующие механиз-
мы вхождения титана: (1) VIМ2+ + VITi4+ = VIAl3+ +
+ VIAl3+, в виде компонента ( Tix)Si3O12

(0 ≤ x ≤ 1, M2+ = Mg2+, Fe2+, Ca2+) (Proyer et al.,
2013); (2) VIIINa+ + VITi4+ = VIIICa2+ + VIAl3+, в виде
компонента (NaxCa3 – x)(Al2 – xTix)Si3O12 (0 ≤ x ≤ 2)
(Bishop et al., 1978); (3) VITi4+ + IVM3+ = VIM3+ + IVSi4+,
в виде компонента Ca3 ( Si)O12, (Proyer
et al., 2013) в сочетании с Mg2+ + Si4+ = 2Al3+ или

+2
3M +2

2–2Al Мx x

+4
2Ti +3

2M

Na+ + Si4+ = Ca2+ + Al3+ (Sobolev, Lavrent’ev, 1971);
(4) VITi4+ + IVAl3+ = IVSi4+ + VIAl3+, в виде компо-
нента M2+

3(Ti4+Al)(AlSi2)O12 (Litvinovsky et al.,
2000); (5) VIII□ + 2VITi4+ =VIIIM2+ + 2VIAl3+, в виде
компонента M2,5TiAlSi3O12.

Вхождение титана в состав граната по изо-
морфной схеме (1) будет осуществляться при
условии, что сумма (M2+ + Na+) > 3. Небольшой
избыток двухвалентных катионов и натрия отно-
сительно 3 ф.е. наблюдается в гранатах из эклоги-
тов. Присутствие Na–Ti компонентов в природ-
ных гранатах по схеме (2) подтверждается поло-
жительной корреляцией между содержаниями
натрия и титана в гранатах эклогитового параге-
незиса из включений в алмазах (рис. 5). В составе
мантийных гранатов также может быть установ-
лено присутствие высокобарического компонен-
та – натриевого мэйджорита Na2MgSi5O12 (Боб-
ров и др., 2009), иногда входящего в состав грана-
тов эклогитового парагенезиса из включений в
сублитосферных алмазах. Механизм (4) может
быть реализован только в том случае, если коли-
чество кремния в тетраэдрах становится значи-
тельно ниже 3 ф.е.

Нередки случаи, когда гранаты мантийных
ксенолитов содержат структуры распада, позво-
ляющие определить высокобарическое проис-
хождение таких пород (например, Alifirova et al.,
2015). В таких гранатах часто диагностируются ла-
мели титансодержащих фаз (рутила и ильменита),
и они встречаются в различных породах – пирок-
сенитах (орто- и клино-), вебстеритах, лерцолитах
и эклогитах. Наличие гранатов со структурами

Рис. 5. Соотношение содержаний натрия и титана в гранатах из ксенолитов эклогитов и включений в алмазах эклоги-
тового (Davies et al., 2004 и др.) и перидотитового (Kaminsky et al., 2000 и др.) парагенезисов.
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распада титансодержащих фаз обычно интерпре-
тируется как результат декомпрессии и охлажде-
ния в мантийном резервуаре.

В мегакристаллах из кимберлитов описывают-
ся ильменит-гранатовые (или ильменит-пирок-
сеновые) симплектитовые срастания, природа
которых пока не до конца понятна (Ringwood,
Lovering, 1970; Boyd, Nixon, 1973 и др.). Ряд авто-
ров считают, что такие срастания были образова-
ны в результате распада более высокобарических
фаз (Ringwood, Lovering, 1970). В частности,
предполагается, что такой высокобарической фа-
зой мог быть гранат состава (CaNa2)Ti2Si3Ol2 или
(Ca2Na)(AlTi)Si3O12, а ильменит “растворяется” в
структуре граната в ходе следующей реакции:
2Al3+= М2+ + Ti4+, где М = Mg2+, Fe2+

. Вместе с
тем, есть и альтернативное мнение о магматиче-
ском происхождении ильменит-гранатовых сраста-
ний в результате котектической или эвтектической
кристаллизации из “протокимберлитового” или ба-
зальтового расплава (Boyd, Nixon, 1973 и др.).

Среди водосодержащих фаз важным концен-
тратором титана в мантии Земли является флого-
пит. Его довольно редко можно встретить во

включениях в алмазах, в ассоциации с минерала-
ми перидотитового (оливин, ортопироксен, кли-
нопироксен, высокохромистый пироп, хромит) и
эклогитового (гранат, клинопироксен, рутил) па-
рагенезисов.

В литературе выделяют несколько групп среди
богатых флогопитом ксенолитов, выносимых
кимберлитами провинции Кимберли (Ю. Афри-
ка). Среди них нодули MARID, нодули PIC (phlo-
gopite-ilmenite-clinopyroxene), а также глиммери-
ты. Многочисленные исследования кратонных
ксенолитов как из кимберлитов, так и из род-
ственных пород, показали, что флогопит является
минералом-индикатором мантийного метасома-
тоза. В частности, в мантийных ксенолитах опи-
сано постепенное замещение ассоциации гра-
нат/шпинель + ортопироксен флогопитом и мо-
ноклинным пироксеном (Dawson, Smith, 1977;
Erlank et al., 1987).

На рис. 6 показана зависимость содержания
TiO2 (мас. %) от магнезиальности флогопитов.
Флогопиты из верлитов и гранатовых перидоти-
тов отчетливо разделяются на низко- и высокоти-
танистые (Kargin et al., 2019). Обогащение тита-

Рис. 6. Особенности состава флогопитов из различных пород. 1 – флогопитовые верлиты (Kargin et al., 2019); 2 – грана-
товые перидотиты (Kargin et al., 2019); 3 – флогопиты из основной массы кимберлитов (Larionova et al., 2016); 4 – ксено-
литы эклогитов (Kargin et al., 2019); 5 – MARID (Dawson, Smith, 1977); 6 – мегакристаллы из кимберлитов (Larionova
et al., 2016; Kargin et al., 2019).
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ном (>2 мас. % TiO2) – типичная особенность бо-
лее поздних флогопитов в мантийных ксенолитах.
Содержание TiO2 в низкотитанистых флогопитах из
Phl-верлитов и гранатовых перидотитов варьирует
в пределах 0.4–0.6 мас. % при магнезиальности
92–94%. Высокотитанистые флогопиты из ксе-
нолитов характеризуются чуть более низкой маг-
незиальностью (90–92%), а концентрация TiO2 в
них достигает 3.5 мас. %. В эклогитовых ксеноли-
тах этот минерал образуется реже (Kargin et al.,
2019). Слюды эклогитового типа представлены
флогопитом с широкими колебаниями содержа-
ния TiO2, достигающего 3 мас. %, в то время как
магнезиальность таких флогопитов изменяется
от 75 до 95%.

Флогопиты из включений в алмазах перидо-
титового парагенезиса характеризуется высокой
магнезиальностью от 92 до 95, содержание TiO2
достигает 3.5 мас. %. При этом для флогопитов
дунит-гарцбургитового парагенезиса характер-
но преобладание Cr2O3 над TiO2, в то время как
для флогопита из лерцолитового парагенезиса
установлена обратная зависимость. Слюды эк-
логитового типа из включений в алмазах пред-
ставлены флогопитом с исключительно широ-
кими колебаниями содержания TiO2, достигаю-
щего 12 мас. %, в то время как магнезиальность
таких флогопитов изменяется от 55 до 90%.
Флогопиты из кимберлитов сильно варьируют
по размеру, от мегакристаллов (>1 см) до флого-
питов основной массы (<0.5 мм). Считается, что
мегакристаллы размером более 1 см имеют ксе-
ногенное происхождение, однако также допус-
кается их кристаллизация в виде вкрапленников
из кимберлитовой магмы. Типичные флогопиты
из кимберлитов характеризуются высокими
концентрациями титана (до 2.5 мас. % TiO2) и
алюминия (до 17.5 мас. % Al2O3) на фоне низких
содержаний хрома. Магнезиальность варьирует
в пределах 90–94%. Флогопиты из основной
массы кимберлитов характеризуются высокими
концентрациями титана (2–3.6 мас. % TiO2) при
магнезиальности 85–90%.

В литературе были предложены различные ме-
ханизмы вхождения Ti во флогопит, при которых
он располагается в октаэдрической позиции, заме-
щая двухвалентный катион: (1) 2VIMg2+ = VITi4+ + □
(Forbes, Flower, 1974); (2) VIMg2+ + 2IVSi4+ = VITi4+ +
+ 2IVAl3+ (Robert, 1976); (3) VIMg2+ + IVSi4+ = VITi4+ +
+ IVMg2+ (Robert, 1976); (4) Mg2+ + 2OH– = Ti4+ +
+ 2O2– (Arima, Edgar, 1981). Для флогопитов с
низкими содержаниями титана Robert (1976)
предложил механизм (2), который он подтвердил
положительной корреляцией между Ti и Al. Для
слюд с высокими содержаниями титана, авторы
предлагают механизм (3), где вхождение титана в
октаэдрическую позицию позволяет ввести двух-

валентный катион (магний) в тетраэдрическую
позицию.

Ранее, из-за широкого распространения в ксе-
нолитах из кимберлитов, флогопит считался до-
минирующей фазой, содержащей летучие компо-
ненты в верхней мантии. Позже накопились сооб-
щения об амфиболе в мантийных парагенезисах.
Для мантийных ассоциаций характерны паргасит
(наиболее распространен в перидотитах, в том чис-
ле его богатая титаном разность), керсутит
(встречается в пироксенитах) и калиевый рихте-
рит. Последний минерал встречается в сильно
метасоматизированных гарцбургитах и лерцоли-
тах из некоторых южноафриканских кимберли-
тов (Erlank, Rickard, 1977), в нодулях MARID в
кимберлитах (Dawson, Smith, 1977; Waters, 1987) и
в лампроитах (Wagner, Velde, 1986).

Амфиболы из мантийных ксенолитов доволь-
но сильно отличаются по составу (рис. 7). Боль-
шинство амфиболов характеризуются высокими
значениями магнезиальности (рис. 7а), отражая
тугоплавкие протолиты верхней мантии. Паргасит
и Ti-паргасит из ксенолитов перидотитов характе-
ризуются высокой магнезиальностью (Mg/(Mg +
+ Fe) > 87), содержат значительные концентра-
ции алюминия (до 15 мас. % Al2O3) (рис. 7б) и хро-
ма (до 2.5 мас. % Cr2O3), а содержание титана в
них довольно низкое (до 2 мас. % TiO2). В некото-
рых ксенолитах отмечается замещение более ран-
них минералов (клинопироксена, граната) тита-
нистым амфиболом.

Керсутиты большей частью принадлежат к пара-
генезисам ультраосновных ксенолитов (Frey, Prinz,
1978), где они ассоциируются с высоко-Al и -Ti кли-
нопироксеном. Эти богатые TiO2 (до 6 мас. %) ам-
фиболы заметно отличаются по составу от парга-
ситов, встречающихся в некоторых лерцолитах и
вебстеритах. Для них также характерны повышен-
ные содержания алюминия (13–16 мас. % Al2O3)
(рис. 7б). Магнезиальность данных минералов
средняя и составляет 65–80% (рис. 7а). Составы
керсутитов из ксенолитов частично перекрываются
с составами мегакристаллов амфибола (рис. 7а, 7б),
которые часто встречаются в ассоциации с ни-
ми, а также в составе агрегатов с мегакристалла-
ми титансодержащего флогопита. Для этих ам-
фиболов характерны высокие содержания Ti (до
6 мас. % TiO2) и, наоборот, чрезвычайно низкие
количества Cr2O3. Содержание алюминия в этих
амфиболах высокое и достигает 16 мас. % Al2O3
(рис. 7б). Интересно, что вода является преоблада-
ющим летучим компонентом, содержание кото-
рого уменьшается с увеличением концентрации
титана в мегакристаллах амфиболов.

K-рихтерит характеризует природные ассоциа-
ции, пересыщенные щелочами, в которых (K2O +
+ Na2O)/Al2O3 > 1, т.е. для него не характерны па-
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Рис. 7. Особенности состава амфиболов из различных пород. (а) зависимость содержания TiO2 от #Mg; (б) соотноше-
ние содержаний TiO2 и Al2O3. 1 – паргаситы из ксенолитов перидотитов (Dawson Smith, 1977 и др.); 2 – керсутиты из
ультраосновных ксенолитов (Frey, Prinz, 1978); 3 – K-рихтериты из ксенолитов перидотитов (Erlank, Rickard, 1977 и др.);
4 – керсутиты из мегакристаллов (Frey, Prinz, 1978); 5 – K-рихтериты из ксенолитов типа MARID (Dawson, Smith,
1977); 6 – K-рихтериты из включений в алмазах (Meyer, MсCallum, 1986); 7 – K-рихтериты из лампроитов (Wagner, Vel-
de, 1986).
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рагенезисы с глиноземистыми фазами (шпине-
лью, гранатом, высоко-Al пироксеном). По этой
причине данный минерал достаточно редок в
мантийных парагенезисах, но широко распро-
странен в нодулях MARID в кимберлитах и ще-
лочных вулканитах (Dawson, Smith, 1977) и мета-
соматизированных перидотитовых нодулях (Er-
lank et al., 1987), а также в лампроитах (Wagner,
Velde, 1986). К-рихтериты из нодулей MARID яв-
ляются менее титанистыми (до 1.2 мас. % TiO2),
чем керсутиты (рис. 7а), и менее хромистыми,
чем паргаситы, а их очень низкий уровень Аl2O3
(до 2 мас. %) соответствует таковому у сосуще-
ствующих флогопитов. Магнезиальность K-рих-
теритов варьирует в диапазоне 85–95%.

Рихтериты из лампроитов имеют достаточно
широкий разброс по содержанию титана (1.5–
8.5 мас. % TiO2) и магнезиальности (50–90). Wag-
ner, Velde (1986) сообщили, что в K-рихтеритах с
высоким содержанием титана его вхождение со-
здает вакансию в структуре и описывается схемой
□ + Ti + Fe2+ = 3Mg.

На сегодняшний день известно несколько на-
ходок включений K-Rich в алмазе (например
Meyer, MсCallum, 1986). При этом данный мине-
рал образует сростки с Phl, близким по составу к
флогопитам MARID. Рихтерит из включения в ал-
мазе имеет высокое соотношение Mg/(Mg + Fe) =
= 0.96 (рис. 7а), и низкое содержание глинозема
(до 0.5 мас. % Al2O3) (рис. 7б). Содержание титана
также низкое и не превышает 0.5 мас. % TiO2.

Далее рассмотрим содержание титана в фазах
со структурами перовскита, которые характерны
для переходной зоны и нижней мантии Земли.

В природе MgSiO3 перовскит (бриджманит) с
содержаниями TiO2 до 0.4 мас. % был обнаружен
в метеоритах. Важно отметить, что ни в одном из
включений в природных алмазах не была под-
тверждена перовскитовая структура этого мине-
рала, однако алмазы традиционно рассматрива-
ются нижнемантийными, а (Mg,Fe)SiO3 энстатит
интерпретируется как результат регрессивного
преобразования первичного бриджманита, если в
ассоциации с ним присутствует (Mg,Fe)O ферро-
периклаз (например, Zedgenizov et al., 2020). Для
нижнемантийных бриджманитов нередки приме-
си титана до 0.2 мас. % TiO2, что соответствует сред-
ним концентрациям титана в мантии Земли. Тем не
менее, некоторые комбинированные включения в
алмазах были интерпретированы как продукты де-
компрессионного разложения бывшей более высо-
кобарической фазы (бриджманита). Рассчитанный
состав первичного бриждманита характеризуется
более высокими содержаниями титана, которые
изменяются в диапазоне от 4 до 7 мас. % TiO2
(Walter et al., 2011).

Фаза состава CaSiO3 достаточно часто встреча-
ется в качестве включений в сверхглубинных ал-
мазах. В алмазах этот минерал обычно представ-
лен CaSiO3 со структурой типа валстромита
(брейитом), а предположение о его первичной
структуре делается на основе принадлежности к
ассоциациям других нижнемантийных минера-
лов. Данные фазы характеризуются практически
чистым составом с незначительными содержани-
ями Al2O3, MgO, Na2O (обычно менее 0.2 мас. %),
но часто обогащены титаном (до 6.5 мас. % TiO2)
(Kaminsky et al., 2001). Nestola et al. (2018) иссле-
довали включение CaSiO3 в алмазе из кимберли-
товой трубки Куллинан в Южной Африке (Culli-
nan). Методами рентгеновской дифракции и
спектроскопии комбинационного рассеяния ав-
торам удалось подтвердить перовскитовую струк-
туру для данного включения, ставшего един-
ственной находкой CaSiO3–перовскита (в том
числе, для синтетических фаз), который при ат-
мосферном давлении сохранил структуру высо-
кого давления. Авторы также обнаружили, что
кристалл CaSiO3 перовскита содержит много-
численные включения фазы с составом CaTiO3.
Текстура, размер и обилие этих вростков очень
похожи на те включения, о которых сообща-
лось в фазах CaSiO3 со структурой валстромита
из сверхглубинных алмазов Джуины, Бразилия
(Walter et al., 2011). Авторы предполагают, что
природный Ca-Pv, обнаруженный внутри “сверх-
глубинного” алмаза, был результатом распада
твердого раствора Ca(Si,Ti)O3 перовскита, кото-
рый содержал около 4 мас. % TiO2.

В работе Zedgenizov et al. (2014) сообщалось о
наличии во включениях в сверхглубинных алма-
зах симплектитовых срастаний CaSiO3 с CaTiO3,
которые авторы интерпретируют, как продукты
ретроградного распада фазы Ca(Si,Ti)O3, ста-
бильной при давлении более 9 ГПа (Kubo et al.,
1997; Kaminsky et al., 2001). В некоторых алмазах
такие комбинированные включения ассоцииру-
ют с мэйджоритовыми гранатами с высокими со-
держаниями кальция (до 15 мас. % CaO) и прак-
тически полным отсутствием примеси хрома
(Zedgenizov et al., 2014). Кроме того, в ассоциации
с такими включениями присутствует фаза состава
SiO2 (предположительно, бывший стишовит),
что связывает образование таких включений с
глубоко субдуцированной базальтовой океани-
ческой корой.

В составе комбинированных включений из
сверхглубинных алмазов, помимо ортопироксена,
который наследует химический состав бриджмани-
тов (высокое содержание алюминия, низкое содер-
жание никеля), фазы оливинового состава и ферро-
периклаза, был установлен джеффбенит (TAPP)
(Nestola et al., 2016; Zedgenizov et al., 2020). Джефф-
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бенит (Mg,Fe3+)VI Si3O12 –
тетрагональная фаза альмандин-пиропового со-
става – встречается в природе исключительно в
виде включений (однофазных или комбиниро-
ванных) в сверхглубинных алмазах (Kaminsky et al.,
2001; Zedgenizov et al., 2020), причем только в регио-
не Джуина, Бразилия, и лишь одна находка была
сделана в районе Канкан, Гвинея (Brenker et al.,
2002). Однофазные включения практически не
содержат титана (0.1 мас. % TiO2). Однако, в лите-
ратуре сообщается о включениях джеффбенита с
содержаниями TiO2 более 4 мас. %. Такие высо-
кие содержания титана (до 8 мас. % TiO2) больше
характерны для комбинированных включений
(Kaminsky et al., 2001; Brenker et al., 2002; Zedge-
nizov et al., 2020).

Целый ряд титанистых минералов рассматри-
ваются в качестве индикаторов мантийного мета-
соматоза.

Прайдерит представляет собой сложный твер-
дый раствор в системе A2+B2+Ti7O16– B2+Ti7O16–

Ti6O16– Ti6O16, где A = Ba, K, Na, Pb;
B = Mg, Fe2+, Fe3+, Al, Cr, замещающие Ti. Он из-
вестен в метасоматизированных перидотитовых
ксенолитах из кимберлитов, а также в виде включе-
ний в алмазах (Giuliani et al., 2012).

Матиасит K(Ti,Cr,Fe,Mg,Zr)21O38 и линдслеит
(Ba,Sr)(Ti,Zr,Fe,Cr)21O38 являются титанатами
группы кричтонита. Линдслеит был впервые об-
наружен в кимберлитовой трубке Де Бирс, ЮАР.
Впоследствии эти минералы были описаны в ме-
тасоматизированных перидотитовых ксенолитах
из кимберлитов Южной Африки (Haggerty, 1975).

Именгит K(Cr,Ti,Mg,Fe,Al)12O19 был впервые
описан в кимберлитовых дайках провинции Ша-
ньдун, Китай (Dong et al., 1983). Как продукт ме-
тасоматических изменений ксенокристаллов
хромита, именгит обнаружен в тяжелом концен-
трате из кимберлитовой дайки в Венесуэле. Так-
же были обнаружены включения именгита в ал-
мазах (Nixon, Condliffe, 1989).

Армолколит, представляющий собой твердый
раствор между ферропсевдобрукитом (FeTi2O5) и
карроитом (MgTi2O5), был детально охарактери-
зован в составе лунных пород (Wechsler et al.,
1976). О находке армолколита в Южноафрикан-
ских кимберлитах было впервые сообщено в ра-
боте (Haggerty, 1975). Ассоциация армолколита с
рутил-ильменитовыми срастаниями, которые ча-
сто можно встретить в кимберлитовых породах, да-
ет возможность интерпретировать эти срастания
как результат распада армолколита при снижении
температуры и давления (Raber, Haggerty, 1979).

К числу более редких титанистых фаз в соста-
ве кимберлитов можно отнести также титанит

( )VI
2Al,Cr,Mn ( )+ VI2

2
Mg,Fe

+
2A

+ +2 3
2A B + +3

2 2A B

CaTiSiO5, фрейденбергит Na2(Ti,Fe)8O16 и куд-
рявцеваит Na3MgFe3+Ti4O12.

ЭКСПЕРИМЕНТАЛЬНОЕ ИЗУЧЕНИЕ 
ТИТАНСОДЕРЖАЩИХ ФАЗ ПРИ P–T 

ПАРАМЕТРАХ МАНТИИ ЗЕМЛИ

В первую очередь, следует кратко рассмотреть
полиморфизм TiO2 в условиях мантии Земли.
Рутил – наиболее распространенная форма TiO2
в природе. Он имеет четыре плотных полиморфа:
ромбическую фазу типа α-PbO2 (Pbcn) (Bendelia-
ny et al., 1966), акаогиит (El Goresy et al., 2010) –
моноклинную фазу типа бадделеита (MI, P21/c),
ромбическую фазу (OI, Pbca) (Baur, 1961), и ромби-
ческую фазу со структурой типа котуннита (PbCl2)
(OII, Pnma) (Dubrovinskaia et al., 2002). Эти фазы
не были обнаружены в природе, за исключением
TiO2 со структурой типа α-PbO2 и акаогиита (MI).
Hwang et al. (2000) сообщили, что α-PbO2(TiO2)
встречается во включениях в гранатах алмазонос-
ных кварц-полевошпатовых пород саксонских
Рудных гор, Германия. Wu et al. (2005) обнаружи-
ли α-PbO2 (TiO2) в омфаците из коэситсодержа-
щих эклогитов в восточной части гор Даби, Ки-
тай. Olsen et al. (1999) показали, что давление пе-
рехода рутил/α-PbO2 для нанофазного материала
(~10 нм) составляет ~4 ГПа при температуре
900°С (~6 ГПа при температуре 850°С для размер-
ности >0.7 мкм). Кроме того, наклон изменяется
с отрицательного на положительный с повыше-
нием температуры. Таким образом, включения
TiO2 типа α-PbO2 в минералах метаморфических
пород могут быть полезным индикатором P–T
условий в области стабильности алмаза. Фазовое
превращение α-PbO2/акаогиит (MI) происходит
при 14 ГПа, 450°С (Tang, Endo, 1993). Граница
между акаогиитом (MI) и α-PbO2 может быть сви-
детельством возможной субдукции в переходную
зону мантии, если TiO2 (MI) сохраняется в минера-
ле-хозяине с довольно высоким модулем объемной
упругости, таком как алмаз. Wu et al. (2010) сообщи-
ли о следующих фазовых переходах: рутил → MI →
→ OI → OII с давлением и OII → OI → MI → α-PbO2
в результате декомпрессии.

При давлении и температуре окружающей сре-
ды, MgTiO3 гейкилит имеет структуру типа иль-
менита с пространственной группой R. Увеличение
давления (до 18 ГПа при 1600°С и 21 ГПа при
1200°С) способствует формированию фазы MgTiO3
со структурой ниобата лития и пространствен-
ной группой R3c (Linton et al., 1999). Структур-
ное превращение ильменит/ниобат лития для
состава FeTiO3 наблюдается при давлении
10 ГПа, что существенно ниже, чем для MgTiO3
при соответствующих температурах. Используя
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термодинамические расчеты, Mehta et al. (1994)
показали, что при высоких давлениях (>15 ГПа)
FeTiO3 имеет структуру перовскита, в то время
как полиморф ниобата лития является метаста-
бильной фазой.

Akaogi et al. (2017) изучили фазовые отноше-
ния в системе FeTiO3 до давлений 35 ГПа при тем-
пературе 1600°С. Экспериментальные результаты
показали, что давление образования FeTiO3 со
структурой перовскита составляет 11–14 ГПа
(1000–1400°C). FeTiO3 перовскит стабилен до
давления 16 ГПа (1000°С), при увеличении давле-
ния образуется ассоциация Fe2TiO4 со структурой
титаната кальция и TiO2 OI – типа (Pbca) (при
температуре ниже 1200°С) или FeTi2O5 (при тем-
пературе более 1200°C). Linton et al. (1999) прове-
ли эксперименты для трех промежуточных соста-
вов в ряду FeTiO3–MgTiO3, что позволило под-
твердить существование непрерывного твердого
раствора перовскита при высоком давлении и
температуре. Проведенное исследование фазо-
вых превращений в системе Mg2TiO4 (Akaogi et al.,
2019) показало, что при давлении 3–15 ГПа ста-
бильна ассоциация MgTiO3(Ilm) + MgO(Per). Ав-
торы цитируемой работы сообщили, что MgTiO3
(ильменит) переходит в MgTiO3 (перовскит) в
диапазоне давлений 14–18 ГПа и температур
1000–1600°C. MgTiO3 перовскит (ниобат лития)
стабилен до давлений 21–23 ГПа при 1000–1600°С,
а при увеличении давления распадается с образова-
нием MgO периклаза и TiO2 со структурой бадделе-
ита (акаогиит) при давлении 21–24 ГПа.

Kubo et al. (1997) экспериментально установи-
ли наличие несмесимости в ряду CaTiO3–CaSiO3
при давлении менее 9 ГПа и температуре 1200°C.
При данной температуре полная смесимость для
компонентов CaSiO3 и CaTiO3 достигается при
давлении 12.3 ГПа.

Hermann et al. (2005) экспериментально ис-
следовали растворимость титана в оливине в за-
висимости от состава и температуры в простой
модельной системе TiO2–MgO–SiO2. Авторы
обнаружили, что максимальное содержание Ti
(1.25 мас. % TiO2) достигается при температуре
1500°C и при атмосферном давлении в ассоциа-
ции со шпинелью при простом механизме заме-
щения: Si4+ = Ti4+. Снижение температуры при-
водит к значительному уменьшению растворимо-
сти титана в оливине (до 0.2 мас. % при 1200°С).

Ранее нами были проведены эксперименты в
системе MgSiO3–MgTiO3 (±Al2O3) при давлении
10–24 ГПа и температуре 1600°C (Matrosova et al.,
2020). Была построена фазовая диаграмма для
этой системы, а также синтезированы титансо-
держащие фазы, такие как оливин/вадслеит, ру-
тил, пироксен, MgTiSi2O7-веберит (Bindi et al.,

2017a), бриджманит и высокотитанистый MST-
бриджманит (таблица 1, рис. 8). Оливин и пирок-
сен характеризуются довольно низкими содержа-
ниями титана (<0.6 и <0.3 мас. % TiO2, соответ-
ственно), тогда как содержание титана в вадслеи-
те (рис. 8а, 8б) достигает 2 мас. % TiO2 при
давлении 12 ГПа. Увеличение давления приводит
к уменьшению содержания титана в вадслеите до
0.5 мас. % при 17 ГПа. Концентрация титана в ве-
берите MgTiSi2O7 достигает 52 мас. % TiO2 (при
14 ГПа), однако увеличение давления приводит к
уменьшению его содержания до 43 мас. % TiO2
(при 18 ГПа). В исследуемой системе были обна-
ружены две фазы со структурами перовскита
(MgSiO3 бриджманит и Mg(Si,Ti)O3 бриджманит)
(рис. 8в, 8г). MgSiO3 бриджманит образуется при
давлении более 20 ГПа и характеризуется значи-
тельной растворимостью титана (до 13 мас. % TiO2
при 24 ГПа). Mg(Si,Ti)O3 бриджманит образуется
при давлении более 17 ГПа. Концентрация TiO2 в
этой фазе достигает 49 мас. %. Было установлено,
что добавление титана в систему смещает грани-
цы фазовых превращений Ol/Wad в область более
низких давлений.

В связи с тем, что мантийные гранаты и ниж-
немантийные бриджманиты характеризуются
значительными содержаниями алюминия, добав-
ление алюминия к стартовым составам позволи-
ло нам экспериментально воспроизвести составы
природных титансодержащих гранатов и бридж-
манитов. Опыты по исследованию системы пи-
роп–гейкилит проводились в широком диапазо-
не давлений (10–24 ГПа) и при постоянной тем-
пературе 1600°С. Важно отметить, что во всем
диапазоне давлений стабилен гранат мэйджо-
рит–пиропового состава (рис. 8д, 8е). Интересно,
что при давлении 10–17 ГПа гранат ассоциирует с
гейкилитом (рис. 8д), который характеризуются
незначительным содержанием кремния, за счет
чего в гранате возрастает содержание мэйджори-
тового компонента до 20 мол. % Maj (при 17 ГПа).
Дальнейшее увеличение давления (18–24 ГПа)
приводит к уменьшению роли мэйджоритового
компонента (4 мол. % Maj при 24 ГПа) за счет ассо-
циации граната с бриджманитом (рис. 8е). В системе
пироп–гейкилит при давлении 18–24 ГПа был син-
тезирован титансодержащий бриджманит (Ti-Brd) в
ассоциации с рутилом и периклазом (Bindi et al.,
2017b). Появление бриджманита в данных систе-
мах при давлении 18 ГПа позволяет сделать важ-
ный вывод о влиянии титана и алюминия на фа-
зовые отношения в изученных системах: установ-
лен конкурирующий эффект алюминия и титана
на параметры превращений, при этом эффект ти-
тана оказался сильнее.
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Рис. 8. Результаты изучения фазовых отношений в системах MgSiO3–MgTiO3 (a–г) и Mg3Al2Si3O12–MgTiO3 (д–е) при
10–24 ГПа и 1600°С. Изображения в отраженных электронах. а – ассоциация крупных кристаллов вадслеита и мелких
зерен пироксена и веберита; б – мелкие удлиненные зерна гейкилита в ассоциации с более мелкими зернами рутила
и вадслеита; в – массивные трещиноватые агрегаты бриджманита и MST-бриджманита; г – агрегат гипидиоморфных
зерен MST-бриджманита; д – ассоциация мелких зерен граната и гейкилита; е – массивный агрегат граната с крупны-
ми зернами MST-бриджманита.

(a) 30 мкм (б) 70 мкм

(в) 50 мкм 30 мкм(г)

(д) 100 мкм 100 мкм(е)
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УСЛОВИЯ НАКОПЛЕНИЯ ТИТАНА 
В МАНТИИ ЗЕМЛИ

В связи с тем, что корово-мантийное взаимо-
действие при субдукции океанической коры на
различные мантийные глубины является глав-
ным для обеспечения высоких содержаний TiO2 в
локальных участках мантии Земли, следует более
подробно обсудить составляющие этого процес-
са. Рассматривая возможные минеральные реак-
ции в ходе погружения океанической коры на
различные глубины, важно учитывать как фазо-
вые превращения богатых титаном минералов с

давлением, так и процессы смешения субдуциро-
ванного материала с мантийным веществом.

Простое механическое смешение приведет к
увеличению валового содержания титана в ман-
тии Земли. Добавление небольшого количества
титана, соответствующего его содержанию в соста-
ве GLOSS/MORB, существенно не повлияет на фа-
зовые ассоциации. В то же время, увеличение кон-
центрации титана в мантийном веществе может су-
щественно повлиять на параметры фазовых
превращений. В частности, на основе PX-диаграм-
мы системы En–Gkl (1600°С) (Matrosova et al., 2020)

Таблица 1. Представительные составы фаз, полученных в экспериментах по изучению систем MgSiO3–MgTiO3 и
Mg3Al2Si3O12–MgTiO3

Примечание. Использованы составы фаз из работы (Matrosova et al., 2020).

Система MgSiO3–MgTiO3

P, ГПа 10 12 14 16 18 24

Обр. 2854-50-1 1611-50 1707-30 1705-10 2955-70 2853-30

Фаза Ol Rt Wad Gkl Web Px MST-Brd Brd

MgO 57.39 0.49 57.51 31.86 15.36 40.26 35.77 38.34
SiO2 42.21 0.47 42.29 1.33 30.64 60.39 15.48 47.27
TiO2 0.78 99.27 2.03 67.11 54.43 0.29 50.27 14.27
Сумма 100.38 100.23 101.83 100.30 100.43 100.94 101.52 99.88

Рассчитанные коэффициенты (ф.е.)
O 4 2 4 3 7 3 3 3
Mg 1.999 0.010 1.977 0.943 0.965 0.993 1.000 0.99
Si 0.987 0.006 0.976 0.026 1.292 1.000 0.291 0.819
Ti 0.014 0.989 0.035 1.002 1.725 0.004 0.709 0.186
Сумма 3.000 1.005 2.989 1.971 3.982 1.996 2.000 1.995

Система Mg3Al2Si3O12–MgTiO3

P, ГПа 10 18 24

Обр. 2854-50-2 2851-50-2 2873-30

Фаза Grt MST-Brd Brd

MgO 29.97 29.88 33.93
Al2O3 23.68 15.11 13.89
SiO2 44.02 14.21 42.51
TiO2 1.34 43.00 10.86
Сумма 99.01 102.20 100.83

Рассчитанные коэффициенты (ф.е.)
O 12 3 3
Mg 3.034 0.813 0.863
Al 1.897 0.325 0.279
Si 2.992 0.259 0.720
Ti 0.068 0.590 0.139
Сумма 7.991 1.988 2.001
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нами было показано, что добавление Ti в систему
смещает границы фазового превращения Ol/Wad
в область более низких давлений (~12 ГПа) по
сравнению с системой MgO–SiO2, не содержа-
щей титан (14.8 ГПа).

Irifune et al. (2000) показали, что взаимная рас-
творимость компонентов в ряду MgSiO3–CaSiO3
достаточно низкая. Соответственно, увеличение
давления до нижнемантийных значений приво-
дит к образованию двух фаз со структурой перов-
скита, таких как MgSiO3 бриджманит и CaSiO3
перовскит. Согласно экспериментальным иссле-
дованиям Walter et al. (2008), проведенным в си-
стеме MgSiO3–CaSiO3–CaTiO3 при давлениях 20–
50 ГПа, добавление титана в стартовые составы
увеличивает растворимость Ca и Mg в бриджма-
ните и CaSiO3-перовските, соответственно. Однако
для получения соединения в пределах твердого рас-
твора MgSiO3–CaSiO3 путем значительного умень-
шения поля двух перовскитов требуется гораздо бо-
лее высокое давление (более 100 ГПа).

Matrosova et al. (2020) показали, что новая Ti-
бриджманитоподобная фаза устойчива при дав-
лении переходной зоны (17 ГПа, рис. 8в, 8г). Кроме
того, был синтезирован Ti-содержащий бриджма-
нит MgSiO3 при давлении 20 ГПа, соответствую-
щем условиям нижней части переходной зоны.
Это говорит о том, что вхождение титана стаби-
лизирует структуру бриджманита до более низких
давлений, как и в случае богатого титаном
CaSiO3-перовскита (Kubo et al., 1997). При давле-
ниях выше ~12 ГПа (1200°C) между перовскитами
CaSiO3 и CaTiO3 существует широкий диапазон
смесимости. Эти две фазы не изоструктурны, так
как CaSiO3 имеет кубическую сингонию и про-
странственную группу Fm3m, тогда как CaTiO3
представляет собой ромбический перовскит с
пространственной группой Pbnm (Kubo et al.,
1997). Описанные выше экспериментальные ис-
следования важны в том числе для интерпрета-
ции фазовых ассоциаций CaTiO3 и CaSiO3 перов-
скитов. Образование комбинированных включе-
ний титаната кальция и силиката кальция многие
авторы связывают с распадом ультравысокобари-
ческой фазы CaSi1–xTixO3 со структурой перов-
скита, стабильной при давлении более 9.5 ГПа
(Zedgenizov et al., 2014).

Вместе с тем, сценарий взаимодействия субду-
цированного материала и окружающей перидо-
титовой мантии более сложен, чем простое объ-
емное смешение, поскольку новый компонент
может плавиться раньше и более интенсивно, чем
окружающий перидотит. Распределение титана
между кристаллическими фазами и расплавом
зависит от давления, температуры и состава со-
существующих фаз. Prytulak, Elliott (2007) изуча-
ли распределение титана в процессе частичного

плавления шпинелевого и гранатового перидотита
в диапазоне давлений 1–3 ГПа и температур 1200–
1500°C. Минералами, которые в наибольшей степе-
ни контролируют коэффициент распределения ти-
тана  являются клинопироксен и гранат.
При давлении 1.5 ГПа (для шпинелевой фации глу-
бинности) получены следующие коэффициенты
распределения:  = 0.361,  = 0.186,

= 0.124,  = 0.031. Для гранатовой фации
глубинности (3 ГПа) получены следующие значе-
ния:  = 0.173,  = 0.125,  = 0.315,

 = 0.02. Установлено, что  сильно зави-
сит от содержания алюминия в минерале (Wood,
Blundy, 2003). В частности, алюминий в тетраэд-
рической позиции клинопироксена положитель-
но коррелирует с  Авторы выявили эмпи-
рическую взаимосвязь между содержанием алю-
миния в тетраэдрической позиции и 

= –0.838 + 2.71IVAl. Интересно, что только
состав клинопироксена используется для оценки

 Однако, его состав зависит от давления и
температуры, которые в итоге и влияют на рас-
пределение титана. Pertermann, Hirschmann
(2003) провели эксперименты со смесями пироксе-
нитового и перидотитового состава и выяснили, что

 более чувствителен к изменению температу-
ры, чем давления. Prytulak, Elliott (2007) установили
отрицательную корреляцию  с температурой.

Присутствие граната оказывает значительное
влияние на коэффициент распределения титана

 Интересно, что  в пироповом грана-
те перидотитовых ассоциаций остается относи-
тельно постоянным в широком диапазоне темпе-
ратур и давлений. Однако, состав граната суще-
ственно влияет на распределение титана: титан
более совместим с богатыми гроссуляровым ком-
понентом (Ca) разностями, чем с пироповыми
(Mg) гранатами (Pertermann, Hirschmann, 2003).
Интересно, что значения  полученные в
экспериментах по частичному плавлению экло-
гита в присутствии воды, достаточно сильно от-
личаются от значений, полученных в безводных
системах, в то время как показатели  вы-
страиваются согласно общей тенденции для без-
водных систем. В экспериментах в присутствии
воды  > 1, при этом самые высокие значения
коэффициентов распределения титана между
гранатом и расплавом достигаются для богатых
SiO2 (>65 мас. % SiO2) расплавов. Вероятно, этот
эффект является следствием более высоких коэф-
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фициентов активности TiO2 в таких жидкостях.
Все вышесказанное позволяет рассматривать гра-
нат как наиболее вероятный резервуар для TiO2 в
водных эклогитовых системах.

Из всего вышесказанного следует, что в про-
цессе частичного плавления в условиях верхней
мантии титан существенно перераспределяется в
расплав, однако в водосодержащих системах воз-
можно накопление титана в рестите в гранатовой
фации глубинности. Перераспределение титана в
расплав при параметрах верхней мантии может
быть важно при рассмотрении последствий ман-
тийного метасоматоза.

Метасоматизированные перидотиты широко
распространены в щелочных базальтах и кимбер-
литах. Мантийный метасоматоз может выражать-
ся не только в явном преобразовании пород (мо-
дальный мантийный метасоматоз по Harte, 1983) с
образованием нехарактерных для первичных по-
род фаз (амфиболы, флогопит, ильменит и др.),
но и в обычном изменении состава фаз (скрытый
метасоматоз по Dawson, 1984). Последовательные
метасоматические преобразования мантийных
пород обуславливаются увеличением интенсив-
ности воздействия богатого калием флюида на
перидотит, однако богатый титаном флогопит
также имеет ключевую роль. Dawson, Smith (1977)
предположили, что нодули MARID являются
магматическими, а не продуктами метасоматоза.
Они представляют собой продукты кристаллиза-
ции магмы, химически подобной кимберлиту, в
верхнемантийных условиях. Erlank et al. (1987)
предположили, что флюиды, высвобождавшиеся
при кристаллизации таких магм, взаимодействуя
с окружающей мантией, способствуют образова-
нию метасоматизированных перидотитовых но-
дулей с флогопитом и амфиболом. Модель Waters
(1987) отличается от первоначально предложен-
ной Dawson, Smith (1977) выбором материнского
расплава. Авторы пришли к выводу, что нодули
MARID являются производными высококалиевых
магнезиальных расплавов подобных лампроитам.

Результаты изучения частичного плавления и
межфазового распределения примесных элемен-
тов в условиях нижней мантии весьма ограниче-
ны. С целью получения коэффициентов распре-
деления титана между нижнемантийными фаза-
ми и расплавом, были проведены эксперименты
по частичному плавлению мантийного перидоти-
та (KLB–1) при давлении 24.5–25 ГПа и темпера-
туре 2000–2400°C (Kato et al., 1988). Для бриджма-
нита было получено следующее значение:

= 1.3. Коэффициент распределения, полу-
ченный для CaSiO3-перовскита, оказался еще бо-
лее высоким: ~2.7 при давлении 22–24 ГПа и
2200°С.
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В области стабильности фаз со структурой пе-
ровскита происходит существенное перераспре-
деление титана в рестит. В комбинации с полу-
ченными нами (Matrosova et al., 2020) и Kubo et al.
(1997) экспериментальными результатами, соглас-
но которым повышенные содержания титана ста-
билизируют структуру перовскита до более низких
давлений (Mg(Si,Ti)O3 при 17 и Ca(Si,Ti)O3 при
9.5 ГПа), это может приводить к существенному
смещению фазовых границ в мантии, а также
вносить значительный вклад в межфазовое рас-
пределение других примесных элементов. Таким
образом, процессы взаимодействия коры и ман-
тии следует рассматривать комплексно с учетом
фазовых переходов богатых титаном фаз при по-
вышении давления, процессов объемного смеше-
ния субдуцированного материала с окружающей
мантией и процессов частичного плавления. В свя-
зи с этим, экспериментальное и теоретическое
моделирование частичного плавления корового
вещества на границе переходной зоны и нижней
мантии Земли является одной из важных задач в
изучении глубинных геосфер.

ЗАКЛЮЧЕНИЕ

1. Несмотря на низкую валовую концентрацию
титана в мантии Земли (~0.2 мас. % TiO2), в ман-
тийных ксенолитах и в виде включений в алмазах
нередко содержатся как собственные минералы
титана (рутил, ильменит и др.), так и типичные
мантийные фазы (гранат, минералы со структу-
рой перовскита), в которых содержание титана в
несколько раз превышает валовую концентрацию
этого элемента в мантийных перидотитах. Такое
несоответствие связано с развитием процесса ко-
рово-мантийного взаимодействия мантийного
вещества с материалом погружающейся океани-
ческой коры (>1 мас. % TiO2), в котором значи-
тельную роль играют богатые титаном толеито-
вые базальты.

2. Повышенное содержание титана в мантии
Земли не может быть вызвано простым частич-
ным плавлением перидотитовой мантии ни в об-
ласти стабильности шпинели, ни в области ста-
бильности граната, но плавление перидотита при
P–T параметрах нижней мантии приведет к обра-
зованию в рестите фаз богатых титаном (фазы со
структурой перовскита). Обогащение титаном
мантийного вещества в процессе субдукции океа-
нической коры следует рассматривать комплекс-
но, с учетом фазовых переходов богатых титаном
фаз при повышении давления, процессов объем-
ного смешения субдуцированного материала с
окружающей мантией и частичного плавления.

3. Установлено, что вхождение Ti в низкокаль-
циевые (Opx), высококальциевые (Cpx) пироксе-
ны и богатые титаном эгирины происходит в ре-
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зультате различных механизмов замещения. В
частности, компонент Na(Mg0.5Ti0.5)Si2O6, играет
основную роль в низкокальциевых пироксенах. В
то же время для эгиринов, богатых титаном (Cur-
tis, Gittins, 1979), характерно вхождение Ca–Ti
компонентов, таких как Ca–Ti аналоги молекулы
Чермака (CaTi4+Al2O6 и CaTi3+AlSiO6), а также

компонент Ca AlSiO6.
4. Комбинированные включения CaSiO3 и

CaTiO3, которые встречаются в сверхглубинных
алмазах, образуются в результате ретроградного
разложения высокобарической фазы Ca(Si,Ti)O3
со структурой перовскита, стабильной в интерва-
ле давлений 9.5–23 ГПа (до нижних частей пере-
ходной зоны мантии Земли).

5. Эксперименты в системе MgO–SiO2–
TiO2(+Al2O3) показали, что Ti стабилизирует фа-
зы со структурой перовскита до более низких дав-
лений (около 17 ГПа) по сравнению с не содержа-
щими титан перовскитовыми фазами. Несмотря
на то, что в простых системах алюминий и титан
имеют противоположное влияние на параметры
фазовых превращений, влияние Ti в системе
MgO–SiO2–TiO2–Al2O3 оказывается существен-
нее. Предполагается, что в более сложных много-
компонентных системах влияние титана на Р–Т
параметры фазовых превращений также будет
значительным.

Авторы благодарны О.Г. Сафонову и Д.А. Зедге-
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В работе представлены результаты изучения гранатов из коллекции серпентинизированных ксено-
литов перидотитов из кимберлитовых трубок Нюрбинская и Ботуобинская Накынского кимберли-
тового поля. Для гранатов определены содержания главных и редких элементов, выявлены особен-
ности их состава и генетические причины их вариаций. По содержаниям и форме нормированных
на хондрит спектров распределения редкоземельных элементов (РЗЭ) гранаты разделены на два ти-
па. Для первого типа характерно синусоидальное распределение РЗЭ ((Sm/Er)n > 1), для второго ти-
па характерно “нормальное” распределение ((Sm/Er)n < 1). По соотношению содержаний Y, Zr, Ti
и Eu, а также форме нормированных на хондрит спектров распределения РЗЭ все гранаты из ксено-
литов Накынского кимберлитового поля соответствуют гранатам метасоматизированных перидо-
титов, за исключением одного образца, попадающего в поле гранатов из деплетированных гарцбур-
гит-дунитовых пород литосферной континентальной мантии. Геохимические характеристики гра-
натов соответствуют участию двух типов метасоматических агентов, карбонатитового/флюидного в
случае гранатов первого типа и силикатного/расплавного в случае гранатов второго типа. Карбона-
титовый метасоматический агент спровоцировал кристаллизацию гранатов гарцбургитового пара-
генезиса и при дальнейшем воздействии изменил их состав до лерцолитовых. Силикатный метасо-
матоз, приведший к формированию спектров РЗЭ гранатов типа 2 мог проходить по двум разным
исходным составам гранатов, и изменение их составов соответствует двум эволюционным трендам.
Это могло быть как наложение на реститовые деплетированные гранаты, так и на гранаты типа 1,
которые ранее подвергались карбонатитовому метасоматозу. Низкие содержания Y и Ti, в сочета-
нии с низкими отношениями Ti/Eu в гранатах позволяют говорить об умеренной проработке пери-
дотитов литосферной мантии силикатными расплавами, что согласуется с высокой алмазоносно-
стью кимберлитов Накынского поля.
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ВВЕДЕНИЕ

Литосферная мантия под архейскими конти-
нентальными блоками (кратонами) простирается
до глубины примерно 220–250 км (Rudnick, Ny-
blade, 1999; Eaton et al., 2009), и состоит, в основ-
ном, из пород ультраосновного состава и менее
распространенных эклогитов и пироксенитов
(Соболев, 1974). Эти породы доступны для изуче-
ния только как ксенолиты, вынесенные на по-
верхность кимберлитами, лампроитами и иногда
другими глубинными магмами (лампрофировы-
ми или щелочно-базальтовыми). Как известно,
кимберлиты являются высоко-K и низко-Na уль-

траосновными, богатыми оливином (~50 мод. %)
породами, образованными магмами мантийного
происхождения с высокими содержаниями СО2 и
Н2О, которые возникают в результате частичного
плавления мантии на глубинах более 200 км
(Pearson et al., 2019). Кимберлиты представляют
собой сложные гибридные породы, содержащие
значительное количество обломков мантийного
происхождения, в первую очередь оливина с редки-
ми алмазами, заключенных в матрицу по существу
магматического происхождения. (Mitchel et al.,
2019). Мантийные ксенолиты в кимберлитовых
трубках на протяжении многих лет являются важ-
ным источником информации о наиболее глу-
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бинных горизонтах литосферной мантии, доступ-
ных непосредственному изучению. Ксенолиты
перидотитов, имеющих отчетливые признаки влия-
ния мантийного метасоматоза, зафиксированы в
кимберлитах практически во всех регионах распро-
странения этих пород (например, Pearson et al.,
2003; Bell et al., 2005; Grégoire et al., 2008; Arndt et al.,
2009; Agashev et al., 2013; Howarth et al., 2014; Похи-
ленко и др., 2015).

На Сибирском кратоне хорошо изучена лито-
сферная мантия в районе трубки Удачная благо-
даря обилию крупных и исключительно свежих,
практически не затронутых процессами вторич-
ных изменений ксенолитов (Shatsky et al., 2008;
Ionov et al., 2010, 2017; Doucet et al., 2012;
Agashev et al., 2013; Howarth et al., 2014). В работе
(Похиленко и др., 2015) на основании данных по
составу гранатов из перидотитов трубки Удачная
предложена обобщенная модель метасоматиче-
ской эволюции перидотитов литосферной ман-
тии Сибирского кратона, выделены составы ме-
тасоматических агентов, основные этапы метасо-
матоза и их последовательность.

В 1990-х в центральной части Мархинского
террейна, входящего в состав Анабарской текто-
нической провинции на востоке Сибирского кра-
тона, были открыты алмазоносные трубки Нюр-
бинская и Ботуобинская, входящие в состав На-
кынского кимберлитового поля (рис. 1). В
непосредственной близости от этих трубок также
обнаружены дайка Мархинская и тело Майское
(Толстов и др., 2009). Изохронный Rb–Sr возраст
кимберлитов составляет 364 ± 5 млн лет для труб-
ки Нюрбинская и 364 ± 9 млн лет для трубки Бо-
туобинская (Agashev et al., 2001; Агашев и др.,
2004). Для трубки Нюрбинская, возраст внедре-
ния в интервале 384–374 Ma был определен по
стратиграфическим критериям (Киселев и др.,
2014). Оба определения соответствуют среднепа-
леозойскому эпизоду формирования многих дру-
гих алмазоносных трубок Сибирского кратона
(Sun et al., 2014; Agashev et al., 2020). По ряду ми-
нералогических и геохимических признаков ким-
берлиты Накынского поля близки к кимберлитам
группы II (слюдистым оранжеитам) Южной Аф-
рики (Agashev et al., 2001; Похиленко и др., 2000).
К настоящему времени, данных по мантийным
ксенолитам из кимберлитов Накынского поля
очень мало. В кимберлитах из трубки Нюрбин-
ская ранее описаны алмаз-содержащие микрок-
сенолиты, отобранные на обогатительной фабри-
ке, и зачастую представляющие из себя сростки
гранатов с алмазами (Spetsius et al., 2008; Malk-
ovets et al., 2008). По химическому составу подав-
ляющее большинство гранатов относятся к экло-
гитовому и пироксенитовому парагенезисам, в
небольшом количестве присутствуют гранаты
гарцбургитовой и неразделенной лерцолит-вер-
литовой ассоциаций. По широкой вариации со-

става изотопов кислорода в эклогитовых гранатах
сделан вывод об их субдукционном происхожде-
нии вместе с алмазами (Spetsius et al., 2008). Гра-
наты перидотитового парагенезиса наиболее
устойчивы к процессам вторичного изменения и
их реликты могут быть использованы для харак-
теристики состава и расшифровки метасоматиче-
ских преобразований литосферной мантии (Grif-
fin et al., 1999а). В настоящей работе получены но-
вые данные о составе главных и редких элементов
гранатов из ксенолитов перидотитов из кимбер-
литовых трубок Нюрбинская и Ботуобинская, ко-
торые позволяют определить состав и особенно-
сти формирования мантийных субстратов данно-
го региона.

ОБРАЗЦЫ И МЕТОДЫ ИССЛЕДОВАНИЯ
В настоящей работе использована коллекция

из 37 ксенолитов перидотитов из кимберлитовых
трубок Нюрбинская (12 образцов) и Ботуобин-
ская (25 образцов). Ксенолиты как правило име-
ют форму эллипсоида от первых сантиметров до
8 см по длинной оси. Ксенолиты значительно
подвергнуты вторичным изменениям и практиче-
ски полностью серпентинизированы. Из первич-
ных мантийных минералов в ксенолитах сохра-
нились только гранаты и отдельные глобулы ак-
цессорных сульфидов. Гранаты от 0.5 до 8 мм
обычно имеют изометричную округлую форму, в
ряде случаев с сохранившимися элементами кри-
сталлографической огранки. В большинстве из-
влеченных зерен на периферии и вдоль секущих
трещин фиксировались келифитовые (реакцион-
ные) каймы, которые составляли до 10% объема
зерен (рис. 2)

Из ксенолитов механическим способом были
извлечены 181 зерно гранатов характерного крас-
но-лилового и розово-фиолетового цветов. Со-
став главных элементов гранатов определялся на
рентгеноспектральном микроанализаторе Jeol
JXA-8100 в ИГМ СО РАН с использованием уско-
ряющего напряжения 15 кВ и силе тока 20 нА. В
качестве стандартов использовали природные
минералы и синтетические стекла. Полный про-
токол измерений, используемый в настоящей ра-
боте, приведен в работе (Лаврентьев и др., 2015).

Определение содержания редких элементов в
гранатах проводилось методом масс-спектромет-
рии с использованием квадрупольного масс-
спектрометра с индуктивно-связанной плазмой
XSERIES2 (Thermo Scientific), объединенного с
устройством лазерного пробоотбора с длиной
волны 213 нм (New Wave Research, Nd:YAG твер-
дотельный лазер), в НГУ. В качестве внешних
стандартов использовались многоэлементные
сертифицированные стандартные образцы стек-
ла NIST 612 (номинальная концентрация элемен-
тов 50 ppm) и NIST 614 (номинальная концентра-
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ция элементов 1 ppm). В качестве внутреннего
стандарта использовались определенные с помо-
щью рентгеноспектрального микроанализа кон-
центрации Ca. Дрейф чувствительности прибора
контролировался съемкой NIST 610 в качестве
неизвестного образца. Параметры масс-спектро-
метра, такие как настройка напряжения на ион-
ных линзах, масс-калибровка и др., обеспечиваю-
щие максимальную чувствительность в полном
диапазоне анализируемых масс, оптимизирова-
лись по раствору 10 мг/л Mg, In, Ce, Ba и U в 0.5%
HNO3. Поток распыленного газа регулировался
таким образом, чтобы соотношения СеО/Се и

Ва2+/Ва+ было меньше 3%. Определение концен-
траций элементов в “сухом” аэрозоле, получен-
ном на устройстве лазерного пробоотбора, прово-
дилось на масс-спектрометре методом прыжков
по вершинам пиков (peak jumping). Разрешение,
измеряемое как ширина пика, устанавливалось
на 0.7 а. е. м., и интенсивность пика для каждого
исследуемого элемента измерялась как интенсив-
ность сигнала в центральной точке диапазона
масс, определенного для каждого элемента. Вре-
мена задержки (т.е. время измерения каждого
изотопа за одну развертку квадруполя) устанав-
ливались – 10 мс на каждую массу, один проход
по всем массам за развертку. Время анализа со-

Рис. 1. Схема тектонического строения фундамента Сибирской платформы по (Розен и др., 2006; Koreshkova et al.,
2011). Серым цветом обозначены выходы докембрийских пород фундамента кратона, белые области представляют со-
бой пострифейский осадочный чехол, диагональной штриховкой обозначены фанерозойские мобильные пояса. Звез-
да – Накынское кимберлитовое поле.
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ставляло 90 с на точку, включая 30 с для определе-
ния фоновых значений. Сигнал определялся од-
новременно в импульсном (подсчет количества
попавших на детектор ионов) и аналоговом режи-
мах. Данные накапливались в режиме временно-
го разрешения (TRA – time resolved analysis) в ви-
де “временных срезов” с целью определения из-
менения концентрации элемента во времени.
Анализируемые изотопы определялись одновре-
менно по массе и по времени достижения макси-
мума во “временном срезе”. Через каждые 10 образ-
цов проводилось измерение стандартов NIST 612.

РЕЗУЛЬТАТЫ
Химический состав гранатов: главные элементы

Состав исследованных гранатов из ксенолитов
значительно варьирует по содержанию главных
элементов (табл. 1). В отдельных ксенолитах и в
пределах индивидуальных зерен состав гранатов
существенно не различается. Диапазон вариаций
пиропового (Prp) компонента в изученных грана-
тах составляет от 58 до 85 мол. %, гроссулярового
(Gross) компонента от 6 до 25 мол. %, и альманди-
нового (Alm) от 12 до 20 мол. % (рис. 3). По соотно-
шению этих компонентов большинство гранатов
соответствует полю составов гранатов из ксеноли-

тов перидотитов из многих других кимберлитовых
месторождений Сибирской платформы, в частно-
сти, трубки Удачная (Taylor, Anand, 2004).

Все изученные гранаты имеют высокую магне-
зиальность (Mg# 76-87) и низкие содержания
TiO2 (<0.46 мас. %) и MnO (0.26–0.54 мас. %). Со-
держание CaO варьирует в пределах 2.3–6.3 мас. %,
за исключением образца AH-3/16ko, в котором
гранат содержит 9.8 мас. % CaO. Содержание
Cr2O3 изменяется от 0.7 до 11.2 мас. %. По содер-
жанию Cr2O3 и CaO большинство исследованных
гранатов (гранаты из 41 образца) демонстрируют
положительную корреляцию, характерную для
гранатов лерцолитового парагенезиса (рис. 4).
Составы гранатов с уменьшением содержания CaO
и Cr2O3 вдоль лерцолитового тренда указывают на
буферизацию клинопироксеном (Griffin et al.,
1999a; Kopylova et al., 2000). Гранаты из 6 образцов
по химическому составу соответствуют гарцбур-
гит-дунитовому парагенезису, но только один из
них (АН8/16-3) соответствует алмазоносной ас-
социации по (Sobolev et al., 1973). К пироксени-
там может быть отнесен один ксенолит
(AH3/16ko), гранат которого имеет высокое со-
держание СаО, что в сочетании с низким содер-
жанием Cr2O3 позволяет отнести его к вебстери-
товому парагенезису.

Рис. 2. Взаимоотношения гранатов с продуктами вторичного замещения в ксенолитах перидотитов (а–б – проходя-
щий свет, в–г – изображение в режиме обратно-рассеянных электронов; Grt – гранат; Tlc – тальк, Srp – серпентин).
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Таблица 1. Содержания главных элементов (мас. %) в гранатах ксенолитов перидотитов из кимберлитов Накын-
ского поля

Образец n SiO2 TiO2 Al2O3 Cr2O3 FeO MnO MgO CaO Na2O Сумма

Bt1/16 2 40.2 0.094 16.4 8.58 7.81 0.351 18.1 6.34 0.044 97.9

σ 0.1 0.007 0.0 0.03 0.02 0.004 0.0 0.01 0.002 0.05

Bt2/16 9 43.0 0.114 22.8 0.83 7.73 0.421 21.1 3.89 0.038 99.9

σ 0.1 0.008 0.3 0.11 0.03 0.008 0.1 0.02 0.022 0.3

Bt2/16ko 1 42.8 0.101 22.0 1.67 8.90 0.478 19.8 4.31 0.023 100.1

Bt6/16ko 3 41.7 0.167 17.9 7.15 6.67 0.332 20.0 5.46 0.059 99.3

σ 0.5 0.020 0.3 0.25 0.06 0.040 0.1 0.13 0.005 0.8

Bt6/16 8 41.8 0.165 22.2 1.39 8.68 0.464 20.8 4.05 0.056 99.6

σ 0.1 0.031 0.1 0.10 0.23 0.018 0.2 0.11 0.019 0.1

Bt8/16 5 41.4 0.399 17.8 6.85 5.90 0.286 19.5 6.28 0.082 98.4

σ 0.2 0.016 0.2 0.09 0.04 0.004 0.1 0.03 0.008 0.4

Bt10/16 1 41.3 0.254 21.7 1.50 9.79 0.479 19.9 4.33 0.083 99.3

Bt10/16ko 1 41.3 0.129 19.2 4.90 7.61 0.404 20.7 5.03 0.023 99.3

Bt10/16-1 1 41.6 0.234 22.4 0.86 9.63 0.442 20.6 3.84 0.093 99.8

Bt10/16-2 8 41.4 0.244 22.2 0.88 10.61 0.443 19.6 4.14 0.076 99.7

σ 0.1 0.026 0.1 0.05 0.08 0.014 0.1 0.08 0.014 0.1

Bt10/16-2ko 4 41.3 0.059 20.9 3.19 9.07 0.541 20.0 4.46 0.038 99.5

σ 0.1 0.014 0.2 0.15 0.13 0.010 0.2 0.04 0.019 0.2

Bt10/16/A-1ko 1 42.7 0.435 20.6 3.07 7.33 0.376 20.9 4.22 0.102 99.8

Bt11/16 5 41.5 0.240 17.3 7.33 7.08 0.296 19.9 5.01 0.053 98.8

σ 0.4 0.013 0.1 0.07 0.05 0.005 0.1 0.05 0.004 0.1

Bt11/16ko 1 41.3 0.068 20.1 3.94 9.70 0.483 18.4 4.79 0.033 98.8

Bt11/16-2 2 42.1 0.222 21.1 2.23 7.95 0.439 19.7 5.60 0.079 99.4

σ 0.1 0.003 0.2 0.28 0.01 0.015 0.2 0.11 0.004 0.1

Bt11/16-2ko 2 42.2 0.214 21.6 1.63 7.80 0.418 20.1 5.23 0.066 99.2

σ 0.0 0.009 0.0 0.01 0.01 0.005 0.0 0.05 0.005 0.05

Bt11/16-3 4 42.6 0.053 21.7 2.60 6.17 0.281 22.5 3.23 0.038 99.2

σ 0.2 0.009 0.2 0.11 0.14 0.002 0.1 0.03 0.002 0.6

Bt12/16 4 41.0 0.423 17.9 6.33 7.19 0.314 19.6 5.38 0.098 98.3

σ 0.4 0.007 0.1 0.12 0.06 0.006 0.0 0.05 0.014 0.6

Bt12/16-1 1 41.6 0.074 20.0 4.40 8.43 0.403 19.8 4.23 0.039 98.9

Bt13/16-1 3 41.2 0.179 20.9 2.92 7.48 0.349 20.2 4.68 0.072 98.0

σ 0.4 0.043 0.4 0.24 0.06 0.012 0.2 0.04 0.005 0.7

Bt13/16-2 3 42.0 0.032 20.4 4.24 7.73 0.379 22.0 2.27 0.041 99.1

σ 0.1 0.006 0.1 0.28 0.01 0.006 0.1 0.09 0.010 0.3

Bt13/16-4ko 1 42.1 0.458 19.7 3.72 7.01 0.379 21.1 4.49 0.100 99.1

Bt14/16 2 41.8 0.200 19.5 5.00 7.11 0.319 20.0 5.06 0.079 99.0

σ 0.0 0.130 1.9 2.79 0.30 0.041 0.2 0.33 0.009 1.2
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Редкоэлементный состав гранатов

Исследованные в настоящей работе гранаты
из ксенолитов перидотитов в кимберлитах На-
кынского поля имеют широкие вариации содер-
жания редких и редкоземельных (РЗЭ) элементов
(табл. 2). Содержание редких и РЗ элементов бы-
ло проанализировано в центральной и перифе-
рийной частях зерен граната в каждом образце.
Значительных вариаций как в пределах зерен гра-
ната, так и в пределах большинства отдельных об-
разцов выявлено не было. По содержанию и фор-
ме спектра распределения РЗЭ, нормированных
на состав хондрита (McDonough, Sun, 1995), гра-
наты были разделены на 2 типа.

Гранаты 1 типа имеют синусоидальный спектр
распределения РЗЭ (рис. 5а) и характеризуются
отношением (Sm/Er)n > 1 (n – нормализован на
состав хондрита) и (Nd/Er)n >1 в случае граната из

образца Bt-12/16-1. По составу главных элемен-
тов гранаты с таким распределением относятся
как к лерцолитовому, так и к гарцбуритовому па-
рагенезисам. Для такого спектра распределения
характерно обогащение легкими и средними
РЗЭ. Степень такого обогащения значительно ва-
рьирует в разных образцах. Синусоидальное рас-
пределение наиболее отчетливо выражено в гарц-
бургитовом гранате из образца Bt13/16-2 (Sm/Er)n =
= 40.3 и (La/Yb)n = 0.4) и наименее проявлено в
высоко-Сr гранатах лерцолитового парагенезиса
из образцов Bt13/16-1 и Bt14/16 ((Sm/Er)n = 1.16–
1.18 и (La/Yb)n = 0.002–0.004).

Гранаты 2 типа характеризуются обеднением
легкими РЗЭ относительно хондрита и обогаще-
нием средними и тяжелыми РЗЭ (Sm/Er)n < 1,
(La/Yb)n = 0.001–0.008 (рис. 4б). При этом для та-
ких гранатов характерен плоский характер спек-

Примечание. n – количество проанализированных гранатов, σ – стандартное отклонение; Bt – трубка Ботуобинская, АН –
трубка Нюрбинская.

Bt15/16 8 41.6 0.072 20.8 3.36 8.42 0.419 19.9 4.31 0.039 98.9

σ 0.2 0.007 0.2 0.12 0.15 0.013 0.2 0.03 0.004 0.4

Bt-карьер 2 41.3 0.172 20.4 3.32 9.63 0.526 20.6 3.23 0.086 99.3

σ 0.1 0.005 0.4 0.04 0.03 0.014 0.1 0.02 0.012 0.2

AH2/16 29 41.7 0.217 21.8 1.46 9.76 0.467 19.8 4.32 0.058 99.5

σ 0.6 0.026 0.1 0.05 0.07 0.008 0.2 0.04 0.014 0.3

AH3/16ko 1 41.9 0.056 21.4 1.61 7.21 0.259 17.1 9.84 0.015 99.5

АН7/16 19 41.6 0.050 20.8 3.24 9.09 0.431 19.3 4.27 0.040 98.8

σ 0.2 0.010 0.2 0.16 0.22 0.024 0.2 0.05 0.005 0.3

AH8/16-1 5 41.3 0.209 19.1 5.11 8.12 0.330 19.6 4.89 0.050 98.6

σ 0.1 0.010 0.1 0.01 0.03 0.010 0.1 0.02 0.011 0.2

AH8/16-2 7 41.2 0.043 20.3 3.77 9.66 0.487 18.5 4.82 0.030 98.8

σ 0.4 0.009 0.3 0.20 0.14 0.014 0.2 0.13 0.009 0.7

σ 0.1 0.009 0.3 0.43 0.13 0.005 0.1 0.08 0.009 0.5

АН9/16 2 40.1 0.196 14.4 11.11 7.28 0.345 18.3 6.42 0.058 98.2

σ 0.2 0.008 0.0 0.13 0.02 0.012 0.0 0.06 0.008 0.4

AH10/16 3 42.4 0.211 22.1 1.51 9.78 0.478 19.4 4.33 0.042 100.2

σ 0.2 0.019 0.2 0.01 0.05 0.009 0.0 0.02 0.015 0.2

АН11/16 2 40.4 0.193 14.4 11.10 7.33 0.328 18.2 6.50 0.063 98.5

σ 0.0 0.011 0.0 0.06 0.04 0.002 0.0 0.10 0.006 0.05

AH20/16 22 41.5 0.061 21.4 2.61 8.02 0.461 21.0 4.15 0.038 99.3

σ 0.1 0.009 0.2 0.18 0.21 0.017 0.2 0.04 0.013 0.2

AH24/16ko 1 42.4 0.060 20.8 3.16 9.08 0.538 19.4 4.40 0.042 99.9

Образец n SiO2 TiO2 Al2O3 Cr2O3 FeO MnO MgO CaO Na2O Сумма

Таблица 1.  Окончание
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Рис. 3. Составы гранатов из ксенолитов перидотитов из кимберлитов Накынского поля на треугольной диаграмме пи-
роп-альмандин-гроссуляр. Серым цветом показано поле включений гранатов ультраосновного парагенезиса в алма-
зах из кимберлитов Сибирской платформы (Taylor, Anand, 2004).
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тров распределения средних и тяжелых РЗЭ
((Yb/Sm)n < 5). По соотношениям концентраций
CaO и Cr2O3 большинство гранатов этой группы
соответствуют лерцолитовому парагенезису. Та-
кое же распределение РЗЭ характерно и для гра-
ната вебстеритового парагенезиса с высоким со-
держанием CaO. Хотя, для гранатов алмазной ассо-
циации характерно синусоидальное распределение
РЗЭ (Shchukina et al., 2017), в случае гарцбургитово-
го граната из образца Ан 8/16-3 наблюдается нор-
мальное распределение РЗЭ при сравнительно
низких содержаниях средних и тяжелых РЗЭ.

Два образца имеют нетипичные формы спек-
тров распределения РЗЭ (рис. 5б). Гранаты из об-
разца Bt10/16ko имеют фракционированный
спектр распределения РЗЭ с постоянным увели-
чением нормализованных значений ((La/Yb)n =
= 0.005 и (Yb/Sm)n = 13.4). Гранат из образца Bt
1/16 имеет низкие содержания всех РЗЭ, харак-
терные для гранатов, образованных в результате вы-
деления твердого раствора граната из высокотемпе-
ратурного ортопироксена (Shchukina et al., 2017).

ОБСУЖДЕНИЕ РЕЗУЛЬТАТОВ

Кимберлиты Накынского поля отличаются от
известных к настоящему времени кимберлитов
из других полей Сибирской платформы (Том-
шин и др., 1998; Agashev et al., 2001; Корнилова и др.,
2001; Специус и др., 2006; Константинов и др.,
2017). Прежде всего, это проявлено в высоком со-
держании флогопита, низких содержаниях не-
совместимых элементов по сравнению с типич-
ными кимберлитами и в составе изотопов Sr и
Nd, переходном между кимберлитами группы I и
оранжеитами (кимберлитами группы II). Отме-
ченные отличия кимберлитов Накынского поля
могут быть связаны с латеральной мантийной гете-
рогенностью и метасоматическими процессами,
которые изменили геохимические характеристики
верхней мантии соответствующего региона. Ман-
тийный метасоматоз предполагает возможное уча-
стие разнообразных по составу мантийных флюи-
дов/расплавов (Andersen, Neumann 2001; Klein-
BenDavid et al., 2004; Tomlinson et al., 2006;
Bussweiler et al., 2018; Zedgenizov et al., 2020). При-



ГЕОХИМИЯ  том 66  № 8  2021

ЭВОЛЮЦИЯ ЛИТОСФЕРНОЙ МАНТИИ В РАЙОНЕ 701

Рис. 4. Гранаты перидотитов из кимберлитов Накынского поля на диаграмме Cr2O3–CaO (Sobolev et al., 1973).
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знаки метасоматического воздействия могут про-
являться в особенностях распределения редких
элементов и РЗЭ в клинопироксенах и гранатах
(Hoal et al., 1994; Griffin et al., 1999b; Agashev et al.,
2013; Похиленко и др., 2015; Shchukina et al., 2017;
Shchukina et al., 2019). Метасоматические агенты,
действующие в литосферной мантии, обычно
разделяют на два основных типа: силикатные рас-
плавы и карбонатитовые расплавы/флюиды. В
свою очередь по составу силикатного метасома-
тического агента существует несколько точек зре-
ния. Это может быть силикатный расплав близ-
кий к пикриту по составу элементов примесей
(Shchukina et al., 2017; Агашев, 2019), непосред-
ственно вмещающий кимберлит (Kargin et al.,
2017) либо протокимберлитовый расплав, отвеча-
ющий составу закристаллизованной в мантии
ранней порции кимберлита) (Bussweiler et al.,
2018). В последнем случае предположено, что ксе-
нолиты из кимберлитов, скорее, несут информа-
цию не о строении литосферной мантии, а о стро-
ении мантийного канала, в котором застыли
предыдущие порции кимберлитового расплава.
Данная гипотеза представляется весьма сомни-
тельной так как, экзотические ксенолиты, такие
как ильменитовые перидотиты, верлиты, сильно
метасоматизированные деформированные пери-
дотиты, и особенно редкие мантийные породы
MARID (Mica-Amphibole-Rutile-Ilmenite-Diop-
side) и PIC (Phlogopite-Ilmenite-Clinopyroxene) в
совокупности составляют не более 10% от общего

количества ксенолитов в кимберлитах (Соболев,
1974). Кроме того, логично было бы ожидать, что
в виде ксенолитов в этом случае должен присут-
ствовать материал наполнения этого канала, то
есть застывший на глубине кимберлит.

Одним из главных доказательств метасомати-
ческого изменения пород литосферной мантии
долгое время предполагалось наличие флогопита
в мантийных перидотитах (Carswell, 1980; Grégoire
et al., 2003; Harte, 1983; Hawkesworth et al., 1990;
Kopylova et al., 1999). Так называемый “флогопи-
товый” (phlogopite) метасоматоз проявляется в
мантии при относительно низких температурах
(Т < 1100°C), что показано на примере перидоти-
тов из трубки Весселтон (ЮАР) (Griffin et al.,
1999b). Однако, по результатам изучения неизме-
ненных ксенолитов перидотитов из трубки Удач-
ная (Agashev et al., 2013; Doucet et al., 2013), было
установлено, что метасоматическое обогащение
минералов не обязательно связано с появлением
модального флогопита, который либо совсем от-
сутствует, либо образует субмикронные фазы в
интерстициях (Agashev et al., 2013). Кроме этого,
был выделен так называемый “расплавный”
(melt) метасоматоз, который происходит при более
высоких температурах. По данным, приведенным в
работах (Griffin et al., 1999b; Shchukina et al., 2017)
содержания редких элементов, в частности Zr, Y и
Ti, отражают особенности образования гранатов
и несут в себе как признаки частичного плавле-
ния, так и метасоматического обогащения мате-
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ринских пород мантии. В последнее десятилетие
появилось много новых данных по геохимии гра-
натов литосферной мантии, и гранаты с четкими
признаками метасоматического обогащения, в
частности, с ярко выраженным синусоидальным
распределением РЗЭ, попадают в поле деплетиро-
ванных гранатов по классификации (Griffin et al.,
1999b). Половина лерцолитовых гранатов из де-
формированных перидотитов трубки Удачная
(Agashev et al., 2013), т.е. пород, однозначно под-
вергшихся интенсивному метасоматозу, и гарц-
бургитовые гранаты из этой трубки, испытавшие
карбонатитовый метасоматоз, также попадают в
поле гранатов из деплетированных пород в соот-
ветствии с классификацией (Griffin et al., 1999b).
Поле составов гранатов из деплетированных по-
род, которые имеют геохимические признаки ча-
стичного плавления и могут представлять собой
реститы плавления примитивной мантии, впер-
вые выделено в работе (Щукина и др., 2015), и это

поле только частично перекрывается с полем гра-
натов из деплетированных пород в соответствии с
классификацией (Griffin, 1999b). Поэтому, для
характеристики эволюции составов гранатов под
влиянием метасоматических агентов в настоящей
работе нами была использована классификация,
предложенная в работах (Shchukina et al., 2017;
Агашев и др., 2018).

По соотношению содержаний Zr и Y все гра-
наты из ксенолитов Накынского кимберлитового
поля соответствуют метасоматизированным пе-
ридотитам по классификации (Griffin, 1999b), за
исключением одного образца, попадающего в по-
ле гранатов из деплетированных мантийных пе-
ридотитов (рис. 6). Большинство гранатов типа 1
попадают в область составов гранатов, обогащен-
ных в результате кабонатитового/флюидного ме-
тасоматоза. В эту же область попадает гарбурги-
товый гранат алмазной ассоциации, отнесенный
по форме спектров распределения РЗЭ к типу 2.

Рис. 5. Типы спектров распределения РЗЭ, нормированные к хондриту CI (McDonough, Sun, 1995), в гранатах из пе-
ридотитов Накынского кимберлитового поля (а – трубка Ботуобинская (тип 1), б – трубка Ботуобинская (тип 2), в –
трубка Нюрбинская (тип 1), г – трубка Нюрбинская (тип 2). На рис. (б) черной линией выделен гранат из образца
Bt10/16ko с фракционированным спектром распределения РЗЭ, пунктирной линией гранат из образца Bt 1/16 с низ-
ким содержанием всех РЗЭ, характерном для гранатов распадного генезиса.
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Формирование гранатов типа 1 вероятно прохо-
дило в два этапа. Первым этапом была кристаллиза-
ция гарцбургитовых гранатов в результате реакции
Opx + Sp = Ol + Grt (MacGregor, 1964). Появление ас-
социации форстерита с гранатом, ортопироксеном
и шпинелью обусловлено реакцией перехода
шпинелевых перидотитов в гранатовые. Было по-
казано, что эта реакция протекает в присутствии
флюида с высоким отношением ЛРЗЭ/ТРЗЭ
(Agashev et al., 2013; Chepurov et al., 2019). В систе-
ме MgO–Al2O3–SiO2 эта реакция моновариантна.
Было показано, что поле шпинель-содержащей ас-
социации в системе CaO–MgO–Al2O3–Cr2O3–SiO2
смещается в область высоких давлений пропор-
ционально валовому количеству хрома (MacGre-
gor, 1970). В четверной хромсодержащей системе с
повышением вариантности линия равновесия пре-
образуется в поле сосуществования четырех фаз
Grt + Ol + Opx + Sp (Туркин, Соболев, 2009).

Продолжающееся поступление и фракцион-
ная кристаллизация метасоматического агента с
образованием граната и клинопироксена приве-
ли к обогащению гарцбургитовых гранатов Са, Y
и тяжелыми РЗЭ (тренд 1 на рис. 6) и в конечном
итоге переходу гарцбургитов в лерцолиты. Два
граната типа 1 из трубки Ботуобинская имеют по-
вышенное содержания Y (>12 ppm) что может

быть следствием последующего наложения сили-
катного метасоматоза. Гранаты типа 2 вероятно
подверглись влиянию силикатного метасоматоза
и их составы попадают в соответствующую об-
ласть на графике Zr–Y. Силикатный метасоматоз,
приведший к формированию спектров РЗЭ гра-
натов типа 2 вероятно проходил по двум разным
исходным составам гранатов. Это могло быть как
наложение на гранаты из деплетированных пород
(тренд 2 на рис. 6), так и наложение на гранаты
типа 1, ранее испытавшие карбонатитовый мета-
соматоз (тренд 1). Образование гарцбургитовых
гранатов, а также этапы и последовательность
эволюции их составов вдоль тренда 1, хорошо со-
гласуется с моделью метасоматической эволюции
перидотитовых гранатов, предложенной в работе
(Похиленко и др., 2015).

Образование гранатов и клинопироксенов в
деформированных перидотитах трубки Удачная
(Агашев и др., 2010) также связывается с влияни-
ем карбонатитового и силикатного расплавов.
При этом, воздействие карбонатитового расплава
рассматривается как наиболее ранняя стадия
мантийного метасоматоза (Zedgenizov et al., 2020),
обуславливающая формирование гранатов с от-
четливым синусоидальным характером спектров
распределения РЗЭ. По данным включений в ал-

Рис. 6. Диграмма Y–Zr (модифицирована после (Griffin et al., 1999b)) для гранатов из перидотитов Накынского поля в
сравнении с гранатами перидотитов трубки Удачная (Agashev et al., 2013; Похиленко и др., 2015). Поля составов грана-
тов и типов метасоматоза согласно (Агашев и др., 2018). Двойной линией выделено поле гранатов из деплетированных
мантийных пород в соответствии с (Griffin et al., 1999b). 1 – тренд изменения составов гранатов вследствие влияния
карбонатитового (флюидного) метасоматоза; 2 – тренд изменения составов гранатов вследствие влияния силикатного
(расплавного) метасоматоза
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мазах именно такие гранаты наиболее часто ассо-
циируют с алмазами (Stachel, Harris, 2008). По-
этому, гранаты с такими спектрами распределе-
ния РЗЭ можно относить к группе потенциально
алмазоносных перидотитов. Лерцолитовые гра-
наты с неярко выраженным синусоидальным
спектром распределения РЗЭ также встречаются
в виде включений в алмазах кимберлитов мира
(Stachel et al., 2004). Вероятнее всего, гранаты с
менее выраженной синусоидальностью спектров
имеют большую степень метасоматического из-
менения, что выражается, в обогащении гранатов
тяжелыми и обеднении легкими РЗЭ.

Гранаты лерцолитового парагенезиса, имею-
щие нормальный спектр распределения РЗЭ,
обычно не ассоциированы с алмазами (исключе-
ние район Бирим, Stachel et al., 2004), так как они
равновесны с силикатным метасоматическим аген-
том, воздействие которого неблагоприятно для со-
хранности алмаза (Agashev et al., 2018b). Это, воз-
можно, связано с тем, что метасоматический агент
становится высокотемпературным с высоким отно-
шением Fe3+/Feобщ (Щукина и др., 2015). В соответ-
ствии с экспериментальными данными, такие рас-
плавы эффективно окисляют алмаз (Rohrbach,
Schmidt, 2011; Bataleva et al., 2012) и при проникно-
вении в литосферную мантию могут привести к
полному уничтожению алмаза.

Отношения редких элементов позволяют оце-
нить интенсивность метасоматической проработки
литосферной мантии под Накынским кимберлито-
вым полем (рис. 7а, 7б). На рис. 7а показаны пути

эволюции состава гранатов от гарцбургитовых,
через лерцолитовые с синусоидальным распреде-
лением РЗЭ до нормальных лерцолитовых для
гранатов из перидотитов тр. Удачная (тренд 1 Уд)
и Накынского поля (тренд 1 Нк). Все гранаты На-
кынского поля, за исключением одного образца,
имеют Ti/Eu отношение ниже 8000, что позволяет
говорить об умеренной проработке перидотитов
литосферной мантии силикатными расплавами
по сравнению с мантией в районе трубки Удач-
ная. Более того, ряд образцов с лерцолитовыми
гранатами типа 2 имеют низкие отношения Ti/Eu
(500–1300) и Zr/Y (0.1–0.7), что свидетельствует о
весьма слабом метасоматическом воздействии на
эти гранаты. Эти гранаты на диаграмме Zr–Y
(рис. 6) расположены близко к полю деплетиро-
ванных гранатов и, вероятно, образовались по ре-
ститовым гранатам при небольшой степени взаи-
модействия с силикатными метасоматическими
агентами. Гранаты типа 1 обеих трубок имеют по-
вышенные отношения (Sm/Er)n и Zr/Y, что явля-
ется свидетельством карбонатитового/флюидно-
го метасоматоза. Интенсивность этого типа мета-
соматоза в составе гранатов Накынского поля
также проявлена в меньшей степени чем для гра-
натов трубки Удачная. Так, только 5 образцов
имеют ярко выраженное синусоидальное распре-
деление РЗЭ ((Sm/Er)n > 2) либо Zr/Y отношение
выше 5, состав остальных гранатов этого типа соот-
ветствует завершающему этапу карбонатитового
метасоматоза уже сильно фракционированным ме-
тасоматическим агентом, обедненным средними

Рис. 7. Признаки метасоматических преобразований исследованных гранатов на диаграммах (Sm/Er)n–Ti/Eu (а) и
Zr/Y – Ti/Eu (б). Показаны пути эволюции состава гранатов от гарцбургитовых, через лерцолитовые с синусоидаль-
ным распределением РЗЭ до нормальных лерцолитовых для гранатов перидотитов тр. Удачная (тренд 1 Уд) и Накын-
ского поля (тренд 1 Нк). Условные обозначения как на рис. 6.
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РЗЭ и обогащенным тяжелыми РЗЭ и Y. Получен-
ные результаты свидетельствуют об умеренной
метасоматической проработке литосферной ман-
тии под Накынским кимберлитовым полем, что
согласуется со слабым ранее установленным обо-
гащением несовместимыми элементами кимбер-
литов Накынского поля по сравнению с типич-
ными кимберлитами (Agashev et al., 2001).

ЗАКЛЮЧЕНИЕ
По химическому составу реликтов гранатов

серпентинизированные ксенолиты перидотитов
трубок Ботуобинская и Нюрбинская классифи-
цируются как лерцолиты (30 образцов), гарцбур-
гиты (6 образцов) и вебстериты (1 образец). По
составу редких и редкоземельных элементов, а
также по форме нормированных на состав хон-
дрита спектров распределения РЗЭ гранаты раз-
делены на два типа. Первый тип характеризуется
синусоидальным спектром распределения РЗЭ с
отношением (Sm/Er)n > 1, более выраженном в
гарцбургитовых гранатах и менее в лерцолито-
вых. Второй тип гранатов, который имеет нор-
мальное распределение РЗЭ и соответственно от-
ношения (Sm/Er)n < 1, представлен лерцолитовы-
ми гранатами, одним гарбургитовым и одним
вебстеритовым. По соотношению редких элемен-
тов все гранаты из ксенолитов Накынского ким-
берлитового поля соответствуют метасоматизи-
рованным перидотитам (Агашев и др., 2018), за
исключением одного образца, попадающего в по-
ле деплетированных гранатов. Предполагается,
что гранаты типа 1 сформировались при участии
карбонатитового/флюидного метасоматоза, а
гранаты типа 2 сформированы при участии сили-
катных метасоматических агентов.

Формирование гранатов типа 1 проходило в
два этапа, первый – это кристаллизация гарцбур-
гитовых гранатов в результате реакции перехода
шпинелевых перидотитов в гранатовые. Было по-
казано, что эта реакция в системе MgO–Al2O3–SiO2
имеет вид Opx + Sp = Ol + Grt, и протекает в присут-
ствии флюида с высоким отношением ЛРЗЭ/ТРЗЭ.
На втором этапе наложение карбонатитового ме-
тасоматоза на гарцбургитовые гранаты привело к
формированию лерцолитовых гранатов с синусо-
идальным распределением РЗЭ. Метасоматоз,
приведший к формированию спектров РЗЭ гра-
натов типа 2, мог идти по двум разным исходным
составам гранатов: (1) как наложение на деплети-
рованные гранаты, (2) наложение на гранаты ти-
па 1, ранее подвергнутые карбонатитовому мета-
соматозу. Полученные результаты, однако, сви-
детельствуют об умеренной метасоматической
проработке литосферной мантии под Накынским
кимберлитовым полем, что согласуется со сла-
бым обогащением несовместимыми элементами
кимберлитов Накынского поля по сравнению с

типичными кимберлитами и их высокой алмазо-
носностью.

Отбор материала, пробоподготовка, петрогра-
фическое описание и постановка анализа редких
элементов поддержаны Российским научным фон-
дом (16-17-10067). Определение состава гранатов
проводилось при поддержке РФФИ (18-05-70064).
В интерпретации результатов и написании ста-
тьи принимали участие все авторы.
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В статье обобщены ранее полученные и новые экспериментальные данные по изучению реакций
образования флогопита и хромсодержащих калиевых титанатов групп кричтонита, магнетоплюм-
бита и голландита – индикаторных минералов различных стадий модального метасоматоза в верх-
ней мантии. Реакции образования флогопита, исследованные в системе гранат-ортопироксен в
присутствии флюида H2O–KCl при 3 и 5 ГПа и 900–1000°С, моделируют процессы флогопитизации
в гранатовых перидотитах и пироксенитах. Эксперименты продемонстрировали закономерные из-
менения содержаний Ca и Cr в гранате, Al в пироксенах, а также состава новообразованного флого-
пита, в зависимости от концентрации калиевого компонента (KCl или K2CO3) во флюиде. Экспери-
менты по образованию калиевых титанатов (имэнгита, матиасита и прайдерита) в системе хромит-
рутил/ильменит-K2CO3–H2O–CO2 при 3.5 и 5 ГПа и 1200°С доказали, что эти минералы могут об-
разовываться в ходе реакций хромита с калиевым водно-карбонатным флюидом, но для реализации
этих реакций необходимы дополнительные источники титана. В качестве них выступают рутил и
ильменит, которые сами по себе обычно являются продуктами модального метасоматоза перидоти-
тов. Тем самым эксперименты подтвердили вывод о том, что образование титанатов характеризует
наиболее продвинутые стадии метасоматоза в мантийных перидотитах. Эксперименты продемон-
стрировали, что образование калиевых титанатов следует за образованием флогопита, а образова-
ние ассоциаций указанных титанатов с флогопитом характеризует более высокие концентрации ка-
лиевого компонента во флюиде, чем образование одного флогопита. Взаимоотношения между раз-
личными титанатами также является функцией активности калиевого компонента во флюиде и,
вероятно, давления. Выявленные в экспериментах закономерности хорошо иллюстрируют особен-
ности минеральных ассоциаций и изменения составов минералов в метасоматизированных пери-
дотитах литосферной мантии.

Ключевые слова: верхняя мантия, перидотит, мантийный метасоматоз, флогопит, калиевые титана-
ты, эксперимент при высоких Р и Т, калиевые флюиды
DOI: 10.31857/S0016752521080021

ВВЕДЕНИЕ

Согласно определению, введенному в петро-
логическую литературу в начале 1980-х годов
(напр. Harte, 1983; Bailey, 1982, 1987; Menzies, Hawke-

sworth, 1987), под модальным мантийным метасо-
матозом (modal mantle metasomatism) понимают
процесс преобразования мантийных пород под
воздействием внешних флюидов и расплавов вне
зависимости от их происхождения и состава, ве-
дущий к образованию в перидотитах и эклогитах
мантии новых нехарактерных для них минералов,
таких как амфиболы, флогопит, апатит, разнооб-

1 К статье имеются дополнительные материалы, доступ-
ные для авторизованных пользователей по doi
10.31857/S0016752521080021.
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разные карбонаты и сульфиды, титанит, ильменит,
рутил и другие более редкие минералы. Многочис-
ленные исследования ксенолитов в кимберлитах и
базальтоидах демонстрируют, что модальный ме-
тасоматоз пород мантии не является одноактным
процессом, а осуществляется в несколько стадий,
как правило, с возрастающим эффектом. Прояв-
ление этих стадий выражается в последователь-
ном появлении тех или иных минеральных фаз,
так что стадийность метасоматических преобра-
зований отражена не только в сериях ксенолитов
от гранатовых или шпинелевых гарцбургитов и
лерцолитов до флогопит- и амфибол-содержащих
верлитов, но также часто в отдельных ксенолитах,
где различные метасоматические минералы заме-
щают друг друга (Jones et al., 1982; Erlank et al., 1987;
Waters, Erlank, 1988; O’Reilly, Griffin, 1988; Lloyd
et al., 1991; Konzett et al., 2000; van Achterbergh
et al., 2001; Creighton et al., 2009).

Термодинамический анализ минеральных па-
рагенезисов метасоматизированных мантийных
пород (Сафонов, Бутвина, 2016; Сафонов и др.,
2019; Safonov et al., 2019) показывает, что наряду с
такими параметрами как летучесть кислорода,
активность воды и углекислоты, важнейшими
интенсивными параметрами эволюции мине-
ральных систем в ходе мантийного метасоматоза
являются активности щелочных компонентов во
флюидах и расплавах, производящих этот про-
цесс. Особенно этот вывод важен в отношении
калия, что выражается в широком разнообразии в
метасоматизированных породах мантии калие-
вых и калийсодержащих минералов, которые ха-
рактеризуют различные этапы метасоматических
преобразований.

Среди этих минералов флогопит является веду-
щим минеральным индикатором метасоматоза по-
род верхней мантии и активности калия в этом про-
цессе. Он активно образуется вплоть до полного
преобразования изначальных гранатовых и шпине-
левых перидотитов через флогопит-содержащие
перидотиты без граната и первичной шпинели во
флогопитовые верлиты (Jones et al., 1982; Erlank
et al., 1987; Waters and Erlank, 1988; Lloyd et al., 1991;
Konzett et al., 2000; van Achterbergh et al., 2001;
O’Reilly, Griffin, 2013). Моделью появления флого-
пита в гранатовых перидотитах в ходе их взаимо-
действия с калиевыми водными флюидами являет-
ся реакция (Kushiro, Aoki, 1968; Safonov et al., 2019):

(1)

В гранатовых перидотитах реакция (1) выра-
жена в виде флогопит содержащих реакционных

2 Аббревиатура минералов представлена в статье (Whitney,
Evans, 2010).

+ +
+ + =

= +

2
3 2 2 3 12

2 2

3 3 10 2 2 6

5MgSiO ( ) CaMg Al Si O ( )
[K O 2H O] (флюид)

2KMg AlSi O (OH) ( ) CaMgSi O ( ).

Opx Grt

Phl Cpx

структур вокруг граната, которые сопровождают-
ся активным разложением ортопироксена и но-
вообразованием клинопироксена, причем даже в
гарцбургитах, изначально не содержавших этот
минерал (Schulze, 1995; van Achterbergh et al.,
2001). Для этих структур характерно появление
новой хромсодержащей шпинели за счет разло-
жения хромсодержащего граната, что связано с
ограниченным вхождением Cr и Ti в продукты ре-
акции (1). Термодинамическое моделирование
(Сафонов, Бутвина, 2016; Сафонов и др., 2019; Sa-
fonov et al., 2019) демонстрирует, что реакция про-
исходит в очень широком интервале активности
H2O, от <0.1 до 1.0, отвечающей составам флюида
от водных флюидов до концентрированных вод-
но-солевых флюидов и карбонатных расплавов с
различным содержанием воды. Результаты тер-
модинамических оценок подтверждаются экспе-
риментами по изучению реакций образования
флогопита в перидотитах с участием как флюидов
H2O–KCl (Сафонов, Бутвина, 2013; Лиманов
и др., 2020), так и флюидов и водосодержащих
карбонатных расплавов H2O–K2CO3 (Edgar, Ari-
ma, 1984; Сокол и др., 2015). Очевидным является
тот факт, что проявление реакции (1) обуславли-
вается высоким сродством K к Al, которое актив-
но проявляется уже на начальных стадиях метасо-
матоза, когда модальные отношения гранат/пи-
роксен в перидотитах еще высоки.

Дальнейшее усиление метасоматоза, обычно
сопровождающееся ростом активности щелоч-
ных компонентов, приводит к реакциям пирок-
сенов без участия богатых Al фаз. Примером мо-
жет служить реакция образования калиевого рих-
терита: 8En + Di + [1/2K2O + 1/2Na2O + H2O] =
= KRich + 2Fo, которая, по-видимому, будет осу-
ществляться в интервале давлений стабильности
этого амфибола в перидотитовых ассоциациях
(до ~15 ГПа; напр. Konzett, Fei, 2000). Образова-
ние других K–Na фаз, где щелочи связаны с таки-
ми компонентами как Cr, Ti, Fe3+, в верхнеман-
тийных перидотитах обычно соответствуют еще
более продвинутым метасоматическим измене-
ниям (Сафонов, Бутвина, 2016). Таковыми явля-
ются разнообразные K–Na–Ba содержащие тита-
наты с высоким содержанием хрома: минералы
матиасит-линдслеитовой и хоторнеит-имэнгито-
вой групп и прайдерит. Они встречены в основном
в метасоматизированных обогащенных хромом пе-
ридотитах в ассоциациях с флогопитом, калиевым
рихтеритом, низкоглиноземистым клинопироксе-
ном, где отсутствует гранат (см. табл. 1), а шпинель
отличается высокой магнезиальностью и хромисто-
стью. Экспериментальные данные по стабильно-
сти K–Ba-титанатов (рис. 1) представлены не-
многочисленными работами по их синтезу из
смесей простых оксидов и лишь ограничивают
область Р-Т условий их возможного образования
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Рис. 1. Р-Т условия синтеза K–Ba титанатов.
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(Foley et al., 1994; Konzett et al., 2005). Они не вос-
производят реальные реакции образования этих
минералов в мантийных ассоциациях, обуслов-
ленные воздействием богатых щелочами флюи-
дов/расплавов на Cr и Ti-содержащие минералы
перидотитов. Эксперименты (Бутвина и др., 2019;
Butvina et al., 2020) показали возможность образо-
вания указанных титанатов по хромиту в присут-
ствии водно-карбонатных калиевых флюидов и
дополнительных титансодержащих фаз (ильме-
нита, рутила) при 5 ГПа, а также подтвердили ши-
рокую область существования различных титана-
тов в отношении состава флюида.

Таким образом, флогопит и титанаты пред-
ставляют собой минералы, индикаторные для
проявлений мантийного метасоматоза на его на-
чальных и наиболее продвинутых стадиях. Цель
данной статьи – обобщить ранее полученные на-
ми и новые экспериментальные данные по изуче-
нию метасоматических реакций образования
флогопита в системе гранат–энстатит–H2O–KCl
при давлениях 3 и 5 ГПа и температурах 900 и
1000°С и хромсодержащих калиевых титанатов
групп кричтонита, магнетоплюмбита и голланди-
та в системе рутил/ильменит–K2CO3–H2O–CO2
при давлениях 3.5 и 5 ГПа и температуре 1200°С.

МЕТОДИКА ЭКСПЕРИМЕНТОВ

Исходные вещества

В качестве исходных веществ в экспериментах
по изучению реакций образования флогопита в

системе гранат–ортопироксен в присутствии
флюида H2O–KCl (табл. 2) использовались смеси
пиропа (гелевая смесь), синтетического Mg(OH)2
и природного кварца в расчете на MgSiO3 + H2O.
В них добавлялись гроссуляр или кноррингит (ге-
левые смеси), а KCl вводился в расчете на необхо-
димые значения XKCl = мол. KCl/(KCl + H2O) в
стартовом флюиде (табл. 2). KCl использовался с
целью определить возможность вхождения Cl во
флогопит и сравнить полученные результаты с
данными по концентрации Cl в природных фло-
гопитах (напр. Frezzotti, Ferrando, 2018).

В экспериментах по изучению реакций обра-
зования калиевых титанатов в качестве исход-
ного компонента использовался природный
хромит, который смешивался с порошком син-
тетического TiO2 или природного ильменита в
соотношениях 1 : 1 или 2 : 1 по массе. Хромит
состава (Mg0.49–0.54Fe0.50–0.54Mn0.01–0.02Zn0.01–0.02)-
(Al0.17–0.20Cr1.55–1.61Fe0.10–0.22Ti0.03–0.07)O4 был ото-
бран из ксенолита гранатового лерцолита из
кимберлитовой трубки Пионерская, Архан-
гельская кимберлитовая провинция. Ильменит
состава Fe0.98Mg0.01Mn0.06Ti0.93Al0.01Nb0.01O3 пред-
ставляет ксенокристалл из кимберлита трубки
Удачная, Якутия. В качестве флюидной составля-
ющей использовалась смесь K2CO3 и щавелевой
кислоты в соотношениях 9 : 1; 7 : 3; 5 : 5; 3 : 7; 1 : 9
по массе. Смеси хромит + TiO2 смешивались с
“флюидной” смесью в соотношениях 4 : 1 и 9 : 1,
а хромит + ильменит – в соотношении 9 : 1 по
массе. Использование K2CO3 и CO2 в экспери-
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ментах обусловлено данными об ассоциациях ка-
лиевых титанатов с карбонатыми фазами (Gi-
uliani et al., 2012; Naemura et al., 2015; Rezvukhin
et al., 2018).

Аппараты высокого давления

Эксперименты проводились на аппаратах вы-
сокого давления типа наковальня с лункой (НЛ) в
ИЭМ РАН. Для экспериментов при 5 ГПа были
задействованы аппараты НЛ-13Т с тороидальным
уплотнением ячейки, который работает с приме-
нением пресса с усилием 500 тонн (Литвин, 1991).
Давление создается путем одноосного сжатия пу-
ансонов, имеющих на рабочих поверхностях лун-
ки диаметром 14 мм. Ячейки из литографского
камня, используемые на этой установке, оснаще-
ны графитовыми трубчатыми нагревателями вы-
сотой 8 мм, с внешним диаметром 7 мм и внут-
ренним диаметром 5.5 мм. Эксперименты при 3 и
3.5 ГПа проведены на аппарате высокого давле-
ния НЛ-40 (Литвин, 1991), где давление создается
путем одноосного сжатия пуансонов с лунками диа-

метром 41 мм. Ячейки, изготовленные из литограф-
ского камня, оснащены графитовыми трубчатыми
нагревателями высотой 16 мм, с внешним диамет-
ром 24 мм и внутренним диаметром 22 мм. В каче-
стве передающей давление среды в ячейках для
аппаратов обоих типов использовались вставки
из прессованной смеси MgO и гексагонального
BN в соотношении 3 : 1 по массе, которые также
выполняли роль держателей ампул и их изолято-
ров от графитового нагревателя.

Давление в опытах на обоих типах установок
задавалось с точностью ±0.1 ГПа по калибровке
на основе стандартных переходов в Bi. Темпера-
тура в опытах на установке НЛ-13Т контролиро-
валась по кривой зависимости температуры от
мощности тока, построенной по показаниям тер-
мопары Pt70Rh30/Pt94Rh6 толщиной 0.5 мм. Ошиб-

ка измерения температуры в этих опытах оцени-
вается на уровне ±20°С. Температура в опытах на
установке НЛ-40 контролировалась непосред-
ственно по показаниям термопары Pt70Rh30/Pt94Rh6

толщиной 0.5 мм.

Таблица 2. Условия и результаты экспериментов по флогопитизации при 3 и 5 ГПа

Система XKCl T, °C P, ГПа t, ч Фазовый состав продуктов опытов

Пироп–энстатит + H2O–KCl,

PEH

0 1000 5 24 Grt + Opx + L

0.05 1000 5 24 Grt + Opx + L

0.1 1000 5 24 Grt + Opx + Phl + L

0.2 1000 5 24 Opx + Phl + Ky + L

0.4 1000 5 24 Phl + L

0 900 5 48 Grt + Opx + L

0.05 900 5 48 Grt + Opx + L

0.1 900 5 48 Grt + Opx + Phl + Ky + L

0.2 900 5 48 Grt + Opx + Phl + L

0.4 900 5 48 Phl + L

Гроссуляр–пироп–энстатит + 

+ H2O–KCl,

GPEH

0 1000 5 54 Grt + Opx + Cpx + L

0.05 1000 5 45 Grt + Opx + L

0.1 1000 5 48 Grt + Opx + Cpx + Phl + L

0.2 1000 5 44 Grt + Opx + Cpx + Phl + L

0.4 1000 5 48 Phl + Cpx + L

0 900 3 6 Grt + Opx + Cpx + L

0.05 900 3 6 Grt + Opx + Cpx + L

0.1 900 3 6 Grt + Opx + Cpx + Phl + L

0.2 900 3 6 Grt + Opx + Cpx + Phl + L

0.4 900 3 6 Opx + Cpx + Phl + L

Кноррингит–пироп–энстатит + 

+ H2O–KCl,

KPEH

0 1000 5 29 Grt + Opx + L

0.05 1000 5 48 Grt + Opx + L

0.1 1000 5 48 Grt + Opx + Phl + L

0.2 1000 5 49 Grt + Opx + Phl + Ky + L

0.4 1000 5 45 Phl + L
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В качестве контейнеров для стартовых веществ
использовались платиновые капсулы округлой
формы диаметром 5.5–6 мм, изготовленные из
листа толщиной 0.2 мм и вмещающие примерно
20 мг стартового вещества. Капсулы сваривались
с помощью электродуговой аргоновой импульс-
ной сварки PUK-04. Они помещались в центр
ячейки между вставками из прессованной смеси
MgO–BN.

Аналитические методы исследования
Электронно-зондовый рентгеноспектральный

анализ продуктов экспериментов проводился на
растровом электронных микроскопах CamScan
MV2300 с энергодисперсионными микроанализа-
торами INCA-Energy-250 и Tescan Vega-II XMU,
оснащенных системой регистрации рентгенов-
ского излучения и расчета состава образца INCA
Energy 450 в режиме EDS при ускоряющем напря-
жении 20 кВ, токе 400 пА и диаметре электронно-
го пучка 157–180 нм (для анализа химического со-
става) или 60 нм (для получения изображений).
Составы сосуществующих фаз в продуктах экспе-
риментов приведены в табл. 1–4 Приложения.

КР-спектры синтетических титанатов получе-
ны с помощью раман-спектрометра Renishaw
RM1000, оснащенного микроскопом Leica. Ис-
пользовался твердотельный лазер с диодной на-
качкой с длиной волны излучения 532 нм и мощ-
ностью 20 мВт. Спектры регистрировались при
50-кратном увеличении в течение 100 с. Для полу-
чения спектров комбинационного рассеяния об-
разцов природных имэнгита и матиасита, а также
синтетического матиасита использовался спек-
трометр Senterra (Bruker), оснащенный микроско-
пом и твердотельным лазером с диодной накач-
кой. Длина волны излучения лазера – 532 нм, его
мощность – 20 мВт. Ширина щели составляла 50 ×
× 100 микрон, а время накопления спектра – 200 с.

ВЗАИМООТНОШЕНИЯ И СОСТАВЫ ФАЗ 
В ПРОДУКТАХ ЭКСПЕРИМЕНТОВ

Система пироп/гроссуляр/кноррингит–
энстатит–H2O–KCl

Фазовые отношения. Последовательности фа-
зовых ассоциаций, возникающих с ростом XKCl в

стартовом флюиде в продуктах опытов в системе
пироп-энстатит–H2O–KCl (PEH) при 5 ГПа и

температурах 900 и 1000°С, похожи (табл. 2). Со-
держания граната и ортопироксена постепенно
снижаются за счет образования флогопита. Наи-
более активно флогопит в виде относительно
крупных кристаллов образуется при XKCl > 0.1

(рис. 2, табл. 2). При 900°С гранат и ортопироксен
присутствуют в продуктах опытов вплоть до
XKCl = 0.2, исчезая при более высоком XKCl (табл. 2).

При более низких концентрациях соли в системе
в продуктах опытов присутствует небольшое ко-
личество флогопитоподобной фазы, вероятно,
представляющей собой продукты закалки флюи-
донасыщенного богатого K2O силикатного рас-

плава. Объем таких закалочных агрегатов в про-
дуктах опытов при 1000°С заметно больше. При
этой температуре гранат полностью пропадает
при XKCl = 0.2, а далее исчезает и ортопироксен

(табл. 2). При температурах более 1000°С в систе-
ме PEH появляется заметно больший объем про-
дуктов закалки силикатного расплава, сильно за-
трудняющие интерпретацию реакций образова-
ния флогопита, который присутствует как
равновесная фаза и как один из главных продук-
тов закалки расплава.

Фазовые отношения в системе гроссуляр–пи-
роп–энстатит–H2O–KCl (GPEH) близки к тако-

вым в системе PEH, но осложнены присутствием
клинопироксена (табл. 2). Тем не менее, эта фаза
присутствует в продуктах не всех опытов, а ее по-
явление зависит от концентрации KCl в системе.
Так, при 1000°С клинопироксен сосуществует с
ортопироксеном в продуктах опыта при XKCl = 0

(табл. 2). Он пропадает в продуктах опыта с флю-
идом XKCl = 0.05, но дальнейшее увеличение XKCl

снова ведет к образованию клинопироксена сов-
местно с флогопитом, так что при XKCl = 0.4 в про-

дуктах экспериментов присутствуют только фло-
гопит и клинопироксен. При давлении 3 ГПа и
температуре 900°С оба пироксена присутствуют в
продуктах всех экспериментов (табл. 2), но содер-
жание клинопироксена по отношению к ортопи-
роксену имеет тенденцию к росту с увеличением
XKCl в стартовом флюиде.

Подобно системам без хрома, в системе кнор-
рингит–пироп–энстатит–H2O–KCl (KPEH) при

температуре 1000°С Cr-содержащий (до 2 мас. %
Cr2O3) флогопит активно начинает кристаллизо-

ваться при XKCl = 0.1, а увеличение солевой со-

ставляющей во флюиде приводит к снижению
количества граната и ортопироксена. При XKCl =

= 0.2 в продуктах опыта появляется Cr-содержа-
щий (до 7 мас. % Cr2O3) кианит, а при XKCl = 0.4 в

продуктах эксперимента другие фазы, кроме фло-
гопита, не обнаружены (табл. 2).

Таким образом, эксперименты при давлениях
3 и 5 ГПа и температурах 900–1000°С в системах
пироп–энстатит, гроссуляр–пироп–энстатит и
кноррингит–пироп–энстатит в присутствии флю-
ида H2O–KCl (табл. 2) указывают на следующие

реакции образования флогопита:

(2)

(3)

[ ]+ + + = +23 H O 2KCl Cl- ,Prp En Phl Phl

[ ]+ + + =
= + +

21/9 1/9H O 2/9KCl

1/3 1/9Cl- 1/9 ,

Grs En
Di Phl Phl
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(4)

где Cl-Phl – компонент KMg3AlSi3O10(Cl)2, а

Cr-Phl – компонент твердого раствора хромсо-
держащего флогопита KMg2CrAl2Si2O10(OH)2 с

Cr в октаэдрической позиции структуры. Учет
этих компонентов твердого раствора флогопита
оправдан для продуктов экспериментов, по-
скольку образующиеся слюды содержат значи-
тельные концентрации как Cl (более 1 мас. %),
так и Cr2O3 (в системе KPEH; см. ниже).

Реакции (2)–(4) отображают образование фло-
гопита в системе гранатовых пироксенитов, кото-
рая является частью перидотитовой системы.
Очевидно, что реакции, характерные для части
системы, будут справедливы и для всей системы.
Добавление форстерита повлияет на фазовые со-
отношения. Можно ожидать, что в присутствии
форстерита вместо кианита, выявленного в про-
дуктах ряда экспериментов (табл. 2), будет обра-

[ ]+ + + =
= + +

23/11 16/11KCl 8/11H O

8/11Cl-   6/11 - 2/11 ,

Prp Knr
Phl Cr Phl Phl

зовываться шпинель (хромсодержащая шпинель),
характерная для природных ассоциаций.

Вариации состава фаз. Реакция (3) предполага-
ет закономерное изменение содержания Ca в гра-
нате, сосуществующего с флогопитом, в зависи-
мости от активности калиевого компонента во
флюиде. Действительно, появление и исчезнове-
ние клинопироксена в продуктах опытов в систе-
ме PEH при 1000°С закономерно влияет на содер-
жание гроссуляровой составляющей в гранате.
Исчезновение клинопироксена в продуктах опы-
та с флюидом XKCl = 0.05 (табл. 2) сопровождается

резким увеличением кальциевости граната (рис. 3).
Это указывает на доминирование реакции (2) над
реакцией (3). Дальнейшее увеличение XKCl и об-

разование нового клинопироксена совместно с
флогопитом приводит к снижению содержания
гроссуляровой составляющей в гранате (рис. 3), в
соответствии с реакцией (3). При температуре
900°С и давлении 3 ГПа, когда оба пироксена при-
сутствуют в продуктах экспериментов (табл. 2), со-
став сосуществующего граната определяется их

Рис. 2. Фотографии в отраженных электронах продуктов опытов в системе гроссуляр-пироп-энстатит H2O–KCl при
5 ГПа и 1000°С, иллюстрирующие постепенное исчезновение граната (изометричные светлые зерна) с увеличением
концентрации KCl во флюиде. Зональное распределение фаз связано с температурным градиентом в ячейке в аппа-
рате НЛ-13Т.

Grt
Phl + Grt + Cpx + OpxPhl + Grt + Cpx + OpxPhl + Grt + Cpx + Opx

Grt +Phl+
Cpx + Opx
Grt +Phl+
Cpx + Opx
Grt +Phl+
Cpx + Opx

GrtGrtGrt

GrtGrtGrt

PhlPhlPhl

Pt

Pt

Pt

XKCl = 0.05 XKCl = 0.1

XKCl = 0.2 XKCl = 0.4

500 мкм

100 мкм 100 мкм

500 мкм



716

ГЕОХИМИЯ  том 66  № 8  2021

БУТВИНА и др.

количественными взаимоотношениями, так что
снижение содержания гроссуляровой составляю-
щей в гранате при XKCl = 0.2 обусловлено преоб-

ладанием клинопироксена над ортопироксеном.

В системах PEH и GPEH содержание Al в орто-
пироксене, сосуществующем с гранатом и флого-
питом, снижается во всем интервале концентра-
ций KCl во флюиде (рис. 4), согласно следующей
модельной реакции:

(5)

где Mg-Ts – Mg-молекула Чермака (MgAl2SiO6) в
твердом растворе ортопироксена.

+ + + = +25 Mg- H O 2KCl Cl- ,En Ts Phl Phl

Составы клинопироксена в продуктах опытов

в системе GPEH при 5 и 3 ГПа различаются по со-

держанию Al. Клинопироксен при 5 ГПа содер-

жит 0.04–0.1 ф.е. Al, тогда как в клинопироксене

при 3 ГПа содержание Al варьирует 0.1 до 0.25 ф.е.

Значительные вариации содержания Al в клино-

пироксене объясняются тем, что часть мелких

кристаллов этой фазы, вероятно, является про-

дуктом закалки небольших порций силикатного

расплава, неотличимым по форме и размеру от

кристаллов клинопироксена, равновесного с про-

дуктами реакции (3). В связи с этим, четких вари-

аций состава клинопироксена от содержания KCl

в стартовом флюиде не выявлено.

Рис. 3. Зависимости содержания кноррингитовой и гроссуляровой составляющих в гранате (мол. %) от стартового XKCl
во флюиде (мол. %) в продуктах опытов в системах GPEH и KPEH.
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В системе KPEH при XKCl до 0.1 содержание
кноррингитовой составляющей в гранате варьи-
рует в пределах 8–14 мол. %, проявляя слабую тен-
денцию к росту с увеличением XKCl во флюиде (рис.

3). Увеличение солевой составляющей во флюиде
приводит к снижению количества как граната,
так и ортопироксена. Появление Cr-содержащего
кианита приводит к заметному снижению содер-
жания кноррингитовой составляющей в гранате
до ~4 мол. % (рис. 3). Это сопровождается слабым

ростом концентраций Al в сосуществующем ор-
топироксене (рис. 4). Содержание Cr2O3 в флого-

пите (рис. 5) снижается с увеличением концен-
трации солевой составляющей во флюиде, что,
по-видимому, связано как с ростом объемного
количества этой фазы, так и появлением Cr-со-
держащего кианита (табл. 2). Содержание Cl во
флогопите растет с увеличением концентрации
солевой составляющей во флюиде во всех изучен-
ных системах (рис. 6).

Рис. 4. Зависимости содержания Al в ортопироксене (ф.е.) от стартового XKCl во флюиде (мол. %) в продуктах опытов.
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Система хромит–рутил/ильменит–
K2CO3–H2O–CO2

Фазовые отношения. В природных ассоциаци-
ях метасоматизированных перидотитов богатые
хромом K–Ba титанаты тесно связаны с хроми-
том. Поэтому для выяснения возможности образо-
вания любой из этих фаз при непосредственном
взаимодействии хромита с калиевым флюидом был
проведен эксперимент со смесью хромита с K2CO3

(эксперимент Sp1; табл. 3). Никаких калийсодержа-
щих фаз в продуктах этого эксперимента выявлено
не было. Из результатов этого опыта следует, что
для образования титанатов необходимы допол-
нительные Ti-содержащие фазы, ассоциирующи-
еся с хромитом.

Действительно, взаимодействие хромита с
флюидом K2CO3–H2O–CO2 в присутствии рутила

при 5 ГПа и 1200°С (эксперименты Sp2, A1, A2;
табл. 3) привело к образованию прайдерита. Он
образует отдельные ксеноморфные или субидио-
морфные зерна размером до 40 мкм, местами с
элементами дитетрагональной призмы и восьми-
гранной бипирамиды (рис. 7). Образование прай-
дерита приводит к изменению состава хромита,
который становится беднее FeO + Fe2O3 и Cr2O3,

но богаче TiO2 по сравнению с исходным хроми-

том (табл. 4).

В экспериментах A1 и А2 (табл. 3, рис. 8а) от-
мечена совместная кристаллизация матиасита и
прайдерита. Матиасит образует субидиоморфные

Рис. 5. Зависимость содержания Cr2O3 (мас. %) во флогопите от содержания KCl во флюиде в системе KPEH.
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вытянутые призматические зерна размером до
200 мкм. Кристаллизация матиасита требует при-
сутствия дополнительной Ti-содержащей фазы,
но этой фазой необязательно должен быть ильме-
нит, как предполагают некоторые авторы на ос-
нове изучения метасоматизированных ксеноли-
тов (напр. Almeida et al., 2014).

Более того, в продуктах опытов при 5 ГПа с
участием ильменита (опыты B1, B1-1, B1-2, B1-3,
B1-4, B2 в табл. 3) матиасит не является преобла-
дающей фазой, а наряду с прайдеритом был иден-
тифицирован имэнгит. Помимо стартовых хро-
мита и магнезиального ильменита, в продуктах

этих экспериментов были обнаружены новообра-

зованный, более железистый хромит и рутил (см.

табл. 4). В опытах B1 и В2 (табл. 3, рис. 8б и 8в) с

разными стартовыми соотношениями хромита и

ильменита, прайдерит и имэнгит сосуществуют.

Прайдерит образует ксеноморфные зерна разме-

ром до 100 мкм (рис. 8б), содержащие включения

стартовых хромита и ильменита, а также имэнги-

та (Бутвина и др., 2019). Помимо включений в

прайдерите, имэнгит образует также сростки с

хромитом, схожими со срастаниями, известными

в природных ассоциациях (Nixon, Condliffe, 1989)

(рис. 9; врезка 1). Сравнение экспериментов B1 и

Таблица 3. Условия и результаты экспериментов по синтезу прайдерита (Pri), имэнгита (Yim) и матиасита (Ma)
при 3.5 и 5 ГПа, 1200°С

* щ.к. – щавелевая кислота.

№№
Минеральный состав,

мас. %

Флюид, 

K2CO3 : щ.к.*, 

мас. %

Содержание 

флюида 

в системе, мас. %

Выдержка, 

час

P, 

ГПа

Синтез

Pri Yim Ma Phl

Sp1 Хромит 10 : 0 30 21 5 – — — +

Sp2 Хромит : рутил (1 : 1) 9 : 1 20 23 5 + — — +

A1 Хромит : рутил (1 : 1) 9 : 1 10 20 5 + — + +

A2 Хромит : рутил (2 : 1) 9 : 1 10 24 5 + — + +

B1 Хромит : ильменит (1 : 1) 9 : 1 10 22 5 + + — +

B1-1 Хромит : ильменит (1 : 1) 7 : 3 10 22 5 — + + +

B1-2 Хромит : ильменит (1 : 1) 5 : 5 10 22 5 — + — +

B1-3 Хромит : ильменит (1 : 1) 3 : 7 10 22 5 — — — +

B1-4 Хромит : ильменит (1 : 1) 1 : 9 10 22 5 — — — +

B2 Хромит : ильменит (2 : 1) 9 : 1 10 20 5 + + — +

M-0 Хромит : ильменит (1 : 1) 9 : 1 10 8 3.5 — + + —

M-1 Хромит : ильменит (1 : 1) 7 : 3 10 8 3.5 — + + +

M-2 Хромит : ильменит (1 : 1) 5 : 5 10 8 3.5 — + + +

M-3 Хромит : ильменит (1 : 1) 3 : 7 10 8 3.5 — — — +

M-4 Хромит : ильменит (1 : 1) 1 : 9 10 8 3.5 — — — —

Рис. 7. Кристаллы прайдерита тетрагональной формы, полученные в системе хромит–рутил–H2O–CO2–K2CO3 при
5 ГПа и 1200°C (см. опыт А1, табл. 3).
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B2 показывает, что разные стартовые соотноше-

ния хромита и ильменита не влияют на фазовый

состав продуктов экспериментов.

С целью изучения зависимости кристаллиза-

ции отдельных титанатов и их ассоциаций от со-

держания калиевого компонента в системе, была

проведена серия опытов при разных весовых от-

ношениях K2CO3/(H2O + CO2) (эксперименты

B1, B1-1, B1-2, B1-3, B1-4). При наиболее высо-

ком отношении K2CO3/(H2O + CO2) = 9/1 (экспе-

римент B1) при 5 ГПа образуются самые обога-

щенные калием титанаты – прайдерит и имэнгит.

Как отмечалось выше, аналогичный результат

был получен в эксперименте B2, где соотношение

хромита и ильменита составляло 2 : 1 при том же от-

ношении K2CO3/(H2O + CO2) (табл. 3; рис. 8б, 8в).

При отношениях K2CO3/(H2O + CO2) = 7/3 и 5/5

прайдерит не образуется, но активно образуется

имэнгит в виде субидиоморфных и идиоморфных

кристаллов гексагональной формы размером до

100 мкм (рис. 9а–9г). Совместно с имэнгитом по-

является небольшое количество матиасита. При

более низких отношениях K2CO3/(H2O + CO2) ти-

танаты не образуются.

Таблица 4. Химический состав (мас. %) хромита и
ильменита, использованных в экспериментах по син-
тезу К титанатов

* FeO = FeO + Fe2O3.

Оксиды Хромит Ильменит

TiO2 1.96 1.23 2.8 46.81 45.10

Cr2O3 57.2 58.7 56.6 – –

FeO* 25.7 26.4 22.9 44.25 43.39

Al2O3 4.10 4.24 4.80 0.78 0.25

MnO 0.75 0.18 0.58 2.99 2.65

MgO 10.10 9.49 10.50 0.58 0.49

Nb2O5 – – – 1.00 1.66

Сумма 99.72 100.16 98.19 93.54 96.41

на 4 O на 3 O

Ti 0.05 0.03 0.07 0.93 0.93

Cr 1.57 1.61 1.55 – –

Fe3+ 0.15 0.15 0.10 0.09 0.07

Fe2+ 0.52 0.61 0.56 0.92 0.91

Al 0.18 0.17 0.20 0.03 0.05

Mn 0.02 0.01 0.02 0.06 0.06

Mg 0.53 0.49 0.54 0.03 0.02

Nb5+ – – – 0.01 0.01

Рис. 8. Фотографии в отраженных электронах продуктов экспериментов: (а) в системе хромит–рутил–H2O–CO2–

K2CO3 при 5 ГПа (№ А1 – см. табл. 3): хромит, прайдерит, матиасит, флогопит; (б), (в) в системе хромит–ильме-

нит–H2O–CO2–K2CO3 при 5 ГПа (№ В1, B2 – см. табл. 3): хромит, имэнгит, прайдерит; (г) в системе хромит–иль-

менит–H2O–CO2–K2CO3 при 5 ГПа (№ B1-2 – см. табл. 3): хромит, имэнгит; (д), (е) в системе хромит–ильменит–

H2O–CO2–K2CO3 при 3.5 ГПа (№ М1-2 – см. табл. 3): хромит, имэнгит, матиасит, флогопит.
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В продуктах опытов при 5 ГПа присутствует
флогопит (2–3 об. %), образовавшийся, вероят-
но, при реакциях флюида с примесными силика-
тами – включениями в стартовом ильмените или
сростками со шпинелью. Обычно флогопит обра-
зует агрегаты между зернами исходных и вновь
образованных фаз, ассоциирующихся с калиевы-
ми титанатами (см. рис. 8а, 9а). Флогопит присут-
ствует даже в продуктах экспериментов, не содер-
жащих титанаты (опыты Sp1, B1-3 и B1-4; табл. 3).

Фазовые отношения в системе хромит–ильме-
нит–K2CO3–H2O–CO2 при 3.5 ГПа и 1200°С от-

личаются от таковых при 5 ГПа тем, что K-Cr-
прайдерит при этом давлении не образуется. В опы-
тах при весовых отношениях K2CO3/(H2O + CO2) от

9/1 до 5/5 (эксперименты M-0, M-1, M-2, M-3,
M-4; табл. 3) активно кристаллизуется имэнгит и
менее интенсивно – матиасит (рис. 8д). Также

как при 5 ГПа, при 3.5 ГПа кристаллизационная
способность имэнгита максимальна при весо-
вых отношениях K2CO3/(H2O + CO2) = 9/1 и 7/3

(рис. 8г, 8е). Количество этой фазы и размер ее
кристаллов возрастает почти в два раза при давле-
нии 3.5 ГПа (рис. 8е), указывая на то, что снижение
давления способствует образованию имэнгита. Как
и при 5 ГПа, при отношениях K2CO3/(H2O + CO2) <

< 5/5 титанаты не образуются при 3.5 ГПа.

Продукты экспериментов М-1, М-2 и М-3 при
3.5 ГПа (табл. 3) также содержат флогопит. Но эта
фаза отсутствует в продуктах опыта М-4 (табл. 3) с
минимальным отношением K2CO3/(H2O + CO2).

Флогопит также не был обнаружен среди продук-
тов опыта М-0 с максимальным отношением
K2CO3/(H2O + CO2) = 9/1, где его место занял ка-

лиевый полевой шпат. Калиевый полевой шпат
был выявлен также в продуктах экспериментов

Рис. 9. Фотографии в отраженных электронах продуктов экспериментов в системе хромит–ильменит–H2O–CO2–K2CO3

(см. табл. 3): (а) имэнгит, флогопит (опыт М-1, 3.5 ГПа); (б): гексагональная форма имэнгита (опыт B1, 5.0 ГПа); (в) хро-

мит, имэнгит (опыт B1-2, 5.0 ГПа); (г) имэнгит, хромит (опыт B1-1, 5.0 ГПа); (1) срастание имэнгита и хромита из ким-

берлитового силла Проспект 039, р-н Гуаньямо, провинция Боливар, Венесуэла (Nixon, Condliffe, 1989).
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М-1 и М-2, где он сосуществует с флогопитом и
калиевыми титанатами. Данная последователь-
ность появления калиевых фаз, т.е. флогопит–
флогопит + калиевый полевой шпат–калиевый
полевой шпат, соответствует условиям возраста-
ющей активности калия и снижения активности
воды с увеличением солевой нагрузки флюида и
хорошо воспроизводит последовательность ассо-
циаций калиевых фаз в метасоматизированном
перидотите в зависимости как от давления, так и
вариаций активности калия и воды, предсказан-
ную на основе термодинамических расчетов (Са-
фонов, Бутвина, 2016; Сафонов и др., 2019; Safon-
ov et al., 2019). Появление калиевого полевого
шпата при давлении 3.5 ГПа и отсутствие этой
фазы при более высоком давлении соответствует
области стабильности этой фазы в калийсодержа-
щих перидотитах (напр. Wendlandt, Eggler, 1980).

Вариации состава фаз. Представительные мик-
розондовые анализы полученных в эксперимен-
тах титанатов представлены на диаграмме в коор-
динатах Ti–Cr–Fe* (рис. 10). Среди трех видов
титанатов прайдерит наименее богат железом.

Соотношения Fe* = Fe2+ + Fe3+, Ti и Cr в форму-

лах этой фазы, синтезированной в системах как с
рутилом, так и с ильменитом, при 5 ГПа практи-
чески не различаются (рис. 10).

Соотношения указанных катионов в формулах
матиасита, полученного при 5 и 3.5 ГПа, близки.
Соотношение Ti/Cr в матиасите близко к таковому

в прайдерите. Однако он более богат Fe2+ + Fe3+.
Заметных вариаций состава матиасита от опыта к
опыту также не выявлено (рис. 10).

В отличие от прайдерита и матиасита, составы
имэнгита, образующегося в реакциях хромита и
ильменита с флюидом при 5 и 3.5 ГПа, формиру-
ют тренды, которые отражают изоморфизм

(Fe2+ + Fe3+) + Ti ↔ Cr при почти постоянном со-

отношении (Fe2+ + Fe3+)/Тi (рис. 10). Тренд им-
энгита, синтезированного при 3.5 ГПа, сдвинут в
сторону несколько больших содержаний Ti и Cr по
отношению к тренду для имэнгита в продуктах опы-
тов при 5 ГПа. Имэнгит, полученный при 5 ГПа, ха-
рактеризуется относительно низким содержанием
Al2O3 и MgO, но содержит до 3.5 мас. % Nb2O5.

Флогопит в продуктах опытов содержит 0.6–
1.9 мас. % TiO2 и 1.8–2.7 мас. % Cr2O3, что отража-

Рис. 10. Диаграмма Ti–Fe*–Cr (ф.е.), иллюстрирующая вариации состава синтетических прайдерита, матиасита и им-
энгита в сравнении с составами природных минералов.
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ет его образование в реакциях с участием как
хромита, так и ильменита или рутила. В серии
экспериментов с переменным соотношением
K2CO3/(H2O + CO2) (серия В; табл. 3) наибольшие

концентрации этих компонентов обнаружены во
флогопитах, образующихся в реакциях с жидкостя-
ми с высоким соотношением K2CO3/(H2O + CO2),

что свидетельствует о более активном участии
хромита и ильменита в реакциях образования
флогопита.

КР спектры титанатов. Присутствие прайдери-
та, имэнгита и матиасита в продуктах эксперимен-
тов было подтверждено с помощью КР-спектро-
скопии. Спектры КР K и Cr-содержащего прайде-
рита охарактеризованы в работах (Бутвина и др.,
2019; Butvina et al., 2020), и они близки к спектрам
природного K- и Cr-содержащего прайдерита
(Konzett et al., 2013; Nakamura et al., 2015).

КР-спектры имэнгита и матиасита представле-
ны на рис. 11. В спектрах синтетического имэнгита
выделяются интенсивные пики на 378, 508, 682 и

757 см–1, согласующиеся со спектрами синтетиче-
ского твердого раствора хоторнеит-имэнгит
(Konzett et al., 2005) (I-2, рис. 11). Заметное смеще-
ние пиков в область более высоких волновых чи-
сел, также, как и в случае с прайдеритом, по-види-
мому, связано с отсутствием Ba в составе имэнгита.
Спектр синтетического имэнгита сопоставлен так-
же со спектром богатого Al имэнгита из ксенолита
гранатового лерцолита из кимберлитовой трубки
Обнаженная, Якутия (I-1, рис. 11). Спектр природ-
ного имэнгита характеризуется интенсивными пи-

ками на 202, 374, 532, 715, 786 см–1. Различия поло-
жения пиков в спектрах природного и синтетиче-
ского имэнгита связано, по-видимому, с высоким
содержанием Al в природном имэнгите.

КР-спектры синтетического матиасита сопо-
ставлены со спектром природного чуть более бо-
гатого Ti аналога из того же ксенолита (II-2 и II-1
соответственно, рис. 11). Оба спектра характери-
зуются интенсивными пиками на 132, 335, 436,

576 и 716 см–1 (синтетический матиасит II-2 на

рис. 11) и на 126, 188, 329, 435, 534, 719, 794 см–1

(природный матиасит II-1 на рис. 11). Для сравне-
ния показаны также КР спектры матиасита (II-3
на рис. 11) и линдслеита (II-4 на рис. 11), синтези-
рованных из оксидов (Konzett et al., 2005), кото-
рые отличаются меньшим содержанием Fe. Вари-
ации положения всех линий показанных спек-

тров в пределах 5–10 см–1 можно объяснить
вариациями содержаний Ca, Fe и Ti в составе ми-
нералов кричтонитовой группы.

ОБСУЖДЕНИЕ РЕЗУЛЬТАТОВ

Результаты экспериментов в системах гранат–
ортопироксен–H2O–KCl продемонстрировали за-

кономерные изменения составов минералов, со-

существующих с флогопитом, в зависимости от
концентрации калиевого компонента в водном
флюиде. Прежде всего эти результаты интересны
в отношении состава граната. Полученные вариа-
ции содержаний гроссулярового и кноррингито-
вого компонентов в гранате от концентрации KCl
во флюиде могут быть сопоставлены с данными
по вариациям состава и зональности граната в ме-
тасоматизированных перидотитах. В таких поро-
дах отмечены различные тенденции в изменении
состава (зональности) граната, затронутого реак-
циями образования флогопита. Д. Дж. Шульце
(Schulze, 1995) и У. Гриффин с соавторами (Grif-
fin et al., 1999) отмечают, что образование флого-
питовых реакционных кайм вокруг граната в пе-
ридотитах приводит к возникновению зонально-
сти зерен граната как по основным, так и по
редким элементам. В гранатах из гарцбургитовых
ксенолитов из кимберлитового силла Весселтон,
Южная Африка (Griffin et al., 1999), содержание
CaO увеличивается, а магнезиальность и содер-
жание Cr2O3 уменьшаются от ядер к краям, кон-

тактирующим с флогопит-Cr-шпинелевыми ко-
ронами. Снижение магнезиальности очевидно
связано с образованием флогопита. Края зерен
граната обогащены Y, Zr, Ti, HREE, что свиде-
тельствует об активном метасоматическом влия-
нии. В целом состав гранатов изменяется от
“гарцбургитовых” ядер до “лерцолитовых” краев.
Д. Дж. Шульце (Schulze, 1995) объясняет такую
зональность привносом Ca в породы в составе
флюида, в результате реакции с которым образу-
ется флогопит. Однако эксперименты в системе
GPEH демонстрируют, что увеличение содержания
гроссуляровой составляющей в гранате может быть
связано с экстракцией Mg и Fe во флогопит, благо-
даря разложению пироповой составляющей по ре-
акции (2). Этот процесс регулируется низкими ак-
тивностями калиевого компонента и доминирова-
нием реакции (2) над реакцией (3), что характерно
для начальных стадий метасоматических преобра-
зований. При этом не образуется новый клинопи-
роксен. Действительно, вторичный клинопирок-
сен не был описан в флогопитовых реакционных
каймах вокруг граната из ксенолитов, изученных
У. Гриффином с соавторами (Griffin et al., 1999).
Тем не менее, авторы цитируемой работы прогно-
зируют, что дальнейшее развитие процессов мета-
соматоза приведет к образованию клинопироксе-
на или иных кальциевых фаз (например, кальцита
в присутствии CO2), в соответствии с выводами из

проведенных экспериментов.

Наряду со ростом CaO У. Гриффин с соавтора-
ми (Griffin et al., 1999) отмечают небольшое, всего
около 1 мас. %, снижение Cr2O3 в гранате при об-

разовании флогопита в ксенолитах гарцбургитов
из кимберлитов силла Весселтон. Согласно экс-
периментам в системе KPEH, снижение содержа-
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ния Cr2O3 в гранате отмечается лишь при относи-

тельно высоких концентрациях KCl во флюиде,
приводящих к обильному образованию Cr-содер-
жащего флогопита (рис. 5). При таких концентра-
циях KCl во флюиде в системе GPEH наблюдает-
ся снижение содержания CaO в гранате (рис. 3).
Несоответствие между наблюдениями в природ-
ных ассоциациях и результатами эксперимента
можно объяснить тем, что в экспериментах иссле-
довалось поведение Ca и Cr в гранате отдельно друг
от друга, тогда как в природных гранатах перидоти-
товых ассоциаций эти элементы связаны между со-
бой в уваровитовом компоненте Ca3Cr2Si3O12 (Uv).

При наличии этого компонента реакции, подоб-
ные (2)–(4) могут быть скомбинированы в реакцию

(6)

которая демонстрирует увеличение содержания
гроссуляровой составляющей и снижение содер-
жания хрома в гранате в ходе образования хром-
содержащего флогопита. Тем не менее, взаимные
вариации Ca и Cr в гранатах, затронутых реакци-
ями образования флогопита, требуют специаль-
ных экспериментальных исследований как в мо-
дельных, так и в природных системах.

[ ]+ + + =
= + + +

v 22 1/2 2KCl H O

Cr- Cl- 1/2 ,

Prp U
Phl Phl En Grs

Рис. 11. КР-спектры: (I-1) имэнгит из ксенолита гранатового лерцолита кимберлитовой трубки Обнаженная, Якутия
(обр. ТО-125, см. рис. 13); (I-2) синтетический твердый раствор хоторнеит-имэнгит, синтезированный из окислов при
12 ГПа и 1400°С (Konzett et al., 2005); I-3) экспериментально полученный имэнгит (№ B1, см. табл. 3); (II-1) матиасит
из ксенолита гранатового лерцолита кимберлитовой трубки Обнаженная, Якутия (обр. ТО-125, см. рис. 13); (II-2) экс-
периментально полученный матиасит (№ А1, см. табл. 3); (II-3) матиасит, синтезированный из окислов при 7 ГПа и
1300°С (Konzett et al., 2005); (II-4) линдслеит, синтезированный из окислов при 7 ГПа и 1300°С (Konzett et al., 2005).
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Однако во многих работах, описывающих про-
цессы образования флогопита в верхнемантий-
ных перидотитах, отмечается, что гранаты, ассоци-
ирующиеся с флогопитом, однородны по составу.
Примером могут служить гранаты из флогопитсо-
держащих гарцбургитов трубки Летлакан, Ботсвана
(van Achterbergh et al., 2001). Авторы исследования
отмечают, что усиление мантийного метасомато-
за в этих породах выражается в росте модального
содержания флогопита, клинопироксена и хро-
мита за счет граната и ортопироксена вплоть до
образования флогопитовых верлитов. При этом
зональность в реликтах гранатов в наиболее мета-
соматизированных образцах отсутствует. Во фло-
гопитовых реакционных каймах в этих ксенолитах
присутствуют как Cr-шпинель, так и клинопи-
роксен. Принимая во внимание эти наблюдения
и результаты проведенных экспериментов, сле-
дует вывод, что метасоматические преобразова-
ния этих пород протекали, вероятно, за предела-
ми поля устойчивости граната (он сохранялся
лишь как реликтовая фаза) при более высокой
активности калия.

Образующиеся в экспериментах с участием
хлоридных компонентов флогопиты содержат Cl,
концентрация которого зависит от концентрации
хлорида во флюиде и достигает значений более
1 мас. % (рис. 6). Реакции (3) и (5) показывают,
что соотношения XCa в гранате и XAl в ортопирок-

сене c содержанием Cl во флогопите являются
показателями активности KCl во флюиде, ответ-
ственном за образование флогопита. Максималь-
ные концентрации Cl во флогопитах в продуктах
экспериментов заметно выше тех значений, кото-
рые известны во флогопитах верхнемантийных
перидотитов. Концентрации Cl в природных
флогопитах не превосходят 0.1 мас. %, а примеры
флогопитов с содержанием более 0.2 мас. % Cl в
образцах метасоматизированных перидотитовых
ксенолитов, орогенных перидотитов и включе-
ний в алмазах уникальны (см. ссылки в Сафонов,
Бутвина, 2013; Frezzotti, Ferrando, 2018). Это пока-
зывает, что активность (концентрации) KCl во
флюидах, метасоматизиирующих верхнюю ман-
тию не велика, а активность калия в процессах
мантийного метасоматоза обуславливается нали-
чием других калиевых компонентов. Однако это
мало влияет на характер реакций образования
флогопита. Этот вывод согласуется с результата-
ми экспериментов по взаимодействию перидоти-
тов как с K2CO3-содержащими флюидами и рас-

плавами (Edgar, Arima, 1984; Thibault, Edgar, 1990;
Сокол и др., 2015), так и KCl-содержащими флю-
идами (Сафонов, Бутвина, 2013). Они показыва-
ют, что флогопит образуется в широком диапазо-
не соотношений H2O/соль, от водно-солевых

флюидов до водных солевых расплавов. Термоди-
намические расчеты (Сафонов, Бутвина, 2016;
Safonov et al., 2019) демонстрируют, что флогопит

в перидотитовых ассоциациях образуется в очень
широком интервале активности воды, характери-
зующей флюиды и водосодержащие солевые рас-
плавы с разными концентрациями и анионным
составом солевых компонентов, а суммарная ак-
тивность калия является ведущим фактором,
определяющим образование этого минерала.

Расчеты также подтверждают (Сафонов, Бутви-
на, 2016; Safonov et al., 2019), что вне сильного влия-
ния активности воды ассоциации флогопита с ины-
ми калиевыми фазами (например, амфиболом,
калиевым полевым шпатом) характеризуют бо-
лее высокую суммарную активность калия. Тако-
выми фазами, очевидно, могут быть и калиевые
титанаты, полученные в экспериментах в систе-
ме хромит–рутил/ильменит–K2CO3–H2O–CO2.

Флогопит, а также калиевый рихтерит – типич-
ные продукты модального метасоматоза мантии,
в ходе которого кристаллизуются K-Ba-титанаты.
Их образование определяется как содержанием
калия в системе, так и отношением его активности
к активности воды во флюиде. Водные силикаты
являются не только концентраторами калия и дру-
гих LILE, но и способны вмещать Cr и Ti, высту-
пая в качестве конкурентов за элементы, необхо-
димые для образования K–Ba-титанатов. Флого-
пит, обогащенный Cr и Ti, был идентифицирован
в продуктах всех представленных в данной работе
экспериментов по образованию калиевых тита-
натов (табл. 3). Он появляется даже в продуктах
опытов, где калиевые титанаты не обнаружены.
Эти эксперименты характеризуются наименьши-
ми значениями отношения K2CO3/(H2O + CO2) в

исходном флюиде. При более высоких отноше-
ниях K2CO3/(H2O + CO2) в исходных флюидах

флогопит сосуществует с хромсодержащими ка-
лиевыми титанатами. Так что кристаллизация ти-
танатов совместно с флогопитом определяется не
столько активностью воды, сколько активностью
калиевого компонента флюида. Тесные природ-
ные ассоциации титанатов с флогопитом и/или
K-амфиболом указывают на то, что образование
этих минералов возможно при избытке калия и
других LILE, когда минеральная емкость системы
по отношению к этим компонентам превышает
возможности слюды и амфибола (Konzett et al.,
2005; Сафонов, Бутвина, 2016).

Экспериментальные данные по синтезу K–Ba-
титанатов свидетельствуют, что практически нет
ограничений на их стабильность в Р–Т условиях
верхней мантии и, возможно, переходной зоны
(Podpora, Lindsley, 1984; Foley et al., 1994; Konzett
et al., 2005). Петрологические и минералогиче-
ские исследования мантийных ксенолитов пока-
зывают, что преобладающим типом мантийных
протолитов для образования этих минералов яв-
ляются обогащенные Cr2О3, но обедненные Al2O3,

субкратонные гарцбургиты. Однако K–Ba-тита-
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наты также известны в лерцолитах и даже пирок-
сенитах (напр., Rezvukhin et al., 2018, 2019). Обра-
зование богатых хромом K–Ba-титанатов в пери-
дотитах обычно относят к реакциям хромита с
флюидами или расплавами, обогащенными кали-
ем (например, Haggerty et al., 1983; Haggerty, 1983;
Nixon and Condliffe, 1989; Sobolev et al., 1997;
Sobolev, Yefimova, 2000; Bulanova et al., 2004; Rez-
vukhin et al., 2018, 2019). Возможность таких реак-
ций доказана описанными в нашей статье экспе-
риментами (рис. 7–9). Действительно, в продук-
тах опытов титанаты в основном развиваются по
хромиту, подтверждая описанные в природных
ассоциациях взаимоотношения (напр. Nixon,
Condliffe, 1989). Однако эксперименты также
продемонстрировали, что для образования кали-
евых титанатов требуются дополнительные ис-
точники Ti. Эти источники не могут находиться в
самих деплетированных перидотитах, содержа-
щих менее 0.1 мас. % TiO2. Многие авторы обра-

щают внимание на повышенное содержание TiO2

(до 7 мас. %) в хромите, ассоциирующемся с тита-
натами K–Ba (Nixon, Condliffe, 1989; Bulanova et al.,
2004; Rezvukhin et al., 2019), что нетипично для
хромита субкратонных деплетированных перидо-
титов. Очевидно, что эта особенность состава обу-
словлена взаимодействием хромита с флюидами
или расплавами, которые привносят Ti, а также не-
совместимые элементы в породы. Такое взаимо-
действие приводит не только к обогащению хроми-
та титаном, но и к образованию ильменита и/или
рутила, которые впоследствии служат реагентами
для образования титанатов (Konzett et al., 2000;
Almeida et al., 2014). Например, структуры образо-
вания линдслеит-матиасита по хромсодержаще-
му ильмениту, который сам является продуктом
метасоматоза, была обнаружены в ксенолитах из
кимберлитов Южной Африки (Konzett et al., 2000).
Д.И. Резвухин с соавторами (Rezvukhin et al., 2019)
описали полиминеральные включения, состоящие
из магнетоплюмбитовых и кричтонитовых фаз в
ассоциации со шпинелью, рутилом и Mg-ильмени-
том в ортопироксене в ксенолитах из трубки Удач-
ная, Якутия. Титанаты в этих включениях часто об-
разуют реакционные зоны между хромитом и рути-
лом/ильменитом, указывая на реакции между
этими минералами с участием обогащенного кали-
ем флюида/расплава.

Источниками дополнительного титана для ре-
акций образования K–Ba-титаната могут слу-
жить гранат и клинопироксен, которые способны
содержать достаточно высокие концентрации как
Ti, так и Cr, особенно при высоких давлениях
(напр., Zhang et al., 2003). Однако в природных
ассоциациях нет свидетельств образования этих
фаз непосредственно по гранату и пироксенам,
хотя включения K–Ba-титанатов известны в
хромсодержащих пиропах из ксенолитов и ксено-
кристов в кимберлитах (Rezvukhin et al., 2018, 2019

и ссылки в этих статьях). Тем не менее, гранат и
пироксены могут опосредовано участвовать в об-
разовании титанатов. Титанаты описаны в реак-
ционных каймах вокруг гранатов и пироксенов,
где присутствует флогопит (и амфибол). Приме-
ром могут служить флогопитовые структуры, ас-
социирующийся с полиминеральными агрегатами
титанатов со шпинелью и рутилом, в ортопироксе-
нитах трубки Удачная (Rezvukhin et al., 2019). Фло-
гопитовые каймы в этих породах приурочены к
контактам хромсодержащего граната и ортопи-
роксена, указывая на реакции, подобные (1)–(5).
Из-за ограниченного вхождения во флогопит, Cr
из граната образует хромсодержащую шпинель,
которая служит реагентом для образования бога-
тых хромом K–Ba-титанатов в ходе метасоматиче-
ских превращений. Тем не менее, утверждать, что
реакции образования флогопита являются обяза-
тельными предшественниками реакций образо-
вания титанатов, конечно же, нельзя. Эти реак-
ции могут быть разорваны как во времени, так и
по Р–Т условиям. Действительно, ассоциации
титанатов без флогопита известны в мантийных
ксенолитах (напр. Rezvukhin et al., 2018).

Высокая активность калия в минералообразу-
ющей среде, необходимая для образования хро-
мосодержащих K–Ba-титанатов в ассоциациях с
флогопитом и калиевым амфиболом, соответ-
ствует наивысшим степеням метасоматоза пери-
дотитов. Такие условия создаются либо при не-
прерывном и интенсивном воздействии ультра-
калиевых флюидов или расплавов на породы,
либо при многоступенчатом процессе с нараста-
ющим эффектом. Например, двухэтапный мета-
соматический процесс описан Ю. Концеттом с
соавторами (Konzett et al., 2013) в ксенолитах
шпинелевых гарцбургитов из кимберлитов Юж-
ной Африки. На первом этапе метасоматического
превращения образуются флогопит, калиевый
амфибол, титаносодержащие фазы (рутил и шри-
ланкит) и матиасит. Последующий этап метасо-
матоза проявляется в разложении этих минералов
с образованием новых генераций амфибола, фло-
гопита, клинопироксена, оливина, Ti- и Zr-со-
держащих минералов. В этой ассоциации прайде-
рит с высоким содержанием Cr замещает матиасит.

Многие авторы считают, что продвинутые ста-
дии метасоматоза связаны с взаимодействием
горных пород с ультращелочными флюидами или
расплавами с низкой активностью SiO2 (напр.

Konzett et al., 2013), характерной для щелочно-
карбонатитовых расплавов. Реликты таких рас-
плавов неоднократно описывались как полими-
неральные включения в минералах кимберлитов,
включая алмазы, минералов ксенолитов в ким-
берлитах, в минералах альпинотипных перидоти-
тов. Ассоциации этих включений состоят из сме-
сей карбонатных и силикатных минералов с фос-
фатами, сульфидами, хлоридами, сульфатами и
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другими фазами, что отражает сложный состав
захваченных расплавов. Среди фаз, слагающих
полиминеральные включения, описаны титана-
ты. Прайдерит был обнаружен в карбонатно-си-
ликатных включениях в хромите гранатового пе-
ридотита в Богемском массиве (Naemura et al.,
2015) и в ильменитах кимберлитовой трубки Булт-
фонтейн, Южная Африка (Giuliani et al., 2012).
Минералы группы кричтонита обнаружены в
карбонатсодержащих полифазных включениях в
хромовых пиропах из кимберлитовой трубки Ин-
тернациональная, Якутия (Rezvukhin et al., 2018).
На рис. 12 показаны крупные полифазные вклю-
чения в хромите из ксенолита гранатового лерцо-
лита из кимберлитовой трубки Обнаженная, Яку-
тия, содержащие имэнгит и матиасит. Имэнгит
ассоциирован с доломитом и флогопитом (а так-
же серпентином и кальцитом – вероятно, про-
дуктами реакции внутри включений при охла-
ждении 6Dol + 4H2O + 4SiO2 = 2Srp + 6 Cal +

+ 6CO2), тогда как матиасит образует каймы по

имэнгиту. Присутствие флогопита, имэнгита и
матиасита свидетельствует о высоком изначальном
содержании калия во включениях. В отдельных
включениях присутствуют зерна рутила, которые
служили источником титана для образования ти-
танатов. Очевидно, что включения представляют
собой реликты закристаллизованных довольно
магнезиальных щелочно-водно-карбонатно-си-
ликатных расплавов, взаимодействие которых с
хромитом-хозяином привело к образованию ка-
лиевых титанатов.

Эксперименты подтвердили также возмож-
ность совместного образования различных тита-
натов в результате взаимодействия хромита и иль-
менита с водно-карбонатным калиевым флюидом с
различным соотношением K2CO3/(H2O + CO2). В

метасоматизированных перидотитовых ксеноли-
тах известны ассоциации, содержащие два раз-
ных титаната. В этих случаях обычно наблюдают-
ся реакционные отношения между ними. Напри-
мер, в упомянутых выше ксенолитах шпинелевых
гарцбургитов из южноафриканских кимберлитов
(Konzett et al., 2013) прайдерит, образовавшийся
во время повторной стадии метасоматоза, заме-
щает кричтонитовую фазу. Авторы делают вывод,
что вторая стадия метасоматоза была связана с
взаимодействием горных пород с флюидами, ха-
рактеризующимися более высокой активностью
калия (Konzett et al., 2013). В. Алмейда и др.
(Almeida et al., 2014) заключают, что ксенолиты,
содержащие прайдерит, отражают воздействие
большего объема калиевых расплавов, чем ксено-
литы, содержащие матиасит. Эти наблюдения хо-
рошо согласуются с наблюдаемой в эксперимен-
тах последовательностью появления различных
титанатов и их ассоциаций в зависимости от со-
отношения K2CO3/(H2O + CO2). Прайдерит появ-

ляется при наиболее высоком значении этого па-
раметра, что соответствует более высокой актив-
ности калия. В упомянутых выше полифазных
включениях в хромите из ксенолита гранатового
лерцолита края кристаллов имэнгита замещены
тонкими каймами матиасита (рис. 12). Следуя ре-
зультатам экспериментов, ассоциация имэнгит +
+ матиасит возникает при реакции хромита и
ильменита с флюидом с более высоким соотно-
шением K2CO3/(H2O + CO2), чем один только им-

энгит. Так что замещение имэнгита матиаситом в
полифазных включениях можно интерпретиро-
вать как результат накопления калиевого компо-
нента в ходе кристаллизации внутри включения и
взаимодействия с хромитом-хозяином.

Проведенные эксперименты показывают, что
ассоциации калиевых титанатов могут быть ин-
дикаторами не только активности калия в про-
цессах мантийного метасоматоза, но и индикато-
рами давления при этом процессе. Cr-содержащий
прайдерит не был обнаружен в системе хромит–
ильменит–K2CO3–H2O–CO2 при 3.5 ГПа, но он

активно кристаллизуется при 5 ГПа. Известно,
что прайдерит (в отличие от минералов групп
кричтонита и магнетоплюмбита) является как ти-
пичным минералом основной массы лейцитовых
лампроитов (Prider, 1939; Norrish, 1951; Jaques et al.,
1989; Jaques, 2016), так и встречен в виде включе-
ний в алмазах (Jaques et al., 1989). Это указывает
на широкий барический интервал кристаллиза-
ции прайдерита. На это же указывают экспери-
менты С. Фоли с соавторами (Foley et al., 1994), в

Рис. 12. Полифазное включение в хромите из грана-
тового лерцолита кимберлитовой трубки Обнажен-
ная, Якутия (обр. ТО-125, составы см. рис. 10).

100 мкм

20 мкм

PhlPhlPhl

PhlPhlPhl

MaMaMa

SrpSrpSrp

MaMaMa
MaMaMa

YimYimYim

ChrChrChr

ChrChrChr

DolDolDolSrpSrpSrp
ChrChrChr

CalCalCal

YimYimYim
Al-YimAl-YimAl-Yim



728

ГЕОХИМИЯ  том 66  № 8  2021

БУТВИНА и др.

которых прайдерит кристаллизовался как при
5 ГПа, так и 3.5 ГПа. Однако в этих опытах иссле-

довалась кристаллизация Fe3+ и Fe2+-прайдерита
без хрома, характерного для лампроитов. Хром-
доминантная разновидность прайдерита образу-
ется исключительно в метасоматизированных пе-
ридотитовых ксенолитах (Haggerty, 1987, 1991;
Konzett et al., 2014; Giuliani et al., 2012; Naemura et al.,
2015). А.Л. Джейкс с соавторами (Jaques et al.,
1989) специально отмечают, что богатый хромом
(до 8 мас. % Cr2O3) прайдерит выявлен лишь в тя-

желой фракции лампроитов, отражающей мине-
ральный состав дезинтегрированных ксенолитов.
Полученные нами результаты указывают на то,
что метасоматические реакции, приводящие к
образованию богатого хромом прайдерита, харак-
теризуют, вероятно, более глубинные условия ме-
тасоматоза в литосферной мантии.

ЗАКЛЮЧЕНИЕ

Представленные в данной статье результаты
экспериментов моделируют реакции, отражаю-
щие различные стадии калиевого метасоматоза
перидотитов в условиях субконтинентальной ли-
тосферной мантии. Начальные стадии этого про-
цесса выражаются в модификации составов ми-
нералов изначальных перидотитов в ходе реакций
образования флогопита. Такие реакции, исследо-
ванные в системе гранат-ортопироксен в присут-
ствии флюида H2O–KCl при 3 и 5 ГПа, моделиру-

ющие процессы флогопитизации в гранатовых
перидотитах и пироксенитах, продемонстрирова-
ли закономерные изменения содержаний Ca и Cr
в гранате и Al и Cr в пироксенах, а также состава
новообразованного флогопита, в зависимости от
концентрации калиевого компонента во флюиде.
Различные тренды в вариациях содержания грос-
суляровой и кноррингитовой составляющих в
гранате могут отражать разные степени метасома-
тических преобразований вплоть до полного ис-
чезновения граната и образования ассоциаций
флогопита с клинопироксеном и дополнитель-
ными хромсодержащими фазами. Дальнейшие
преобразования ведут к возникновению иных ка-
лиевых минералов. Таковыми, в частности, могут
быть калиевые титанаты.

Эксперименты по образованию имэнгита, ма-
тиасита и прайдерита в системе хромит–ру-
тил/ильменит–K2CO3–H2O–CO2 при 3.5 и 5 ГПа

доказали, что эти минералы могут образовывать-
ся в ходе реакций хромита с калиевым водно-кар-
бонатным флюидом, но для реализации этих ре-
акций необходимы дополнительные источники
титана. В качестве них выступают рутил и ильме-
нит, которые сами по себе обычно являются про-
дуктами модального метасоматоза перидотитов.
Эксперименты продемонстрировали, что образо-

вание калиевых титанатов следует за образовани-
ем флогопита, а ассоциации титанатов с флого-
питом характеризуются более высокой активно-
стью калиевого компонента во флюиде/расплаве,
чем образование одного только флогопита. Такие
условия могут сформироваться на наиболее про-
двинутых стадиях мантийного метасоматоза. Тем
самым, эксперименты подтверждают вывод, что
образование титанатов связано с повторяющими-
ся стадиями метасоматоза в мантийных перидо-
титах с усиливающимся эффектом. Отношение
между титанатами также является функцией ак-
тивности калиевого компонента в метасоматизи-
рующих флюидах/расплавах и, возможно, давле-
ния. Ассоциации, включающие богатый хромом
прайдерит, являются показателем наибольшей
активности калия в минералообразующей среде
и, вероятно, более глубинных условий при ман-
тийном метасоматозе.

Приведенные в статье примеры из природных
ассоциаций метасоматизированных перидотитов
хорошо иллюстрируют выводы из эксперимен-
тов. Они также ставят перед экспериментальны-
ми исследованиями новую задачу, заключающу-
юся в подборе физико-химических условий для
воспроизведения описанных реакций в единой
серии экспериментов, моделирующих преобра-
зование природных гранатовых перидотитов от
начальных реакций образования флогопита до
появления дополнительных калиевых фаз, в том
числе, калиевых титанатов.

Работа выполнена в рамках тем АААА-А18-
118020590140-7 и АААА-А18-118020590148-3 госу-
дарственного задания ИЭМ РАН.
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На многопуансонном аппарате “Барс” при P = 5 ГПа и Т = 1300°С проведена перекристаллизация
природного серпентина с добавками хромита, корунда и карбоната – как источников хрома, аллю-
миния и кальция, соответственно. Получены характерные минеральные ассоциации гранатовых
перидотитов. Микрозондовый анализ гранатов показал, что, как правило, эта фаза образует отчет-
ливо зональные зерна, прежде всего по содержанию кальция. Установлено два типа зональности по
#Ca = 100Ca/(Ca + Mg). Последовательное увеличение – от центра к краю зерна – проявляющееся
в визуально однородных по цвету зернах и скачкообразное изменение – при переходе от темного к
более светлым участкам зерна, главным образом расположенным вблизи межзерновых границ. Зо-
нальность, по всей видимости, является результатом изменяющегося в ходе экспериментов под воз-
действием существенно водного флюида (H2O/CO2 > 65) количественных соотношений Cr/Al/Ca.
Сделан вывод, что соотношение содержаний именно этой триады элементов является ключевым
фактором при кристаллизации специфических по составу гранатов для той или иной разновидно-
сти перидотитов.

Ключевые слова: эксперимент, высокое давление, перидотиты, гранат, кальций, хром, алюминий
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ВВЕДЕНИЕ

Формирование субконтинентальной литосфе-
ры происходит в процессе дифференциации при-
митивной мантии за счет ее частичного плавле-
ния и миграции образовавшихся расплавов
(Boyd, Mertzman, 1987; Рябчиков и др., 1987; An-
derson, 1989; Walter, 2003; White, 2013). При этом
расплав обогащается рядом главных породообра-
зующих (в частности, алюминием и кальцием),
редких и редкоземельных элементов, уходит на
вышележащие горизонты и в дальнейшем в той
или иной мере участвует в эволюции корового ве-
щества. Твердый реститовый, обедненный оста-
ток служит исходным субстратом при формирова-
нии перидотитового материала литосферы, а имен-
но, в зависимости от степени предшествовавшего
плавления, наиболее деплетированных дунитов,
гарцбургитов и менее деплетированных лерцолитов
(O’Reilly, Griffin, 2006). Не исключается возмож-
ность появления последних в ходе более позднего
метасоматического преобразования сильно депле-

тированных протолитов (Menzies et al., 1987; Grif-
fin et al., 1999a; Arndt et al., 2009 и др.).

Хромистые пиропы, являющиеся, наряду с
хромитами, главными глиноземсодержащими
минералами глубинных перидотитов, уже давно
признаны важнейшим источником информации
об условиях формирования мантийных пород.
Тем не менее, их генезис долгое время остается
предметом широкой дискуссии (Соболев, Собо-
лев, 1967; Соболев и др., 1969; Kesson, Ringwood,
1989a,b; Boyd et al., 1993; Похиленко и др., 1993;
Malkovets et al., 2007; Klein-Ben David, Pearson, 2009;
Ivanic et al., 2012; Shu, Brey, 2015; Матросова и др.,
2019). Существующие гипотезы образования суб-
кальциевых хромистых гранатов гарцбургитовой
ассоциации предполагают их кристаллизацию в
крайне истощенных перидотитах верхней мантии.

Впервые предложенная Н.В. Соболевым с со-
авторами (1969) диаграмма содержания Cr2O3 vs
CaO (Kjarsgaard et al., 2019) стала классическим
инструментом парагенетического подразделения
таких гранатов (Dawson, Stephens, 1975; Gurney,
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1984; Griffin et al., 1999b, 2002; Schulze, 2003; Grüt-
ter et al., 2004; Stachel, Harris, 2008). По соотноше-
нию этих компонентов гранаты относят к не-
скольким парагенезисам: гарцбургитовому, лер-
цолитовому или верлитовому (Sobolev et al., 1973;
Griffin et al., 2002; Grütter et al., 2004). Самые низ-
кокальциевые разновидности гранатов гарцбур-
гитового парагенезиса (G10) характеризуются
значениями CaO менее 3 мас. % и Cr2O3 − на
уровне 8–10 мас. %. При неизменном содержа-
нии Cr2O3, постепенное увеличение содержание
CaO до 6–7 мас. % наблюдается в хромистых гра-
натах, относимых к лерцолитам. Наиболее высо-
кое содержание кальция (CaO = 10 мас. % и бо-
лее) отмечено в гранатах верлитовой ассоциации.

Отметим отрицательную корреляцию между
валовым содержанием Al2O3 в ксенолитах из ким-
берлитов и количеством Cr2O3 в пиропах из этих
ксенолитов (Fialla, 1965; Griffin et al., 1999c), а
также положительную − между валовыми содер-
жаниями Al2O3 и CaO в перидотитах из различных
регионов (Pearson, Wittig, 2008). Можно полагать,
что именно количественное соотношение в поро-
де этой “триады” элементов − хрома, алюминия и
кальция − является ключевым фактором при
кристаллизации специфических по составу для
той или иной разновидности перидотитов грана-
тов. А как возникло это соотношение, в результа-
те частичного плавления в один или несколько
последовательных этапов, либо при последую-
щем наложении метасоматических преобразова-
ний, либо их чередовании – уже вопрос модель-
ных построений геологической эволюции кон-
кретных регионов (Griffin et al., 1998; Bell et al.,
2005; Pearson, Wittig, 2008).

В целом не вызывает сомнения, что последо-
вательное изменение состава гранатов как по со-
держанию основных петрогенных компонентов,
так и по распределению редкоземельных элемен-
тов (Stachel, Harris, 1997a; Stachel et al., 1998) отра-
жает комплекс сложных геологических процес-
сов, которые могли быть значительно разделены
во времени. Это отмечено в обзорной работе по
оценке возраста алмазов из различных регионов
мира (Gurney et al., 2010). Так, алмазы сингенети-
ческие с гарцбургитовым парагенезисом имеют
возраст 3.5–3.2 млрд лет, с лерцолитовым – 2.0–
1.9 и с эклогитовым – 2.9–0.6.

Современные взгляды на метасоматические
процессы, происходившие в литосферной ман-
тии, изложены во многих работах, например
Harte et. al., 1987; Menzies et. al., 1987, Pearson et. al.,
1995, Simon et. al., 2003, 2007; Agashev et. al., 2013;
Shirey et. al., 2013. Летучие компоненты играют
важную роль в процессах минералообразования и
генерации магм в условиях верхней мантии
(Kushiro et al., 1968; Brey, Green, 1976; Wyllie, Rya-
bchikov, 2000; Litasov, Ohtani, 2007 и др.). Образо-

вание и перекристаллизация хромистых грана-
тов, алмазов и других фаз в результате метасома-
тических реакций предполагает активное участие
флюидов. Возможность существования флюид-
ной фазы при высоких Р-Т параметрах в виде
включений в алмазе была ранее продемонстри-
рована как на синтетических (Осоргин и др.,
1987), так и на природных кристаллах (Чепуров
и др., 1994).

Метасоматические флюиды, отделяясь от раз-
личных по составу расплавов и взаимодействуя с
породами верхней мантии, могут значительно
эволюционировать и изменять свой состав. На
сегодняшний день большинством исследовате-
лей принимается концепция, что эти флюиды
имеют сложный состав и в основном состоят из
H2O и CO2, CH4, а также содержат S, Cl и более
редкие компоненты (Eggler, Baker, 1982; Green,
1990; Boyd et al., 1992; Перчук, 2000; Mibe et al.,
2002; Klein-BenDavid et al., 2004; Shirey et al., 2013;
Sobolev et al., 2019a). Впервые гипотеза о возмож-
ном участии углеводородов и CO2 во флюиде при
образовании алмазов была высказана В.С. Собо-
левым (1960).

Возможности различных по составу флюидов
транспортировать петрогенные компоненты, по-
ка не нашли однозначной трактовки. Так, с одной
стороны, отмечается высокая способность суще-
ственно углекислотного флюида к перемещению
компонентов силикатных и оксидных фаз в усло-
виях верхней мантии (Berkesi et al., 2012). С другой
стороны, на основании изучения распределения
редких элементов в силикатах из включений в ал-
мазах из района Акватиа (Республика Гана) сде-
лан вывод, что флюид не может быть углекислот-
ным. Вероятнее всего, по мнению авторов, он яв-
ляется обогащенным компонентами CH4 и/или
H2O (Stachel, Harris, 1997b).

Высказывалось мнение, что возможности
флюидов преимущественно водного состава вви-
ду низкой растворимости в них основных элемен-
тов должны иметь ограниченный эффект при ме-
тасоматическом преобразовании минералов в пе-
ридотитах (Eggler, 1987). Прямые эксперименты
показывают заметную растворимость SiO2 в чисто
водном флюиде при высоких P–T параметрах
(Watson, Wark, 1997), причем она снижается с ро-
стом количества CO2 в водно−углекислотном
флюиде (Newton, Manning, 2000).

В целом, тема роли и состава флюидной фазы
в метасоматических процессах, происходящих в
ходе эволюции мантийных пород, до настоящего
времени остается дискуссионной и продолжает
интенсивно изучаться (Sobolev et al., 2019b;
Sobolev et al., 2016; Brey et al., 2015; Mitchell et al.,
2017; Tiraboschi et al., 2018; Bureau et al., 2016;
Nemeth et al., 2015; Berkesi et al., 2012; Dvir et al.,
2011; Klein-BenDavid et al., 2010; Kopylova et al.,
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2009). В нашей более ранней работе (Chepurov
et al., 2018) была продемонстрирована кристалли-
зация гранатов, которые по составу очень близки
природным перидотитовым гранатам в отноше-
нии основных петрогенных компонентов. Полу-
ченные в работе гранаты кристаллизовались в ас-
социации с минералами, которые также типичны
для мантийных перидотитов – высокомагнези-
альным оливином, ортопироксеном и хромитом.
При этом гранаты представляли собой, главным
образом, два крайних типа согласно положению
их составов на диаграмме CaO–Cr2O3 Н.В. Собо-
лева и др. (1969), а именно субкальциевый пироп
и высококальциевый уваровит. Остается неяс-
ным, в каких условиях могут образовываться про-
межуточные по составу гранаты перидотитов, и
какова роль флюида преимущественно водного
состава.

Целью представленной работы было экспери-
ментальное моделирование образования хроми-
стых гранатов, типичных для перидотитовых па-
рагенезисов, при постоянных Р-Т в уcловиях ме-
няющегося в результате воздействия водного
флюида количественного соотношения основ-
ных петрогенных компонентов в области кри-
сталлизации, прежде всего Al, Cr и Ca.

МЕТОДИКА ЭКСПЕРИМЕНТА

Эксперименты при Р =5 ГПа и Т = 1300°С дли-
тельностью 10 ч выполнены на многопуансонном
аппарате высокого давления “разрезная сфера”
(БАРС), разработанном и изготовленным в Ин-
ституте геологии и минералогии СО РАН. В каче-
стве ячеек высокого давления использовали кон-
тейнеры, изготовленные из смеси тугоплавких
оксидов на основе ZrO2. Ячейка представляла со-
бой прямой параллелепипед с квадратными осно-
ваниями размером 20 × 20 × 23 мм и усеченными
ребрами и вершинами. Нагреватель в форме по-
лого цилиндра был изготовлен из графита. В ка-
честве электрических контактов в ячейке исполь-
зовали детали, изготовленные из молибдена. Об-
разец, помещали непосредственно в нагреватель.
Давление в ячейке до начала нагрева оценивали,
используя реперные вещества Bi (Decker et al.,
1972) и PbSe (Turkin, 2003). Температуру опре-
деляли платино−платинородиевой термопарой
PtRh30–PtRh6 без внесения поправки на давле-
ние. Температурная поправка давления опреде-
лена по точкам плавления чистых Ag и Au (Akella,
Kennedy, 1971; Tonkov, Ponyatovsky, 2004). Разброс
параметров ±0.2 ГПа и ±25°С. Закалка образца
осуществлялась отключением напряжения в цепи
нагревателя. Более детально методика проведе-
ния экспериментов на аппарате БАРС изложена
ранее (Чепуров и др., 1998, 2012, 2013).

Основную массу образца составлял природ-
ный серпентин из офиолитов Восточного Саяна.
Как известно, крайней стадией регрессивного
метаморфизма перидотитов является серпенти-
низация. Серпентинит – типичный продукт гид-
ротермального преобразования ультраосновных
пород. Вследствие выщелачивания он обеднен
кальцием и имеет достаточно высокое отношение
Mg/(Mg + Fe), для того, чтобы в ходе субдукцион-
ного погружения раскристаллизоваться при соот-
ветствующих Р-Т условиях в гарцбургит-дунито-
вый парагенезис. При этом процессы преобразо-
вания стимулируются за счет выделяемой при
разложении серпентина воды (Ulmer, Tromms-
dorff, 1995). Таким образом, в начальной стадии
каждого эксперимента образец по химическому
составу представлял собой обедненный кальцием
и хромом модельный гарцбургит, а также флюид
преимущественно водного состава, который при-
сутствовал в межзерновом пространстве.

В качестве источника хрома использовали зер-
на хромита размером 1–2 мм из ксенолитов пери-
дотитов трубки Удачная (Якутия). В опыты до-
бавляли примерно 2 мас. % хромита от общего ве-
са образца серпентина. Зерна корунда (Al2O3)
размером 0.1–0.2 мм были добавлены в исходную
систему (0.7 и 2.3 мас. %) для увеличения валово-
го количества глинозема, ввиду низкого содержа-
ния Al2O3 в хромите. Это обеспечивало кристалли-
зацию пироповых гранатов в ходе эксперимента.
Как было показано ранее, образование пиропов в
подобной системе при заметном дефиците Al2O3
практически не происходит (Chepurov et al., 2016).

Зерна хромита и корунда запрессовывались в
центральной части спрессованного из порошка
серпентина цилиндра. Источником CaO служил
природный карбонатит из дайки Снэп-лейк (Aga-
shev et al., 2008) в количестве примерно 0.25 и
0.5 мас. % от общей массы, размещенный в виде
порошка с размером зерен 10–20 мкм в верхней
зоне образца.

Схема сборки ячейки показана на рис. 1. Хими-
ческий состав и весовые количества компонентов
образца приведены в табл. 1. После опытов из об-
разцов изготавливались прозрачные шлифы, кото-
рые визуально изучались под микроскопом. Анализ
состава фаз проведен на сканирующем электрон-
ном микроскопе MIRA LMU и рентгеноспектраль-
ном микроанализаторе JXA-8100 по стандартной
методике.

ЭКСПЕРИМЕНТАЛЬНЫЕ РЕЗУЛЬТАТЫ
Общий вид части образца 4-16 показан на рис. 2.

Количественно преобладающей фазой в продук-
тах обоих опытов был оливин существенно фор-
стеритового состава (Mg/Mg + Fe = 0.96–0.97).
Он представлен в виде хорошо раскристаллизо-
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ванных удлиненных зерен размером до 1.5 мм, а
также мелкозернистым агрегатом. Ортопироксен
присутствует в виде мелких зерен, которые доста-
точно равномерно распределены в массе оливи-

на. Наличие клинопироксена зафиксировать не
удалось. Новообразованные хромиты – единич-
ные относительно мелкие ограненные зерна раз-
мером не более 100 мкм.

Гранат образовывался в основной массе по
всему объему среди зерен оливина. Наиболее
крупные, ограненные зерна граната – до 0.5 мм −
сформировались в нижней части образцов. При-

Рис. 1. Схема ячейки высокого давления. 1 – торце-
вая шайба с электрическим контактом; 2 – контей-
нер; 3 – графитовый нагреватель; 4 – шайба из сме-
си ZrO2 и CaO; 5 – карбонатит 6 – Al2O3; 7 – хромит;
8 – серпентин.

5 мм

1

2

3
4
5
6

7

8

Рис. 2. Общий вид части образца 4-16. Отчетливо про-
слеживаются светлые, обогащенные кальцием и при-
уроченные преимущественно к границам участки зе-
рен граната.

100 мкм
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OlOlOl

OlOlOl

GarGarGar
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Таблица 1. Некоторые особенности химического состава исходной шихты в опытах и ее составляющих (содержа-
ния оксидов приведены в мас. %)

Компонент Серпентин Хромит Карбонатит Корунд Оп. 4-16 Оп. 4-31
SiO2 42.36 – 3.74 – 40.32 40.90
TiO2 0.02 0.67 0.12 – 0.03 0.04
Al2O3 0.93 6.1 0.95 100 3.35 1.75
Cr2O3 0.74 54.04 – – 1.96 1.99
Fe2O3 – – 2.86 – 0.01 0.01
FeO 2.34 26.97 – – 2.85 2.89
MnO 0.07 – 0.19 – 0.07 0.07
MgO 39.96 11.51 18.6 – 38.34 38.93
CaO 0.34 – 31.88 – 0.40 0.48
NiO 0.37 – – – 0.35 0.36
Na2O 0.3 – – – 0.29 0.29
K2O 0.02 – 0.24 – 0.02 0.02
SO3 0.1 – – – 0.10 0.10
P2O5 – – 4.51 – 0.01 0.02
LOI 12.42 – 36.82 – 11.91 12.16
Еotal 99.97 99.29 99.91 100 100.00 100.00

Масса в опыте, мг
Оп. 4-16 820 20 2 20 862 –
Оп. 4-31 820 20 4 6 – 850

Отношение мольных количеств
Cr2O3/Al2O3 0.53 5.94 – – 0.39 0.76
CaO/Al2O3 0.66 – 61.02 – 0.22 0.50
CaO/Cr2O3 1.25 – – – 0.55 0.65
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Рис. 3. (а) “Монотонно” – зональные гранаты из опыта 4-16, исходное валовое соотношение Ca/Al = 0.22. Цифрами
обозначены точки анализа состава, приведенные в табл. 2. (б) “Монотонно” – зональные гранаты из опыта 4-31, ис-
ходное валовое соотношение Ca/Al = 0.50. Показаны точки (L1–L24) анализа состава по профилю зерна, см. табл. 2.
(в) “Мозаично” – зональные гранаты из опыта 4-31, исходное валовое соотношение Ca/Al = 0.50. Показаны точ-
ки (1w–7w) анализа состава по профилю зерна, см. табл. 2.

100 мкм
100 мкм

10 мкм

1w
2w

1

L1 L16

L24

2

34

56

7
89

10

3w

4w5w

6w 7w

(а)

(в)

(б)

мечательно, что практически во всех зернах гра-
ната проявляется зональность по химическому
составу, причем зональность бывает двух типов.
Мы условно обозначили их как “монотонная” и
“мозаичная”. В первом случае содержание каль-
ция в гранате закономерно изменяется от центра к
краю зерна (рис. 3а, 3б). На рис. 3а, 3б показаны
точки, в которых был проведен микрозондовый
анализ состава в зональных зернах из опытов 4-16 и
4-31. Результаты анализа приведены в табл. 2. Гра-
фики в координатах “#Ca (=100*Ca/(Ca + Mg)) –
дистанция точки до края зерна” отчетливо де-

монстрируют рост количества кальция во внеш-
них зонах зерен (рис. 4а, 4б). Во втором случае
(опыт 4-31) – преимущественно по краям отно-
сительно темных зерен с “монотонной” зональ-
ностью встречаются более светлые участки раз-
личной формы со значительно более высоким со-
держанием кальция, 0.5 и 7–9 мас. % CaO,
соответственно, рис. 2, 3в и табл. 2.

Исходные добавки хромита и корунда распо-
ложены внутри образца, а источник CaO – карбо-
натит – за его пределами. В ходе эксперимента
карбонатит разлагается с выделением углекисло-
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ты, которая становится компонентом флюида.
Учитывая относительные количества серпентина
и карбонатита, можно полагать, что отношение
H2O/CO2 в нем превышает 65. Породообразую-
щие компоненты карбонатита, среди которых ко-
личественно преобладает CaO (см. табл. 1), по-
степенно поступают в основную массу шихты,
представленную серпентином. Кристаллизация
граната происходит на фоне постоянно увеличи-
вающейся концентрации кальция внутри образ-

ца. Это наглядно демонстрируют графики изме-
нения состава зональных гранатовых зерен в за-
висимости от удаленности точки анализа от края
зерна (рис. 4а, 4б). Принимая во внимание тот
факт, что поле гранатовых твердых растворов в
сечении пироп–кноррингит–уваровит–гроссу-
ляр системы энстатит–волластонит–корунд–эс-
колаит увеличивается с ростом давления (Мали-
новский и др., 1974; Malinovsky, Doroshev, 1977),
можно оценивать предельное содержание кнор-
рингитового компонента в гранате около 25–
28 мол. % при 5 ГПа (Туркин, Соболев, 2009) –
это ~9−10 мас. % Cr2O3. Такое количество хрома
вполне согласуется с составом низкокальциевых
гранатов из наших опытов.

Стоит особо отметить, что “мозаичные” участ-
ки зональности в гранате в большей степени при-
урочены к межзерновым границам между сосед-
ними кристаллами граната, а их состав заметно
отличается от основного зерна. Фактически, мы
наблюдаем кристаллизацию одновременно двух
видов гранатов в одном эксперименте. В целом,
это не противоречит расчетным данным, по-
скольку в зависимости от валового состава систе-
мы CMASCr, гранаты из различных ассоциаций
могут быть представлены широким спектром со-
ставов – от пироповых до существенно уварови-
товых (Малиновский и др., 1974), рис. 5. Тем не
менее, подобное явление трудно реализовать в
эксперименте, прежде всего по той причине, что
нужно создать существенный перепад в условиях
кристаллизации в течение опыта. В нашем слу-
чае, изменялся химический состав среды кри-
сталлизации: мы полагаем, что различный тип зо-
нальности состава граната, проявившийся в экс-
периментах, связан с различием валового состава
исходной шихты. Прежде всего, в различии моле-
кулярных соотношений Cr2O3/Al2O3 и CaO/Al2O3.
В опыте 4-31 оба этих соотношения примерно в
2 раза больше, чем в опыте 4-16 (табл. 1). По этой
причине на завершающей стадии эксперимента,
когда область кристаллизации в наибольшей сте-
пени обогащается хромом и кальцием относи-
тельно алюминия, происходит образование гра-
натов, смещенных по составу к уваровиту.

ДИСКУССИЯ
На врезке рис. 6 приведена оценка состава гра-

натов, полученная пересчетом валового содержа-
ния оксидов Ca, Mg, Al, Cr и Si в каждом опыте на
количества миналов Pyr-Uv-Kn (пироп-уваровит-
кноррингит). Различие валовых составов исход-
ной шихты соответственно предполагает и разли-
чие состава кристаллизующихся в опытах грана-
тов. Это проявляется на основном поле рис. 6, где
в координатах Cr2O3 vs CaO (мас. %) показаны
точки, отвечающие серии анализов гранатов в
различных зонах образцов. Как видно из рисунка,

Рис. 4. (а) Изменение #Ca в зональных зернах граната
из опыта 4-16 в зависимости от расстояния до края
зерен. Точки разного цвета относятся к разным зер-
нам. Номера точек соответствуют номерам анализов
в табл. 2 и меcту анализа на рис. 3а. Линией показана
степенная аппоксимация всех точек. R2 – величина
достоверности аппроксимации. (б) Изменение #Ca в
зональном зерне граната из опыта 4-31 в зависимости
от расстояния до края зерна – номера точек соответ-
ствуют номерам точек на рис. 3б. Точки разного цвета
относятся к расстоянию, измеренному от точки 16
(min #Ca) до лежащих по разные стороны от нее про-
тивоположных граней зерна. Для наглядности сосед-
ние точки соединены пунктирными линиями.
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линейные тренды для гранатов из разных опытов
субпаралельны двум известным трендам, выяв-
ленным для гранатов из перидотитов различных
регионов мира (например, Grütter et al., 2006;
Ivanic et al., 2012; Hill et al., 2015). Последние из
цитируемых авторов обозначили их как “лерцо-
литовый” и “гарцбургитовый”. Они имеют раз-
ный наклон к оси Cr2O3, более пологий и более
крутой, соответственно. Одним из возможных
объяснений проявления таких трендов может
быть различие Р-Т-Х условий их формирования.
Так, по (Kopylova et al., 2016), лерцолитовый
тренд гранатов формируется в протолитах суще-
ственно близкого валового состава при различных
температурах и давлениях, тогда как гарцбургито-
вый – в условиях существенной гетерогенности со-
става мантии при относительно близких Р–Т пара-
метрах. Наши эксперименты позволяют предпола-
гать, что гарцбургитовый тренд состава гранатов по
соотношению Ca/Cr может формироваться в усло-
виях постоянных температур и давлений при не-
прерывном метасоматическом преобразовании
среды кристаллизации.

В нашей предыдущей экспериментальной ра-
боте (Chepurov et al., 2018) мы продемонстрирова-
ли возможность образования высокохромистых
гранатов, составы которых соответствуют двум
крайним случаям, а именно, низкокальциевым
пиропам гарцбургитового поля и высококальцие-
вым уваровитовым гранатам верлитовой области.
Одним из наиболее важных результатов настоя-
щей работы является воспроизведение кристал-
лизации гранатов промежуточного состава. На
диаграмме CaO–Cr2O3 они находятся в области
лерцолитовых пиропов с переходом в нижнюю
часть области верлитовых гранатов, когда содер-
жание CaO в гранате увеличивается до 7–9 мас. %
(внешние зоны зерен и “мозаичные” участки)
(табл. 2, точки анализов 1w, 2w, 6w, 7w). Таким об-
разом, последними экспериментальными данны-
ми полностью перекрыта диаграмма CaO–Cr2O3
Н.В. Соболева и др. (1969) диагональным трендом
от самых низкокальциевых пиропов гарцбурги-
тов до высококальциевых уваровитов (рис. 6).
Стоит отметить, что такие гранаты в опыте кри-
сталлизовались при участии флюида преимуще-

Рис. 5. Фазовые соотношения в сечении гранатов пироп (Pyr)–гроссуляр(Gros)–уваровит(Uv)–кноррингит(Kn) при
3 ГПа, 1200°С. Оригинальный рисунок из работы Малиновский и др., 1974.
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ственно водного состава, а продемонстрирован-
ный в экспериментах механизм кристаллизации
высокохромистых гранатов еще раз указывает на
активную роль процессов мантийного метасомато-
за в образовании гранатов ультраосновных пород.

Неоднородность состава пироповых гранатов
из перидотитов геологи наблюдают не слишком
часто, тем не менее, возникновение сложной кар-
тины, когда от центра к краевой части зерен гра-
ната наблюдается существенное увеличение со-
держания отдельных элементов, не может не вы-
зывать интерес. Подобная зональность описана
для хрома в гранатах метасоматированного пери-
дотита из трубки Мир в Якутии (Соболев и др.,
1997), для кальция − в гранатах из кимберлитов
Южной Африки (Ivanic et al., 2012) и авторы свя-
зывают ее с проявлением метасоматических про-
цессов. Последние из процитированных авторов
оценивают возможные варианты постростового
перераспределения основных компонентов в зо-
нальных гранатах с привязкой к определенным
геологическим событиям. Однако сложность ре-
конструкций и состоит именно в том, что после
кристаллизации гранаты длительное время нахо-
дились в условиях, когда могли осуществляться

процессы уравновешивания состава зерен как в
ходе самодиффузии отдельных компонентов
внутри самих зерен, так и в ходе перераспределе-
ния компонентов между контактирующими ми-
нералами. В нашей работе мы зафиксировали
своеобразный “стоп-кадр”, который отражает зо-
нальность, возникающую при изменении состава
среды кристаллизации, в первую очередь, при из-
менениие соотношения Ca–Al–Cr во флюиде.
Наблюдаемая картина формировалась исключи-
тельно во время роста кристаллов. Насколько она
может меняться в ходе постростовой эволюции
минеральных парагенезисов – вопрос не поте-
рявший актуальности и на сегодняшний день.

ОСНОВНЫЕ ВЫВОДЫ
1) Экспериментально показано, что водный

флюид является агентом транспортировки ком-
понентов, в частности хрома и кальция, в процес-
сах минералообразования при P–T параметрах ли-
тосферной мантии.

2) Количественное соотношение в породе хро-
ма, алюминия и кальция является ключевым фак-
тором при кристаллизации гранатов, специфиче-

Рис. 6. Соотношение Cr2O3 vs. CaO для гранатов из опытов 4-16 (точки) и 4-31 (кресты) с различным валовым составом
исходной шихты. Пунктирными прямыми показаны линейные тренды для каждого из опытов. Заштриховано поле
лерцолитовых гранатов по Sobolev et al., 1973. Поля природных парагенезисов по Stachel, Harris, 2008 показаны сплош-
ными линиями. Эллипсами оконтурены поля “гарцбургитового” и “лерцолитового” трендов по Hill et al., 2015. На
врезке показаны составы гранатов, полученные пересчетом валового содержания оксидов Ca, Mg, Al, Cr и Si в каждом
опыте на содержания миналов граната.
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ских по составу для той или иной разновидности
перидотитов.

3) Продемонстрированный в экспериментах
механизм кристаллизации высокохромистых гра-
натов указывает на возможную активную роль
процессов мантийного метасоматоза в образова-
нии гранатов мантийных пород

Авторы благодарны А.В. Боброву за приглашение
к участию в специальном выпуске журнала “Геохи-
мия”, а также двум анонимным рецензентам, ко-
торые высказали полезные критические замечания.
Аналитические работы по определению состава
фаз проведены в ЦКП Многоэлементных и изотоп-
ных исследований СО РАН.

Эксперименты при высоком давлении выполне-
ны по государственному заданию ИГМ СО РАН,
моделирование кристаллизации гранатов выпол-
нено Н.В. Соболевым в рамках гранта РНФ № 19-
17-00128.
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На основе теории функционала плотности с помощью метода решеточной динамики в квазигармо-
ническом приближении впервые комплексно исследованы фазовые взаимоотношения в одной из клю-
чевых петрологических систем, CaSiO3, в интервале давлений 0–100 ГПа и температур 0–2500 K. Ре-
зультаты исследований показали, что при атмосферном давлении и 0 K CaSiO3 стабилен в структуре
волластонита, который выше температуры 1250 K переходит в высокотемпературную модифика-
цию псевдоволластонит. Выше давления 4 ГПа CaSiO3 стабилизируется в структуре брейита. Линия
фазового равновесия имеет отрицательный наклон к оси давления с dP/dT = –0.6 МПа/K. При
8 ГПа CaSiO3 распадается на ассоциацию Ca2SiO4-ларнита и CaSi2O5 со структурой титанита. Ли-
ния фазового равновесия имеет положительный наклон к оси давления с dP/dT = 1.35 МПа/K. При
давлении 13 ГПа Ca2SiO4-ларнит реагирует с CaSi2O5, образуя фазу с перовскитоподобной структу-
рой – CaSiO3-перовскит. Давление данного фазового перехода практически не зависит от темпера-
туры. В низкотемпературной области Ca-перовскит стабилен в тетрагональной модификации
CaSiO3-I4/mcm. Выше 340 K при 13 ГПа Ca-перовскит стабилизируется в кубической модификации
CaSiO3-  С увеличением давления до 100 ГПа, температура фазового перехода возрастает до
755 K. Также впервые рассчитаны термодинамические параметры для фаз волластонита, псевдовол-
ластонита и CaSi2O5 со структурой титанита.

Ключевые слова: волластонит, брейит, перовскит, ларнит, мантия, теория функционала плотности,
квазигармоническое приближение
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ВВЕДЕНИЕ

Известно, что в пределах верхней мантии Зем-
ли силикат кальция CaSiO3 стабилизируется в не-
скольких полиморфных модификациях: волла-
стонит, псевдоволластонит, брейит и фаза со струк-
турой перовскита – CaSiO3-перовскит (Ca-pv). При
нормальных условиях CaSiO3 стабилен в структу-
ре волластонита (CaSiO3- ). При температуре
~1400 K он переходит в структуру псевдоволла-
стонита (CaSiO3-C2/c) (Essene, 1974). По мере по-
вышения давления до ~3 ГПа при температуре
~1250–1500 K стабилизируется более плотная мо-
дификация CaSiO3, брейит (CaSiO3- ) (Essene,
1974; Brenker et al., 2018). Далее при ~9 ГПа и
1750 K брейит распадается на две сосуществую-

щие фазы, Ca2SiO4-ларнит (P21/c) и CaSi2O5 со
структурой титанита (C2/c), далее для краткости
мы будем обозначать его как CaSi2O5-титанит
(Gasparik et al., 1994). С дальнейшим повышени-
ем давления в системе CaSiO3 наблюдаются наи-
большие разногласия в экспериментальных дан-
ных. Изначально считалось, что термодинамиче-
ское поле стабильности данной ассоциации
ограничено давлением 11–12 ГПа, по достижении
которого при температуре порядка 1250–1750 K эти
фазы переходят в структуру Ca-pv (Gasparik et al.,
1994; Sueda et al., 2006; Wang, Weidner, 1994). Од-
нако, согласно экспериментам, представленным
в работе Shim et al. (2000), предельное давление
реакции может достигать ∼16 ГПа. Термодина-
мические оценки на основе калориметрических
расчетов определяют среднее значение для давле-

3 .Pm m
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ния перехода порядка 14 ГПа (Akaogi et al., 2004).
Таким образом, неопределенность положения
реакции Ca2SiO4 (ларнит) + CaSi2O5 (титанит) =
= 3CaSiO3 (перовскит) составляет ∼5 ГПа. Также
имеется большая неопределенность эксперимен-
тальных данных относительно наклона линии
фазового перехода к оси давления.

При температурах выше 1000 K и давлениях
выше 11–16 ГПа Ca-pv стабилизируется в кубиче-
ской модификации  (Gasparik et al., 1994;
Liu, Ringwood, 1975; Mao et al., 1989; Tamai, Yagi,
1989). Согласно теоретическим и эксперимен-
тальным результатам, данная фаза не закаливает-
ся при нормальных условиях (Stixrude et al., 1996;
Wang, Weidner, 1994). Расчеты, выполненные в
работе (Stixrude et al., 1996), показали, что данная
фаза при низких температурах динамически не-
стабильна, т.е. фононный спектр имеет мнимые
частоты. Однако, недавние результаты, получен-
ные на основе молекулярно-динамических расче-
тов, продемонстрировали динамическую стабили-
зацию данной фазы при 1000 K (Sun et al., 2014).

Согласно более поздним работам (Adams, Ogan-
ov, 2006; Akber-Knutson et al., 2002; Caracas et al.,
2005; Jung, Oganov, 2005; Li et al., 2006; Magyari-
Köpe et al., 2002; Stixrude et al., 1996; Stixrude et al.,
2007), при низких температурах CaSiO3 имеет ис-
каженную структуру кубического Ca-pv, и в каче-
стве потенциальных модификаций были предложе-
ны структуры с тетрагональной (I4/mcm, P4/mbm)
или ромбической (Pnma, Imma) симметрией. Дан-
ные структуры характеризуются небольшими ис-
кажениями, вызванными поворотом SiO6-октаэд-
ров. Структурное сходство этих фаз с исходной
кубической усложняет их экспериментальную
идентификацию (Shim et al., 2002). Недавние
эксперименты с использованием алмазных нако-
вален, показали, что при комнатной температуре в
интервале давлений 27–156 ГПа Ca-pv стабилизи-
руется в тетрагональной модификации CaSiO3-
I4/mcm (Chen et al., 2018; Komabayashi et al., 2007;
Ono et al., 2004; Sun et al., 2016). Выше 500 K Ca-pv
переходит в кубическую модификацию CaSiO3-

 во всем рассмотренном интервале давлений.
Предшествующие экспериментальные иссле-

дования можно условно подразделить на две груп-
пы. Первая группа – это исследования до 20 ГПа с
применением различного оборудования, ци-
линдр-поршень, многопуансонный пресс и алмаз-
ные наковальни. Вторая группа – это эксперимен-
ты при давлениях 20 ГПа и выше с использованием
алмазных наковален. В рамках настоящей работы
мы проводим комплексное теоретическое исследо-
вание по определению термодинамических полей
устойчивости и уравнений состояния известных
модификаций CaSiO3 в широком интервале дав-
лений и температур, а именно 0–100 ГПа и 0–

3Pm m

3Pm m

2500 K, и сопоставляем полученные данные с ре-
зультатами предшествующих эксперименталь-
ных работ.

МЕТОДИКА ИССЛЕДОВАНИЯ
Все расчеты выполнены в рамках теории

функционала плотности с использованием мето-
да проекционных присоединенных волн (PAW)
(Blöchl, 1994), в качестве программного пакета
использовался VASP (Kresse, Furthmüller, 1996;
Kresse, Joubert, 1999). Обменно-корреляционное
взаимодействие учитывалось в приближении
обобщенного градиента (GGA) по схеме Пер-
дью–Бюрке–Эрнцерхофа (PBE) (Perdew et al.,
1996). Для получения уравнения состояния куби-
ческого Ca-pv совместно с приближением GGA
был проведен расчет с помощью приближения
локальной плотности LDA. Параметры оптими-
зации были следующими: энергия обрезания
плоских волн – 600 эВ, сетка k-точек Монкхор-
ста–Пака (Monkhorst, Pack, 1976) с плотностью
0.2 Å–1, электронное размытие – по схеме Гаусса c
параметром 0.05 эВ. Использованы псевдопотен-
циалы со следующими валентными электронны-
ми конфигурациями: 3s23p64s2 для Ca, 3s23p2 для Si
и 2s22p4 для O.

Для учета температурного эффекта использо-
вался метод решеточной динамики в квазигармо-
ническом приближении. Для этой цели были рас-
считаны частоты колебаний решетки. Энергия
обрезания плоских волн в этом случае была уве-
личена до 800 эВ. При расчетах данным методом
свободная энергия Гельмгольца системы объе-
мом V при температуре Т имеет вид:

 

где  – энергия статичной решетки,  –
вклад колебаний в свободную энергию. Колеба-
тельный вклад в квазигармоническом приближе-
нии можно записать как:

где ħ – постоянная Планка,  – постоянная
Больцмана,  – частота колебаний i-ой моды в
q-точке и Т – температура.

Рассчитав зависимость свободной энергии
Гельмгольца от объема при заданной температу-

ре, можно определить давление:  Та-

ким образом, зная зависимости давления от объ-
ема и температуры, можно рассчитать свободную
энергию Гиббса 

Термодинамические параметры были получе-
ны с помощью расчета полной энергии и давле-
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ния для различных значений объема элементар-
ной ячейки и аппроксимированы по уравнению
состояния Винэ (Vinet et al., 1987).

Для расчета фононных дисперсионных кривых
был использован программный код PHONOPY
(Togo, Tanaka, 2015).

Структурные данные всех фаз, кроме CaSiO3-
I4/mcm (Adams, Oganov, 2006; Stixrude et al., 1996),
были взяты из кристаллографической базы дан-
ных (COD) (Merkys et al., 2016; Quirós et al., 2018).

Для расчета фононного спектра CaSiO3-
свободного от мнимых частот, мы использовали
теорию самосогласованных фононов (SCPH) с
микроскопическими ангармоническими силовы-
ми константами, реализованную в программе

3 ,Pm m

ALAMODE (Tadano et al., 2014; Tadano, Tsuneyuki,
2015). В расчете учитывались ангармонические
члены до 4-го порядка. Для расчета гармониче-
ских и кубических членов рассматривались все
возможные межатомные силовые константы,
присутствующие в суперячейке 2 × 2 × 2. Члены
четвертого порядка учитывались с точностью до
третьей ближайшей оболочки соседних атомов.
Количество q-точек в SCPH-расчете было рав-
ным 6 × 6 × 6, параметр смешивания α = 0.05.

РЕЗУЛЬТАТЫ И ИХ ОБСУЖДЕНИЕ

В первую очередь мы оценили динамическую
стабильность исследуемых фаз путем расчета их
фононных дисперсионных кривых. Результаты,

Рис. 1. Фононные дисперсионные кривые исследуемых фаз.

Волластонит, 0 ГПа Псевдоволластонит, 0 ГПа Брейит, 6 ГПа

CaSi2O5-титанит, 12 ГПа Ca2SiO4-ларнит, 12 ГПа CaSiO3-I4/mcm, 25 ГПа
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приведенные на рис. 1, свидетельствует о дина-
мической устойчивости структур CaSiO3-волла-
стонита, CaSiO3-псевдоволластонита, CaSiO3-
брейита, Ca2SiO4-ларнита, CaSi2O5-титанита и

CaSiO3-I4/mcm при давлениях, соответствующих
их полям устойчивости.

Расчет фононных дисперсионных кривых
CaSiO3-  с помощью модели “заморожен-
ных” фононов показал, что в точках M и R зоны
Бриллюэна имеются мнимые частоты (рис. 2), что
соответствует результатам работы (Stixrude et al.,
1996). Высокотемпературная фаза CaSiO3-
является типичным случаем, когда подход теории
возмущений не работает из-за мнимых частот
гармонических фононов. Чтобы преодолеть это
ограничение, необходимо использовать непер-
турбативный подход для обработки ангармониче-
ских эффектов. Впервые достичь динамической
стабилизации данной фазы с учетом ангармониз-
мов удалось с помощью метода молекулярной ди-
намики (Sun et al. 2014). В настоящем исследова-
нии мы использовали менее ресурсоемкий метод
для подобного расчета. В результате чего был по-
лучен фононный спектр CaSiO3-  не содер-
жащий мнимых частот (рис. 2).

На следующем этапе был проведен расчет фа-
зовых взаимоотношений в системе CaSiO3. Ре-
зультаты суммированы на рис. 3. При нормаль-
ных условиях CaSiO3 термодинамически стаби-
лен в структуре волластонита. Выше температуры
1250 K волластонит переходит в высокотемпера-
турную модификацию, псевдоволластонит. При
0 K CaSiO3 в структуре волластонита термодина-
мически стабилен до 4 ГПа, после чего переходит в

3Pm m

3Pm m

3 ,Pm mРис. 2. Фононные дисперсионные кривые CaSiO3-
 при 25 ГПа. Cерая пунктирная линия – ре-

зультат расчета без учета температуры (заморожен-
ные фононы). Черная сплошная линия – результат
расчета при температуре 500 K.
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Рис. 3. Фазовые взаимоотношения в системе CaSiO3. Черная сплошная линия – данная работа. Серые пунктирные ли-
нии – экспериментальные результаты: E-74 – (Essene, 1974); G-94 – (Gasparik et al., 1994); K-97 – (Kubo et al., 1997).
Серая сплошная линия – мантийная адиабата по (Litasov, Shatskiy, 2018).
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более энергетически выгодную структуру брейита.
Линия фазового равновесия имеет отрицательный
наклон к оси давления dP/dT = –0.6 МПа/K. При
0 K поле стабильности брейита ограничено дав-
лением 8 ГПа, выше которого наблюдается его рас-
пад на ассоциацию Ca2SiO4-ларнита и CaSi2O5-
титанита. Линия фазового равновесия имеет по-
ложительный наклон к оси давления dP/dT =
= 1.35 МПа/K. Полученные результаты хорошо
согласуются с имеющимися экспериментальны-
ми данными (Essene, 1974; Gasparik et al., 1994;
Kubo et al., 1997).

На рис. 4 вынесена рассчитанная нами фазо-
вая граница между ассоциацией Ca2SiO4-ларнит +
+ CaSi2O5-титанит и Ca-pv относительно имею-
щихся данных (Akaogi et al., 2004; Gasparik et al.,
1994; Kanzaki et al., 1991; Kubo et al., 1997; Shim et al.,
2000; Sueda et al., 2006; Tamai, Yagi, 1989; Wang,
Weidner, 1994). Детали данных экспериментов
приведены в табл. 1. Согласно проведенным рас-
четам, давление фазового перехода составляет
13 ГПа и практически не меняется с ростом тем-
пературы. Полученная граница находится при-
мерно посередине между результатами работ
(Wang, Weidner, 1994) и (Shim et al., 2000), дающи-
ми крайние значения давления перехода порядка
11 и 16 ГПа при 1500 K. Согласно этим работам,
линия фазового перехода имеет положительный
наклон к оси давления, тогда как в настоящей ра-
боте она субвертикальна. Наибольшие несоответ-
ствия наблюдаются между нашими значениями и
результатами работы (Shim et al., 2000), получен-
ными с использованием алмазных наковален с
лазерным нагревом. Однако с учетом неточности
определения температуры, до 200 K, и, как след-
ствие, давления, до 5 ГПа, данные различия нахо-
дятся в пределах ошибки экспериментов. С дру-
гой стороны, характер и положение рассчитан-
ной нами фазовой границы при температурах
1400–1600 K хорошо согласуются с результатами
работы (Kubo et al., 1997), при этом разница дав-
лений составляет ∼0.7 ГПа. При более высоких
температурах наибольшее соответствие наблюда-
ется с результатами одного из последних экспе-
риментов с использованием многопуансонного
аппарата и синхротронного излучения in situ (Sue-
da et al., 2006). Стоит отметить, что эксперименты
с использованием многопуансонных аппаратов
характеризуются наибольшей точностью. Данное
преимущество обусловлено более точным опре-
делением температуры с помощью термопары и
давления с использованием известных уравнений
состояния MgO и Au.

Для Ca-pv были рассчитаны энергии основного
состояния известных модификаций (Pnma, Imma,
I4/mcm, P4/mbm, ), среди которых наиболее
выгодной при низких температурах является фаза
CaSiO3-I4/mcm. Таким образом, выше давления

3Pm m

Рис. 4. Фазовая граница между ассоциацией
Ca2SiO4-ларнит + CaSi2O5-титанит и Ca-pv. Черная
сплошная линия с залитыми треугольниками – дан-
ная работа. Открытый и залитый квадраты –
Ca2SiO4-ларнит + CaSi2O5-титанит и Ca-pv, соответ-
ственно, по результатам работы Kanzaki et al. (1991).
Серые пунктирные и точечные линии – другие дан-
ные: W-94 – (Wang, Weidner, 1994); G-94 – (Gasparik
et al., 1994); K-97 – (Kubo et al., 1997); S-06 – (Sueda
et al., 2006); T-89 – (Tamai, Yagi, 1989); A-04 – (Akaogi
et al., 2004); S-00 – (Shim et al., 2000).
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Таблица 1. Экспериментальные работы по определе-
нию фазовой границы между ассоциацией Ca2SiO4-
ларнит + CaSi2O5-титанит и Ca-pv

Примечания. DAC – In situ рентгенодифракционные экспе-
рименты в ячейке с алмазными наковальнями, в том числе с
лазерным нагревом (LH-DAC); МA 6–8 – многопуансонный
аппарат с ячейкой Каваи; MA DIA – многопуансонный ап-
парат с ячейкой Осуги (или DIA), в том числе in situ рентге-
нодифракционных экспериментов с использованием син-
хротронной техники.

Автор Техника Калибрант 
давления

Tamai, Yagi (1989) DAC Рубин

Kubo et al. (1997) MA 6-8 –

Kanzaki et al. (1991) MA 6-8 –

Wang, Weidner (1994) SR-MA DIA NaCl

Gasparik et al. (1994) MA 6-8 –

Shim et al. (2000) LH-DAC Pt

Sueda et al. (2006) SR-MA DIA MgO и Au
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13 ГПа в области низких температур более энерге-
тически выгодной модификацией Ca-pv является
CaSiO3-I4/mcm, а в области высоких температур –
CaSiO3-  Переход от тетрагональной моди-
фикации к кубической соответствует общему
правилу повышения симметрии при нагревании.
При давлении 20 ГПа фазовый переход осуществ-
ляется при температуре 360 K (рис. 5). С увеличе-
нием давления до 100 ГПа температура фазового
перехода монотонно возрастает до 755 K. Харак-
тер фазовой кривой согласуется с эксперимен-
тальными данными (Komabayashi et al., 2007; Ono
et al., 2004). Рассчитанная фазовая граница сдви-
нута в область низких температур на 100 и 400 K
при 50 ГПа относительно экспериментальных ре-
зультатов в работах (Komabayashi et al., 2007) и
(Ono et al., 2004), соответственно. В то же время
расположение границы фазового перехода отлич-
но воспроизводит результаты экспериментов Ku-
rashina et al. (2004) и Sun et al. (2016).

На заключительном этапе исследования были
определены равновесный объем (V0), объемный
модуль упругости (K0) и его производная по дав-

лению  для всех исследованных фаз. Резуль-
таты расчета суммированы в таблице 2 и проил-

3 .Pm m

( )0'K

люстрированы на рис. 6 и 7. Впервые на основе
квантово-химических расчетов получены термо-
динамические параметры для фаз волластонита
(рис. 6а), псевдоволластонита (рис. 6б) и CaSi2O5-
титанита (рис. 6г). Полученные нами значения
для фаз псевдоволластонита (рис. 6б), брейита
(рис. 6в) и Ca2SiO4-ларнита (рис. 6д) отклоняются
от экспериментальных в среднем на 3–5% (An-
zolini et al., 2016; Joswig et al., 2003; Xiong et al.,
2016). Эта разница может быть уменьшена при
усреднении результатов, полученных с помощью
расчетов в приближениях GGA и LDA. Хорошо
известно, что первое приближение несколько за-
вышает, а второе занижает реальный объем ячей-
ки. Такой подход мы успешно применяли ранее
для карбонатных фаз (Gavryushkin et al., 2019). В
данной работе подобное усреднение применено
для фазы Ca-pv, для которой имеется большее ко-
личество литературных данных (рис. 7), (табл. 2).
В результате, при температурах 300 и 2000 K боль-
шинство экспериментальных значений находят-
ся в хорошем соответствии с рассчитанной нами
средней кривой зависимости объема элементар-
ной ячейки от давления. Кривая, полученная в
приближении LDA, хорошо согласуется с резуль-
татами экспериментов (Ricolleau et al., 2010) и тео-
ретических работ (Kawai, Tsuchiya, 2014) и Li et al.
(2006) (рис. 7б). Отметим, что зависимости объе-
ма элементарной ячейки от давления, рассчитан-
ные для CaSiO3-I4/mcm и CaSiO3-  анало-
гичны. На рис. 7 для сравнения представлены экс-
периментальные значения как для кубической
(Mao et al., 1989; Sun et al., 2016; Wang et al., 1996),
так и для тетрагональной модификаций (Chen
et al., 2018; Ricolleau et al., 2010; Shim et al., 2002).

ЗАКЛЮЧЕНИЕ

Ca-pv является одним из основных соедине-
ний нижней мантии Земли и согласно последним
геофизическим данным составляет до 7% от ее
объема (Irifune et al., 2010; O’Neill, Jeanloz, 1990;
Ringwood, 1975). Кроме этого, CaSiO3 является
важным типом включений в природных алмазах
(Joswig et al., 1999; Woodland et al., 2020), в силу че-
го он также важен и для моделирования алмазоб-
разующих карбонатно-силикатных систем (Fedo-
raeva et al., 2019; Zedgenizov et al., 2014).

В настоящей работе представлены результаты
теоретического исследования фазовых взаимоот-
ношений и уравнений состояния в системе CaSiO3
при давлениях до 100 ГПа и температурах до 2500 K
на основе теории функционала плотности и метода
решеточной динамики в рамках квазигармониче-
ского приближения. Рассчитанные фазовые пере-
ходы хорошо согласуются с имеющимися экспери-
ментальными результатами. Согласно выполнен-
ным расчётам, ассоциация Ca2SiO4-ларнит +

3 ,Pm m

Рис. 5. Фазовая диаграмма Ca-pv. Черная сплошная
линия с кругами – данная работа. Серые пунктирные
линии – другие данные: K-07 – (Komabayashi et al.,
2007); O-04 – (Ono et al., 2004). Открытые и залитые
квадраты – тетрагональная и кубическая модифика-
ции Ca-pv по результатам работы (Kurashina et al.,
2004). Открытые и залитые ромбы – тетрагональная
и кубическая модификации Ca-pv по результатам ра-
боты (Sun et al., 2016). Открытые и залитые треуголь-
ники – тетрагональная и кубическая модификации
Ca-pv по результатам работы (Thomson et al., 2019).
Серая сплошная линия – мантийная адиабата по
(Litasov, Shatskiy, 2018).
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Таблица 2. Термодинамические параметры исследуемых фаз при комнатной температуре

* VIBC – ab initio модель Гордона–Кима; LAPW-LDA – метод линеаризованных расширенных плоских волн; MEG – моди-
фицированный метод электронного газа. 
** В расчетах использованы эмпирические потенциалы.

Волластонит Псевдоволластонит

Исследование V0, Å3 K0, GPa Исследование V0, Å3 K0, GPa

Теория Теория

Данная работа (GGA) 410.48 91.5 5.5 Данная работа (GGA) 811.65 74.3 4.7

Эксперимент Эксперимент

Chatterjee et al. (1984) 396.44 – – Yang, Prewitt (1999) 796.9(1) 86(1) 3.8(4)

Chatterjee et al. (1984) 798.28 – –

Брейит СaSi2O5-титанит

Исследование V0, Å3 K0, GPa Исследование V0, Å3 K0, GPa

Теория Теория

Данная работа (GGA) 380.069 70.38 4.3 Данная работа (GGA) 329.324 155.2 4.2

Joswig et al. (2003) (GGA) 383.18 – –

– Эксперимент

– – – – Angel (1997) 320.1(4) – –

– – – – Kanzaki et al. (1991) 320.4 – –

Ca2SiO4-ларнит CaSiO3-pv

Исследование V0, Å3 K0, GPa Исследование V0, Å3 K0, GPa

Теория Теория

Данная работа (GGA) 353.053 100.96 4.53 Данная работа (LDA) 44.702 244 4.2

Xiong et al. (2016) 355.0(1) 92.2 4.9 Данная работа (GGA) 46.828 212 4.2

Xiong et al. (2016) (LDA) 325.94 123(3) 4.4 Li et al. (2006) (GGA) 45.56 237 3.99

Эксперимент
Jung, Oganov (2005) (GGA) 46.9 219 4.08

Xiong et al. (2016) 375.16 114(1) 4

Holland, Powell (1998) 342.68 120 4 Akber-Knutson et al. (2002) 
(VIBC*) 45.90(2) 228(2) 4.3(1)

Yamnova et al. (2011) 345.2 – – Karki, Crain (1998) (LDA) 45.35 241 4.14

Jost et al. (1977) 343.9 – – Chizmeshya et al. (1996) 
(LAPW-LDA*) 45.62 227 4.29

– – – – Wolf, Bukowinski (1987) 
(MEG*) 55.74 263 4.13

– – – – Zhang et al. (2006)** 45.58 242 4.18

– – – – Эксперимент

– – – – Ono et al. (2004) 45.38 248(8) 4

– – – – Shim et al. (2000) 45.58(4) 236(4) 3.9(2)

– – – – Wang et al. (1996) 45.58(4) 232(8) 4.8(3)

– – – – Mao et al. (1989) 45.37(8) 281(4) 4

– – – – Tamai, Yagi (1989) 45.58(7) 352(10) 4

– – – – Ricolleau et al. (2010) 45.58 223 4

– – – – Hirose et al. (2005) 45.6(2) 245(6) 4

0'K 0'K

0'K 0'K

0'K 0'K
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Рис. 6. Зависимости относительного объема элементарной ячейки от давления при 300 K для волластонита (а), псев-
доволластонита (б), брейита (в), CaSi2O5-титанита (г) и Ca2SiO4-ларнита (д).
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+ CaSi2O5-титанит переходит в Ca-pv при 13 ГПа.
Фазовая граница расположена субвертикально к
оси давления. Выше 13 ГПа при комнатной тем-
пературе Ca-pv устойчив в тетрагональной моди-
фикации I4/mcm. При высоких температурах, ха-
рактерных для нижней мантии Земли, Ca-pv ста-
билизируется в кубической структуре 
Кроме этого, получены зависимости объема эле-
ментарной ячейки от давления для всех исследо-
ванных фаз, которые хорошо согласуются с экс-
периментальными данными. Впервые теоретиче-
ски рассчитаны термодинамические параметры
фаз волластонита, псевдоволластонита и CaSi2O5-
титанита. Параметры уравнения Винэ для волла-
стонита V0 = 410.48 Å3, K0 = 91.5 ГПа, = 5.5; для
псевдоволластонита – V0 = 811.65 Å3, K0 = 74.3 ГПа,

 = 4.7; для CaSi2O5-титанита – V0 = 329.324 Å3,
K0 = 155.2 ГПа,  = 4.2.

Авторы выражают благодарность Информаци-
онно-вычислительному Центру Новосибирского Го-
сударственного Университета за предоставление
доступа к ресурсам кластера.

Исследование выполнено по государственному
заданию ИГМ СО РАН и при финансовой поддержке
РФФИ в рамках научного проекта № 20-35-90043.
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Изучены фазовые соотношения гранат-содержащего карбонатита из Каледонского покрова Бал-
тийского щита, район Тромсе, Норвегия. Матрица карбонатитов представлена карбонатом каль-
цит-доломитового состава с включениями гранатa (до 15–20%) трех генераций. Карбонаты и релик-
ты первичных гранатов обеднены, а гранаты второй и третьей генераций обогащены (до 10–15 мас. %)
легкими РЗЭ. Распределение РЗЭ между гранатом и карбонатом свидетельствуют об отсутствии
равновесия. Плавление карбонатита при Т = 950–1400°C, Р = 4.0 ГПа показало, что температура
“сухого” солидуса равна 1150°С, ликвидуса >1300°С, а с Н2О + СО2 флюидом Т солидуса ≤950°С,
ликвидуса 1250°С. Субсолидусная ассоциация представлена кальцитом, гранатом, клинопироксе-
ном, биотитом и акцессорными минералами: апатитом, ильменитом, рутилом, титанитом. Наблю-
даются реакционные соотношения между гранатом и карбонатитовым расплавом, о чем свидетель-
ствует зональность граната с выносом FeO и привносом MgО, CaO, TiO2, ЛРЗЭ. Геологическая пози-
ция, фазовые соотношения и экспериментальные данные свидетельствуют о том, что формирование
гранат-содержащих карбонатитов района Тромсе связано с карбонатизацией и плавлением вещества
верхней мантии, при высоких давлениях во время коллизии плит Балтика (Baltica) и Лавренция (Lau-
rentia) в ходе Каледонского орогенеза с последующим внедрением и кристаллизацией силикатно-кар-
бонатных магм.

Ключевые слова: гранат-содержащий карбонатит, геохимия, эксперимент, высокие Т–Р
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ВВЕДЕНИЕ

Практический и научный интерес к карбона-
титам вызван прежде всего, связанными с ними
месторождениями апатита, магнетита, слюд, ред-
ких и редкоземельных элементов (Simandl, 2014;
Simandl, Paradis, 2018; Verplank et al., 2016), а так-
же существенной ролью карбонатитовых распла-
вов в метасоматозе верхней мантии. Мантийный
метасоматоз приводит к обогащению мантийных
резервуаров несовместимыми элементами, а так-
же стимулирует плавление и формирование ще-
лочных, карбонатитовых, кимберлитовых, лам-
проитовых магм (Bell, Tilton, 2001, 2002; Bell, Sim-
onetti, 2010). О составе и эволюции первичных
мантийных карбонатитовых жидкостей можно
судить по флюидным и расплавным включениям
в алмазах, гранатах и других мантийных минера-
лах (Weiss et al., 2009; Korsakov, Hermann, 2006; Iz-
raeli et al., 2001; Перчук и др., 2009; Зедгенизов и др.,
2007). Однако находки таких включений редки.

В земной коре карбонатиты приурочены к интру-
зивным массивам щелочного, щелочно-ультра-
основного и основного составов (Фролов и др.,
2003). Формирование таких массивов зачастую про-
исходило в течение длительного (десятки млн лет)
времени (Богатиков и др., 2010; Шарков и др.,
2000). В результате многостадийных процессов
магматического и метасоматического минерало-
образования, в условиях, отличных от мантий-
ных, состав карбонатитов может существенно из-
меняться. Поэтому для характеристики первич-
ных мантийных карбонатитов и их генезиса,
большой интерес представляют карбонатиты, со-
держащие включения высокобарических минера-
лов. К их числу относятся гранат-содержащие кар-
бонатиты района Тромсе, Норвегия (Ravna et al.,
2006, 2017; Janák et al., 2012).

Дайки палеозойских карбонатитов совместно
с карбонат-биотитовыми пироксенитами и экло-
гитами локализованы в каледонидах метаморфи-
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ческого покрова Тромсе (Fassmer et al., 2020;
Gee et al., 2008; Ravna et al., 2006; Broska et al.,
2014). Возраст циркона в эклогитах, определен-
ный уран-свинцовым (U-Pb) методом, составля-
ет приблизительно 452 млн лет (Corfu et al., 2003).
Эти породы претерпели ультравысокобарный ме-
таморфизм алмазной фации глубинности во вре-
мя коллизии плит Балтика (Baltica) и Лавренция
(Laurentia) в ходе Каледонского орогенеза (Janák
et al., 2013, 2012; Ravna, Roux, 2006). Недавняя на-
ходка алмаза в виде включений в гранате из гней-
сов на Севере Скандинавских каледонид в районе
Тромсе (Janák et al., 2013) подтверждает ультравы-
сокобарный метаморфизм этих пород.

Ниже приводятся результаты изучения фазового
состава и петрохимии карбонатита и продуктов его
плавления в “сухих” условиях и с H2O + CO2 флюи-
дом при Р = 4 ГПа, в интервале Т = 950–1400°С,
характеризующие особенности фазовых соотноше-
ний и распределения микроэлементов при взаимо-
действии карбонатитового расплава с гранатом.

АНАЛИЗ ОБРАЗЦОВ

Образцы карбонатита были отобраны сов-
местно с Э.К. Равна и К. Куллерудом в ходе науч-
ной командировки из дайки гранат-содержащего
карбонатита, мощностью порядка 1 м, локализо-
ванной к северу от г. Тромсе в Норвегии и изуче-
ны в Институте экспериментальной минералогии
РАН. Образцы изучались и анализировались на
породообразующие элементы на электронном ска-
нирующем микроскопе TESCAN VEGA II XMU,
оснащенном детектором вторичных и отражен-
ных электронов и энергодисперсионным спек-
трометром INCA Energy 450 и волновым спек-
трометром INCA WEVE в ИЭМ РАН (аналитик
А.Н. Некрасов). Концентрации микроэлементов
определялись методом ICP MS в ИПТМ РАН
г. Черноголовка (аналитик В.К. Карандашев).
Так как образцы карбонатита на 99% состоят из
граната и карбоната, то карбонатная (Cb) и сили-
катная (Sil) фракции разделялись химическими
методами и анализировались методом ICP MS от-
дельно. Карбонаты переводили в раствор путем об-
работки порошка карбонатита Тромсе 1 N раство-
ром HCl. Оставшийся после фильтрования в осад-
ке гранат растворяли в смеси кислот HCl, H2SO4,
HF. Полученные растворы анализировались мето-
дом ICP MS, результаты анализа характеризовали
концентрацию микроэлементов в карбонате и со-
существующем гранате карбонатита. Концентра-
ция SiO2 в карбонатной фракции (<n × 10–2 мас. %)
свидетельствует о низкой растворимости граната
в растворе HCl в ходе процедуры отделения. Рас-
чет баланса силикатной фракции между карбона-
титом и карбонатной фракцией (при допущении,
что источником силикатной фракции в карбонате

служил гранат), показывает, что доля растворен-
ного граната не превышает сотых долей %. Коэф-
фициент корреляции между измеренными и стан-
дартными концентрациями более чем 40 микро-
элементов, характеризующий отклонение анализа
от стандартного значения равен 0.9.

РЕЗУЛЬТАТЫ ИССЛЕДОВАНИЙ

Фазовый состав карбонатитов
На рис. 1 приведены микрофотография поли-

рованного образца карбонатита и диаграмма
CaO–FeO–MgO, характеризующие фазовый со-
став гранат-содержащего карбонатита района
Тромсе, в табл. 1 – химический состав карбонати-
та, а так же составы гранатов (Grt1-3) и карбонатных
фаз. Карбонатит состоит из кальцитовой (Cal) мат-
рицы, содержащей овальной формы выделения
Fe-содержащего доломита (Dol) (рис. 1, табл. 1).
Такие соотношения можно рассматривать в каче-
стве признака доломит-кальцитового распада в
субсолидусе Ca–Mg–Fe карбонатного расплава
(Podborodnikov et al., 2019). В карбонатной матри-
це локализованы включения граната, содержание
которого варьирует от 20 до 30% и акцессорных
минералов (<1%) – апатита (Ap), титанита (Ttn),
ильменита (Ilm), рутила (Rt).

Гранаты по соотношению CaO–Cr2O3 (Собо-
лев, 1974) относятся к эклогитовому типу. По струк-
турным соотношениям и химизму выделено три ге-
нерации граната (рис. 1, табл. 1). Реликты ранних
гранатов Grt1 состава pyr15-gros25-alm60 слагают ядро
зональных гранатов, обеднены (<10–2 мас. %) ред-
коземельными элементами, содержат около
0.5 мас. % SrO. Реакционные гранаты второй ге-
нерации Grt2 состава pyr5-gros65-alm30 образуют
каймы вокруг протовыделений первичного гра-
ната. Grt2 имеют низкие концентрации SrO около
1 мас. %, ЛРЗЭ до 10 мас. %. Гранаты третьей ге-
нерации Grt3 образуют самостоятельные выделе-
ния в карбонатной матрице. По составу Grt3 схо-
жи с реакционными гранатами Grt2. Как и Grt2
они имеют низкие концентрации FeO и MgO, вы-
сокие концентрации CaO, SrO, аномально обога-
щены (до 15 мас. %) легкими редкими землями
(табл. 1).

Геохимия

В табл. 2 и на рис. 2–3 приведены концентра-
ции микроэлементов в образце, а также в его си-
ликатной и карбонатной фракциях. Нормиро-
ванные по примитивной мантии (McDonough,
Sun, 1995) концентрации РЗЭ в карбонатите и его
силикатной фракции (рис. 2) характеризуются
сходным отрицательным трендом РЗЭ. Концен-
трации легких РЗЭ уменьшаются от ~400 у La до
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~40 у Eu-Gd, далее, после небольшого излома у
Eu-Gd концентрации тяжелых РЗЭ уменьшаются
до ~7 у Lu. Карбонатная и силикатная фракции
карбонатита существенно различаются по кон-

центрациям и тренду микроэлементов. Если кон-
центрации РЗЭ в силикатной фракции характе-
ризуются отрицательным трендом РЗЭ, то в кар-
бонатной фракции от La до Sm наблюдается

Таблица 1. Представительные химические составы (мас. %) гранат-содержащего карбонатита района Тромсе и
его главных породообразующих минералов

Примечание. н/о – не определялось, <п/о – ниже предела обнаружения, Cb – карбонатит Тромсе, Dol – доломит, Cal – каль-
цит, Grt1-3 – гранаты трех генераций.

Компонент Сb Dol Cal Grt1 Grt2 Grt3

SiO2 27.40 0.10 ± 0.04 0.18 ± 0.04 37.77 ± 0.9 36.30 ± 1.05 35.08 ± 0.82

TiO2 2.78 <п/о <п/о 0.13 ± 0.11 0.18 ± 0.12 0.32 ± 0.12

Al2O3 10.40 0.14 ± 0.06 <п/о 21.00 ± 0.73 23.09 ± 0.64 22.19 ± 0.58

FeO 16.47 7.03 ± 0.39 2.63 ± 0.23 23.00 ± 0.91 9.31 ± 0.29 8.40 ± 0.47
MnO 0.36 0.11 ± 0.04 <п/о 0.32 ± 0.06 0.07 ± 0.03 0.08 ± 0.05
MgO 5.99 16.72 ± 0.14 2.53 ± 0.66 5.92 ± 0.77 0.82 ± 0.21 1.68 ± 0.29
CaO 22.40 30.85 ± 0.75 49.01 ± 1.39 10.67 ± 0.89 18.78 ± 0.70 16.18 ± 0.83
Na2O 0.44 0.19 ± 0.09 <п/о 0.22 ± 0.12 0.11 ± 0.05 0.12 ± 0.08

K2O 1.86 <п/о 0.07 ± 0.02 <п/о <п/о <п/о

P2O5 2.85 <п/о 0.04 ± 0.01 <п/о 0.09 ± 0.01 0.14 ± 0.06

Cr2O3 н/о 0.13 ± 0.04 <п/о <п/о 0.07 ± 0.05 0.08 ± 0.06

Sr н/о 0.60 ± 0.11 0.63 ± 0.14 0.54 ± 0.18 1.18 ± 0.31 0.87 ± 0.40
Y н/о 0.27 ± 0.15 0.40 ± 0.17 0.19 ± 0.09 0.25 ± 0.11 0.33 ± 0.21
La н/о 0.45 ± 0.18 0.45 ± 0.16 0.23 ± 0.11 1.72 ± 0.35 4.02 ± 0.68
Ce н/о <п/о 0.25 ± 0.07 0.14 ± 0.05 4.52 ± 0.72 7.47 ± 0.75
Pr н/о <п/о 0.12 ± 0.05 <п/о 0.60 ± 0.22 0.73 ± 0.41
Nd н/о <п/о <п/о <п/о 2.67 ± 0.42 2.72 ± 0.48
Sm н/о 0.19 ± 0.08 0.25 ± 0.09 <п/о 0.40 ± 0.24 0.32 ± 0.18
Сумма 90.95 56.84 ± 0.36 56.56 ± 0.96 100.13 ± 1.91 100.16 ± 2.55 100.73 ± 2.55

Рис. 1. Микрофотография в отраженных электронах и диаграмма CaO–FeO–MgO, характеризующие фазовый состав
гранат-содержащего карбонатита района Тромсе. Гранаты трех генераций в карбонатной матрице кальцит-доломито-
вого состава.
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положительный тренд концентраций ЛРЗЭ, воз-
растая от ~25 у La до ~45 у Nd-Sm, затем, после
небольшого минимума у Eu, наблюдается инвер-
сия распределения концентрации РЗЭ со сменой
положительно тренда на отрицательный. Начи-
ная с Gd и до Lu концентрации тяжелых РЗЭ
уменьшаются от ~40 до ~3. В целом же карбонат-
ная фракция по сравнению с силикатной обога-
щена Cs, Rb, Ba, K, Sr, Pb обеднена Th, U, Nb,
ЛРЗЭ (рис. 2).

На рис. 3 приведены отношения концентра-
ций элементов в растворах силикатной фракции к
карбонатной фракции, которые характеризуют
коэффициенты разделения DSil/Cb между ними.
DSil/Cb варьирует в широких пределах, от n × 10–4

до 20. Максимально высоким сродством к карбо-
нату (DSil/Cb ≤ 0.1) отличаются Cs, Rb, Ba, Sr. Уме-
ренным сродством к карбонату (1 > DSil/Cb > 0.1)

обладают K, Pb, Mo, Cd, W, Ni, Mg, Cr, Zn. Эле-
менты с 1 < DSil/Cb < 10 характеризуются умеренным
сродством к гранату – Th, U, Nb, Ti, Y, Na, Al, Mn,
Fe, Co, Ga и РЗЭ. Элементы с DSil/Cb ≥ 10 – Zr, La,
Ce, Hf характеризуются высоким сродством к
гранату (рис. 3, табл. 2).

Обращает внимание аномальный тренд изме-
нения DSil/Cb в ряду РЗЭ между силикатной и кар-
бонатной фракциями карбонатита, отличающий-
ся в области легких РЗЭ от экспериментальных
DSil/Cb РЗЭ между гранатом и карбонатитовым
расплавом (Dasgupta et al., 2009; Girnis et al., 2006,
2013; Gorbachev, Kostyuk, 2014) (рис. 4). По экспе-
риментальным данным, в равновесии с карбона-
титовым (как и с силикатным) расплавом гранат
обогащается тяжелыми РЗЭ, а карбонатитовый
расплав – легкими РЗЭ. Тренд изменения DGrt/L в
ряду РЗЭ имеет положительную пологую зависи-

Рис. 2. Нормированные по примитивной мантии
(McDonough and Sun, 1995) концентрации редкозе-
мельных и редких элементов в карбонатите (1), а так-
же в его карбонатной (2) и силикатной (3) фракциях.
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мость. DSil/Cb РЗЭ в экспериментальных работах
увеличиваются от ~0.006–0.5 у La до ~2–10 у Lu.
В карбонатите Тромсе зависимость DSil/Cb имеет
экстремальный характер с минимумом в области
Gd, уменьшаясь от ~20 у La до ~1 у Gd и посте-
пенно увеличиваясь затем до ~3 у Lu. Различие по
коэффициентам разделения наблюдается у лег-
ких РЗЭ, тогда как тяжелые РЗЭ близки по значе-
ниям и ведут себя одинаково как в природных,
так и в экспериментальных образцах. Наблюдае-
мое аномальное распределение РЗЭ между грана-
том и карбонатом гранат-содержащего карбона-
тита свидетельствует об отсутствии равновесия
между ними.

На рис. 5 приведены нормированные по при-
митивной мантии концентрации РЗЭ в карбона-
титах трех различных формационных типов и
возраста Балтийского щита (Шаповалов и др.,
2015): 1) палеозойский (~452 млн лет) гранат-со-
держащий карбонатит каледонского покрова Тром-
се, Норвегия; 2) палеозойский (440–360 млн лет)
карбонатит-щелочно-ультраосновной массив Ко-
вдора, Кольский п-ов; 3) протерозойский (1150–
1050 млн лет) карбонатит-щелочно-габроидный
массив Тикше-Озера, северная Карелия. Образ-
цы карбонатитов в разное время были отобраны в
ходе полевых работ и научных командировок,
изучались и анализировались в ИЭМ РАН. Кар-
бонатиты Тромсе, Ковдора и Тикше-Озера харак-
теризуются сходным отрицательным трендом
всех РЗЭ при некотором обогащении ими карбо-
натитов Тикше-Озера. Нормированные по ПМ
концентрации РЗЭ в карбонатитах Тромсе, Ков-
дора и Тикше-Озера варьируют в пределах от
250–450 до 2–8 ppm (рис. 5). Отрицательный
тренд РЗЭ и низкие концентрации тяжелых РЗЭ
свидетельствуют о присутствии граната в рестите
источника карбонатитовых расплавов.

ЭКСПЕРИМЕНТАЛЬНЫЕ ИССЛЕДОВАНИЯ

Для выяснения физико-химических условий
формирования гранат-содержащего карбонатита
изучено его плавление при Т = 950–1400°C, Р =
= 4.0 ГПа в “сухих” условиях и с Н2О + СО2
флюидом.

Экспериментальная методика

Эксперименты проводили в ИЭМ РАН на ап-
паратуре типа наковальня с лункой (НЛ-40) с ис-
пользованием многоампульной методики с Au,
Au–Pd и Pt ампулами (Gorbachev, 1990). Исход-
ным материалом служили тонкие порошки гра-
нат-содержащего карбонатита Тромсе, источни-
ком Н2О + СО2 (15 мас. %) – дигидрат щавелевой
кислоты Н2С2О4 ⋅ 2Н2О. Температура измерялась
Pt30Rh/Pt6/Rh термопарой, давление при высо-

Таблица 2. Концентрации (ppm) микроэлементов в
образце гранат-содержащего карбонатита, а также в
его карбонатной и силикатной фракциях

Элемент Карбонатит Карбонатная 
фракция

Силикатная 
фракция

Li 5.1 8.7 2.8
K 13689 25337 3206
Be 0.48 0.26 0.9
Sc 42.2 11.6 60.9
Ti 14080 9574 18527
V 246 235 296
Co 20.1 17.9 22.7
Ni 24.2 12.9 2.9
Zn 159.7 200 137
Ga 8.7 11.4 17.9
Rb 43.4 109 8.7
Sr 1832 3772 190
Y 63.9 51.4 64.8
Zr 18.0 1.8 18.6
Nb 10.1 3.6 16.3
Mo 1.4 2.4 0.67
Cd 0.34 0.40 0.34
Cs 1.2 2.8 0.22
Ba 1363 2765 241
La 146 16.9 252
Ce 339 53.3 539
Pr 43.5 9.3 69.0
Nd 174 57.9 239
Sm 29.8 18.1 36.3
Eu 6.5 4.3 6.8
Gd 23.3 20.4 24.7
Tb 3.0 2.7 3.4
Dy 14.6 12.0 16.1
Ho 2.3 1.8 2.7
Er 5.0 3.5 6.0
Tm 0.53 0.33 0.66
Yb 2.8 1.8 3.7
Lu 0.34 0.22 0.44
Hf 0.57 0.11 1.8
Ta 0.56 <п/о 0.93
W 0.93 1.26 0.44
Pb 16.4 36.2 4.9
Th 2.6 1.1 4.0
U 0.78 0.50 1.0
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Рис. 4. Разделение РЗЭ между гранатом и карбонатитовым расплавом DGrt/Cb: 1 – природный карбонатит Тромсе (на-
ши данные, табл. 2); 2 – (Gorbachev, Kostyuk, 2014) эксперимент при 1200°С, 4 ГПа; 3 – (Girnis et al., 2006) эксперимент
при 1300°С, 3.5–4 ГПа; 4 – (Dasgupta et al., 2009) эксперимент при 1300°С; 6.6 ГПа.
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Рис. 5. Нормированные по примитивной мантии (McDonough, Sun, 1995) концентрации редкоземельных элементов
в карбонатитах: 1 – Тромсе, 2 – Ковдор, 3 – Тикше-Озеро (Шаповалов и др., 2015).

1000

100

10

К
ар

бо
на

ти
т/

пр
им

ит
ив

на
я 

м
ан

ти
я

1
La Ce Nd SmPr Eu Gd Tb Dy Ho Er Tm Yb Lu

1
2
3



762

ГЕОХИМИЯ  том 66  № 8  2021

КОСТЮК и др.

ких температурах калибровалось по кривой рав-
новесия кварц–коэсит. Точность определения
температуры и давления оценивается в ±10°C и
±1 кбар (Литвин, 1991). Длительность экспери-
ментов составляла 8–16 ч. Полированные препа-
раты закалочных образцов изучались и анализи-
ровались на цифровом электронном сканирую-
щем микроскопе (PC-controlled Scanning Electron
Microscope) VEGA TS 5130MM, оснащенным де-
текторами вторичных и отраженных электронов
на YAG-кристаллах и энергодисперсионным
рентгеновским (Energy Dispersive X-ray) микро-
анализатором с полупроводниковым Si(Li) детек-
тором INCA Energy 350. Расчеты результатов
рентгеноспектрального микроанализа выполня-
лись с помощью программы INCA ver. 4.06 с по-
следующим пересчетом полученных результатов
с помощью пакета программ, разработанного в

ИЭМ РАН. Результаты экспериментов приведе-
ны в табл. 3, 4 и на рис. 6, 7.

Плавление карбонатита в “сухой” системе
Экспериментальные исследования плавле-

ния карбонатита в сухой системе проводились
при 950–1300°С, 4 ГПа. Температура “сухого”
солидуса ~1150°С. Состав субсолидусной ассо-
циации при 950 и 1050°С – карбонат, гранат,
клинопироксен, биотит + акцессорные минера-
лы: апатит, ильменит, титанит (табл. 3). Карбо-
нат преимущественно кальцитового состава (со-
держит FeO + MgO около 5–6 мас. %) характери-
зуется низкими (до 0.1 мас. %) концентрациями
петрогенных оксидов – SiO2, Al2O3, TiO2, Na2O,
K2O. Гранат представлен крупными зернами от
50 до 100 мкм с неправильными, оплавленными

Таблица 3. Состав (мас. %) сосуществующих фаз в экспериментах по плавлению гранат-содержащего карбона-
тита в “сухой” системе при Р = 4.0 ГПа, Т = 950–1300°С

Примечание. Grt-1 – центр, Grt-2 – кайма граната.

Фаза SiO2 TiO2 Al2O3 FeO MnO MgO CaO Na2O K2O P2O5 Cr2O3 Сумма

950°С
Grt 38.18 0.40 20.30 24.58 0.81 4.54 11.70 0.11 0.04 0.06 0.03 100.42
Cpx 52.21 0.39 3.95 11.80 0.09 10.61 19.94 1.77 0.18 0.02 0.03 100.99
Cal 0.09 0.05 0.06 3.39 0.13 2.88 47.15 0.06 0.08 0.02 0.04 53.95
Ilm 0.10 53.57 0.18 43.52 0.30 2.36 1.00 0.18 0.04 0.11 0.02 101.38
Bt 37.56 3.69 14.37 16.44 0.04 13.11 1.09 0.38 9.47 0.07 0.01 96.22
Ap 0.38 0.00 0.00 0.11 0.00 0.03 55.63 0.00 0.03 46.36 0.14 102.68
Ttn 29.40 36.81 1.92 1.29 0.15 0.21 28.87 0.09 0.03 0.34 0.00 99.09

1050°С
Grt 38.26 0.47 20.45 22.50 0.69 4.64 12.97 0.11 0.05 0.03 0.12 100.28
Cpx 51.75 0.33 3.96 10.24 0.12 10.97 20.87 1.83 0.02 0.08 0.04 100.19
Cal 0.27 0.09 0.10 3.13 0.32 1.91 46.58 0.08 0.15 0.17 0.07 52.86
Ttn 28.91 35.55 2.68 1.57 0.08 0.10 27.18 0.05 0.08 0.74 0.01 96.97
Ilm 0.56 44.53 0.10 45.52 0.43 2.00 2.40 0.14 0.15 0.02 0.05 96.05

1150°С
Grt-1 36.88 0.19 20.08 24.53 0.89 4.15 10.76 0.08 0.01 0.07 0.00 97.63
Grt-2 37.91 1.00 21.03 14.80 0.42 6.50 16.09 0.04 0.02 0.03 0.16 97.98
Cpx 50.30 0.43 5.20 9.00 0.08 11.16 20.77 1.58 0.02 0.03 0.01 98.57
Cal 0.49 0.40 0.11 4.13 0.46 1.81 45.29 0.02 0.28 0.30 0.09 53.48
LCb 2.32 1.44 0.71 5.26 0.42 2.15 41.24 0.09 0.32 0.00 0.02 53.97
Bt 34.65 6.26 11.55 18.12 0.08 10.16 2.55 0.14 9.08 0.98 0.05 93.89
Ap 1.33 0.20 0.11 2.89 0.31 0.76 48.28 0.17 0.31 29.93 0.07 84.36

1300°С
LCbSil 19.02 1.66 4.82 4.97 0.08 7.48 28.51 0.43 2.76 4.87 0.02 74.73
Grt-1 37.65 1.12 20.06 20.86 0.71 5.61 12.65 0.12 0.04 0.11 0.05 99.00
Grt-2 41.49 0.91 19.38 9.11 0.37 9.24 18.34 0.43 0.04 0.07 0.05 99.53
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границами, имеет pyr10-gros30-alm60 состав. Клино-
пироксены представлены выделениями таблитча-
той формы диопсид-геденбергитового состава
(Ca0.7Mg0.5Fe0.3)(Al0.1Na0.1)Si2O6 размером от 20
(при 950°С) до 100 мкм (при 1050°С) (рис. 6а, 6б).

Надсолидусная ассоциация при 1150°С представ-
лена закаленным карбонатитовым расплавом, каль-
цитом, гранатом, клинопироксеном, биотитом и ак-
цессорными минералами – апатитом, ильменитом,
рутилом (рис. 6в). Крупные (до 100 микрон) зерна
кинопироксена (Ca0.8Mg0.5Fe0.3)(Al0.1Na0.1)Si2O6 и та-
кие же крупные зерна граната окружены карбо-
натной матрицей (LCb) с множеством мелких зе-
рен акцессорных минералов и силикатных фаз
(Bt, Cpx, Ap, Ilm). Присутствие в карбонатной мат-
рице значимых концентраций петрогенных окси-

дов (более 7 мас. % FeO + MgO и до 5 мас. % в сум-
ме SiO2, Al2O3, TiO2, Na2O, K2O), свидетельствует
о существовании карбонатитового расплава. Гра-
наты зональны, центральная часть имеет состав та-
кой же, как в субсолидусе pyr10-gros30-alm60, краевая
область отличается более высоким содержанием
TiO2, CaO и MgO и имеет состав pyr20-gros40-alm40
(табл. 3).

При 1300°С зональные гранаты сосуществуют
с карбонатитовой матрицей. На рис. 6г отчетливо
видна центральная (Grt-1), обогащенная FeO
часть гранатов pyr15-gros30-alm55 состава и краевая
(Grt-2) часть, реакционная, обогащенная MgO и
CaO pyr25-gros50-alm25 состава. При закалке карбо-
натитового расплава образуется смесь микроли-
тов переменного состава от карбонатно-силикат-

Таблица 4. Состав (мас. %) сосуществующих фаз в экспериментах по плавлению карбонатита в системе с
H2O + CO2 флюидом при Р = 4.0 ГПа, Т = 950–1400°С

Примечание. Grt-1 – центр, Grt-2 – кайма зонального граната.

Фаза SiO2 TiO2 Al2O3 FeO MnO MgO CaO Na2O K2O P2O5 Cr2O3 Сумма

950°С
Grt 38.91 0.46 20.52 23.22 0.63 5.25 11.39 0.12 0.04 0.03 0.06 100.64
Cpx 54.00 0.18 1.68 7.76 0.11 14.45 23.09 0.29 0.03 0.03 0.04 101.64
Cal 0.75 0.10 0.12 3.13 0.06 2.94 46.15 0.02 0.16 0.36 0.06 53.85
LCbSil 17.61 0.01 0.40 6.93 0.06 7.96 33.90 0.00 0.05 0.00 0.10 66.92

Ap 0.60 0.00 0.00 0.47 0.08 0.11 54.64 0.10 0.02 45.28 0.01 101.29
Bt 36.14 3.29 13.27 14.11 0.05 13.56 3.39 0.20 8.78 0.10 0.02 92.92

1050°С
Grt 38.48 3.18 19.11 14.16 0.50 6.27 19.46 0.06 0.05 0.23 0.04 102.09
Cal 0.64 0.11 0.07 2.59 0.19 2.30 47.01 0.24 0.15 0.54 0.03 54.85
LCb 3.39 0.11 1.05 4.52 0.27 3.06 41.98 0.49 0.53 0.00 0.00 57.39

Bt 34.99 2.83 11.70 15.27 0.08 12.64 1.74 0.36 8.14 0.07 0.03 89.21
1150°С

Grt-1 37.16 1.52 19.49 20.41 0.76 4.92 13.50 0.09 0.05 0.16 0.06 97.91
Grt-2 37.16 3.27 19.49 12.43 0.49 6.80 18.46 0.16 0.08 0.75 0.09 97.46
LCbSil 14.68 1.26 5.20 7.44 0.24 5.39 29.49 0.36 2.09 1.98 0.00 67.78

1250°С
Grt-1 37.76 0.02 20.21 26.45 0.78 4.23 10.54 0.02 0.00 0.00 0.21 100.26
Grt-2 40.20 0.36 22.26 13.21 0.68 10.45 13.15 0.08 0.00 0.00 0.22 100.61
LCbSil 14.47 1.00 2.92 8.63 0.09 7.22 30.01 0.77 0.57 5.66 0.00 71.40

1300°С
LCbSil 15.43 0.78 5.32 1.94 0.15 5.34 33.95 0.60 1.40 2.26 0.14 67.51

1400°С
L1 22.39 2.08 8.58 7.35 0.22 7.27 24.45 0.42 2.99 2.75 0.06 78.57

L2 21.02 1.93 7.73 5.98 0.07 5.71 22.88 0.34 2.14 1.97 0.05 69.79
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ного до силикатно-карбонатного. Усредненный
состав карбонатно-силикатной матрицы (LCbSil)
приведен в табл. 3.

Плавление UHPC в системе с Н2О + СО2 флюидом

При плавлении гранат-содержащего карбона-
тита с участием Н2О + СО2 флюида солидус пони-
жается до Т ≤ 950°С. Карбонатитовый расплав со-
существует с кальцитом, гранатом, клинопирок-
сеном, апатитом, биотитом (табл. 4). Образец
плохо сцементирован. Отдельные крупные (до
100 μm) выделения граната pyr10-gros30-alm60 со-
става, окружены смесью мелких иголок, кристал-
лов и плохо сохранившихся зерен клинопироксе-
на, биотита, кальцита и апатита (рис. 7а).

При повышении Т до 1050°С увеличивается
доля карбонатитового расплава, присутствуют

кальцит, гранат, биотит, исчезает клинопироксен
(рис. 7б). Закаленный карбонатитовый расплав
из смеси микролитов карбонатов заполняет про-
странство между обломками зерен граната pyr15-
gros50-alm35 состава и длинными столбчатыми вы-
делениями биотита.

В интервале 1150–1250°С с карбонатитовым
расплавом (LCbSil) сосуществует зональный гра-
нат, реакционная кайма которого (Grt-2) по срав-
нению с центральной его частью (Grt-1) обеднена
FeO, MnO, обогащена MgO, CaO, TiO2 (рис. 7в).
Температура ликвидуса равна 1250°С. Средний
состав карбонатно-силикатной матрицы (LCbSil)
приведен в табл. 4.

С повышением температуры силикатные фазы
исчезают, растворяясь и насыщая карбонатито-
вый расплав. В надликвидусной области (при Т ≥
≥ 1300°С) образец представлен карбонатно-сили-

Рис. 6. Микрофотографии в отраженных электронах закаленных образцов после плавления карбонатита в “сухой” си-
стеме при: (а) 950, (б) 1050, (в) 1150, (г) 1300°С.
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катной матрицей, которая при 1400°С расслаива-
ется на карбонатно-силикатные жидкости (L1 и
L2) с выделением графита (табл. 4, рис. 7г). При
пересчете на 100 мас. % химические составы L1 и
L2 незначительно отличаются друг от друга. Вари-
ации оксидов основных петрогенных элементов
изменяются в пределах 1–2 мас. %.

Сравнительный анализ химического состава
гранатов до эксперимента и после показал, что
центральная зона экспериментальных гранатов
(Grt-1) соответствует реликтовым гранатам (Grt1)
карбонатита Тромсе (рис. 8). Концентрации CaO,
FeO, MgO и TiO2 идентичны, в отличие от крае-
вой, реакционной части. Содержания CaO и FeO
в реакционной кайме экспериментальных грана-
тов (Grt-2) и в гранатах второй генерации (Grt2)

близки, а концентрации MgO и TiO2 на порядок
выше в экспериментальных образцах.

ОБСУЖДЕНИЕ РЕЗУЛЬТАТОВ И ВЫВОДЫ

Согласно имеющимся литературным данным
(Ravna et al., 2006, 2017; Ravna, Roux, 2006;
Corfu et al., 2003; Broska et al., 2014), карбонатиты
района Тромсе содержат высокобарную мине-
ральную ассоциацию, включающую гранаты и
омфацитовый пироксен, с большим количеством
апатита, оксидов Fe–Ti и биотита. Породы обога-
щены Ba и легкими РЗЭ. Эти особенности рассмат-
ривались как доказательство их формирования при
плавлении субдуцированной континентальной ли-
тосферы в условиях высокого давления.

В то же время, геохимическое сходство карбо-
натита Тромсе с карбонатитами магматических

Рис. 7. Микрофотографии в отраженных электронах закаленных образцов после плавления карбонатита с Н2О + СО2
флюидом при: (а) 950, (б) 1050, (в) 1150, (г) 1400°С.
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комплексов Балтийского щита и других районов
мира, генезис которых связан с мантийными
плюмами (Tschegg et al., 2012; Шаповалов et al.,
2015), указывает на участие плюма в формирова-
нии карбонатита Тромсе. Об этом свидетельству-
ют более высокие температуры формирования
характерной для карбонатита Тромсе ассоциации
карбонатитовый расплав–гранат, чем температу-
ры даже “горячей” субдуцированной океаниче-
ской коры (Добрецов и др., 2015).

Это подтверждают и наши исследования. Фа-
зовые соотношения гранатов с карбонатами при-
родного карбонатита свидетельствуют о реакци-
онных соотношениях между реликтовым грана-
том и карбонатитовым расплавом с образованием
3-х генераций гранатов: реакционный Grt2, заме-
щающий реликтовый Grt1 и новообразованный
Grt3 в карбонатной матрице. Образование Grt2 и
Grt3 сопровождалось выносом Fe из Grt1 и при-
вносом в Grt2 и Grt3 Ca, Mg, Sr, Ti, ЛРЗЭ из карбо-
натитового расплава.

Плавление гранат-содержащего карбонатита
показало, что температура “сухого” солидуса рав-
на 1150°С, ликвидуса >1300°С. В интервале Т от
950 до 1150°С субсолидусная ассоциация пред-
ставлена кальцитом, гранатом, клинопироксе-
ном, биотитом и акцессорными минералами. Зо-
нальность граната свидетельствует о его взаимо-
действии с карбонатитовым расплавом. В сухой

системе формирование ассоциации карбонатито-
вый расплав–гранат, характерной для природно-
го карбонатита происходит в интервале 1150–
1300°С. В экспериментах с Н2О + СО2 флюидом
температура солидуса ≤ 950°С, ликвидуса ≥ 1250°С.
Формирование характерной для карбонатита
района Тромсе ассоциации карбонатитовый рас-
плав–гранат происходит в интервале 950–1250°С.

Результаты проведенных исследований пока-
зали, что зональные гранаты экспериментальных
образцов схожи по химическому составу с грана-
тами 1-3 генераций природного карбонатита.
Центральная зона экспериментальных гранатов
является реликтом природного граната (Grt1), а
краевая зона характеризуется повышенными
концентрациями MgO и TiO2 по сравнению с ре-
акционными гранатами второй генерации (Grt2)
природных гранатов. Как обсуждалось выше, в
природных образцах при взаимодействии карбо-
натитового расплава с гранатом происходило об-
разование реакционного граната (Grt2-3) аномально
обогащенного ЛРЗЭ и обеднение карбонатитового
расплава этими элементами. В эксперименте столь
эффектного обогащения реакционных гранатов
легкими РЗЭ не наблюдалось.

Аномальное, отличное от равновесного, рас-
пределения РЗЭ между гранатом и карбонатито-
вым расплавом свидетельствует о том, что кри-
сталлизация гранатов Grt2 и Grt3 завершилась до

Рис. 8. Диаграмма CaO–FeO–MgO отражающая химический состав гранатов в карбонатите и в эксперименте (систе-
ма с H2O + CO2 флюидом при 1150°С). Grt1-3 – три генерации гранатов из карбонатита Тромсе; Grt-1 – центральная
часть и Grt-2 – кайма зональных гранатов из эксперимента.
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достижения их равновесия с карбонатитовым
расплавом, возможно в результате быстрого его
внедрения и кристаллизации. При этом фракци-
онирование РЗЭ, приведшее к обогащению гра-
натов 2 и 3 генераций (Grt2-3) и обеднению карбо-
натитового расплава ЛРЗЭ, обусловлено кинети-
ческими факторами, большей подвижностью
легких РЗЭ по сравнению с тяжелыми РЗЭ. В ре-
зультате такого не равновесного процесса сформи-
ровался “истощенный” карбонатитовый расплав,
израсходовавший легкие РЗЭ при образовании вто-
ричных (реакционных и новообразованных) грана-
тов в процессе метасоматоза и плавления карбо-
натизированной плиты.
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