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ВВЕДЕНИЕ 

 

Актуальность исследования 

Исследования мантийных ксенолитов, кимберлитов, карбонатитов и родственных им 

пород, а также важной роли СО2 при формировании базальтоидов океанических островов, 

срединно-океанических хребтов и островных дуг свидетельствуют о присутствии в мантии 

Земли фаз, содержащих окисленные формы углерода [Dasgupta, Hirschmann, 2010; Luth, 

2014; Похиленко и др., 2015; Соболев, 1974; Соболев и др., 1997]. Основным механизмом 

привноса углерода в мантию является субдукция океанической коры и литосферы [Alt, 

Teagle, 1999; Marty, Tolstikhin, 1998; Zhang, Zindler, 1993]. Океаническая кора содержит 

существенное количество карбонатов – кальцита, доломита, магнезита и сидерита, 

сконцентрированных в осадочных породах, в гидротермально измененных базальтах и 

перидотитах [Alt, Teagle, 1999; Dasgupta, Hirschmann, 2010; Jarrard, 2003].  

В присутствии карбонатов снижается температура солидуса перидотитов и эклогитов, 

что приводит к плавлению с образованием кимберлитов, карбонатитов и связанных с ними 

магм [Dasgupta, Hirschmann, 2006, 2010; Литасов, 2011; Litasov et al., 2013]. Поэтому важной 

задачей является изучение Mg–Ca–Fe карбонатов при высоких давлениях и температурах 

[Добрецов, Шацкий, 2012; Соболев и др., 2015].  

Термическое моделирование субдукционных плит указывает на то, что тугоплавкие 

карбонаты могут транспортироваться глубже 150 км без декарбонизации под островными 

дугами [Kerrick, Connolly, 2001a, b]. Экспериментальные и теоретические исследования 

подтверждают стабильность MgCO3 и CaCO3 при P–T параметрах верхней и нижней мантии 

[Boulard et al., 2011, 2012; Isshiki et al., 2004; Katsura, Ito, 1990; Ono et al., 2005, 2007a]. 

Однако, устойчивость карбонатов могут ограничивать окислительно-восстановительные 

условия.  

В отличие от субдуционных плит, для большей части мантии характерны 

восстановительные условия. Термодинамические расчеты и данные по мантийным 

ксенолитам указывают на то, что фугитивность кислорода в мантии понижается с глубиной, 

достигая буфера железо–вюстит на глубинах порядка 200–250 км [Frost, McCammon, 2008]. 

Согласно результатам экспериментальных исследований, с глубины 250–300 км мантийные 

перидотиты должны становится насыщенными металлом, вследствие повышения 

термодинамической устойчивости компонентов, содержащих Fe3+
, что приводит к 

диспропорционированию Fe2+ в силикатах (гранат и пироксены в верхней мантии и 

бриджманит в нижней мантии) [Frost et al., 2004a; Rohrbach et al., 2007].  
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Область значений фугитивности кислорода, при которых в силикатных системах 

стабильны карбонаты располагается на 2–4 логарифмических единицы выше буфера 

железо–вюстит в зависимости от давления [Luth, 1993; Stagno, Frost, 2010; Stagno et al., 

2011, 2013; Огасавара и др., 1996]. Поэтому в мантийных P–T параметрах на глубинах 

свыше 250 км в присутствии Fe0 карбонаты должны восстанавливаться с образованием 

алмаза или карбида [Palyanov et al., 2013; Stagno et al., 2011]. 

Вместе с тем минеральные включения MgCO3, CaCO3 и CaMg(CO3)2 в алмазах из 

кимберлитов [Bulanova et al., 2010; Sobolev et al., 1997; Stachel et al., 1998, 2000; Wang et al., 

1996; Буланова, Павлова, 1987], а также алмазоносные пироксен-карбонатные породы 

Кокчетавского массива, эксгумированные с глубин 6–7 ГПа [Dobretsov, Shatsky, 2004; 

Mikhno, Korsakov, 2013; Shatsky et al., 1995; Sobolev, Shatsky, 1990; Шацкий и др., 2006] 

являются прямым доказательством сохранности карбонатов в мантии на глубинах 200–250 

км. Более того, известны находки алмазов и более глубинного происхождения, содержащих 

карбонатные микровключения [Brenker et al., 2007; Bulanova et al., 2010; Kaminsky et al., 

2013; Stachel et al., 2000; Zedgenizov et al., 2014a, b]. Все это указывает на большую 

гетерогенность окислительно-восстановительных условий в мантии, которая может быть 

скоростью окислительно-восстановительных реакций между окисленными доменами зон 

субдукции и восстановленной мантией.  

 

Цели работы 

Установить особенности реакционных взаимодействий металлического железа с 

карбонатами кальция и магния при мантийных P–T параметрах на основании 

экспериментов при высоких давлениях и температурах.  

Основные задачи 

1) Изучить реакционное взаимодействие в системах MgCO3–Fe0 и CaCO3–Fe0 при 6 и 

16 ГПа и температуре 923–1873 K. 

2) Исследовать систему гидромагнезит–Fe0 при давлениях 6 и 16 ГПа в диапазоне 

температур 923–1473 K. 

3) На основании экспериментальных данных, полученных в алмазной ячейке при 70–

150 ГПа на примере системы MgCO3–Fe0, определить относительную стабильность алмаза 

и карбонатов при P–T параметрах нижней мантии и границы ядро–мантия. 

4) На основании результатов закалочных экспериментов при 6 ГПа и 923–1673 K 

рассчитать кинетические параметры реакций в системах CaCO3–Fe0, MgCO3–Fe0 и 

гидромагнезит–Fe0, определить процессы, лимитирующие скорость протекания этих 

реакций. 
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Фактический материал и личный вклад автора 

Работа основана на результатах 33 экспериментов, выполненных автором на 

многопуансонных аппаратах высокого давления и в ячейках с алмазными наковальнями.  

Серии закалочных экспериментов при 6 и 16 ГПа были проведены в лабораториях 

университета Тохоку (Сэндай, Япония) и университета Окаяма (Мисаса, Тоттори, Япония). 

Было получено 72 образца, которые анализировались методами рентгеновской 

дифрактометрии, электроннозондового анализа и рамановской спектроскопии.  

Эксперименты с использованием алмазных ячеек в диапазоне давлений 70–150 ГПа  

проводились методом in situ рентгеновской дифрактометрии на станции 13ID-D ускорителя 

APS (Чикаго, США). После закалки образцы были проанализированы методами 

рентгеновской дифрактометрии и просвечивающей электронной микроскопии.  

 

Научная новизна 

Впервые экспериментальное исследование реакций MgCO3–Fe0 и CaCO3–Fe0 

проведено в широком диапазоне давлений и температур 6–150 ГПа и 800–2600 K, что 

позволяет моделировать окислительно-восстановительное взаимодействие карбонат–Fe0 до 

глубин границы ядро–мантия. Опыты в системе гидромагнезит–Fe0 также не имеют 

аналогов. Впервые рассчитаны кинетические параметры реакций карбонат–Fe0. 

 

Теоретическая и практическая значимость работы 

1) Полученные экспериментальные данные в системах карбонат–Fe0 могут быть 

использованы для построения моделей окислительно–восстановительного взаимодействия, 

происходящего в погружающейся плите на контакте с восстановленной мантией, а также 

на границе ядро – мантия. 

2) Результаты исследований позволяют говорить, о том карбонаты кальция и магния 

не стабильны в присутствии металлического железа во всем диапазоне мантийных 

давлений вплоть до давлений характерных для границы ядро – мантия. 

3) Эксперименты в системе гидромагнезит–Fe0 имеют важное значение для 

понимания влияния водного флюида на окислительно-восстановительные реакции и на 

стабильность карбонатных фаз в системах карбонат-железо.  
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Основные защищаемые положения 

1) При давлениях верхней мантии (6 ГПа) и переходной зоны (16 ГПа) в 

интервале температур 1073-1473 K арагонит реагирует с металлическим железом с 

образованием кальциевого вюстита и карбида железа. Взаимодействие магнезита и 

металлического железа при 6 ГПа и 1273-1473 K сопровождается образованием 

магнезиовюстита, карбида железа и графита. В случае CaCO3 карбид образуется на 

контакте с карбонатом в условиях избытка углерода и представлен Fe7C3. В случае 

магнезита карбид образуется на контакте с железом и представлен Fe3C. 

2) Кинетика реакции арагонита с металлическим железом при параметрах 

верхней мантии (6 ГПа) лимитируется скоростью диффузии, на что указывает 

параболическая зависимости толщины реакционной зоны (Δx) на границе CaCO3–Fe0 

от времени. Константы скорости реакций Fe0 c арагонитом и магнезитом имеют 

экспоненциальную зависимость от температуры и возрастают от 10-15 до 10-13 м2/сек 

при 1073-1473 K для CaCO3–Fe0, и от 10-13 до 10-11 м2/сек при 1273–1673 K для MgCO3–

Fe0. Это соответствует толщине реакционной зоны на контакте карбонат-железо 2 м 

для CaCO3–Fe0 и 6 м для MgCO3–Fe0 за миллион лет при P–T параметрах горячей 

субдукционной геотермы (6 ГПа, 1373 K). 

3) При взаимодействии карбоната магния и металлического железа при 70–150 

ГПа и 800-2600 К образуются ферропериклаз (Mg0.6Fe0.4)O, вюстит FeO, карбид Fe7C3 

и алмаз. Таким образом, карбонат магния не стабилен в присутствии металлического 

железа в диапазоне мантийных давлений до 135 ГПа. Погружение карбонатов на 

глубину слоя D’’ будет неизбежно приводить к их восстановлению до карбида Fe7C3 

и/или алмаза. 

 

Структура и объем диссертации 

Диссертация включает 140 страниц текста и состоит из введения, пяти глав и 

заключения. Работа содержит 37 рисунков и 9 таблиц. Список литературы насчитывает 401 

наименований.  

 

Апробация результатов исследования 

По теме диссертации было опубликовано 4 статьи в российских и зарубежных 

рецензируемых журналах, входящих в перечень ВАК. Результаты исследований 
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представлены в тезисах, докладах и материалах ряда международных и всероссийских 

конференций. В том числе на Всероссийском ежегодном семинаре по экспериментальной 

минералогии, петрологии и геохимии (ВЕСЭМПГ–2013) (Москва, 2013 г.); III-й 

международной конференции "Кристаллогенезис и минералогия" (Новосибирск, 2013); 

Всероссийской ежегодной конференции "Науки о Земле. Современное состояние" (Шира, 

Республика Хакассия, 2014); трех международных симпозиумах «Достижения в 

исследованиях при высоком давлении» (Новосибирск, 2014–2016 г.); Сибирской научно-

практической конференции молодых ученых по наукам о Земле (Новосибирск, 2014, 2016); 

ежегодной конференции Геологического общества Америки (GSA) (Балтимор, США, 

2015); ежегодной конференции Американского Геофизического Союза (AGU) (Сан–

Франциско, 2015, 2016); Международной школе по Наукам о Земле (Москва, 2016). 
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ГЛАВА 1. СТАБИЛЬНОСТЬ КАРБОНАТОВ В МАНТИИ ЗЕМЛИ И ИХ РОЛЬ В 

МАНТИЙНЫХ ПРОЦЕССАХ 

 

1.1. Транспорт карбонатов в мантию Земли 

 

Cубдукция океанической литосферы является важнейшим механизмом, 

регулирующим привнос окисленных форм углерода в мантию [Dasgupta, Hirschmann, 2010; 

Добрецов, Шацкий, 2012]. Максимальные содержания CO2 в верхних 600 м океанической 

коры составляют 2.5–3.5 вес. % [Staudigel, 2014]. Большая часть углеродсодержащих фаз в 

зоне субдукции представлена кальцитом, доломитом, магнезитом, анкеритом и сидеритом 

[Alt, Teagle, 1999; Jarrard, 2003].  

Карбонаты сконцентрированы в осадочных породах, гидротермально измененных 

базальтах и перидотитах [Dasgupta, Hirschmann, 2010; Jarrard, 2003]. Ежегодный привнос 

углерода в мантию за счет субдукции базальтов по различным оценкам составляет 2.2–

6.1×1013 г. С/год [Dasgupta, Hirschmann, 2010; Kelemen, Manning, 2015]. Вклад осадочных 

пород значительно варьирует от одной зоны субдукции к другой [Plank, Langmuir, 1998]. 

Усредненный поток углерода в мантию за счет субдукции осадочных пород может 

достигать 1.3–2.3 ×1013 г. С/год [Dasgupta, Hirschmann, 2010; Kelemen, Manning, 2015]. 

Концентрация углерода в субдуцирующей мантийной литосфере наименее изучена 

[Добрецов, Шацкий, 2012]. По некоторым оценкам, доля карбонатов в 

серпентинизированных перидотитах очень мала, а содержание углерода в целом составляет 

менее 500 ppm C [Alt et al., 2012]. Ежегодный привнос углерода при этом составляет не 

более 0.1–1.5×1013 г С/год [Dasgupta, 2013; Kelemen, Manning, 2015].  

Под вулканическими дугами погружающаяся плита подвергается дегидратации, 

декарбонатизации и плавлению. Отток углерода при этом зависит главным образом от 

тепловой структуры зон субдукции [Dasgupta, Hirschmann, 2010; Hilton et al., 2002; Kerrick, 

Connolly, 2001a, b; Добрецов, Шацкий, 2012]. Сравнение современных субдукционных 

геотерм [Syracuse et al., 2010] с P–T условиями декарбонатизации и плавления в 

метабазальтах и морских осадках позволяет сделать вывод о том, что 20–80% от общей 

первоначальной массы карбонатов могут погружаться в мантию на глубины ниже зон 

плавления под островными дугами [Dasgupta, Hirschmann, 2010; Hilton et al., 2002; Johnston 

et al., 2011; Kelemen, Manning, 2015; Kerrick, Connolly, 2001a, b]. 
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1.2. Свидетельства наличия карбонатов в мантии Земли по природным образцам 

 

Исследование мантийных ксенолитов, метаморфических комплексов сверхвысоких 

давлений, кимберлитов и карбонатитов подтверждает присутствие карбонатов и 

карбонатных расплавов в мантии Земли. 

Карбонаты описаны в высокобарических метаморфических породах: доломитовых 

мраморах, гнейсах, эклогитах и метапелитах [Korsakov et al., 2009a, 2011; Ogasawara et al., 

2000; Shutong, Okay, 1992; Shatsky et al., 1995; Sobolev, Shatsky, 1990; Zhang, Liou, 1996]. 

Ярким примером таких комплексов является хорошо изученный Кокчетавский массив в 

северном Казахстане [Dobretsov, Shatsky, 2004; Shatsky et al., 1995; Sobolev, Shatsky, 1990]. 

Метаморфические породы данного массива, согласно результатам исследований 

минеральных ассоциаций, были эксгумированы с глубин 130–220 км [Dobretsov, Shatsky, 

2004; Mikhno, Korsakov, 2013; Sobolev, Shatsky, 1990; Шацкий и др., 2006]. Карбонаты в 

ультравысокобарических метаморфических породах представлены кальцитом, арагонитом, 

доломитом и магнезитом [Dobrzhinetskaya et al., 2006; Korsakov et al., 2009a; Шацкий и др., 

2006]. 

Включения глубинных мантийных карбонатов и карбонатитовых расплавов 

обнаружены в гранатах, оливинах, пироксенах, хромшпинелидах и алмазах из 

кимберлитовых ксенолитов [Brenker et al., 2007; Leost et al., 2003; Sobolev et al., 1997; Walter 

et al., 2008]. Среди известных находок карбонатных включений, наиболее часто 

встречаются кальцит, доломит, магнезит и анкерит [Bulanova et al., 2010; Sobolev et al., 1997; 

Stachel et al., 1998, 2000; Zedgenizov et al., 2014a, b; Буланова, Павлова, 1987].  

Микровключения карбонатитовых и водно-карбонатитовых расплавов обнаружены в 

алмазах из кимберлитов [Jablon, Navon, 2016; Kaminsky et al., 2013; Klein-BenDavid et al., 

2009; Schrauder, Navon, 1994; Zedgenizov et al., 2004, 2007, 2009; Зедгенизов и др., 2011]. 

Такие включения, помимо Ca–Mg–Fe карбонатов, могут содержать более редкие Ca–Ba–Sr 

карбонаты [Klein-BenDavid et al., 2009; Логвинова и др., 2011], а также Na- и K-щелочные 

карбонаты [Kaminsky et al., 2009, 2013; Navon, 1991; Zedgenizov et al., 2007, 2009; 

Зедгенизов и др., 2011].  

В оливине, гранате и пироксене из ксенолитов деформированных гранатовых 

лерцолитов найдены включения щелочных карбонатитовых расплавов, содержащих в 

качестве дочерних фаз доломит, кальцит, арагонит и щелочные карбонаты [Korsakov et al., 

2009b; Sharygin et al., 2013]. Во вкрапленниках оливина и хромшпинели из кимберлитов 

трубки Удачная–Восточная (Якутия) описаны первичные и вторичные включения, 
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содержащие кальцит, доломит, магнезит, анкерит, а также щелочные натровые, калиевые и 

Ba-содержащие карбонаты [Головин и др., 2003, 2007].  

Редкие находки карбонатных включений в алмазах, содержащих сверхглубинные 

ассоциации, являются прямым доказательством их присутствия в переходной зоне и 

нижней мантии [Brenker et al., 2007; Bulanova et al., 2010; Kaminsky et al., 2013]. Наиболее 

распространены включения магнезита, сидерита, кальцита и доломита [Brenker et al., 2007; 

Stachel et al., 2000]. Обнаружены также щелочные карбонаты, соответствующие по составу 

ньеререиту, нахколиту [Kaminsky et al., 2009] и эйтелиту [Kaminsky et al., 2013]. 

Сингенетичные включения магнезита, доломита и эйтелита найдены в полиминеральном 

включении в глубинных алмазах из области Джуина, Бразилии [Brenker et al., 2007; 

Kaminsky et al., 2013]. Совместно с карбонатами были обнаружены характерные 

предположительно нижнемантийные фазы: (Ca,Ti)SiO3, бриджманит, ферропериклаз 

[Brenker et al., 2007; Joswig et al., 1999].  

Карбонатитовый и кимберлитовый магматизм позволяет обосновано считать, что в 

мантии существуют карбонатсодержащие области. К карбонатитам относятся эндогенные 

породы с высоким модальным содержанием карбонатных минералов > 50 мас. % и менее 

20 мас. % SiO2 [Белов и др., 2008]. По доминирующему минералу, эти породы разделяют на 

кальцитовые, доломитовые, анкеритовые, сидеритовые [Woolley, Kempe, 1989; Белов и др., 

2008].  

Геохимические особенности карбонатитов, в частности их изотопные 

характеристики, высокие концентрации редких элементов указывают на связь материнских 

расплавов с глубинными мантийными источниками [Bell, Simonetti, 2010; Harmer et al., 

1998; Hauri et al., 1993]. Предполагается, что карбонатитовые расплавы могут 

образовываться в окисленных зонах мантии, таких как термохимические плюмы и 

субдуцирующие плиты, содержащие карбонатизированные породы [Grassi, Schmidt, 2011; 

Hauri et al., 1993; Добрецов, Шацкий, 2012]. Основные современные теории связывают 

образование карбонатитов с дифференциацией или ликвацией щелочных, насыщенных CO2 

силикатных расплавов [Gittins, Jago, 1998; Halama et al., 2005; Kjarsgaard, Hamilton, 1988; 

1989], или с частичным плавлением карбонатизированных перидотитов и эклогитов 

[Dasgupta, Hirschmann, 2006; Presnall, Gudfinnsson, 2005; Walter et al., 2008; Литасов, 2011]. 

Первичные мантийные карбонатиты генетически связаны с кольцевыми щёлочно-

ультраосновными комплексами, и часто встречаются в ассоциации с кимберлитами 

[Agashev et al., 2008, Похиленко и др., 2015]. Присутствие алмазов, термобарометрия 

гранатсодержащих ксенолитов позволяют говорить о глубине образования кимберлитов 
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более 150–230 км (>5 ГПа) [Agashev et al., 2013; Boyd, 1973; Boyd, Nixon, 1975; Ionov et al., 

2010; Nixon, 1995; O'Reilly, Griffin, 2010; Sobolev, 1977].  

Исследования уникальных неизмененных кимберлитов трубки Удачная-Восточная 

(Якутия) позволили сделать предположение о существенно карбонатитовом составе 

кимберлитового расплава [Kamenetsky et al., 2004]. Был проведен ряд экспериментальных 

исследований по частичному плавлению данного кимберлита и близких по составу 

модельных кимберлитовых систем [Girnis et al., 2011; Sharygin et al., 2015; Shatskiy et al., 

2017; Sokol et al., 2013; Литасов и др., 2010]. Согласно данным [Sharygin et al., 2015], 

кимберлитовая магма представляла собой комбинацию карбонатитового расплава и 

кристаллического ксеногенного материала. Эксперименты с неизмененным кимберлитом 

трубки Удачная-Восточная (Якутия) с добавлением CO2 показывают, что в равновесии с 

гранатовыми перидотитами расплав характеризуется следующими содержаниями 

петрогенных компонентов: SiO2 = 9 мол.%, FeO = 6–7 мол.%, MgO = 23–26 мол.%, CaO = 

16 мол.%, Na2O = 4 мол.%, K2O = 1 мол.% и CO2 =  30–35  мол.% [Shatskiy et al., 2017]. 

Низкая вязкость и химический состав карбонатитов и карбонатных расплавов делают 

их метасоматическими агентами, способными влиять на геохимию мантийных пород и 

играть важную роль в образовании внутриплитных магм, а также в кристаллизации алмаза 

[Green, Wallace, 1988; Haggerty, 1989; Palyanov et al., 2007b; Shatsky et al., 2008; Sobolev et 

al., 1997; Stachel, Harris, 2008; Yaxley et al., 1991; Похиленко и др., 2015; Соболев и др., 

1997]. При карбонатитовом метасоматозе происходит обогащение пород и минералов 

несовместимыми элементами, изменение модального состава [Yaxley et al., 1991; 

Похиленко и др., 1993, 2015]. Считается, что высокомобильные карбонатные расплавы 

сыграли решающую роль в формировании апатитсодержащих пироксенитов/верлитов, 

карбонатизированных перидотитов и метасоматизированных мантийных ксенолитов [Jones 

et al., 2013; O'Reilly, Griffin, 2000]. Карбонатный метасоматоз наблюдается в некоторых 

эклогитовых ксенолитах [Pyle, Haggerty, 1998; Shatsky et al., 2008], что подразумевает 

активную роль карбонатов в зонах субдукции [Selverstone et al., 1992].  
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1.3. Роль карбонатов в процессах алмазообразования по экспериментальным данным 

 

Образование большинства природных алмазов по современным оценкам происходит 

при 5–7 ГПа и 1173–1773 K [Gurney et al., 2010; Haggerty, 1986; Meyer, 1985; Соболев, 1974]. 

В то же время экспериментальный синтез алмаза при прямом превращении из графита 

происходит при давлениях выше 12 ГПа и температурах выше 2000 K [Bundy et al., 1996; 

Irifune, Sumiya, 2004]. Это указывает на то, что природные алмазообразующие среды 

содержат компоненты катализаторы, в присутствии которых образование алмаза 

реализуется при более умеренных давлениях и температурах.  

Совокупность данных по составу микровключений в природных алмазах [Izraeli et al., 

2004; Klein-BenDavid et al., 2006, 2009; Navon, 1991; Schrauder, Navon, 1994; Zedgenizov et 

al., 2009; Зедгенизов и др., 2011; Логвинова и др., 2011] и экспериментальные исследования 

[Akaishi et al., 1990; Kanda et al., 1990; Palyanov et al., 1999a, b; Taniguchi et al., 1996; Борздов 

и др., 1999; Литвин и др., 1997; Пальянов и др., 1998] позволили сформулировать гипотезу 

карбонатитового генезиса природных алмазов [Palyanov et al., 1999b, 2002a, 2007b]. В 

экспериментах при высоких давлениях было установлено, что присутствие карбонатных 

[Akaishi et al., 1990; Kanda et al., 1990; Palyanov et al., 1999a, 1999b; Taniguchi et al., 1996; 

Борздов и др., 1999; Литвин и др., 1997; Пальянов и др., 1998] и карбонат–силикатных 

расплавов [Arima et al., 1993; Борздов и др., 1999; Литвин, Жариков, 2000; Шацкий и др., 

2002], а также CO2 [Sokol et al., 2001b; Sun et al., 2000; Yamaoka et al., 2002] и CO2–H2O 

флюида [Akaishi et al., 2000; Kumar et al., 2000; Sokol et al., 2001b] понижает P–T параметры 

образования алмаза существенно ниже области прямого перехода графит–алмаз.  

Впервые синтез алмаза в присутствии карбонатов был осуществлен в системах 

MgCO3–C0, CaCO3–C0, Li2CO3–C0, Na2CO3–C0 и SrCO3–C0 [Akaishi et al., 1990]. 

Эксперименты показали, что карбонаты выступают в роли катализаторов–растворителей, 

которые понижают P–T параметры образования алмаза из графита до 7.7 ГПа и 2423 K при 

длительности нагрева 20 мин [Akaishi et al., 1990]. В то же время в отсутствии карбоната 

при тех же P-T параметрах алмаз не образовывался [Akaishi et al., 1990]. Значительное 

увеличение длительности опытов позволило снизить параметры кристаллизации алмаза до 

7.0 ГПа и 1973 K при выдержке 2 ч [Борздов и др., 1999] и до 5.7 ГПа и 1573 K при выдержке 

40 ч [Palyanov et al., 1999b]. 

Большинство гипотез предполагают кристаллизацию алмазов в силикатсодержащем 

субстрате, в условиях пресыщения углеродом [Пальянов и др., 2005]. Первые успешные 

эксперименты по спонтанной нуклеации и росту алмазов в карбонатно-силикатном 
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расплаве были осуществлены при 7–7.7 ГПа и 2073–2473 K с использованием кимберлита 

из кимберлитовой трубки Весселтон (Южная Африка) [Arima et al., 1993].  

Дальнейшие экспериментальные исследования [Борздов и др., 1999; Литвин, 

Жариков, 2000; Пальянов и др., 2005; Шацкий и др., 2002] показали возможность 

кристаллизации алмаза в карбонат–силикатных системах при более умеренных параметрах 

6.3 ГПа и 1923 K. В экспериментах [Шацкий и др., 2002] было установлено, что увеличение 

содержания кремнезема в системах K2CO3–SiO2–C0 и K2CO3–Mg2SiO4–C0 до 10 вес. % 

сопровождается увеличением интенсивности кристаллизации алмаза. Однако дальнейшее 

увеличение концентрации SiO2 понижает интенсивность спонтанной нуклеации и скорость 

роста кристаллов алмаза, вплоть до полного прекращения его кристаллизации. Данная 

тенденция сохраняется и в более сложных системах [Бобров, Литвин, 2009; Бобров и др., 

2004]. 

Предполагается, что C–O–H флюиды играют важную роль в процессах кристализации 

алмаза [Haggerty, 1986; Shirey et al., 2013; Соболев, 1960]. Добавление летучих Н2О и СО2 в 

алмазообразующую среду увеличивает скорость нуклеации и роста [Sokol et al., 2000, 2009]. 

Исследования показывают, что карбонатные среды, содержащие водный и водно-

углекислый флюид, являются благоприятными для кристаллизации алмаза при параметрах, 

приближенных к условиям в природном процессе – 5.7–7.7 ГПа и 1473–1873 K [Arima et al., 

2002; Palyanov et al., 2002a, 2005; Sato et al., 1999]. Так, например, в системе доломит–C0 в 

присутствии H2O и H2O–CO2 спонтанная нуклеация наблюдалась при 1973 K и 7 ГПа при 

длительности нагрева 4 часа [Sokol et al., 2001a]. В работе [Palyanov et al., 1999b], было 

показано, что температура спонтанного зародышеобразования алмаза в системе карбонат–

флюид–углерод может быть понижена до 1423 K с увеличением длительности 

эксперимента до 120 часов. 

Кристаллизация алмаза реализована в ряде экспериментальных исследований в 

диапазоне давлений 5.5–7.7 ГПа в системах H2O–C0 [Hong et al., 1999; Sokol et al., 2001b, 

2004; Yamaoka et al., 1992, 2000; Пальянов и др., 2000], СO2–С0 [Sokol et al., 2001b, 2004; 

Пальянов и др., 2000], СO2–H2O–С0 [Akaishi et al., 2000; Akaishi, Yamaoka, 2000; Kumar et 

al., 2000; Sokol et al., 2001b, 2004; Пальянов и др., 2000] и CH4–H2–C0 [Sokol et al., 2001b, 

2004; Пальянов и др., 2000]. Для кристаллизации алмаза в C–О–Н флюиде характерен 

длительный индукционный период, предшествующий спонтанной нуклеации и росту 

алмаза [Пальянов и др., 2000, 2005]. Так, например, в экспериментах в системе H2O–C0 при 

5.5 ГПа и 1573 K при нагреве в течении 24 часов рост алмаза происходил только на 

затравочных кристаллах [Yamaoka et al., 2000]. В то же время, при увеличении 

длительности эксперимента до 84 часов при близких P–T параметрах (5.7 ГПа, 1573 K) 
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наблюдались спонтанные кристаллы [Sokol et al., 2001b]. По мере снижения температуры, 

длительность нагрева, необходимая для появления первых спонтанных кристаллов 

возрастает [Пальянов и др., 2005].  

Интенсивность алмазообразования в С–О–Н флюиде также зависит от окислительно-

восстановительных условий. На основании экспериментальных исследований известно, что 

увеличение концентраций H2 или CH4 во флюиде снижает скорости роста и подавляет 

спонтанную нуклеацию алмаза [Sokol et al., 2001b, 2009; Пальянов и др., 2000]. В системе 

CH4–H2–C0 кристаллизация алмаза при 5.7 ГПа наблюдалась при температуре 1573–1693 K 

и длительности нагрева 136 часов только на затравочных кристаллах [Sokol et al., 2001b]. В 

системе CO2–H2O–C0 при аналогичной выдержке спонтанное зародышеобразование 

реализуется уже при 1473 K [Sokol et al., 2001b]. 

 

1.3.1. Образование алмазов в окислительно-восстановительных реакциях с участием 

карбонатов 

 

В большинстве описанных выше работ источником углерода для кристаллизации 

алмаза являлся графит. Однако, во многих современных моделях, основанных на изучении 

составов минеральных и флюидных включений, образование алмаза связывают с 

окислительно-восстановительными реакциями [Shirey et al., 2013; Stachel, Harris, 2008; 

Похиленко и др., 2015]. Источником углерода в таких реакциях могут служить карбонат, 

СО2, метан или другие углеводороды [Arima et al., 2002; Palyanov et al., 2002b, 2013].  

Для восстановления углерода в карбонатах и CO2 необходим внешний 

восстанавливающий агент, которым может выступать восстановленный C–O–H флюид 

[Palyanov et al., 2005], металлическая фаза (например, Fe0), карбиды [Palyanov et al., 2013] и 

сульфиды [Palyanov et al., 2007a]. 

В 2002 году М. Арима с соавторами [Arima et al., 2002] исследовали реакции 

CaMg(CO3)2–Si0, CaMg(CO3)2–SiC при 7.7 ГПа и 1773–2073 K. Спонтанное образование 

алмаза из карбонатного расплава происходило в процессе следующих окислительно-

восстановительных реакций:  

CaMg(CO3)2 (CL) + 2 Si0 = CaMgSi2O6 (Di) + 2 C0 (Dia/Gr)  (1) 

CaMg(CO3)2 (CL) + 2 SiС = CaMgSi2O6 (Di) + 4 C0 (Dia/Gr)  (2) 

В интервале 10–25 ГПа и 1973–2073 K в экспериментальной работе [Siebert et al., 

2005] было показано восстановление углерода сидерита при взаимодействии с Si–Fe 
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металлическим сплавом. Авторы предложили следующее уравнение реакции [Siebert et al., 

2005]: 

2 FeCO3 (Sd) + 3 Si0 = 2 Fe0 + 3 SiO2 + 2 C (Dia)   (3) 

Находки карбида кремния, силицидов железа (например, минералы хапкеит, зюссит) 

в природе довольно редки и свидетельствуют о сильно восстановительных условиях при их 

образовании, fO2 на 5–6 порядков ниже уровня буфера железо–вюстит (IW) [Leung et al., 

1990, 1996; Mathez et al., 1995]. Согласно существующим литературным данным [Mathez et 

al., 1995], такие условия могут реализовываться при субдукции восстановленных 

углеродсодержащих осадков. Таким образом, совместное нахождение в природе 

карбонатов и Si0/SiC – достаточно уникальное явление.  

Механизм восстановления карбонатов с образованием алмаза, который более 

приближен к природным процессам, связан с окислительно-восстановительными 

реакциями с участием C–O–H флюида. Образование алмазов из кристаллических или 

расплавленных Ca-Mg - карбонатов в присутствии восстановленного флюида было изучено 

в диапазоне давлений 5.2–7.7 ГПа [Palyanov et al., 2002b, 2005; Yamaoka et al., 2002]. 

Восстановление CaCO3 в присутствии CH4–H2O флюида исследовано в экспериментах при 

7.7 ГПа и 1773 K [Yamaoka et al., 2002]. Уравнение реакции было записано следующим 

образом: 

CaCO3 + CH4 (F) = Ca(OH)2 + 2 C0 (Dia/Gr) +H2O (F)   (4) 

О взаимодействии водородного флюида и магнезита в присутствии SiO2 при 6–7 ГПа 

и 1623–2073 K сообщалось ранее в работе [Palyanov et al., 2002b], в которой была 

предложена следующая схема реакционного взаимодействия: 1) MgCO3 + SiO2 = MgSiO3 + 

CO2, 2) CO2 + 2 H2 = C + 2 H2O. 

Сульфиды, которые часто встречаются в виде включений в алмазах [Klein-BenDavid 

et al., 2006; Richardson et al., 2004], также могут восстанавливать углерод из CO2 до алмаза 

и/или графита [Palyanov et al., 2007a]. Возможный механизм реакции был впервые 

предложен в работе [Marx, 1972]: 

FeS + CO2 → FeO + S2 + C0     (5) 

В дальнейшем, восстановление карбонатов и CO2 в присутствии сульфидов было 

подтверждено рядом экспериментальных работ [Gunn, Luth, 2006; Palyanov et al., 2007a]. В 

опытах при 1573 K и 6–7.5 ГПа с магнезитом и расплавом Fe–S–O эвтектического состава 

был получен метастабильный графит [Gunn, Luth, 2006]. Экспериментальное 
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моделирование в системе MgCO3–SiO2–Al2O3–FeS при 6.3 ГПа и 1523–2073 K показало 

важную роль как Fe–S расплавов, так и кристаллических сульфидов в восстановлении CO2 

[Palyanov et al., 2007a]. В результате окислительно-восстановительных реакций были 

получены алмаз и/или графит в ассоциации Grt ± Mst ± Coe ± Ky ± Ol ± Opx ± Fe0.85-0.89S 

(сульфид или его расплав). Основываясь на анализе образцов, был предложен следующий 

механизм взаимодействия: 

3 MgCO3 (Mst) + Al2O3 + 3 SiO2 = Mg3Al2Si3O12 (Grt) + 3 CO2 (F) (6) 

FeS + 0.0367 Al2O3 + 0.11 SiO2 + 0.055 CO2= Fe0.89S + 0.0367 Fe3Al2Si3O12 + 0.055 C 

(7) 

Принимая во внимание, что фугитивность кислорода в мантии может достигать 

условий, соответствующих кривой насыщения металла [Frost et al., 2004a; Frost, 

McCammon, 2008], богатые железом металлические расплавы могут выступать в роли 

восстановителей в процессах алмазообразования. Каталитическая роль расплавов металлов 

(Fe, Ni, Co) при синтезе алмаза известна давно [Bundy et al., 1955; Strong, Hanneman, 1967; 

Sumiya et al., 2000]. Однако, природные данные о возможном присутствии металлического 

железа и его сплавов в мантии появились лишь недавно – на основании изучения 

включений в алмазах [Bulanova et al., 2010; Kaminsky, Wirth, 2011; Smith et al., 2016].  
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1.4. Стабильность карбонатов при мантийных P–T параметрах 

 

При исследовании стабильности и реакционной способности карбонатов при высоких 

давлениях важное значение имеют сведения о физико-химических особенностях 

карбонатных систем, таких как фазовые переходы, диаграммы плавления и т.д. Данному 

вопросу посвящено множество экспериментальных и теоретических исследований [Boulard 

et al., 2011, 2012, 2015; Isshiki et al., 2004; Katsura, Ito, 1990; Oganov et al., 2008; Ono et al., 

2007a; Литасов, 2011], результаты которых обсуждаются ниже. 

1.4.1. Полиморфные переходы при высоких давлениях на диаграммах CaCO3, MgCO3 и 

FeCO3 

 

История изучения структур и фазовых переходов в карбонатах начинается с работы 

Бриджмана, опубликованной в 1938 году [Bridgman, 1938]. Исследование было посвящено 

кальциту, самому распространенному карбонату в приповерхностных условиях. Структура 

кальцита представлена ромбоэдрической гранецентрированной пространственной 

решеткой (R3с), в которой катионы Ca2+ окружены шестью (CO3)
2- группами. Атом 

углерода находится в состоянии sp2 гибридизации и окружен тремя атомами кислорода 

[Бетехтин, 2007]. Помимо кальцита, такой тип структуры характерен для магнезита 

(MgCO3), сидерита (FeCO3), родохрозита (MnCO3) и смитсонита (ZnCO3). Это 

обуславливает склонность данных минералов к образованию изоморфных смесей 

[Бетехтин, 2007].  

Среди полиморфных модификаций CaCO3 при высоких давлениях выделяют как 

стабильные, так и метастабильные фазы. Различия между ними определяются методами 

расчетов из первых принципов при сравнении энтальпий образования [Koch-Müller et al., 

2016; Oganov et al., 2006; Pickard, Needs, 2015]. На фазовой диаграмме CaCO3 известно три 

экспериментально подтвержденных стабильных полиморфных модификации: арагонит 

(пространственная группа Pmcn), постарагонит (Pmmn) и фаза с пироксеноподобной 

структурой [Ono et al., 2005, 2007a]. При комнатных температурах были синтезированы 

метастабильные фазы, среди которых: CaCO3-II (P21/c) при ~1.5 ГПа; CaCO3-III (P1) при 

2.2 ГПа; CaCO3-VI (P1) при 15–40 ГПа [Koch-Müller et al., 2016; Merlini et al., 2012; Suito et 

al., 2001].  

Среди стабильных полиморфных модификаций CaCO3 арагонит занимает особое 

место. Данная фаза является единственной высокобарической разновидностью, которая 

встречается и при атмосферном давлении [Бетехтин, 2007]. Однако, при 1 атм арагонит 
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метастабилен, а переход кальцит–арагонит на диаграмме CaCO3 происходит выше ~0.2 ГПа 

[Irving, Wyllie, 1973; Johannes, Puhan, 1971; Suito et al., 2001].  

Эксперименты показывают, что при 25–30 ГПа структура арагонита неустойчива 

[Litasov et al., 2017; Palaich et al., 2016]. Согласно рентгенографическим исследованиям 

выше 40 ГПа и 1500–2200 K происходит фазовый переход с образованием постарагонита 

[Ono et al., 2005, 2007a; Santillán,Williams, 2004]. Для диапазона давлений 25–40 ГПа на 

данный момент не существует экспериментальных данных. Однако, ab initio расчеты 

предсказывают появление фазы с пространственной группой P21/c между полями 

стабильности арагонита и постарагонитом [Pickard, Needs, 2015].  

Постарагонит стабилен в широкой области температур и давлений [Oganov et al., 

2006]. Он был обнаружен в экспериментах от 40 до 90 ГПа включительно [Ono et al., 2007a]. 

В структуре постарагонита атомы кальция и кислорода сложены по мотиву плотнейшей 

гексагональной упаковки, с координационным числом атома Ca – 12. Углерод имеет 

координационное число 3 [Oganov et al., 2006, 2013]. Расчеты из первых принципов 

показывают, что увеличение давления выше 80 ГПа приведет к стабилизации структур с 

углеродом в четверной координации [Oganov et al., 2006, 2013; Pickard, Needs, 2015].  

А. Оганов с коллегами [Oganov et al., 2006] с использованием программы USPEX 

рассчитали, что постарагонит будет трансформироваться в фазу с пространственной 

группой C2221 при P>137 ГПа. К. Пикард с соавторами [Pickard, Needs, 2015] предсказали 

другую фазу с пространственной группой P21/c, которая должна стабилизироваться 

относительно пост–арагонита при давлении выше 76 ГПа. В обеих структурах P21/c и C2221 

углерод–кислородные тетраэдры образуют цепочки по типу пироксеновых структур 

[Oganov et al., 2006, Pickard, Needs, 2015]. Согласно теоретическим расчетам [Pickard, Needs, 

2015], фаза P21/c обладает меньшей энтальпией и более энергетически выгодна 

относительно C2221. Однако, существующие на данный момент экспериментальные 

рентгенограммы [Ono et al., 2007a], снятые выше 130 ГПа, не позволяют однозначно 

ответить на вопрос, в какую из предсказанных фаз трансформируется постарагонит при 

высоких давлениях.  

Высокобарические структуры железистого и магнезиального карбонатов были 

изучены в ряде теоретических и экспериментальных работ в широком диапазоне давлений 

[Biellmann et al., 1993; Isshiki et al., 2004; Panero, Kabbes, 2008; Seto et al., 2008; Solopova et 

al., 2015]. Известно, что магнезит с тригональной структурой кальцитового типа стабилен 

до 80 ГПа [Fiquet et al., 2002]. Первые изменения в структуре сидерита происходят при 

давлениях 40–50 ГПа, при этом фиксируется магнитный переход в Fe2+ [Lobanov et al., 2015; 

Mattila et al., 2007]. Исследования фаз твердого раствора MgCO3–FeCO3 с различным 
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соотношением Fe–Mg показали, что увеличение концентрации магния приводит к 

смещению спинового перехода в сторону более высоких давлений [Spivak et al., 2014]. 

Спиновый переход в FeCO3, по данным [Lavina et al., 2010], не приводит к изменению 

пространственной группы, сопровождаясь скачкообразным уменьшением объема. С другой 

стороны, в (Fe,Mg)CO3, согласно экспериментальным исследованиям [Liu et al., 2015], 

магнитный переход при 50 ГПа и 1400 K сопровождается трансформацией структуры 

кальцитового типа в орторомбическую с пространственной группой Pmm2.  

Как для FeCO3, так и для MgCO3 выше 80 ГПа характерно образование полиморфных 

модификаций с углеродом в тетраэдрической координации [Oganov et al., 2006, 2008; 

Panero, Kabbes, 2008; Skorodumova et al., 2005]. Высокобарический MgCO3 (Mst-II) с 

моноклинной структурой C2/m и (CO4)
4- группами был обнаружен экспериментально при 

80 ГПа и 2300 K [Boulard et al., 2011].  

Образование железосодержащего ортокарбоната сопровождается реакцией 

диспропорционирования с окислением Fe2+ до Fe3+ и восстановлением углерода до алмаза 

или CO [Boulard et al., 2011; Merlini et al., 2015]. В системе FeO+CO2 при 70–97 ГПа и 2000–

2600 K наблюдалось образование Fe3O4, алмаза и Fe4(CO4)3 [Boulard et al., 2012]. Пики 

карбоната на экспериментальных рентгенограммах были описаны фазой с 

пространственной группой С2/m, схожей по структуре с Mst-II [Boulard et al., 2011]. При 

изучении Mg-содержащего сидерита при 135 ГПа в продуктах экспериментов наблюдались 

ортокарбонат Mg1.395Fe2.605(C4O13), оксид железа Fe13O19 и алмаз [Merlini et al., 2015], 

образование которых авторы связывают со следующей реакцией: 

93 Fe0.7Mg0.3CO3 = 20 Mg1.395Fe2.605(C4O13) + Fe13O19 + 13 C0  (8) 

Структура полученного ортокарбоната, согласно данным Мерлини с соавторами 

[Merlini et al., 2015], имеет пространственную группу С2/c. 
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1.4.2. Плавление и разложение в системах c CaCO3, MgCO3 и FeCO3 

 

Согласно результатам термического анализа, c увеличением температуры выше 

1000 K при атмосферном давлении кальцит разлагается с образованием CaO и CO2 [Brittain, 

2016]. Разложение происходит до сингулярной точки при P–T параметрах 0.04 ГПа и 

1500 K, выше которой CaCO3 плавится инконгруэнтно с образованием CO2 [Irving, Wyllie, 

1973; Wyllie, Tuttle, 1960]. Выше 1 ГПа происходит конгруэнтное плавление [Irving, Wyllie, 

1973; Suito et al., 2001]. Температура плавления CaCO3, согласно различным 

экспериментальным данным, при 6–7 ГПа составляет 1900–2000 K [Li et al., 2017; Shatskiy 

et al., 2014; Suito et al., 2001; Хохряков, Пальянов, 2000]. При дальнейшем повышении 

давления до 21 ГПа, по данным работы [Li et al., 2017], температура плавления 

увеличивается в пределах 50 K (Рис. 1). В экспериментальном исследовании в алмазной 

ячейке [Спивак и др., 2011] плавление фиксировали при 2200 K и 20–22 ГПа, и в интервале 

2600–3100 K в диапазоне давлений 40–80 ГПа [Спивак и др., 2011] (Рис. 1). 

 

 

Рис. 1. Кривые плавления MgCO3 (1, 2) и CaCO3 (3, 4) по литературным данным. 1 – 

[Katsura, Ito, 1990]; 2 – [Solopova et al., 2015]; 3 – [Spivak et al., 2012; Спивак и др., 2011]; 4 

– [Li et al., 2017]. Мантийная адиабата – [Katsura et al., 2010]. Условные обозначения 

MgCO3(L) и MgCO3(S) – расплав и кристаллический MgCO3; CaCO3(L) и CaCO3(S) – 

расплав и кристаллический CaCO3.  
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Магнезит разлагается на MgO и CO2 до ~2 ГПа и 1823 K [Irving, Wyllie, 1975]. 

Инвариантная точка между кривой разложения и кривой плавления расположена при 

2.6 ГПа и 1823 K [Irving, Wyllie, 1975]. Выше по давлению магнезит плавится конгруэнтно. 

Температура плавления магнезита изучена до 84 ГПа включительно [Katsura, Ito, 1990; 

Solopova et al., 2015] (Рис. 1) и составляет 2173 K при 6 ГПа [Katsura, Ito, 1990], 2550 K при 

80 ГПа [Solopova et al., 2015] (Рис. 1). 

Существует лишь небольшое количество экспериментальных работ, посвященных 

стабильности сидерита при высоких давлениях, при этом результаты исследований носят 

противоречивый характер [Kang et al., 2015; Shatskiy et al., 2015; Tao et al., 2013]. 

Разложение сидерита с выделением CO2 и образованием оксида железа (FeO или Fe2O3) по 

данным опытов в платиновых капсулах [Tao et al., 2013] происходит до 8 ГПа, сменяясь 

выше по давлению инконгруэнтным плавлением. Однако, в экспериментах с 

использованием графитовых капсул [Shatskiy et al., 2015], инконруэнтное плавление 

наблюдалось уже при 6 ГПа и 2043–2243 K. Различия в полученных результатах авторы 

[Shatskiy et al., 2015] объясняют более окисленными условиями в случае использования 

платиновых капсул, которые могли приводить к реакции диспропорционирования железа. 

Впервые эксперименты, описывающие фазовые соотношения в системе CaCO3–

MgCO3–FeCO3, были проведены Дж. Гольдшмидтом [Goldsmith et al., 1962] при P–T 

параметрах 1.5 ГПа и 873–1073 K. На данный момент тройная диаграмма CaCO3–MgCO3–

FeCO3 и обрамляющие ее политермические разрезы подробно изучены до 6 ГПа 

включительно [Buob et al., 2006; Franzolin et al., 2011; Shatskiy et al., 2014]. Эксперименты 

показывают, что для FeCO3 и MgCO3 характерен непрерывный ряд твердых растворов во 

всем исследованном интервале давлений от 0.2 до 6 ГПа [Шацкий и др., 2015]. Для систем 

FeCO3–CaCO3 и MgCO3–CaCO3, в силу существенного отличия радиуса иона Ca2+, 

характерны области разрыва смесимости и образование двойных и тройных солей, таких 

как доломит CaMg(CO3)2, анкерит Ca(Mg,Fe)(CO3)2 [Franzolin et al., 2011; Shatskiy et al., 

2014; Шацкий и др., 2015]. Температура начала плавления при 6 ГПа в системе FeCO3–

CaCO3 составляет ~1553 K, а в MgCO3–CaCO3 ~1623 K [Шацкий и др., 2015]. 
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1.4.3. P–T области стабильности MgCO3 и CaCO3 в многокомпонентных силикат 

содержащих системах 

 

Кальцит и доломит слагают до 7 вес. % всех осадков субдукционной зоны [Plank, 

Langmuir, 1998], и являются доминирующими карбонатными фазами в гидротермально 

измененных океанических базальтах [Alt, Teagle, 1999; Staudigel, 2014]. Однако, состав 

карбонатов в мантии будет зависеть от термодинамической стабильности и химических 

реакций с окружающими минералами [Dalton, Wood, 1993; Martinez et al., 1996; Sato, 

Katsura, 2001a]. Стабильность магнезита, арагонита и доломита в различных системах 

изучена в ряде экспериментальных работ [Ghosh et al., 2014; Kiseeva et al., 2013; Litasov, 

Ohtani, 2009, 2010; Литасов, 2011].  

Экспериментальные исследования показывают, что доломит при 4.5 ГПа и 1273 K 

разлагается с образованием кальцита и магнезита [Sato, Katsura, 2001b]. Реакция 

разложения в системах, приближенных по составу к природному базальту, происходит при 

9 ГПа до 1473–1573 K [Kiseeva et al., 2013].  

CaCO3 при высоких давлениях в силикатных системах нестабилен и вступает в 

обменные реакции. На примере упрощенной системы гранат–клинопироксен–карбонат при 

2.5–5.5 ГПа экспериментально установлена обменная реакция CaCO3 – гранат с 

образованием твердых растворов (Ca,Mg,Fe)CO3 [Yaxley, Brey, 2004]: 

6 CaCO3 + (Mg,Fe)3Al2Si3O12(Grt) = 3 (Ca,Mg,Fe)(CO3)2 (Dol-Ankss)  

+ Ca3Al2Si3O12 (Grt)    (9) 

Взаимодействие CaCO3 с энстатитом приводит к образованию ассоциации доломит–

диопсид при давлениях ниже 5 ГПа и магнезит–диопсид в интервале 5.5–7.7 ГПа [Brey et 

al., 1983; Kushiro et al., 1975]. Реакция CaCO3–бриджманит, изученная до 80 ГПа 

включительно [Biellmann et al., 1993; Seto et al., 2008], приводит к возникновению 

ассоциации Ca-перовскит и магнезит [Biellmann et al., 1993]:  

CaCO3 + MgSiO3 (Bdg) = CaSiO3 (Prv) + MgCO3 (Mst)   (10) 

Таким образом, обменные реакции ограничивают стабильность доломита и кальцита, 

приводя к образованию магнезита при высоких давлениях в силикатных системах с CO2 

[Biellmann et al., 1993; Brey et al., 1983; Kushiro et al., 1975; Seto et al., 2008]. Вследствие 

этого, выше 6–7 ГПа в перидотитах и эклогитах, за исключением систем с высоким 

содержанием CaO [Kiseeva et al., 2013], магнезит является доминирующей карбонатной 

фазой [Ghosh et al., 2014; Kiseeva et al., 2013; Litasov, Ohtani, 2010].  
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В окисленных условиях в силикатных системах стабильность магнезита зависит от 

положения солидусов и реакций декарбонатизации [Литасов, 2011; Litasov et al., 2008]: 

MgCO3 (Mst) + MgSiO3 (En) = Mg2SiO4 (Fo) + CO2 (F)   (11) 

MgCO3 (Mst) + SiO2 = MgSiO3 (En)+ CO2 (F)   (12) 

Реакция (11) имеет важное значение для стабильности магнезита в мантийных 

перидотитах и протекает как минимум до 5 ГПа [Aranovich, Newton, 1999; Johannes, 1969; 

Newton, Sharp, 1975]. Выше 8 ГПа фазовые соотношения в системе MgCO3–MgSiO3 

характеризуются простой эвтектикой [Katsura, Ito, 1990; Katsura et al., 1991]. Температура 

начала плавления при 8 и 15 ГПа составляет 2048 K и 2098 K, соответственно [Katsura, Ito, 

1990].  

Реакция (12) может быть реализована в силикатных системах в присутствии 

свободного SiO2, например, в эклогитах, и будет влиять на устойчивость магнезита при 

субдукции на большие глубины [Litasov et al., 2008]. Взаимодействие в системе MgCO3–

SiO2 было изучено до 152 ГПа и 3100 K, включительно [Maeda et al., 2017; Seto et al., 2008; 

Takafuji et al., 2006]. При давлениях ниже 6 ГПа установлено реакционное взаимодействие 

с образованием MgSiO3+CO2. В диапазоне давлений от 8 до 25 ГПа наблюдалась реакция 

плавления с образованием ассоциаций MgSiO3+расплав или SiO2+расплав [Kakizawa et al., 

2015]. В работе [Maeda et al., 2017] при 70–75 ГПа 1800 K фиксировали образование 

MgSiO3+C+O2. Линия равновесия MgCO3+SiO2/MgSiO3+CO2 расположена вблизи 

мантийной адиабаты при давлениях выше ~10 ГПа [Литасов, 2011] (Рис. 2). Поскольку 

субдуциирующие плиты холоднее окружающей мантии [Syracuse et al., 2010], ассоциация 

MgCO3+SiO2 будет оставаться стабильной при P–T параметрах субдукционных геотерм 

[Litasov et al., 2008].  

Температуры начала плавления карбонатизированного перидотита и эклогита до 21–

32 ГПа изучены в модельной системе CaO–MgO–Al2O3–SiO2–Na2O–CO2 [Litasov, Ohtani, 

2009, 2010] и с использованием составов, приближенных к природным [Kiseeva et al., 2012, 

2013; Thomson et al., 2016]. Плавление карбонат содержащих мантийных пород в безводных 

условиях контролируются составом карбонатной составляющей и фазовыми равновесиями 

в системе CaCO3–MgCO3–FeCO3 [Litasov, Ohtani, 2009, 2010; Шацкий и др., 2015]. 

Добавление воды и щелочей Na2O, K2O снижает температуры солидусов на ~800 K 

[Thomson et al., 2016; Литасов, 2011] (Рис. 2). Однако, в обеих системах магнезит является 

близликвидусной фазой, а расплавы при низких степенях плавления обогащены кальцием, 

натрием и калием [Litasov et al., 2013].   
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Таким образом, Са- и Mg-карбонаты остаются стабильными при P–T параметрах 

субдукционных геотерм [Litasov et al., 2013; Литасов, 2011]. В присутствии щелочей и воды 

появление карбонатитового расплава возможно в переходной зоне, при этом магнезит все 

равно остается стабильной фазой и может сохраняться вплоть до нижней мантии [Thomson 

et al., 2016; Литасов, 2011]. 

 

 

Рис. 2 . Стабильность магнезита в различных системах. П+CO2, П+CO2+H2O – кривая 

плавления карбонатизированного перидотита в безводной и в водосодержащей системах 

[Litasov, Ohtani, 2009; Литасов, 2011]. Э+CO2, Э+CO2+H2O – кривая плавления 

карбонатизированного эклогита в безводной и в водосодержащей системах [Litasov, Ohtani, 

2010; Литасов, 2011]. Зеленая линия – кривая реакции MgCO3 + SiO2 = MgSiO3 + CO2 

[Litasov et al., 2008]. Черная линия – разложение доломита [Литасов и др., 2011]. Черные 

пунктирные линии – декарбонатизация и плавление магнезита по данным:(I) – [Irving, 

Wyllie, 1975]; (K) – [Katsura, Ito, 1990]. Серыми линиями показаны: мантийная адиабата 

[Stacey, Davis, 2008], субдукционные геотермы [Syracuse et al., 2010] для плит, 

стагнирующих в переходном слое: 1– горячая; 2– средняя; 3–холодная 
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1.5. Окислительно-восстановительные условия в мантии Земли и их влияние на 

стабильность карбонатов 

 

Несмотря на широкий Р–Т диапазон устойчивости, стабильность карбонатов 

ограничена окислительно-восстановительными условиями в мантии. В системе Mg–Si–O–

C равновесие окисленных и восстановленных форм углерода определяется буферным 

равновесием EMOG (или EMOD в поле стабильности алмаза) [Stagno, Frost, 2010; Огасавара 

и др., 1996]:  

MgCO3 (Mst) + MgSiO3 (En) = Mg2SiO4 (Ol)+ C0 (Dia/Gr) + O2  (13)  

Буфер EMOD при 6 ГПа располагается на 1 лог. ед. ниже кислородного буфера 

фаялит-магнезит–кварц (FMQ) и на 4 лог. ед. выше IW (Рис. 3). 

 

Рис. 3. Зависимость fO2 буферных реакций от T при 6.3 ГПа по данным работы [Sokol 

et al., 2010]. FMQ – фаялит–магнетит–кварц; WM – вюстит–магнетит; EMOD/G – энстатит–

магнезит–оливин–алмаз/графит; IW – железо–вюстит; CCO – графит/алмаз–C–O; C+H2O –

fO2 "водного максимума" в C–O–H флюиде. Серая область – условия устойчивости 

карбонатов. 

 

Стабильность карбонатов в эклогитовой ассоциации определяется следующей 

реакцией: 

Ca,MgCO3 (Dol) + 2 Mg2Si2O6 (En) = CaMgSi2O6 (Di) + 2 Mg2SiO4 (Ol)  

+ 2 C0 (Dia/Gr) + O2      (14) 
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Значения фугитивности кислорода f(O2) в реакции (14) близки к буферу EMOD [Luth, 

1993].  

В нижней мантии восстановление магнезита до алмаза описывается буферным 

равновесием: 

MgCO3 (Mst) = MgO (Per) + C0 (Dia/Gr) + O2    (15) 

Экспериментально было показано, что область стабильности карбонатов при 16–

45 ГПа на 2–3 логарифмические единицы выше буфера IW [Rohrbach, Schmidt, 2011; Stagno 

et al., 2011]. Зависимость logfO2 от P для буферирующего равновесия магнезит–алмаз имеет 

отрицательный наклон, со значениями fO2 приближающимися к IW [Stagno, Frost, 2010; 

Stagno et al., 2011]. Возможное пересечение буфера IW с областью стабильности карбонатов 

при больших давлениях и температурах, может привести к стабилизации окисленных форм 

углерода в нижней мантии. Эксперименты, описанные в главе 4, были направлены на 

решение этого вопроса.  

Информацию об окислительно-восстановительных условиях в мантии получают из 

анализа соотношений Fe3+/ΣFe в неизмененных MORB, концентраций гетеровалентных 

элементов или от окситермобарометрии перидотитов. Изучение MORB и шпинелевых 

перидотитов показывает, что f(O2) в астеносферной мантии находится в пределах 2 лог.ед. 

от кислородного буфера фаялит–магнезит–кварц (FMQ) [Frost, McCammon, 2008] (Рис. 4). 

Для гранатовых перидотитов было выявлено постепенное снижение f(O2) до буфера 

железо–вюстит (IW) на глубине 200 км [Goncharov et al., 2012; Pokhilenko et al., 2008; 

Woodland, Koch, 2003]. Ниже 250–300 км мантийные породы могут содержать 

металлическое железо, которое образуется в результате диспропорционирования Fe2+ в 

гранате, пироксене и бриджманите до структурного Fe3+ и металлического 

железоникелевого сплава [Frost, McCammon, 2008]. Концентрация Fe0 по известным 

оценкам может составлять 0.1–0.2 вес. % в переходном слое и 1.0 вес.% в нижней мантии, 

если объемное содержание кислорода не изменяется с глубиной [Frost, McCammon, 2008].  

В условиях буфера IW стабильными фазами являются алмаз или карбид [Stagno et al., 

2011]. Карбонаты, поступающие в мантию в процессе субдукции, будут вступать в 

окислительно-восстановительные взаимодействия с насыщенными Fe0 мантийными 

перидотитами. Подтверждают существование подобного процесса в природе и включения 

в алмазах, которые отличаются гетерогенностью составов: от окисленных (карбонат, СО2, 

H2O) [Bulanova et al., 2010; Логвинова и др., 2011; Томиленко и др., 2001], до 

восстановленных (Fe0, карбид железа, углеводороды) [Bulanova et al., 2010; Smith et al 2016; 

Логвинова и др., 2011; Томиленко и др., 2001].   
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Рис. 4. Изменение фугитивности кислорода в мантийных перидотитах с давлением по 

данным работ [Frost, McCammon, 2008; Литасов, 2011; Похиленко и др., 2015]. fO2 для 

гранатовых перидотитов: 1 – кратона Каапвааль, Южная Африка; 2 – трубки Удачная, 

Якутия; 3 – кратона Слэйв, Канада, а также 4 – шпинелевых перидотитов для тр. Удачная, 

Якутия. Буферы IW — железо–вюстит, EMOD/G — энстатит–магнезит–оливин–

алмаз/графит показаны относительно геотермы 40 мВт/м2. Дополнительно отмечены 

области стабильности карбонатов, графита и алмаза. 
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1.6. Восстановление карбонатов в присутствии Fe0 

 

Взаимодействие карбонатов с железом в первом приближении описывает механизм 

окислительно-восстановительной реакции между карбонатами субдукционной плиты и 

восстановленными породами окружающей мантии. Существует ряд экспериментальных и 

теоретических работ, которые моделирует данный процесс в широком интервале давлений 

от 6 до 25 ГПа [Oganov et al., 2008; Palyanov et al., 2013; Rohrbach, Schmidt, 2011; Scott et al., 

2001].  

Термодинамические расчеты в системе MgCO3–Fe0 показывают, что в результате 

окислительно-восстановительного взаимодействия в условиях верхней и нижней мантии 

образуется ассоциация Fe3C+магнезиовюстит [Scott et al., 2001]. Теоретические 

исследования на основании расчета энтальпии образования из первых принципов при 0 К 

подтверждают возникновение в процессе реакции восстановленных фаз, таких как графит, 

алмаз, или карбид в ассоциации с (Fe,Mg)О оксидом [Oganov et al., 2008]. Расчеты с учетом 

предсказанной структуры Mst-II для магнезиального карбоната, показывают, что ниже 

50 ГПа наиболее вероятными продуктами взаимодействия MgCO3–Fe0 являются 

магнезиовюстит – алмаз, в то время как при более высоких давлениях вместо алмаза должен 

образовываться когенит, Fe3C [Oganov et al., 2008]. 

Взаимодействие MgCO3–Fe0 изучено в экспериментах при 14–25 ГПа, как в простой 

[Gao et al., 2016], так и в многокомпонентной системе [Rohrbach, Schmidt, 2011]. В опытах 

с карбонатизированным перидотитом при 14–23 ГПа и 1700–1900 K установлена 

следующая реакция:  

MgCO3 (Mst) + 2 (Fe,Ni)0 = 3 (Fe,Ni,Mg)O + C (Dia/C)    (16) 

(Fe,Ni,Mg)O из уравнения (16) может образовывать собственную фазу, либо 

растворяться в структуре силикатов [Rohrbach, Schmidt, 2011]. В зависимости от 

соотношения Fe и C в системе и P–T условий, некоторое количество углерода реагирует с 

металлом, приводя к образованию Fe3C или Fe7C3 [Rohrbach, Schmidt, 2011]. Опыты в 

алмазной ячейке с лазерным нагревом при 25 ГПа и 1500–1800 K в простой системе 

MgCO3–Fe0 подтверждают образование алмаза, ферропериклаза и карбида железа [Gao et 

al., 2016]. 

Реакция (Ca,Mg)CO3–Fe0 исследовалась при 6.5–7.5 ГПа и 1273–1923 К [Palyanov et 

al., 2013]. Стартовый состав карбоната соответствовал (Mg0.9Ca0.1)CO3. В интервале 

температур 1273–1373 K среди закалочных фаз наблюдались Fe3C, графит, 
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магнезиовюстит, (Ca,Mg,Fe)CO3. Окислительно-восстановительная реакция может быть 

записана следующим образом: 

(Mg, Ca)CO3 + Fe0 → (Fe, Mg)O +  Fe3C + C   (17) 

Было отмечено, что карбид железа реагирует с исходным карбонатом с образованием 

ассоциации магнезивюстита, метастабильного графита и богатого Ca карбоната.  

Выше 1473 K в опытах [Palyanov et al., 2013] наблюдался карбонатный расплав 

(Ca,Mg,Fe)CO3, который взаимодействует с Fe3С согласно следующей реакции:  

(Ca, Mg, Fe)CO3 (CL) + Fe3С → [CaCO3+(Fe, Mg)O](CL) + (Fe, Mg)O (Mws) + C0 (Dia) 

(18) 

Подобная реакция наблюдалась и при более высоких давлениях 49–110 ГПа [Dorfman 

et al., 2015]. В экспериментах в алмазных ячейках с лазерным нагревом взаимодействие 

доломита (Ca0.6Mg0.4)CO3 с Fe0 сопровождалось образованием (Fe, Mg)O, карбида, алмаза и 

CaCO3 расплава.  

Экспериментальное исследование окислительно-восстановительных реакций с 

участием металлического железа в системе (Mg,Ca)CO3–SiO2–Al2O3–Fe0 проводилось при 

давлениях 6.3 ГПа, 1423–723 K и 7.5 ГПа, 1723–1923 K [Баталева и др., 2015]. В 

субсолидусной области T≤1723 K фиксировали образование когенита, магнезиовюстита, 

альмандина во внутренней (восстановленной) части реакционной зоны, и – пироп–

альмандинового граната, магнезиовюстита и графита во внешней (окисленной) зоне 

[Баталева и др., 2015]. В интервале температур 1723–1923 K в закалочных образцах карбид 

не был обнаружен [Баталева и др., 2015]. Реакционная зона состояла из ассоциации 

магнезиовюстита, магнетита, граната, феррошпинели, и графита, сосуществующих с 

карбонатно-силикатным расплавом. Согласно полученным данным [Баталева и др.,  2015], 

взаимодействие карбоната с Fe0 происходило согласно уравнению реакции (17), 

предложенному в работе [Palyanov et al., 2013]. Образование графита авторы [Баталева и 

др., 2015] связывают с взаимодействием карбоната/CO2 или карбонатно-силикатного 

расплава с Fe3C и реакцией магнезиовюстита с СO2:  

2 Fe3С + 3 CO2 (F) = 6 FeO (Ws) + 3 С0 (Gr)    (19) 

(Fe,Mg)O + CO2 (F) = 3 (Fe2+,Mg, Fe3+)1-xO + 2 C0 (Gr)    (20) 

Силикаты в реакционной зоне появляются вследствие взаимодействия оксида 

(Fe,Mg,Ca)O или карбоната с SiO2 и Al2O3, в последнем случае с выделением CO2 [Баталева 

и др., 2015].  
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Система CaCO3–Fe0 изучалась экспериментально при 5.5 ГПа и 1573–1673 K [Чепуров 

и др., 2011]. В опытах использовали капсулы из Pt или MgO. Авторы [Чепуров и др., 2011] 

методом рентгенофазового анализа установили в закалочных образцах ферриты кальция 

(CaFeO2, CaFeO3, CaFe4O7). Образование кристаллических фаз, содержащих 

восстановленные формы углерода, таких как карбиды или графит/алмаз, зафиксировано не 

было. В экспериментах также не было установлено образование расплавов. 

 

1.6.1. Влияние водного флюида на реакции в системе карбонат–Fe0 

 

Образование океанических осадков происходит в условиях высокого парциального 

давления H2O. Исследование водосодержащих фаз в составе субдукционных плит 

свидетельствует о том, что вода может сохраняется до больших глубин при холодной 

субдукции [Kerrick, Connolly, 2001a]. Анализ включений минералов из ксенолитов 

мантийных пород показывает, что Н2О является одним из важнейших компонентов 

мантийных флюидов [Kagi et al., 2000; Navon et al., 1988; Похиленко, 2006].  

Присутствие Н2О даже в небольших количествах может приводить к существенным 

изменениям в природных или модельных системах, увеличивая скорость диффузии и 

массопереноса, изменяя условия плавления, параметры фазовых превращений и 

физические свойства пород [Kubo et al., 1998; Litasov, Ohtani, 2007; Mei, Kohlstedt, 2000; 

Palyanov, Sokol, 2009; Литасов, 2011; Отани, Чжао, 2009; Сокол и др., 2004]. 

Термодинамические и экспериментальные исследования показывают, что при 

восстановлении карбонатов в водосодержащих системах возможно образование метана 

[Scott et al., 2004]. Взаимодействие CaCO3 с FeO в присутствии H2O изучали при 5–10 ГПа 

и 700–1800 K [Scott et al., 2004]. На основании экспериментальных данных была 

предложена следующая реакция: 

CaCO3 + 8 FeO + 2 H2O = 4 Fe2O3 + CH4 + CaO   (21) 

В системе CaCO3–Fe0–H2O при 5 ГПа и 1500 K наблюдалось образование FeO, 

Ca(OH)2 и восстановленной флюидной фазы [Кучеров и др., 2010]: 

CaCO3 + 4 Fe0 + 3 H2O(F) = Ca(OH)2 + 4FeO (Ws) + CH4 (F)  (22) 

Газовая фаза, проанализированная после закалки методом газовой хроматографии, 

состояла из 70–90 мол. % CH4, до 20 мол.% C2H4, C2H6 и подчиненного количества тяжелых 

алканов [Кучеров и др., 2010]. 
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Реакции, сопровождающиеся синтезом углеводородов, изучались в системах СаCO3–

Ca(OH)2–Fe0 и MgCO3–Ca(OH)2–Fe0–SiO2 [Сонин и др., 2014]. В системе СаCO3–Ca(OH)2–

Fe0 при P = 4.5 ГПа и T = 1873 K авторы обнаружили в закалочных образцах кальциевые 

ферриты, FeO, графит. Фазовый состав был подтвержден методом рентгенофазового 

анализа. По данным полученным методом газовой хроматографии, в составе газовой фазы 

доминировала вода, CH4 и CO2. В системе MgCO3–Ca(OH)2–Fe0–SiO2 в экспериментах при 

3 ГПа и 1673 K среди кристаллических фаз зафиксированы вюстит, клинопироксен, оливин. 

Взаимодействие оксида кальция, образовавшегося при разложении Ca(OH)2, и окисленного 

водным флюидом материала капсулы (вольфрама) привело к кристаллизации шеелита. 

Основным компонентом газовой фазы являлся CO2, образование которого связано с 

процессом декарбонатизации при взаимодействии MgCO3+SiO2. Кроме того, анализ 

методом газовой хроматографии показал наличие воды, альдегидов и кетонов.  

В ряде экспериментальных работ при высоких давлениях от 6 до 84 ГПа [Badding et 

al., 1993; Ohtani et al., 2005; Saxena et al., 2004] было обнаружено, что вода может окислять 

металлическое железо с образованием гидридов (FeHx) и FeO. Рентгенографические in situ 

исследования в системе Fe–C–H при 7–20 ГПа показывают, что в присутствии углерода 

карбид является стабильной фазой, в то время как кристаллизация гидридов не наблюдается 

[Litasov et al., 2016]. Таким образом, при взаимодействии карбоната и металлического 

железа в присутствии водного флюида возможно образование Fe7C3 или Fe3C. Однако, 

данный факт пока не подтвержден экспериментально.  
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ГЛАВА 2. МЕТОДЫ ИССЛЕДОВАНИЙ 

 

2.1. Эксперименты с использованием многопуансонных аппаратов 

 

В экспериментах при 6 и 16 ГПа использовали одноосные гидравлические прессы. 

Опыты проводили с помощью двух конфигураций прессов: “разрезная сфера” (USSA) [Ito, 

2007; Shatskiy et al., 2011] и DIA [Nishiyama et al., 2008; Osugi et al., 1964]. Обе конфигурации 

применяли для сжатия кубического восьми-пуансонного блока (т.н. ячейка Каваи). 

Конструкция USSA включает две нажимные плиты с выемками для размещения 

кубического многопуансонного блока. Выемки образованы шестью стальными сегментами 

с квадратными усечениями, совокупность которых составляет сферическое тело с 

кубической полостью внутри. Сегменты закреплены неподвижно, вклеены в 

полусферические полости в нажимных плитах, три сегмента в верхней и три в нижней 

плите. 

Конфигурация типа DIA (сокращение от diamond) включает 6 пуансонов с 

квадратными площадками, которые обеспечивают всестороннее сжатие кубического 

объема. Два пуансона закреплены неподвижно на нажимных плитах, в то время как 

остальные 4 пуансона закреплены на подвижных блоках, соскальзывающих в 

горизонтальном направлении к центру при сжатии. 

Большинство экспериментов при 6 ГПа, а также все опыты при 16 ГПа выполнены с 

использованием 1000- и 5000-тонных прессов типа USSA, установленных в Институте 

исследования земных недр Университета Окаяма (Мисаса, Тоттори, Япония). Часть 

экспериментов при 6 ГПа проведена в Университете Тохоку (Сэндай, Япония) с 

использованием 3000- и 1500-тонных прессов DIA-типа и конфигурации аналогичной 

USSA.  

Для экспериментов использовали пуансоны кубической формы из карбида вольфрама, 

с рабочими площадками треугольной формы. Длина ребра площадок составляла 11 либо 12 

мм в опытах при 6 ГПа и 8 мм в экспериментах при 16 ГПа. Для экспериментов при 6 ГПа 

использовали карбид марки “Fujilloy TN-05”, а при 16 ГПа – “Toshiba-F” или их аналоги. 

Детали ячеек высокого давления изготавливали из полуспеченной керамики на основе MgO 

и ZrO2 [Shatskiy et al., 2010]. В работе использовали ячейки двух конфигураций (Рис. 5, 6). 

Первая представляла собой октаэдр (Рис. 5), с длиной ребра (OEL) 14 или 18 мм, 

изготовленный из MgO, допированного 5 мас. % Сr2O3. Данные ячейки сжимали 

площадками пуансонов с длиной ребра (TEL) 8 и 11 мм, соответственно. Здесь и далее: 

сборки 14/8 и 18/11. Температуру генерировали с помощью нагревателя сопротивления 
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трубчатой формы, выточенного из графита (в опытах при 6 ГПа) или TiB2 (в опытах при 

16 ГПа). В силу высокой теплопроводности MgO, нагреватель помещали в 

теплоизолирующую втулку из ZrO2 (Рис. 5). Для измерения температуры использовали 

W97%Re3%–W75%Re25% термопару, толщиной 0.1 мм, спай которой размещали в центре 

нагревателя, а холодные концы термопары выводили за пределы многопуансонного блока 

(Рис. 5). Для предотвращения разрыва термопары в процессе сжатия (которое обычно 

происходит на контакте деформируемых уплотнений из пирофиллита и керамической 

ячейки), за пределами нагревателя термопару усиливали более толстой термопарной 

проволокой диаметром 0.3 мм. Стартовые смеси загружали в железные (Fe0 99.9%) 

капсулы. Каждая ячейка содержала две капсулы с образцами, которые размещали 

симметрично относительно центра ячейки и спая термопары внутри нагревателя. Капсулы 

изолировали от нагревателя втулками из MgO. В “холодные” зоны с обоих торцов 

нагревателя помещали цилиндрические вставки из MgO.  

Второй тип ячеек представлял собой октаэдр из циркониевой керамики со 

сточенными ребрами и вершинами (Рис. 6). Длина ребра октаэдра составляла 20.5 мм. 

Температуру контролировали с помощью W97%Re3%–W75%Re25% термопары, которую 

размещали в центре ячейки и изолировали от нагревателя трубкой из Al2O3. В ячейке 

размещали 12 образцов, расположенных симметрично относительно спая термопары (Рис. 

6). Капсулы изготавливали из BN, MgO и железа (Fe0 99.9%). Перед сборкой всех ячеек, 

керамические детали отжигали при 1223 K в течении 2 часов, после чего хранили в 

вакуумном шкафу при 400 K.  

Деформируемые уплотнения (прокладки) размещали у торцов рабочих площадок 

пуансонов с целью минимизации механических напряжений в пуансонах. Прокладки 

изготавливали из пирофиллита. Для ячейки первого и второго типа использовали 

прокладки шириной/толщиной 4/4 и 5/3.8 мм, соответственно.  
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Рис. 5. Схема ячейки октаэдрической формы из MgO, допированного Cr2O3 (сборка 

OEL/TEL = 18/11 мм) для генерации давлений 6 ГПа. Конструкция позволяет 

одновременную загрузку двух капсул с образцами. 
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Рис. 6. Схема ячейки высокого давления из ZrO2 для экспериментов при 6 ГПа с 

возможностью одновременной загрузки 12 образцов в капсулы из Fe, BN, или MgO. (Cборка 

OEL/TEL = 20.5/12 мм.) 
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Нагрузку пресса для заданного давления выбирали на основании калибровочных 

графиков для соответствующих ячеек и площадок пуансонов (OEL/TEL = 20.5/12, 18/11, 

14/8 мм), опубликованных ранее [Frost et al., 2004b; Litasov et al., 2013; Shatskiy et al., 2013]. 

В этих работах калибровка по давлению при комнатной температуре проведена путем 

измерения электросопротивления реперных веществ в момент фазового перехода в Ba при 

5.5 ГПа [Haygarth et al., 1967] и в Bi (I – II и III – V) при 2.5 ГПа и 7.7 ГПа [Decker et al., 

1972], соответственно, а также в GaAs при 18.8 ГПа [Onodera, Ohtani, 1980]. Калибровка по 

давлению при высокой температуре для сборок 20.5/12 [Shatskiy et al., 2013] и 18/11 [Frost 

et al., 2004b] проведена с использованием фазовых превращений в SiO2 (коэсит/стишовит; 

кварц/коэсит) [Bohlen, Boettcher, 1982; Zhang et al., 1996], CaGeO3 [Ono et al., 2011; Susaki et 

al., 1985] и Mg2SiO4 (оливин/вадслеит, вадслеит/рингвудит) [Katsura, Ito, 1989; Katsura et al., 

2004]. Калибровка по давлению для сборки 14/8 проведена сотрудниками лаборатории 

высоких давлений в Мисасе. Помимо перечисленных реперов они также использовали 

фазовые переходы в Mg2SiO4 (рингвудит/бриджманит+периклаз) [Katsura et al., 2003] и 

MgSiO3 (ильменит/перовскит) [Ono et al., 2001]. Данные рентгенографических in situ 

экспериментов с применением Au и MgO в качестве маркера давления [Соколова и др., 

2013] на линии синхротронного излучения BL04B1 ускорителя Spring-8 (Хиого, Япония) 

показали, что вариации давления в процессе нагрева до 1800 К в ячейке с конфигурацией 

20.5/12 не превышают ±0.5 ГПа [Shatskiy et al., 2013].  

Градиент температур, возникающий в объеме образца в сборке 20.5/12, был оценен в 

работе [Shatskiy et al., 2013]. Для этого использовали двупироксеновый термометр [Brey, 

Köhler, 1990] и программный комплекс [Hernlund et al., 2006]. В случае сборки OEL/TEL = 

20.5/12 мм температурный градиент в зоне с образцами не превышает 10 K/мм при 

1673K °С [Shatskiy et al., 2013]. Согласно результатам моделирования температурного поля 

с применением программного комплекса [Hernlund et al., 2006] температурный градиент в 

зоне с образцами при нагреве до 1373 K для сборок 14/8 и 18/11 не превышает 20–40 K/мм. 

Эксперименты проводили в следующей последовательности. Давление поднимали 

при комнатной температуре путем постепенного увеличения усилия пресса в течении 2–3 

часов. Затем образец нагревали до заданной температуры в интервале от 923 до 1873 K. В 

течении нагрева температура сохранялась постоянной в пределах 0.5 °C от желаемой 

величины. Эксперименты завершали закалкой образца, отключая напряжение, подаваемое 

на нагреватель, и затем постепенно снижая давления.  
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2.2. Эксперименты in situ в ячейке с алмазными наковальнями 

 

Для исследования реакции между карбонатом магния и металлическим железом при 

P–T параметрах нижней мантии проведена серия экспериментов в интервале давлений 70–

150 ГПа с использованием алмазных наковален и in situ синхротронного излучения на 

станции 13ID-D ускорителя APS (Чикаго, США) [Shen et al., 2005]. В опытах применяли 

симметричные ячейки винтового типа с двухсторонним лазерным нагревом [Mao et al., 

1994; Prakapenka et al., 2008]. В качестве материала опор, передающих усилие на алмазные 

наковальни, использовали карбид вольфрама (WC) и кубический нитрид бора (c-BN) (Рис. 

7).  

 

Рис. 7. Схематическое изображение алмазной ячейки с лазерным нагревом. В сносках 

показаны формы калетты: (1) простая плоская калетта для экспериментов при давлениях до 

100 ГПа; (2) калетта с двухступенчатой огранкой для интервала давлений 100–150 ГПа. 
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Наковальни были изготовлены из природных алмазов ювелирного качества. Форма 

наковален близка к классической бриллиантовой огранке с плоскими рабочими 

площадками (калеттами) на вершине павильона (Рис. 7). Для генерации давлений до 

100 ГПа использовали калетты диаметром 200 и 300 мкм. Эксперименты в интервале 

давлений 100–150 ГПа проводили с использованием наковален с двухступенчатой огранкой 

калетты и диаметром площадки 100 мкм (Рис. 7). 

В качестве деформируемого уплотнения (прокладки) использовали рениевый диск 

толщиной 200 мкм. Предварительно центральную часть диска сдавливали алмазными 

наковальнями до толщины 30–35 мкм. Затем, в центре утоненной части диска с помощью 

Nd:YAG лазера сверлили отверстие диаметром 60, 120 или 150 мкм для калетты 100, 200 и 

300 мкм, соответственно.  

Образец размещали непосредственно в отверстии в прокладке между каллетами 

алмазных наковален. Он состоял из двух пластин толщиной 15 мкм каждая, спрессованных 

из природного магнезита, и железного диска толщиной 5 мкм, размещенного между ними 

(Рис. 8). Нагрев образца происходил в результате разогрева железного диска под 

воздействием двух лазерных пучков, направленных аксиально с обеих сторон ячейки. Для 

этого использовали модифицированную установку с иттербиевым волоконным лазером 

(1064 нм) [Prakapenka et al., 2008]. Конструкция ее оптической системы позволяет 

контролировать форму сфокусированного пучка лазера и создавать практически 

произвольное распределение интенсивности выходных лучей. Данная установка дает 

возможность получать пучок лазера с распределением интенсивности с "плоской 

вершиной", для которого характерна большая ширина однородной области нагрева. В 

экспериментах использовали пучок диаметром 10–15 мкм.  

Каждый эксперимент проводили в следующей последовательности. Сначала 

увеличивали давление при комнатной температуре. Затем с образца снимали 

рентгенограмму и рассчитывали давление по уравнению состояния железа [Dewaele et al., 

2006]. Далее производили нагрев в течении 10–20 мин. Температуру измеряли с обеих 

сторон ячейки спектрорадиометрическими датчиками непосредственно во время 

дифракционной съемки [Shen et al., 2001]. После этого образец закаливали путем 

отключения лазерной установки. После первого нагрева давление поднимали и повторяли 

процедуру в другой области образца (Рис. 8). В каждом эксперименте производили два 

цикла нагрева при разных давлениях.  
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Рис. 8. Детальная схема строения образца 

 

Рентгеновские спектры были получены с помощью сфокусированного 

монохроматического излучения с длиной волны λ=0.31 Å. Съемка проводилась при каждом 

увеличении давления и температуры, для того, чтобы зафиксировать момент образования 

новых фаз и рассчитать давление. Время набора спектра составляло 10 сек. Дебаеграммы 

обрабатывались для получения 2Ɵ-профилей в программе Dioptas [Prescher, Prakapenka, 

2015]. Для калибровки расстояния образец - детектор и геометрической ориентировки 

дифракционных колец использовали стандарт LaB6. Положение дифракционных 

максимумов определяли в программе Fityk [Wojdyr, 2010]. Обработка профилей и фазовый 

анализ проводили в программах Dioptas [Prescher, Prakapenka, 2015], Powder cell [Kraus, 

Nolze, 1996], PDIndexer [Seto et al., 2010]. Параметры элементарных ячеек обнаруженных 

фаз рассчитывали с помощью программы UnitCell [Holland, Redfern, 1997]. 
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2.3. Стартовые материалы 

 

В качестве исходных реактивов использовали синтетический CaCO3 (99.9%) 

производства Wako Pure Chem. Ind., Ltd., Япония и Alfa Aesar, природный магнезит с 

составом, соответствующим формуле Mg0.975Fe0.015Mn0.006Ca0.004CO3, из коллекции 

Смитсоновского музея (Вашингтон, США), порошок Fe0 (99.9%) производства 

RareMetallicCo. Ltd., Япония. Для экспериментов в водосодержащей системе был 

использован синтетический гидромагнезит Mg5(CO3)4(OH)2∙4H2O. 

 

2.4. Аналитические методы 

 

Образцы, полученные в ходе закалочных экспериментов в многопуансонных прессах, 

исследовали с помощью рентгеновской дифрактометрии, электроннозондового анализа и 

рамановской спектроскопии в лабораториях ИГМ СО РАН, Университета Тохоку(Сендай, 

Япония), Университета Окаяма (Мисаса, Тоттори, Япония), Университета Эхиме 

(Матсуяма, Япония) и на станции 13ID-D ускорителя APS (Чикаго, США) 

По окончанию эксперимента, капсулы с образцами разрезали по центру 

низкоскоростной алмазной пилой толщиной 150 мкм для создания перпендикулярного 

сечения и помещали в шашки с маловязкой эпоксидной смолой. После застывания шашки 

полировали на наждачной бумаге зернистостью 800, 1000 и 1500 меш и с помощью 

алмазных паст зернистостью 3 и 1 мкм. Для удаления крупных абразивных частиц образцы 

промывали в ультразвуковой ванне с использованием этанола. Отполированные образцы 

очищали от масла и паст в химически чистом бензине и напыляли углеродом или хромом. 

Растровая электронная сканирующая микроскопия (SEM) совместно с 

энергодисперсионной спектроскопией (EDS) использовались для химического анализа 

представленных фаз. Образцы исследовали на сканирующих электронных микроскопах 

JSM 5410 c энергодисперсионным спектрометром (EDS) Oxford Instruments Link ISIS Series 

300 (Университете Тохоку, Сендай, Япония) и MIRA 3 LMU (Tescan Orsay Holding) с 

системой микроанализа Inca – Energy 450 XMax 80 Oxford Instruments (ИГМ СО РАН, 

Новосибирск,). В первом случае ускоряющее напряжение составляло 15 кВ при постоянном 

токе зонда 1 нА, во втором – 20кВ и 1.5 нА. Время экспозиции в точке или области образца 

составляло 20–30 сек. Контроль тока зонда и энергетического смещения регистрируемого 

спектра осуществляли с использованием металлический кобальта. Подробное описание 

аппаратуры приведено в [Лаврентьев и др., 2015]. В качестве стандартов для анализа 

карбидов и металла использовали Fe3C, Fe7C3, и Fe0. Для определения содержания углерода 
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образцы напыляли хромом. Относительная погрешность в измерении при этом составляла 

<15% из-за незначительной контаминации (как правило, ниже 1 вес. %) углерода 

полировочных материалов.  

Фазовый состав образцов определяли методом микрофокусной рентгеновской 

дифракции, не требующим перетирания образцов. Работа выполнена на дифрактометре 

Rigaku D/maх – Rapid II (CuKα1,2-излучения, 40кВ, 35 мА). Диаметр пучка лазера 10 мкм. 

Спектроскопия комбинационного рассеяния (Раман) широко использовалась для 

идентификации фаз в образцах из экспериментов с гидромагнезитом. Рамановские спектры 

были получены с помощью Рамановского спектрометра Horiba J.Y. LabRAM HR800 c 514 

нм аргоновым лазером, установленного в ИГМ СО РАН. 

Ширину реакционной зоны на границе карбонат–железо измеряли с использованием 

изображений в обратно-рассеянных электронах. Чтобы минимизировать влияние 

температурного градиента, толщину реакционной зоны замеряли на крышке железной 

капсулы, прилегающей к термопаре. Каждый образец измерялся как минимум в 5–6 

различных точках. 

Образцы, полученные в ходе экспериментов в алмазной ячейке, исследовали с 

помощью рентгеновской дифрактометрии и просвечивающей электронной микроскопии 

(ПЭМ). Образцы вместе с рениевой прокладкой изымали из ячейки и анализировали 

методом рентгеновской дифрактометрии. Для этого снимали рентгеновские спектры с 

помощью сфокусированного монохроматического излучения с длиной волны λ=0.31 Å на 

станции 13ID-D ускорителя APS (Чикаго, США). Время набора спектра составляло 60 сек. 

Обработку результатов проводили в программах Dioptas [Prescher, Prakapenka, 2015], Fityk 

[Wojdyr, 2010], Powder cell [Kraus, Nolze, 1996], UnitCell [Holland, Redfern, 1997]. 

После анализа методом рентгеновской дифрактометрии, образцы напыляли тонким 

слоем осмия (5 нм). С помощью системы с фокусируемым Ga-ионным пучком (JEOL, JEM-

9310FIB) вырезали тонкие пластинки 10×7×0.1 мкм в областях, отвечающих областям 

нагрева. Полученные пластинки приваривали к тонкой игле и переносили на медный 

держатель, который в дальнейшем используется непосредственно для наблюдения образца 

в электронном микроскопе. Качественный анализ фазового состава проводили с 

использованием просвечивающего электронного микроскопа JEOL JEM-2010 с 

ускоряющим напряжением 200 кВ и сфокусированным электронным пучком ~ 20 нм. 

Подготовку образцов и анализ методом ПЭМ осуществляли на оборудовании, 

установленном в Научно-исследовательском центре геодинамики университета Эхиме 

(Матсуяма, Япония). Подробное описание методики подготовки и анализа образцов 

приведено в [Heaney et al., 2001; Irifune et al., 2005; Ohfuji et al., 2017].  
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ГЛАВА 3. ЭКСПЕРИМЕНТЫ В СИСТЕМАХ MgCO3–Fe0, CaCO3–Fe0, 

ГИДРОМАГНЕЗИТ–Fe0 ПРИ 6 и 16 ГПа 

 

3.1. Система MgCO3–Fe0 при 6 ГПа 

 

Реакционное взаимодействие металл–карбонат в системе MgCO3–Fe0 исследовали 

при 6 ГПа с использованием трех типов капсул: Fe0, h-BN, и MgO. В металлическую 

капсулу загружали перетертый магнезит или смесь магнезита и металлического железа с 

мольным соотношением 1:1 и 1:2. Такие же соотношения реагентов (1:1 и 1:2) использовали 

и в экспериментах с капсулами из h-BN и MgO (Таблица 1).  

Таблица 1. Параметры и результаты экспериментов в системе MgCO3–Fe0 

№ образца Реагенты Капсула T, K t, мин Наблюдаемые фазы Δx (мкм) 

       

T1919 1) MgCO3 Fe 1273 720 Mws, Fe3C, Gr, Mst, Fe0 120 (10) 

ES258 1) MgCO3 Fe 1473 10 Mws, Fe3C, Gr, Mst, Fe0 60 (5) 

 2) MgCO3 + Fe Fe 1473 10 Mws, Fe3C, Gr, Mst, Fe0  

 3) MgCO3 + 2 Fe Fe 1473 10 Mws, Fe3C, Gr, Mst, Fe0  

T1918 1) MgCO3 Fe 1473 120 Mws, Fe3C, Gr, Mst, Fe0 240 (10) 

T1877 2) MgCO3 + Fe Fe 1473 200 Mws, Fe3C, Gr, Fe0 - 

 3) MgCO3 + 2 Fe Fe 1473 200 Mws, Fe3C, Gr, Fe0 - 

T1868 1) MgCO3 Fe 1673 20 Mws, Fe3C, Gr, Mst, Fe0 190 (10) 

 2) MgCO3 + Fe Fe 1673 20 Mws, Fe3C, Gr, Mst, Fe0  

 3) MgCO3 + 2 Fe Fe 1673 20 Mws, Fe3C, Gr, Fe0 - 

T1920 2) MgCO3 + 2 Fe BN 1473 480 Mws, Fe3C, Gr, Mst, Fe0  

T1889 2) MgCO3 + Fe BN 1673 180 Mws, CL, ML, Gr, Mst, Fe0  

 3) MgCO3 + 2 Fe BN 1673 180 Mws, CL, ML, Gr, Mst, Fe0  

T1876 2) MgCO3 + Fe BN 1873 40 CL, ML, Gr  

 3) MgCO3 + 2 Fe BN 1873 40 CL, ML, Gr  

T1870 2) MgCO3 + Fe MgO 1673 180 Mws, CL, ML, Gr  

 3) MgCO3 + 2 Fe MgO 1673 180 Mws, CL, ML, Gr  

T1871 2) MgCO3 + Fe MgO 1873 30 Mws, Gr  

 3) MgCO3 + 2 Fe MgO 1873 30 Mws, Gr  

Примечание: Фазовый состав определяли с помощью рентгенофазового и ЭДС анализов. Давление во 

всех экспериментах составляет 6 ГПа. Условные обозначения: Mst - магнезит, Mws - магнезиовюстит, CL – 

карбонатный расплав, Gr – графит, ML металлический расплав. 
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Эксперименты в железной капсуле проводили при 1273–1673 К. Длительность 

нагрева составляла от 10 до 720 мин (Таблица 1). Все полученные образцы могут быть 

разделены на три зоны, отличающиеся по составу (Рис. 9): область с непрореагировавшим 

карбонатом, реакционная зона и неизмененная железная капсула.  

В эксперименте с длительностью 720 мин при 1273 К в продуктах опыта установлен 

магнезит, который слагает центральную часть образца (Таблица 1, № T1919). Состав 

карбоната соответствует MgCO3 с максимальной примесью железа 0.4 вес. % (Таблица 2). 

В опыте при 1473 K длительностью 200 мин (Таблица 1, № T1877) наблюдается полное 

замещение магнезита магнезиовюститом и графитом.  

Реакционная зона сложена магнезиовюститом, карбидом и графитом (Рис. 9 b). Она 

состоит из двух слоев, отличающихся по составу. Первый примыкает к железу и состоит из 

магнезиовюстита и карбида. Второй состоит из магнезиовюстита и графита и примыкает к 

карбонату (Рис. 9 b). Во всех случаях карбид и карбонат в образцах разделены слоем 

графита и магнезиовюстита.  

Ширину реакционной зоны (Δx) измеряли в опытах с железными капсулами, 

содержащими порошок чистого магнезита. Было выявлено, что Δx возрастает с 

увеличением температуры (T) и длительности нагрева (t). В образце из опыта № ES258 с 

нагревом при 1473 K в течении 10 мин Δx составляет 60–65 мкм (Таблица 1). В 

эксперименте № T1868 с T =1673 K и t = 20 мин толщина реакционной зоны достигает 

190 мкм 

Состав продуктов реакции о данным ЭДС анализа приведен в таблице 2. Карбид 

соответствует стехиометричному Fe3C. Состав вюстита не зависит от стартового 

соотношения магнезита и железа. Концентрация железа изменяется в зависимости от 

расстояния до железной капсулы и достигает 68 вес. % в контакте с Fe0, постепенно 

уменьшаясь до 54–57 вес. % на границе с магнезитом. Магнезиальность Mg# 

магнезиовюстита растет в сторону центра образца (Рис. 10).  
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Рис. 9. Изображение в обратно-рассеянных электронах образца из эксперимента 

T1918 в железной капсуле. Параметры эксперимента – 1473 К, 120 мин. (a) Общий вид. (b–

d) Реакционная зона (f) Детальное изображение подслоя реакционной зоны состоящего из 

магнезиовюстита и графита. Mst – магнезит, Mws – магнезиовюстит, Gr – графит. 

 

 

Рис. 10. Магнезиальность магнезиовюстита в зависимости от расстояния до железной 

капсулы. Все концентрации получены методом ЭДС для экспериментов T1919 и T1918. За 

начало координат принята граница реакционной зоны с капсулой. Вертикальные линии и 

надписи показывают границы подслоев реакционной зоны и их состав (красные для T1919; 

синие – T1918). Условные обозначения: Mst – магнезит, Mws – магнезиовюстит, Gr – 

графит. 
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Таблица 2. Составы фаз, полученных в экспериментах в системе MgCO3–Fe0. 

№ образца. Фаза Mg Fe C O Сумма 

 
 

     

T1919 (1) Mst 29.2 - 14.1 56.4 99.7 

 
Mws 1 9.7 64.8 - 25.0 99.5 

 
Mws 2 11.2 62.6 - 25.4 99.2 

 
Fe3C - 92.1 6.4 0.9 99.4 

 
Fe 

 
100.0 - - 100.0 

T1918 (1) Mst 29.2 0.3 14.0 56.0 99.5 

 
Mws 6.6 67.9 - 24.9 99.4 

 
Fe3C - 92.8 6.7 - 99.5 

 
Fe 

 
100.2 - 0.5 100.7 

T1877 (2) Mws 14.4 54.7 - 30.3 99.4 

 
Fe3C - 93.1 6.8 - 99.9 

T1877 (3) Mws 11.1 58.5 - 29.8 99.4 

 
Fe3C - 92.8 6.3 - 99.1 

T1868 (1) Mst 28.9 0.8 14.4 55.9 100.0 

 
Mws 13.3 60.5 0 25.9 99.7 

 
Fe3C - 92.8 6.7 - 99.5 

T1920 (3) Mst 19.2 15.9 12.2 51.6 98.9 

 
Mws 18.0 54.3 - 27.1 99.4 

 
Fe3C - 93.7 6.8 0.1 100.6 

T1889 Mst 19.4 15.8 12.6 51.3 99.1 

 
Mws 9.6 65.3 - 25.4 100.3 

 
CL 16.3 20.2 10.7 50.9 98.1 

 
ML - 90.6 5.7 0.5 96.8 

T1876 (2) CL 19.4 15.8 10.9 51.0 97.1 

 
ML - 90.4 6.3 0.2 96.9 

T1876 (3) CL 17.7 19.2 10.5 50.2 97.6 

 
ML - 90.5 6.3 1.1 97.9 

T1871 (2) Mws c 22.1 43.1 - 27.8 93.0 

 
Mws r 31.7 36.2 - 32.5 100.4 

Примечание: Химический состав, проанализированный методом ЭДС, представлен в вес. %. 

Погрешность анализа углерода в карбиде и железе составляет <15 отн. %, в карбонате <11 отн. %. Условные 

обозначения: Δx - толщина реакционной зоны, измеренная с помощью изображений в обратно-рассеянных 

электронах; Mst - магнезит, Mws - магнезиовюстит, CL – карбонатный расплав, Gr – графит, ML 

металлический расплав. Mws c и Mws r – магнезиовюстит из центра и периферии образца. 

  



48 
 

Эксперименты в капсуле из h-BN проводили при 1473, 1673 и 1873 K (Таблица 1). 

MgCO3 и Fe0 активно реагируют в центральной части образца, в то время как в близи с h-

BN-капсулой сохраняется непрореагировавший магнезит (Рис. 11). При 1673 К центральная 

часть состоит из железомагнезиального карбонатсодержащего расплава, магнезиовюстита, 

зерен карбида и реликтов железа. Магнезиовюстит полностью исчезает при 1873 К. Карбид 

при 1473 К представлен в кристаллической фазе, а при 1673 и 1873 К в виде расплава (Рис. 

11 b, e). Зерна карбида имеют округлую форму. В продуктах опыта при 1873 К у стенок 

капсулы были также обнаружены удлиненные кристаллы h-BN и изометричные зерна 

нитрида железа (Рис. 11 f). 

Концентрация железа в магнезиовюстите не зависит от содержания Fe0 в начальной 

смеси, и составляет 60–65 вес. % (Таблица 2). Карбонатсодержащий расплав при 1673–

1873 К представлен закалочными кристаллами Mg-Fe карбоната, с магнезиальностью 60–

66. В спектре расплава не наблюдаются пики азота или бора, что говорит об отсутствии 

контаминации со стороны материала капсулы. 

 

 

Рис. 11. Изображение экспериментальных образцов в капсуле из нитрида бора в 

обратно-рассеянных электронах. (a, c) Общий вид. (b, d, e, f) Детальное изображение 

продуктов реакции и фазовых соотношений. Mst – магнезит, Mws – магнезиовюстит, Gr – 

графит, ML – металлический расплав, CL – карбонатный расплав.  
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Два эксперимента были проведены с использованием капсул из MgO (Таблица 1). При 

1673 K продукты реакции представлены ассоциацией магнезиовюстита, 

карбонатсодержащего расплава и металлического углеродсодержащего расплавов, а также 

графита. В продуктах опыта при 1873 K были обнаружены только магнезиовюстит и графит 

(Рис. 12). Расплав в данном эксперименте не наблюдался. Магнезиовюстит содержит 

значительное количество магния (Таблица 2). В центральной части образца концентрация 

магния достигает 22 вес. %, увеличиваясь до 33 вес. % на границе с MgO капсулой. 

 

Рис. 12. Изображение в обратно-рассеянных электронах экспериментального образца 

T1871 в капсуле из MgO. (a) Общий вид; (b) центральная часть образца. Параметры 

эксперимента – 1873 К, 30 мин. Условные обозначения: Mws – магнезиовюстит, Gr – 

графит. 
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3.2. Система CaCO3–Fe0 при 6 и16 ГПа 

 

Эксперименты в системе CaCO3–Fe0 проводили при 6 и 16 ГПа в трех типах капсул: 

Fe0 при 923–1473 K; BN при 1473–1873 K и MgO при 1673, 1873 K (Таблица 3). Для 

исследования взаимодействия карбоната кальция и металлического железа в железной 

капсуле провели два типа экспериментов: при постоянной температуре 1373 K (6 ГПа) и 

1473 K (16 ГПа) с длительностью 1–720 мин; и с постоянной длительностью 60 мин при 

923–1473 K (Таблица 3). 

Полученные в ходе экспериментов образцы анализировали методами ЭДС и 

микрофокусной рентгеновской дифракции. Значительная часть карбоната кальция и 

металлического железа сохраняется даже в самых длительных экспериментах, после 

нагрева в течении 720 мин при 1373 K (6 ГПа), а также в течении 360 мин при 1473 K (16 

ГПа) (Рис. 13 а, e). Согласно рентгеноструктурному анализу CaCO3 во всех опытах 

представлен арагонитом (Рис. 14 b). Арагонит образует равномернозернистый 

кристаллический агрегат. Размер зерен растет от нескольких микрон (Рис. 13 b) до 100–

300 мкм (Рис. 13 d) с увеличением длительности нагрева от 1 до 360–720 мин при 

постоянных температурах (1373 ˚K, 1473˚K). Состав арагонита соответствует чистому 

CaCO3. Используемые методы химического анализа не позволили обнаружить примесей Fe 

в карбонате (Таблица 4).  

Начиная с температур 1073 K при 6 ГПа и 1273 K при 16 ГПа при длительности 

нагрева 60 минут на границе арагонита и металлического железа обнаружена реакционная 

зона, сложенная кальциевым вюститом (Ca0.33Fe0.67O) и карбидом железа. При 6 ГПа она 

может быть разделена на два слоя. В большинстве образцов реакционная зона со стороны 

железа представлена мономинеральным слоем Ca0.33Fe0.67O, с единичными зерна карбида 

Fe7C3 и Fe3C (Таблица 4, №1k1948). Со стороны карбоната реакционная зона состоит из 

кальциевого вюстита и карбида Fe7C3 (Таблица 4, Рис. 13 b–d и f). При 16 ГПа 

мономинеральный слой кальциевого вюстита не обнаружен, однако, количество карбида 

заметно меньше со стороны металлической капсулы.  
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Таблица 3. Результаты экспериментов в системе CaCO3–Fe0 

№ 

образца 

Реагенты, мол. Капсула P, ГПа T, K t, мин Наблюдаемые фазы Δx (мкм) 

        

1k1951 CaCO3 Fe 6 923 60 CaCO3, Fe0
  - 

1k1940 CaCO3 Fe 6 1073 60 Cw, Fe7C3, CaCO3, Fe0 4 (2) 

1k1947 CaCO3 Fe 6 1173 60 Cw, Fe7C3, CaCO3, Fe0 6 (2) 

1k1952 CaCO3 Fe 6 1273 60 Cw, Fe7C3, CaCO3, Fe0 27 (5) 

1k1955 CaCO3 Fe 6 1373 1 Cw, Fe7C3, CaCO3, Fe0 2 (2) 

1k1962 CaCO3 Fe 6 1373 15 Cw, Fe7C3, CaCO3, Fe0 15 (2) 

1k1915 CaCO3 Fe 6 1373 30 Cw, Fe7C3, CaCO3, Fe0 20 (5) 

1k1924 CaCO3 Fe 6 1373 30 Cw, Fe7C3, CaCO3, Fe0 24 (4) 

1k1961 CaCO3 Fe 6 1373 45 Cw, Fe7C3, CaCO3, Fe0 30 (3) 

1k1923 CaCO3 Fe 6 1373 60 Cw, Fe7C3, CaCO3, Fe0 30 (3) 

1k1936 CaCO3 Fe 6 1373 60 Cw, Fe7C3, CaCO3, Fe0 37 (5) 

1k1935 CaCO3 Fe 6 1373 180 Cw, Fe7C3, CaCO3, Fe0 70 (6) 

1k1948 CaCO3 Fe 6 1373 360 Cw, Fe7C3, Fe3C, CaCO3, Fe0 105 (7) 

1k1963 CaCO3 Fe 6 1373 720 Cw, Fe7C3, CaCO3, Fe0 117 (10) 

T1918 CaCO3 Fe 6 1473 120 Cw, Fe7C3, CaCO3, Fe0 72 (6) 

5k2320 CaCO3 Fe 16 1173 60 CaCO3, Fe0 - 

5k2328 CaCO3 Fe 16 1273 60 Cw, Fe7C3, CaCO3, Fe0 20 (5) 

5k2336 CaCO3 Fe 16 1373 60 Cw, Fe7C3, CaCO3, Fe0 25 (3) 

5k2302 CaCO3 Fe 16 1473 1 Cw, Fe7C3, CaCO3, Fe0 7 (3) 

5k2306 CaCO3 Fe 16 1473 30 Cw, Fe7C3, CaCO3, Fe0 22 (2) 

5k2313 CaCO3 Fe 16 1473 60 Cw, Fe7C3, CaCO3, Fe0 30 (5) 

5k2314 CaCO3 Fe 16 1473 360 Cw, Fe7C3, CaCO3, Fe0 61 (4) 

T1920 CaCO3+2 Fe BN 6 1473 480 Cw, Fe7C3, CL, Gr, CaCO3, Fe0  

T1889 CaCO3 + Fe BN 6 1673 180 Cw, ML, CL, Gr, CaCO3  

T1889* CaCO3+2 Fe BN 6 1673 180 Cw, ML, CL, Gr, CaCO3  

T1876 CaCO3 + Fe BN 6 1873 40 CL, ML, Gr  

T1876* CaCO3+2 Fe BN 6 1873 40 CL, ML, Gr  

T1870 CaCO3 + Fe MgO 6 1673 180 Cmw, CL, ML, Gr  

T1870* CaCO3+2 Fe MgO 6 1673 180 Cmw, CL, ML, Gr  

T1871 CaCO3 + Fe MgO 6 1873 30 Cmw, CL, Gr  

Примечание: Фазовый состав определяли с помощью рентгенофазового и ЭДС анализов Условные 

обозначения: t – длительность нагрева; Δx – толщина реакционной зоны; CaCO3 – арагонит, Cw – кальциевый 

вюстит, Cmw – кальций-магниевый вюстит, CL – карбонатный расплав, Gr – графит, ML – металлический 

расплав. 
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Рис. 13. Изображение экспериментальных образцов из железной капсулы в обратно-

рассеянных электронах. (a) Общий вид образца из эксперимента № 1k1961. (b–d) 

Реакционная зона Ca-вюстит (Cw)–Fe7C3, образовавшаяся на контакте между арагонитом и 

железом в экспериментах № 1k1955, 1k1961, и 1k1948, соответственно. (e) Фрагмент 

капсулы из эксперимента № 5k2336. (f) Детальное изображение реакционной зоны в 

образце из эксперимента № 5k2328. 



53 
 

 

Рис. 14. Примеры рентгенограмм (опыт № 1k1948) снятых: a – в реакционной зоне; b 

– в центре образца.  
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Поскольку в системе карбонат–железо при 3–5 ГПа и 1800–1900 K были обнаружены 

кальциевые ферриты [Чепуров и др., 2011], важное значение имеет идентификация 

структуры образующихся в эксперименте кальцийсодержащих оксидов. Согласно данным 

анализа методом микрофокусной рентгеновской дифрактометрии, структура оксидной 

фазы соответствует вюститу (Рис. 14 a). Во всех экспериментах кальциевый вюстит имеет 

однородный состав, который не зависит от расстояния до Fe0 капсулы.  

Карбид железа образует зерна, вытянутые перпендикулярно фронту реакции при 

6 ГПа (Рис. 13 c, d) или изометричные зерна в экспериментах при 16 ГПа (Рис. 13 f). 

Содержание железа в карбиде варьирует в пределах 89–91.5 вес. %, что в целом 

соответствует Fe7C3. Образование Fe3C было отмечено только при 6 ГПа в эксперименте 

длительностью 360 мин (Таблица 3, № 1k1948). При этом в образце он располагается в 

непосредственном контакте с железной капсулой, в то время как Fe7C3 остается 

доминирующей фазой в реакционной зоне.  

При 6 ГПа и 923 K не наблюдалось никаких изменений на границе карбоната с 

железом. Формирование реакционной зоны фиксируется, начиная с 1073 K, где ее толщина 

составляет 4±3 мкм (Таблица 3). Повышение температуры с 1173 до 1373 K при постоянной 

длительности нагрева 60 мин сопровождается увеличением Δx от 6 до 37 мкм (Таблица 3). 

С увеличением длительности опытов при 1373 K с 1 до 720 мин толщина реакционной зоны 

возрастает от 2 до 117 мкм (Таблица 3, Рис. 13). Рост реакционной зоны заметно 

замедляется с увеличением давления до 16 ГПа. Нагрев образца в течении 60 мин при 

1173 K не приводит к видимым изменениям на границе раздела Са-карбонат-железо. С 

увеличением температуры до 1273 K толщина реакционной зоны составляет 20 мкм 

(Таблица 3). При 1473 K Δx растет от 7 до 61 мкм по мере увеличения выдержки от 1 до 360 

мин (Таблица 3, Рис. 13).  
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Таблица 4 Составы фаз, полученных в системе CaCO3–Fe0 (вес. %) 

№ образца. Фаза Fe Ca O Mg Сумма 
       

1k1915 Cw  57.3 19.4 24.0 - 100.7 

 Fe7C3 89.3 0.2 0.6 - 90.1 

 CaCO3 0.7 39.0 44.7 - 84.4 

1k1923 Cw  59.1 15.9 24.6 - 99.5 

 Fe7C3 90.4 0.7 - - 91.1 

 CaCO3 - 38.0 44.7 - 82.7 

1k1952 Cw 57.3 19.6 23.2 - 100.1 

 Fe7C3 91.3 - - - 91.3 

 CaCO3 - 39.1 47.4 - 86.5 

1k1962 Cw 55.6 19.4 25.0 - 100.0 

 Fe7C3 90.8 - - - 90.8 

 CaCO3 - 38.3 41.3 - 79.6 

1k1924 Cw  55.9 20.0 23.9 - 99.9 

 Fe7C3 90.5 - - - 90.5 

 CaCO3 0.5 40.5 42.4 - 83.4 

1k1961 Cw 57.1 14.9 27.6 - 99.6 

 Fe7C3 91.7 - - - 91.7 

 CaCO3 - 39.3 46.8 - 86.1 

1k1936 Cw 55.9 20.1 23.8 - 99.8 

 Fe7C3 90.6 - - - 90.6 

 CaCO3 - 38.9 45.9 - 84.8 

1k1935 Cw 54.7 20.0 24.8 - 99.6 

 Fe7C3 89.3 - - - 89.3 

 CaCO3 0.4 41.3 45.6 - 87.4 

1k1948 Cw 57.3 16.6 24.6 - 98.5 

 Fe3C 93.5 - - - 93.5 

 Fe7C3 90.4 - - - 90.4 

 CaCO3 0.7 39.0 44.0 - 83.7 

1k1963 Cw 55.9 20.2 24.5 - 100.6 

 Fe7C3 90.4 0.3 - - 90.7 

 CaCO3 - 38.0 40.4 - 78.4 

T1918 Cw 55.2 19.4 25.1 - 99.7 

 Fe7C3 91.7 0.6 0.8 - 93.1 

 CaCO3 - 39.7 48.2 - 87.9 

T1868 Cw 54.7 20.6 25.2 - 100.5 

 Fe3C 92.4 0.6 - - 93.0 

 CaCO3 1.2 39.1 46.9 - 87.2 
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№ образца. Фаза Fe Ca O Mg Сумма 

       

5k2306 Cw 57.2 17.9 24.8 - 99.9 

 Fe7C3 88.8 1.6 - - 90.4 

 CaCO3 - 39.1 41.8 - 80.9 

5k2313 Cw 56.1 19.1 24.3 - 99.5 

 Fe7C3 91.1 - - - 91.1 

 CaCO3 - 40.0 8.0 - 88.0 

5k2314 Cw 59.6 17.5 23.4 - 100.8 

 Fe7C3 89.6 - - - 89.6 

 CaCO3 - 39.2 48 - 87.2 

T1920 Cw 72.2 5.2 22.7 - 100.1 

 Fe7C3 91.5 0.8 0.4 - 92.7 

 CaCO3 - 40.0 47.6 - 87.6 

 CL 1.0 39.7 47.4 - 88.1 

T1889 Cw 70.5 6.3 22.7 - 99.5 

 ML 93.7 0.3 0.5 - 94.5 

 CaCO3 0.5 40.2 47.6 - 88.3 

 CL 0.8 38.9 46.9 - 86.6 

T1876* ML 92.6 0.5 0.3 - 93.4 

 CL 5.2 36.0 47.3 - 88.5 

T1870 Cmw 44.7 7.8 30.1 17.2 99.8 

 ML 91.5 0.5 - - 92.0 

 CL 0.7 41.7 43.9 - 86.3 

T1871 Cmw 43.7 10.4 28.1 17.1 99.3 

 CL 0.4 40.2 46.3 0.1 87.0 

       

Примечание: Параметры экспериментов приведены в Таблице 3. Химический состав, 

проанализированный методом ЭДС, представлен в вес. %. Содержание углерода может быть оценено из 

общей суммы анализа карбида. Условные обозначения: CaCO3 – арагонит, Cw – кальциевый вюстит, Cmw – 

кальциевый магнезиовюстит, CL – карбонатный расплав, Gr – графит, ML – металлический расплав. 
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Эксперименты в капсулах из h-BN проводили при 6 ГПа в диапазоне температур 

1473–1873 K (Таблица 3). В продуктах экспериментов установлены Ca-вюстит, карбид 

(Fe3C), графит, продукты закалки оксид-карбонатного и металл-углеродного расплавов. 

Периферические часть образцов сложена арагонитом (Рис. 15). В образце №T1889 арагонит 

также встречается в «холодной» зоне капсулы (Рис. 15 f). 

При 1473 K продукты опыта содержат кристаллы карбида Fe7C3 (Таблица 3, 4 № 

T1920) (Рис. 15 a, b), а при 1673–1873 K – продукты закалки углеродсодержащего 

металлического расплава (Таблица 3 № T1889, № T1876; Рис. 15 c–f). Согласно данным 

ЭДС анализа, металлический расплав содержит 92.6–93.7 вес. % железа (Таблица 4 № 

T1889, № T1876). Ca-вюстит более железистый по сравнению с полученным в 

экспериментах в железной капсуле и содержит 5–6 вес. % Ca (Таблица 4). При 1873 K 

кристаллы оксида обнаружены не были. Карбонат-содержащий расплав (Рис. 15 f) 

установлен во всем исследованном интервале температур 1473–1873 K. Содержание Fe в 

расплаве достигает 0.8–1.0 вес. % при 1473–1673 K и 5.2 вес. % при 1873 K (Таблица 4).  

 

Рис. 15. Изображение экспериментальных образцов в капсуле из нитрида бора в 

обратно-рассеянных электронах. CaCO3 – арагонит, CW – (Ca,Fe)O, Gr – графит, ML – 

металлический расплав, CL – карбонатный расплав.  
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Эксперименты в капсулах из MgO проводили при давлении 6 ГПа и температурах 

1673 и 1873 K (Таблица 3 T1870, № T1871). В опытах при 1673 K пост экспериментальные 

образцы содержат вюстит (Ca,Mg,Fe)O, графит, а также продукты закалки оксид-

карбонатного и металл-углеродного расплавов (Рис. 16). При 1873 K металлический 

расплав отсутствует, что не согласуется с результатами, полученными в капсуле BN при 

идентичных P–T параметрах. Ca-вюстит содержит заметные количества MgO до 17 вес. % 

(Таблица 4 № T1870, № T1871). Концентрация Ca в оксиде увеличивается в эксперименте с 

более высокой температурой и достигает 10.4 вес. % (Таблица 4 № T1871). Оксид-

карбонатный расплав (CaO-CaCO3) практически не содержит магния, а содержание Fe в нем 

не превышает 0.4–0.7 вес. % (Таблица 4). Проанализированный состав продуктов реакции 

не зависит от исходного соотношения Fe0/CaCO3 в системе. 

 

Рис. 16. Изображение экспериментальных образцов в капсуле из MgO в обратно-

рассеянных электронах. Cmw – (Ca,Mg,Fe)O, Gr – графит, ML – металлический расплав, CL 

– карбонатный расплав.  
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3.2. Система гидромагнезит–Fe0 при 6 и 16 ГПа 

 

Систему гидромагнезит–Fe0 исследовали при давлениях 6 и 16 ГПа в диапазоне 

температур 923–1473 K. Параметры экспериментов и фазовый состав образцов приведены 

в таблице 5. Изображения в обратно-рассеянных электронах представлены на рисунках 17–

19. По текстурным особенностям и составу закалочных фаз все эксперименты можно 

разделить на три группы: 1) в диапазоне температур 923–1173 K (Рис. 17); 2) 1273 K и 

длительностью нагрева (t) 60 мин. и 1373 K (6ГПа), 1473 K (16 ГПа) при t <1 мин (Рис. 18). 

3) 1373 K, 1473 K при t>1 мин (Рис. 19). Для всех образцов из экспериментов 1 и 2 групп 

характерно наличие карбонатсодержащей центральной части и реакционной зоны вдоль 

границы с железной капсулой (Рис. 17, 18). В экспериментах группы 3 карбонат полностью 

замещен магнезиовюстом и графитом (Рис. 19).  

 

Таблица 5 Параметры и результаты экспериментов в системе гидромагнезит–Fe0 

№ 

образца 

T, K P, 

ГПа 

t, мин Наблюдаемые фазы Δx (мкм) 

      

1k1951 923 6 60 Brc, Mws2, Mst, Fe0 28 (4) 

1k1940 1073 6 60 Brc, Mws2, Gr Mst, Fe0 94 (6) 

1k1947 1173 6 60 Brc, Mws2, Gr Mst, Fe0 140 (10) 

1k1952 1273 6 60 Mws1, Mws2, Fe7C3, Gr Mst, Fe0 170 (14) 

1k1955 1373 6 1 Brc, Mws1, Mws2, Gr Mst, Fe0 33 (4) 

1k1962 1373 6 15 Mws, Fe7C3, Gr, Fe0  

1k1915 1373 6 30 Mws, Fe7C3, Gr, Fe0 - 

1k1923 1373 6 60 Mws, Fe7C3, Gr, Fe0
 - 

1k1936 1373 6 60 Mws, Fe7C3, Gr, Fe0  

1k1948 1373 6 360 Mws, Fe7C3, Gr, Fe0  

5k2320 1173 16 60 Mst, Brc, Mws2, Fe0 18 (4) 

5k2328 1273 16 60 Mst, Mws1, Mws2, Gr, Fe0 58 (8) 

5k2336 1373 16 60 Mws, Fe7C3, Gr, Fe0 120 (5) 

5k2302 1473 16 1 Mst, Brc, Mws1, Mws2, Fe7C3, Fe0 55 (7) 

5k2306 1473 16 30 Mws, Fe7C3, Gr, Fe0  

5k2313 1473 16 60 Mws, Fe7C3, Gr, Fe0  

5k2314 1473 16 360 Mws, Fe7C3, Gr, Fe0  

Примечание: Фазовый состав определяли с помощью рентгенофазового анализа, ЭДС и рамановской 

спектроскопии. Δx - толщина реакционной зоны, измеренная с помощью изображений в обратно-рассеянных 

электронах. Условные обозначения: Mst - магнезит; Mst 1, Mst 2 – состав карбоната в центре и на периферии 

образца; Mws1, Mws2 - магнезиовюстит из центра и периферии образца; Brc - брусит; Gr – графит. 
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Рис. 17. Изображение в обратно-рассеянных электронах образцов из экспериментов 

при 923–1173 K (6ГПа). Представлены: (а, c) – реакционная зона из образцов №1k1951 (923 

K) и №1k1947 (1173 K); (b) – центральная часть образца №1k1940 (1073 K). Условные 

обозначения: Mst – магнезит, Brc – брусит, Mws – магнезиовюстит, Gr – графит. 

 

 

Рис. 18. Изображение в обратно-рассеянных электронах образцов из экспериментов с 

длительностью нагрева <1 мин. (a) – №1k1955, 1373 K, 6ГПа; (b, c) – 5k2302, 1473 K, 16 

ГПа. Условные обозначения: Mst – магнезит, Brc – брусит, Mws – магнезиовюстит, Gr – 

графит, Fe7C3 – карбид. 



61 
 

 

Рис. 19. Изображение в обратно-рассеянных электронах образцов из экспериментов 

при 1373 K, 1473 K с длительностью >1 мин. (a, c) – Фрагменты капсул из экспериментов 

№1k1962, №5k2314. (b, d) – Детальное изображение реакционной зоны из экспериментов 

№1k1962, 5k2314. Условные обозначения: Mws – магнезиовюстит, Gr – графит, Fe7C3 – 

карбид. 
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В экспериментах группы 1, в диапазоне температур 923–1173 K (6 ГПа, 16 ГПа), 

центральная часть образцов представлена агрегатом кристаллов магнезита и брусита (Рис. 

17 b). На рамановских спектрах присутствуют ярко выраженные полосы магнезита с 

максимумами 213, 331, 738, 1094 см-1 (Рис. 20 a). В диапазоне волновых чисел 2800–

3800 см-1 обнаружен пик с максимум 3650 см-1, соответствующий O–H колебаниям в 

брусите (Рис. 20 b).  

 

 

Рис. 20. Рамановские спектры смеси брусита и магнезита, снятые в центральной части 

образца №1k1962 (923 K, 6 ГПа). 
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Брусит представлен игольчатыми кристаллами длинной 2–3 мкм, расположенными в 

интерстициях между зернами магнезита (Рис. 17 b). Магнезит образует удлиненные 

кристаллы с длиной до 10 мкм, а также ксеноморфные зерна (Рис. 17 b). Средняя 

концентрация железа в карбонате в образцах из опытов №1k1951 (6 ГПа, 923 K) и №5k2320 

(16 ГПа, 1173 K), уменьшается от 16.4 вес. % в краевых частях до 2 вес. % в центре образца 

(Таблица 6). При повышении температуры, концентрация железа становится более 

однородной и в среднем достигает 6–9 вес. % (Таблица 6).  

Реакционная зона на границе с железной капсулой наблюдается даже в самых 

низкотемпературных опытах при 923 K (6 ГПа) и 1173 K (16 ГПа) (Рис. 17 a). В этих 

экспериментах образуется слой вюстита, состав которого соответствует чистому FeO с 

небольшими примесями MgO (Таблица 6, Mws 2). Максимальное содержание магния 

достигает от 0.5 до 1.2 вес. % (Таблица 6). Содержание магния в вюстите в опытах №1k1940 

(6 ГПа, 1073 K) и №1k1947 (6 ГПа, 1173 K) в среднем достигает 2 – 4 вес. %.  

При 923 K (6 ГПа) и 1173 K (16 ГПа) в реакционной зоне не обнаружено 

кристаллических углеродсодержащих фаз (Рис. 17 a). С повышением температуры до 

1073 K (Таблица 5, №1k1940) помимо вюстита образуется графит, который 

концентрируется вдоль реакционной зоны и в карбонатсодержащей центральной части 

(Рис. 17 c).  

Во вторую группу выделены эксперименты: №1k1952, №5k2328 с T = 1273 K (6, 

16 ГПа), t = 60 мин.; №1k1955 c T = 1373 K (6ГПа), t <1 мин.; №5k2302 с T = 1473 K (16 ГПа), 

t <1 мин. (Таблица 5). Центральная часть образцов из этих опытов преимущественно 

состоит из магнезита, магнезиовюстита и графита. Брусит сохраняется только в 

экспериментах с длительностью нагрева менее 1 минуты (Таблица 5, №1k1955, №5k2302) 

(Рис. 18). Концентрация железа в магнезите во всех образцах из второй группы составляет 

6–10 вес. % (Таблица 6). Магнезиовюстит в центральной части образует изолированные 

вкрапления и встречается в срастаниях с графитом (Рис. 18 a, b). Он содержит 45–55 вес. % 

Fe и 16–23 вес. % Mg (Таблица 6). 

Реакционная зона во всех образцах из экспериментов группы 2 состоит 

преимущественно из вюстита, содержащего 3–6 вес. % Mg и 70–74 вес. % Fe (Таблица 6). В 

образцах из опытов №5k2328 и 1k1955, как и в экспериментах группы 1 (№1k1940, 

№1k1947), со стороны карбоната в реакционной зоне присутствует графит. В отличие от 

этого, в экспериментах №1k1952 (Таблица 5, 6 ГПа, 1273 K) и №5k2302 (Таблица 5, 16 ГПа, 

1473 K) вдоль границы со слоем вюстит+графит кристаллизуются округлые зерна карбида 

размером около 5 мкм (Рис. 18 с). Карбид содержит 90.6 и 86.2 вес. % железа (Таблица 6, 

№1k1952 и №5k2302) и соответствует Fe7C3. 
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В экспериментах 3 группы образцы состоят из трех зон, сменяющих друг друга по 

мере удаления от железной капсулы: (1) Mws, (2) Mws + Fe7C3 + графит и (3) Mws + графит 

(Рис. 19). Магнезиовюстит слагает около 80 % всего объема. Его состав зависит от 

расстояния до железа и длительности нагрева (Рис. 21). Концентрация железа в 

магнезиовюстите равномерно падает, достигая минимальных значений в центральной части 

образца (Рис. 21). Максимальная концентрация железа наблюдается на контакте с капсулой. 

В экспериментах длительностью менее 60 мин (Таблица 6, №1k1923, №1k1962, №5k2306) 

она в среднем достигает 70–73 вес. % (Таблица 6, Mws 2). В опытах с нагревом в течении 

360 мин содержание Fe составляет 62.8 вес. % (Таблица 6, №1k1948) и 68.9 вес. % (Таблица 

6, №5k2314).  

 

Рис. 21. Концентрация железа в магнезиовюстите в зависимости от расстояния до 

железной капсулы. Линии подписаны номерами и соответствуют трендам в различных 

образцах. 1 – №1k1962, 1373K, 6 ГПа, 15 мин. 2 – №1k1948, 1373K, 6 ГПа, 360 мин. 3 – 

№5k2306, 1473K, 16 ГПа, 30 мин. 2 – №5k2314, 1473K, 6 ГПа, 360 мин. 

Содержание железа в карбиде варьирует в пределах ~1 вес. %, составляя в среднем 

91 вес. %, что соответствует Fe7C3 (Таблица 6). Кристаллы карбида концентрируются 

вблизи слоя магнезиовюстит–графит и полностью исчезают около железной капсулы (Рис. 

19 b, d). По трещинам и внутри зерен карбида встречаются вкрапления магнезиовюстита до 

10 мкм. Границы фаз неровные и не имеют кристаллографических очертаний. В некоторых 

случаях внутри субидиоморфных зерен магнезиовюстита встречаются включения карбида 

(Рис. 19 d).   
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Таблица 6. Составы фаз, полученных в системе гидромагнезит–Fe0 (вес. %) 

№ образца. Фаза Fe Mg O Сумма 

      

1k1923 Mws 1 63.5 (1.5) 11.3 (1.0) 25.1 (0.5) 99.8 

 Mws 2 73.7 (0.6) 3.2 (0.6) 23.5 (0.7) 100.4 

 Fe7C3 91.1 (0.5) - - 91.1 

1k1951 Mst1 1.9 (0.1) 26.4 (0.2) 35.1(0.1) 63.4 

 Mst 2 16.4 (0.2) 23.3 (1.3) 37.5 (0.5) 77.2 

 Mws 2 77.0 (0.5) 1.2(0.6) 22.0 (0.5) 100.1 

1k1940 Mst1 4.5 (1.5) 31.2 (3.0) 44.6 (1.8) 80.3 

 Mst2 7.7 (1.0) 33.6(1.1) 48.4(2.0) 89.7 

 Mws 2 72.7 (2.4) 3.2 (1.7) 24.3 (4.0) 100.2 

1k1947 Mst 9.7 (0.2) 35.5 (0.1) 43.4 (1.5) 88.6 

 Brc 9.2 (0.2) 39.5 (1.4) 51.0 (2.0) 99.73 

 Mws 2 75.2 (2.2) 2.7 (1.8) 21.2 (0.9) 99.1 

1k1952 Mst 6.6 (0.2) 33.8 (0.1) 42.4 (1.7) 82.8 

 Mws 1 51.4 (1.9) 20.9 (1.3) 27.8 (0.1) 100.1 

 Mws 2 73.8 (1.1) 3.1 (0.7) 22.4 (1.0) 99.4 

 Fe7C3 90.6 (1.2) - -  

1k1955 Mst 10.8 (1.7) 28.6 (1.7) 42.1 (3.9) 81.4 

 Brc 6.5 32.2 53.7 93.1 

 Mws 1 51.5 (2.5) 19.6 (2.0) 27.1 (0.2) 98.2 

 Mws 2 73.6 (2.0) 2.2 (2.0) 23.3 (1.0) 99.0 

1k1962 Mws 1 56.6 (1.1) 16.6 (0.4) 26.5 (1.9) 99.7 

 Mws 2 73.2 (2.0) 3.8 (1.5) 22.7 (0.4) 91.2 

 Fe7C3 91.2 (1.3) - - 91.2 

1k1948 Mws 1 54.2 (1.9) 18.1 (1.7) 26.5 (1.3) 99.8 

 Mws 2 62.8 (1.2) 11.4 (1.0) 24.6 (0.4) 98.8 

 Fe7C3 89.9 (1.2) - - 89.9 

5k2320 Mst2 16.8 (1.7) 26.3 (1.1) 41.4 (1.7) 84.3 

 Brc 15.6 29.7 49.4 95.9 

 Mws 2 76.8 (1.8) 0.5 (0.1) 21.1 (1.8) 98.4 

5k2328 Mst 10.1 (1.0) 30.9 (0.1) 40.4 (1.5) 81.4 

 Mws 1 55.6 16.6 27.7 99.9 

 Mws 2 69.7 (0.1) 6.0 (0.1) 23.7 (0.7) 99.3 

5k2336 Mws 1 64.5 (1.4) 11.0 (1.3) 24.5 (1.7) 100.0 

 Mws 2 70.4 (4.1) 4.2 (0.5) 23.6 (0.9) 99.8 

 Fe7C3 89.5 (1.1) - - 89.5 
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№ образца. Фаза Fe Mg O Сумма 

      

5k2302 Mst 9.8 (2.7) 25.1 (1.8) 37.0 (5.0) 68.9 

 Brc 9.8 32.6 47.9 90.9 

 Mws 1 44.4 (1.8) 23.5 (4.6) 32.9 (6.2) 100.9 

 Mws 2 72.8 (2.9) 3.2 (2.3) 23.5 (1.0) 99.4 

 Fe7C3 86.2 (1.5) - - 86.2 

5k2306 Mws 1 69.7 (2.7) 6.6 (1.9) 25.3 (2.2) 101.7 

 Mws 2 70.3 6.2 24.0 100.5 

 Fe7C3 90.9 (1.0) - - 90.9 

5k2314 Mws 1 64.3 (0.8) 10.3 (0.5) 24.5 (0.1) 99.1 

 Mws 2 68.9 7.1 23.7 99.7 

 Fe7C3 90.9 (0.4) - - 90.9 

      

 

Примечание: Химический состав получен методом ЭДС и представлен в вес. %. Стандартное 

отклонение показано в скобочках. Условные обозначения: Mst – магнезит; Mst 1, Mst 2 – состав карбоната в 

центре и на периферии образца; Mws1, Mws2 – магнезиовюстит из центра и периферии образца; Brc – брусит; 

Gr – графит. 
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ГЛАВА 4. ЭКСПЕРИМЕНТЫ В СИСТЕМЕ MgCO3–Fe0 ПРИ 70–150 ГПа 

 

Система MgCO3–Fe0 исследовалась in situ в диапазоне давлений 70–150 ГПа при 800–

2600 K с использованием алмазной ячейки с лазерным нагревом. Физические и химические 

превращения фиксировались с помощью дифракционного анализа на станции 

синхротронного излучения. Примеры дебаеграмм приведены на рисунке 22. 

 

 

Рис. 22. Примеры дебаеграмм, полученных (a) – до, (b) – во время и (c) – после нагрева. 

Условные обозначения: Mst – магнезит; MstII – высокобарический магнезит (C2/m); B1, rB1 

– кубический и тригональный вюстит; Fp– ферропериклаз; C – карбид. 

В таблице 7 представлены условия экспериментов и результаты рентгенофазового 

анализа. Давление в экспериментах измерялось по изменению объема ε-Fe0, рассчитанному 

по 3–4 пикам (100), (011), (002), (012), с помощью уравнения состояния железа по [Dewaele 

et al., 2006]. Поскольку при 116–150 ГПа были представлены лишь два пика, 

соответствующие (100) и (002), параметры элементарной ячейки оценивались путем 

сравнения экспериментальной рентгенограммы с расчетным положением пиков для 

структуры ε-Fe0.  
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Таблица 7 Параметры и результаты экспериментов в системе MgCO3–Fe0 при 70–

150 ГПа 

№ T, K 
P(Fe), 

ГПа 

t, 

мин 
Наблюдаемые фазы 

 

 

Эксперимент 1, Первый цикл нагрева 

P2-002 300 54.6 - Fe-hcp, MgCO3 

P3-heating-001 300 70.8 - Fe-hcp, MgCO3 

P3-heating-002 
1800 

(200) 
77.5 3 Fe-hcp, MgCO3, FeO-B1,(Mg0.6Fe0.4)O, Fe7C3 

P3-heating-003 2000(200) 80.1 6 Fe-hcp, MgCO3, FeO-B1,(Mg0.6Fe0.4)O, Fe7C3 

P3-heating-008 2330 (80) 81.5 12 Fe-hcp, MgCO3, FeO-B1,(Mg0.6Fe0.4)O, Fe7C3, MstII 

P3-heating-014 2100 (50) 79.2 17 Fe-hcp, MgCO3, FeO-B1,(Mg0.6Fe0.4)O, Fe7C3, MstII 

P3-heating-015 2200 (90) 79.1 18 Fe-hcp, MgCO3, FeO-B1,(Mg0.6Fe0.4)O, Fe7C3, MstII 

P3-quench-001 300 71.4 - Fe-hcp, MgCO3, FeO-rB1,(Mg0.6Fe0.4)O, Fe7C3, MstII 

P1 300 1атм - Fe-hcp, MgCO3, FeO-B1,(Mg0.5Fe0.5)O, Fe7C3, 

 

 

Эксперимент 1, Второй цикл нагрева 

P4-001 300 74 - Fe-hcp, MgCO3 

P5-001 300 86.3 - Fe-hcp , MgCO3 

P5-heating-002 
1500 

(300) 
93.9 1 Fe-hcp, MgCO3 

P5-heating-003 
2200 

(300) 
97.5 2 Fe-hcp, MgCO3, FeO-B1,(Mg0.6Fe0.4)O, Fe7C3, MstII 

P5-heating-005 
2300 

(150) 
98.2 4 Fe-hcp, MgCO3, FeO-B1,(Mg0.6Fe0.4)O, Fe7C3, MstII 

P5-heating-013 2400 (50) 101.4 15 Fe-hcp, MgCO3, FeO-B1,(Mg0.6Fe0.4)O, Fe7C3, MstII 

P5-2dscan-071 300 88.8 - Fe-hcp, MgCO3, FeO-rB1,(Mg0.6Fe0.4)O, Fe7C3, MstII, Dia 

P2 300 1 атм - Fe-hcp, MgCO3, FeO-B1,(Mg0.5Fe0.5)O, Fe7C3 

 

 

Эксперимент 2, Первый цикл нагрева 

P2-004 300 81.7 - Fe-hcp, MgCO3 

P2-008 300 100.0 - Fe-hcp, MgCO3 

Heat1-001 300 106.0 - Fe-hcp 

Heat1-002 
1300 

(150) 
116.9 1 Fe-hcp 

Heat1-004 
2100 

(100) 
123.3 3 Fe-hcp, FeO-B1, (Mg0.6Fe0.4)O, Fe7C3 

Heat1-005 2010 (40) 122.7 4 Fe-hcp, FeO-B1, (Mg0.6Fe0.4)O, Fe7C3 

Heat1-009 300 113.2 - Fe-hcp, FeO-rB1, (Mg0.6Fe0.4)O, Fe7C3 
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№ T, K 
P(Fe), 

ГПа 

t, 

мин 
Наблюдаемые фазы 

Heat1-016 
1100 

(150) 
123.1 15 Fe-hcp, FeO-B1, (Mg0.6Fe0.4)O, Fe7C3 

Heat1-018 2000 (50) 129.4 16 Fe-hcp, FeO-B1, (Mg0.6Fe0.4)O, Fe7C3 

Heat1-019 
1500 

(100) 
129.0 17 Fe-hcp, FeO-B1, (Mg0.6Fe0.4)O, Fe7C3 

Heat1-020 850 (150) 126.4 18 Fe-hcp, FeO-B1, FeO-rB1, (Mg0.6Fe0.4)O, Fe7C3 

Heat1-021 1130 (30) 126.2 20 Fe-hcp, FeO-B1, FeO-rB1, (Mg0.6Fe0.4)O, Fe7C3 

Quench 1-001 300 118.8 - Fe-hcp, FeO-rB1, (Mg0.6Fe0.4)O, Fe7C3 

     

 

Эксперимент 2, Второй цикл нагрев 

Heat2-001 300 128.2 - Fe-hcp 

Heat2-002 1200 (60) 137.8 1 Fe-hcp 

Heat2-003 1500 (30) 141.1 2 Fe-hcp 

Heat2-004 
2600 

(300) 
148.8 4 Fe-hcp, FeO-B1, FeO-B8, (Mg0.6Fe0.4)O, Fe7C3 

Heat2-006 
2250 

(230) 
146.9 5 Fe-hcp, FeO-B1, FeO-B8, (Mg0.6Fe0.4)O, Fe7C3 

Heat2-007 2500 (90) 148.1 6 Fe-hcp, FeO-B1, FeO-B8, (Mg0.6Fe0.4)O, Fe7C3 

Heat2-008 2350 (90) 146.7 8 Fe-hcp, FeO-B1, FeO-B8, (Mg0.6Fe0.4)O, Fe7C3, Dia 

Heat2-014 
2400 

(100) 
147.0 10 Fe-hcp, FeO-B1, FeO-B8, (Mg0.6Fe0.4)O, Fe7C3, Dia 

Heat2-2dscan-

031 
300 136.8 - Fe-hcp, FeO-rB1, FeO-B8, (Mg0.6Fe0.4)O, Fe7C3, Dia 

Примечание: Фазовый состав определялся при анализе рентгенограмм. В первом столбце приведены 

номера отобранных рентгенограмм. Условные обозначения: ε-Fe0 и α-Fe0 - полиморфные модификации 

железа; Mst - магнезит; MstII - высокобарический магнезит (C2/m); FeO-вюстит: B1 – кубический, B8 – со 

структурой типа NiAs, rB1 – тригональный; (Mg,Fe)O (Fp) – ферропериклаз; Fe7C3 (C) – карбид; Dia – алмаз. 
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Рентгенограммы, полученные до нагрева при давлениях до 100 ГПа, содержат пики 

магнезита и ε-Fe0 (Рис. 23 a, d). Параметры элементарной ячейки магнезита рассчитывались 

с использованием от 3 до 5 дифракционных линий, индексы (hkl) которых соответствуют 

(104), (006), (113), (116), (018), и (122). В силу девиаторных напряжений, накапливающихся 

в процессе компрессии образца, наблюдается уширение пиков магнезита. Это затрудняет 

расчет параметров ячейки, поскольку может повлиять на точность определения 

межплоскостных расстояний (d). Поэтому, для определения позиции пика использовалась 

функция Фойгта в программном пакете Fityk [Wojdyr, 2010]. Рассчитанные объемы MgCO3, 

и их зависимость от давления (Рис. 24 a) хорошо согласуются с литературными данными 

[Fiquet et al., 2002]. В наших экспериментах MgCO3 со структурой типа кальцита 

встречается до 100 ГПа при комнатной температуре (Таблица 7, № P2-008). Дальнейшее 

увеличения давления приводит к исчезновению пиков магнезита. Дифракционные спектры 

выше 100 ГПа при 300 К содержат только пики ε-Fe0 (Таблица 7, № Heat1-001).  

На рентгенограммах, снятых при комнатной температуре, не наблюдается признаков 

реакционного взаимодействия между MgCO3 и Fe0, поскольку рентгенофазовый анализ 

позволяет выявить только присутствие первоначальных реагентов (Рис. 23 a, d). Заметные 

изменения наблюдаются лишь после 2–3 минут нагрева при температуре выше 1500 K с 

появлением новых дифракционных линий (Рис. 23 b, e; Рис. 25 a, d), которые напрямую 

указывает на образование новых фаз. Относительная интенсивность новых пиков 

увеличивается со временем в процессе нагрева при постоянном давлении (Рис. 25 b, e), в то 

время как пики магнезита и железа существенно уменьшаются.  

Новые фазы были идентифицированы в процессе сравнения с известными 

соединениями в системе Mg–Fe–O–C с помощью известных уравнений состояния. 

Согласно полученным результатам, в реакции MgCO3–Fe0 при 70–150 ГПа образуются 

вюстит FeO, ферропериклаз (Mg,Fe)O и карбид Fe7C3. Данные фазы были обнаружены как 

в процессе нагрева (Рис. 23 b, eРис. 25 a – d), так и после закалки (Рис. 23 c, f; Рис. 25 c, f).  
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Рис. 23. Рентгенограммы, полученные при 71–101 ГПа. a, d – до нагрева; b, e – во время 

нагрева; c, f – после закалки. B1, rB1 – кубический и тригональный вюстит; (Fp) – 

ферропериклаз; C – карбид Fe7C3; Mst – магнезит; MstII – высокобарический магнезит 

(C2/m). 
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Рис. 24. P–V–T данные при 1500–2500 K (HT) и после закалки (300 K) для 

наблюдаемых фаз: a – магнезит (Mst); b – Fe7C3, c – FeO (rB1 и B1) и d – (Mg0.6Fe0.4)O. На 

каждом графике для сравнения представлены литературные данные [Fei et al., 2007; Fiquet 

et al., 2002; Fischer et al., 2011a; Mao et al., 2011; Nakajima et al., 2011; Ono et al., 2007b] 
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Рис. 25. Рентгенограммы, полученные при 119–150 ГПа. a, b, d, e –во время нагрева; 

c, f – после закалки. На рисунке b – rB1 1130 K. d и e – после 4 и 10 мин нагрева 

соответственно. B1, rB1, B8 – полиморфные модификации вюстита: кубическая, 

тригональная и гексагональная (тип NiAs); (Fp) – ферропериклаз; C – карбид Fe7C3; Dia – 

алмаз; Mst – магнезит. 

Пики карбида (Fe7C3) были проиндексированы на основании гексагональной 

структуры с пространственной группой P63mc [Herbstein, Snyman, 1964]. Расчет параметров 

элементарной ячейки Fe7C3 проводился лишь в случае наличия 4 пиков, не совпадающих с 

позициями пиков для других соединений. Изменения объема элементарной ячейки Fe7C3 с 

давлением (Рис. 24 b) может быть описано с помощью уравнения состояния полученного в 

работе [Nakajima et al., 2011].  

Среди продуктов реакции MgCO3–Fe0 наблюдается образование двух оксидов с 

разным составом и значительно отличающимися параметрами элементарной ячейки. Один 

из них был идентифицирован как вюстит (FeO). В исследуемом диапазоне P–T условий 

были обнаружены три различные полиморфные модификации FeO. Кубическая 

полиморфная модификация со структурой типа NaCl (B1) была получена в диапазоне 
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температур 1100–2600 K во всем интервале экспериментальных давлений. Фаза с 

тригональной ячейкой (rB1) наблюдалась ниже 1100 K вплоть до 137 ГПа (Рис. 23 c, f; Рис. 

25c, f). Рентгенограммы, полученные при 850–1130 K и 126 ГПа (Таблица 7, № Heat1-020, 

№ Heat1-021) содержат как пики rB1, так и пики B1 (Рис. 25 b). При комнатной температуре 

FeO представлен лишь тригональной разновидностью. Несколько пиков модификации FeO 

со структурой типа NiAs (B8) были обнаружены при 146–150 ГПа в процессе нагрева 

совместно с B1 (Рис. 25 d, e), и после закалки с rB1 при 137 ГПа (Таблица 7, № Heat2-2dscan-

031). Неравновесная ассоциация нескольких полиморфных модификаций FeO, была также 

обнаружена и в ранее опубликованных работах [Fischer et al., 2011a, b; Wicks et al., 2015], 

авторы которых интерпретировали это медленной кинетикой фазовых переходов.  

Параметры элементарной ячейки фазы B1 были рассчитаны по положению трех пиков 

с индексами hkl – (111), (200) и (220). Полученные объемы кубического вюстита 

согласуются с литературными данными [Fischer et al., 2011a; Wicks et al., 2015] (Рис. 24 c). 

Изменение объема с давлением может быть описано с помощью уравнения состояния 

Бёрча–Мурнагана третьего порядка для металлического B1 с параметрами: K0=151 ГПа; 

K0′=3.5; V0=12.195 Å3 [Fischer et al., 2011a]. 

Тригональная фаза была идентифицирована на основании присутствия на 

рентгенограммах 3–4 пиков со следующими индексами hkl: (003), (101), (104), (110). 

Полученная нами зависимость V от P (Рис. 24 c) согласуется с литературными данными 

[Ono et al., 2007b]. Изменение угла наклона кривой P–V связанное с резким уменьшением 

объема элементарной ячейки наблюдается при 100 ГПа. Предположительно, это связано с 

уменьшением длины оси с на 2.5% при 70–90 ГПа, которое вызвано спиновым переходом в 

FeO [Ono et al., 2007b]. Зависимость объема rB1 от давления может быть описано с 

помощью двух уравнений состояния с параметрами K0 = 168 ГПа; K0′=4; V0=59.56 Å3 до 

85 ГПа и K0 = 355 ГПа; K0′=4; V0=44.14 Å3 при более высоких давлениях [Ono et al., 2007b]. 

Определение фазы B8 в силу малого количества пиков на рентгенограммах 

проводилось следующим образом. Используя известное уравнение состояния [Fischer et al., 

2011b], рассчитывались параметры элементарной ячейки при заданных Р–Т условиях. 

Теоретическое положение пиков для нормальной структуры FeO – B8 было получено с 

использованием программы Powder cell [Kraus, Nolze, 1996]. Затем, рассчитанные значения 

межплоскостных расстояний сравнивались с экспериментально полученными 

рентгенограммами. Были обнаружены только два неперекрывающихся пика B8 из 

следующих: (002), (100), или (101). 

На всех экспериментальных рентгенограммах наблюдалось присутствие трех пиков, 

которые можно было проиндексировать в рамках кубической структуры типа NaCl, однако 
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отличающихся от пиков для FeO – B1 большими значениями 2Ɵ (Рис. 23, 28). Данная фаза 

была идентифицирована как оксид с высоким содержанием магния, поскольку объем ее 

элементарной ячейки оказался меньше объема FeO. Сравнение параметров элементарной 

ячейки оксида с известными экспериментальными данными по ферропериклазу с разным 

содержанием железа [Fei et al., 2007; Jacobsen et al., 2008; Mao et al., 2011] (Рис. 24 d) 

показывает, что данная фаза имеет состав, соответствующий Mg0.6Fe0.4O. На кривой P–V, 

построенной на основании наших данных для Mg0.6Fe0.4O, из-за характерного спинового 

перехода наблюдается изменение наклона при давлениях выше 100 ГПа, вызванное резким 

уменьшением объема. Согласно литературным данным, изменение спинового состояния 

ионов железа в ферропериклазе происходит в диапазоне давлений 60–70 ГПа при 

комнатной температуре [Badro et al., 2003; Komabayashi et al., 2010], и 90 ГПа при 

температуре 2300 K [Lin et al., 2007; Mao et al., 2011].  

Образование алмаза в реакции Mg-карбонат–железа наблюдалось при 147 ГПа в 

процессе нагрева. Его пик сохранялся на рентгенограмме, снятой после закалки при 137 

ГПа (Рис. 25 e, f). При более низких давлениях обнаружить алмаз по рентгенограмме 

затруднительно. В первую очередь, это связано с тем, что в наблюдаемой области 2Ɵ в 

диапазоне давлений 70–150 ГПа может проявиться только один пик соответствующий 

направлению (111). Используя уравнение состояния [Dorogokupets et al., 2012] можно 

рассчитать его положение при различных давлениях. При 70–110 ГПа он расположен 

вблизи интенсивного пика оксида железа. На рентгенограммах полученных в этом 

диапазоне давлений после закалки пик (102) фазы rB1 более широкий и имеет относительно 

более высокую интенсивность, чем можно было бы ожидать. Более того, детальное 

исследование дебаеграмм позволяет выявить прерывное кольцо, состоящее из отдельных 

точек, вблизи пика rB1 (102) (Рис. 22). Это указывает на образование алмаза после закалки. 

Пики, которые не относятся к продуктам реакции, или первоначальным реагентам, 

появляются на рентгенограммах при давлении выше 80–90 ГПа при нагреве до 2200–2300 K 

(Таблица 7, № P3-heating-008, № P5-heating-003). Определение фазы в данном случае 

затруднено в силу ограниченного количества пиков, и возможных пересечений с 

дифракционными линиями продуктов реакции. Однако, сравнение с ранее 

опубликованными данными по полиморфным модификациям магнезиального карбоната 

[Boulard et al., 2011, 2012, 2015] позволяет соотнести полученную фазу с высокобарическим 

магнезитом (Mst-II). Согласно теоретическим и экспериментальным исследованиям, Mst-II 

имеет моноклинную сингонию с пространственной группой C2/m [Oganov et al., 2008, 

2013]. Пики на рентгенограммах в диапазоне давлений 79–100 ГПа (Рис. 23) соответствуют 

Mst-II с параметрами элементарной ячейки, полученными в работах [Boulard et al., 2011, 
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2012, 2015]. Mst-II был обнаружен и после закалки при комнатной температуре (Рис. 23 c, 

e; Рис. 25 c, e).  

При более высоких давлениях 137–150 ГПа фаза Mst-II не обнаружена. На 

рентгенограммах присутствует только один пик с 2Ɵ 7.68° (d 2.31 Å), который не 

описывается известными продуктами реакции и ε-Fe0 (Рис. 25). Сравнение со структурой 

MgCO3 с пространственной группой P21, которая согласно расчётам, стабильна выше 

138 ГПа [Oganov et al., 2008] не позволило идентифицировать оставшийся пик. Можно 

лишь предположить, что он соответсвует карбонату.  

После эксперимента образцы были извлечены из алмазной ячейки. Были сняты 

рентгенограммы при атмосферном давлении и комнатной температуре (Таблица 7, № P1). 

Качественный рентгенофазовый анализ указывает на присутствие α-Fe0, магнезита, двух 

оксидов и Fe7C3 (Рис. 26). Поскольку пики, находящиеся на 2Ɵ 1.507°, 1.290°, 1.232°, и 

соответствующие отражениям кубической структуры Mg–Fe оксида (220), (311), (222), 

заметно ассиметричны, а пик, соответствующий (200), расщеплен, можно сделать вывод, 

что в образце присутствует два оксида с одинаковой структурой, но различными 

параметрами элементарной ячейки. Согласно расчетам, данные оксиды соответствуют FeO 

и Mg0.5Fe0.5O, с параметрами a равными 4.27 Å и 4.29 Å соответственно. Только один пик 

карбида (123) был обнаружен на 2Ɵ = 2.32°, в то время как остальные пики перекрываются 

с интенсивными пиками железа и оксидов. Mst-II не сохраняется в извлеченных образцах.  

Анализ методом просвечивающей электронной микроскопии (Рис. 27) подтверждает 

результаты рентгенофазового анализа. Среди закалочных фаз были обнаружены 

ферропериклаз, вюстит, алмаз, и карбид, а также остатки непрореагировавшего карбоната 

магния и Fe0. 
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Рис. 26. Рентгенограмма, снятая после извлечения образца (Таблица 7, № P1). Числами 

показаны индексы hkl для кубического оксида. Позиции пиков представлены в виде 

вертикальных черточек снизу. B1, – кубический вюстит; (Fp) – ферропериклаз; C – карбид 

Fe7C3; Mst – магнезит. 
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Рис. 27. Результаты качественного анализа методом просвечивающей электронной 

микроскопии для образцов, полученных в экспериментах при 115–127 ГПа. Наблюдаемые 

фазы: магнезит (Mst); вюстит (FeO), ферропериклаз (Fp); карбид Fe7C3; алмаз (Dia). 
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ГЛАВА 5. ОСОБЕННОСТИ РЕАКЦИЙ КАРБОНАТ–Fe0 ПРИ МАНТИЙНЫХ P–T 

ПАРАМЕТРАХ ПО ЭКСПЕРИМЕНТАЛЬНЫМ ДАННЫМ 

 

5.1. Восстановления карбоната кальция и магнезита в присутствии Fe0 

 

Для исследования влияния состава карбоната на его окислительно-восстановительное 

взаимодействие с металлическим железом проведена серия экспериментов в системах 

CaCO3–Fe0 и MgCO3–Fe0 при 6 ГПа и T ≤ 1873 K.  

Реакционное взаимодействии MgCO3–Fe0 при 1273–1473 K приводит к образованию 

магнезиовюстита, карбида (Fe3C) и графита (Рис. 9, 28).  

MgCO3 (Mst) + Fe0 → (Fe0.7Mg0.3)O (Mws) + Fe3C+С0 (Gr)  (23) 

Реакция (23) в экспериментах с железной капсулой сопровождается образованием 

реакционной зоны с четко выраженной зональностью (Рис. 9). Слой Fe3C–магнезиовюстит 

образуется со стороны металла и отделен от карбоната ассоциацией магнезиовюстит–

графит. Карбид Fe3C при этом образуется в условиях избытка железа.  

 

Рис. 28. Схема реакционных взаимодействий в системе MgCO3–Fe0. Условные 

обозначения: Mws – магнезиовюстит, Gr – графит.  
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В экспериментах при 1673–1873 K помимо фаз, наблюдавшихся в 

низкотемпературных опытах, образуется железомагнезиальный карбонат-содержащий 

расплав и углеродсодержащий металлический расплав (Рис. 11, 12). Соотношение 

Mg/(Mg+Fe) в карбонат-содержащем расплаве составляет 0.6 (Таблица 2). Согласно данным 

[Shatskiy et al., 2015], чистый карбонатный расплав с таким Mg# (Mg0.6Fe0.4)CO3, образуется 

на 400 K выше, чем в наших экспериментах (1673 K). Данное различие может быть связано 

с образованием оксидного компонента, (Mg,Fe)O, при восстановлении магнезита 

металлическим железом. Согласно работе [Huang, Wyllie, 1976], система MgCO3–MgO 

имеет диаграмму эвтектического типа. Следовательно, присутствие оксидного компонента 

должно понижать температуру плавления карбонатной системы и сопровождаться 

образованием оксид-карбонатного расплава.  

Повышение температуры опытов до 1873 K, либо увеличение их длительности от 20 

до 180 мин при 1673 K сопровождается полным исчезновением Fe3C и образованием 

углеродсодержащего металлического расплава (Рис. 11), что согласуется с эвтектикой Fe–

Fe3C [Strong, Chrenko, 1971]. 

В ряде опытов при 1873 K карбонатный и углеродсодержащий металлический 

расплавы полностью замещаются магнезиовюститом и графитом (Рис. 12). Таким образом, 

процесс взаимодействия MgCO3 с Fe0 в диапазоне температур 1673–1873 K может быть 

представлен в виде следующей схемы: 

MgCO3 (Mst) + Fe0 → [(Mg,Fe)CO3–(Fe,Mg)O] (CL) + [Fe–C] (ML) 

→(Fe0.5Mg0.5)O (Mws) + C0(Gr)    (24) 

Реакция CaCO3 с Fe0 при 1073–1473 K происходит с образованием кальциевого 

вюстита и карбида Fe7C3 (Рис. 29): 

CaCO3  + Fe0  → Fe7C3 + Ca0.33Fe0.67O (Cw)   (25) 

Ca-вюстит, полученный в реакции (25), имеет стехиометрию Ca0.33Fe0.67O. (Таблица 4). 

Содержание кальция в оксиде соответствует максимальной растворимости CaO 

(33.3 мол. % CaO) в вюстите при атмосферном давлении [Wu et al., 1993].  

В отличии от реакции MgCO3 с Fe0, при взаимодействии CaCO3 с Fe0 в субсолидусной 

области наблюдается карбид Fe7C3. Слой Ca-вюстита и Fe7C3 находится в 

непосредственном контакте с арагонитом и отделен от металлического железа слоем 

вюстита (Рис. 29). В данном случае карбид образуется со стороны источника углерода 

(карбоната), т.е. в условиях избытка углерода. Это согласуется с фазовой T–X диаграммой 

Fe–C при 5–6 ГПа, на которой в железо-насыщенной области устойчива ассоциация 
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Fe0+Fe3C, а в углерод насыщенной части стабильна ассоциация Fe7C3+графит [Fei, Brosh, 

2014; Lord et al., 2009; Nakajima et al., 2009; Tsuzuki et al., 1984]. 

 

Рис. 29. Схема реакционных взаимодействий в системе CaCO3–Fe0. Cw – кальциевый 

вюстит.  

В большинстве экспериментов при 1473–1873 K взаимодействие CaCO3 и Fe0 

сопровождается образованием Ca-вюстита, графита, кальциевого карбонат-содержащего 

(CL) расплава, и углеродсодержащего металлического (ML) расплава (Таблица 4, Рис. 15). 

ML расплав, так же как и в системе MgCO3 – Fe0, образуется при 1673 K (Таблица 3, 4 № 

T1889; Рис. 15 a, b). Кальциевый карбонатсодержащий расплав появляется в наших 

экспериментах при 1473 K (Таблица 3), что на 500 K ниже температуры плавления CaCO3 

при 6–7 ГПа [Shatskiy et al., 2014; Suito et al., 2001; Пальянов и др., 1998; Хохряков, 

Пальянов, 2000]. Отметим, что в наших экспериментах частичное восстановление CaCO3 

должно сопровождаться образованием CaO. Известно, что при высоком давлении система 

CaO–CaCO3 имеет эвтектический тип диаграммы. При этом разница в температурах 

плавления CaCO3 и эвтектики CaO–CaCO3 возрастает с увеличением давления, достигая 

200 K при 3 ГПа [Huang, Wyllie, 1976]. Таким образом, частичное восстановление CaCO3 с 

образованием CaO могло сопровождаться генерацией кальциевого оксид-карбонатного 

расплава (CaO–CaCO3) при температурах заметно ниже плавления CaCO3. 

С повышением температуры до 1873 K исчезает кристаллический Ca-вюстит 

(Таблица 3 №Т1876), при этом, валовый состав кальциевого карбонат-содержащего 

расплава отличается от опытов при 1473–1673 K большим содержанием железа (5.2 вес. %) 
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(Таблица 4 №Т1876). Это может отражать увеличение растворимости кальциевого вюстита 

в оксид-карбонатном расплаве с ростом температуры. Процессы наблюдаемый при 1473–

1673 K и 1873 K можно записать в виде следующей схемы взаимодействия: 

CaCO3 +  Fe0→ [CaCO3–CaO–FeO] (CL) ± Ca0.33Fe0.67O (Cw) + C (Gr) + [Fe–C] (ML) 

 (26) 

В экспериментах в капсулах из MgO при 1673 K наблюдается кальциевый 

магнезиовюстит (Fe0.4Mg0.4Ca0.2)O, кальциевый карбонат-содержащий расплав, 

содержащий до 0.4 вес. % Fe, углеродсодержащий металлический расплав (Fe 91.5 вес. %) 

и графит (Таблица 3, 4 № T1870; Рис. 26 c, d). С повышением температуры до 1873 K 

металлический расплав не обнаружен (Таблица 3, 4 № T1871; Рис. 16 a, b). Принципиальных 

различий в результатах экспериментов в капсулах из BN и MgO не выявлено. 
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5.2. Окислительно-восстановительные реакции в системе гидромагнезит–Fe0 

 

Влияние воды на окислительно-восстановительное взаимодействие в системах 

карбонат–железо исследовали на примере системы гидромагнезит–Fe0 при давлениях 6 и 

16 ГПа в диапазоне температур 923–1473 K. При данных P–T параметрах гидромагнезит 

неустойчив и разлагается с образованием магнезита, водного флюида, брусита или оксида 

магния: 

Mg5(CO3)4(OH)2·4 H2O (h-Mst) = 4 MgCO3 (Mst)+ Mg(OH)2 (Brc)+4 H2O (F)  (27) 

Реакция (27) реализуется до 1173 K при 6 ГПа и до 1273 К при 16 ГПа. Дальнейшее 

повышение температуры до 1273 K при 6 ГПа и до 1373 K при 16 ГПа приводит к 

разложению брусита, одновременно с этим в продуктах закалки фиксируется 

магнезиовюстит. Система Mg(OH)2–C была ранее изучена в экспериментах при 2–75 ГПа 

[Fei, Mao, 1993; Fukui et al., 2005; Okada et al., 2002]. Согласно этим данным, брусит 

разлагается с образованием MgO-содержащего водного флюида и периклаза при 6 ГПа и 

1423 K [Fukui et al., 2005; Johnson,Walker, 1993; Okada et al., 2002]. Наблюдаемая нами 

температура разложения брусита на 150 K ниже, чем в системе Mg(OH)2–C при 6 ГПа 

[Okada et al., 2002].  

Реакционная зона на контакте железной капсулы и продуктов разложения 

гидромагнезита, зафиксирована во всех экспериментах. При 923 K (6 ГПа) и 1173 K 

(16 ГПа) после выдержки 60 мин она представлена монофазным слоем вюстита (Рис. 30 а). 

Образование FeO могло происходить при взаимодействии железа с водой. Данная реакция 

была установлена ранее при 6 ГПа и 1000 K в работе [Ohtani et al., 2005], в которой было 

предложено следующее уравнение реакции:  

Fe0 + H2O (F) = FeO (Ws) + H2  (F).    (28) 

С повышением температуры до 1073 K при 6 ГПа и 1273 K при 16 ГПа в реакционной 

зоне появляется ассоциация графита и магнезиовюстита (Рис. 18 с). Графит отделен от 

железной капсулы слоем (Fe,Mg)O, образующимся в результате реакции (28). 

Предполагаем, что образование графита в ассоциации с магнезиовюститом происходит при 

взаимодействии восстановленного водородсодержащего флюида с MgCO3 (Рис. 30 b) 

согласно реакции: 

MgCO3 (Mst) + H2 (F) → H2O (F) + MgO (Mws) + C (Gr и F)  (29) 
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При 1273 K (6 ГПа), 1373 K (16 ГПа) реакционная зона состоит из трех слоев: 

мономинеральный слой (Fe,Mg)O, примыкающий к железу; слой 

магнезиовюстит+Fe7C3+графит в центральной часть реакционной зоны; и слой 

магнезиовюстит+графит со стороны карбоната (Рис. 30 с). Образование карбида Fe7C3 в 

водосодержащей системе говорит о его кристаллизации в условиях, насыщенных по 

углероду, что не характерно для безводной системы, и может быть объяснено высокой 

подвижностью углерода в водосодержащей флюидной фазе. 

На основании данных экспериментов можно предложить следующую схему 

окислительно-восстановительного взаимодействия в системе гидромагнезит–Fe0: 1) 

реакция металлического железа с водой с образованием водорода и слоя вюстита; 2) 

транспорт водорода и железа в составе водного флюида к карбонату и реакция MgCO3 с H2 

с образованием слоя магнезиовюстита и графита; 3) образование слоя 

магнезиовюстит+Fe7C3+графит в результате встречного транспорта компонентов через 

водный флюид: С, О и Mg со стороны карбоната и H и Fe со стороны металлического 

железа.  
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Рис. 30. Схема реакционных взаимодействий в системе гидромагнезит–Fe0. a – при 

923 K–1173 K b – 1073 K–1273 K. c – 1273–1473 K. Условные обозначения: H2O F – водный 

флюид; H2 (в H2O F) – восстановленный водный флюид, содержащий H2; C
* (в H2O F) – 

водный флюид, с растворенным в нем углеродов. Mws – магнезиовюстит. Оранжевая линия 

– первоначальная граница раздела Fe0 и гидромагнезита. 

   



86 
 

5.3. Влияние давления на стабильность карбонатов в присутствии Fe0. 

 

5.3.1. Реакции карбонат–железо при P–T параметрах верхней мантии и переходного слоя 

 

Для того чтобы проиллюстрировать влияние давления на реакционные 

взаимодействия карбонат–Fe0 в дополнение к экспериментам при 6 ГПа проведена серия 

экспериментов при 16 ГПа и 1173–1473 K в системах CaCO3–Fe0 и гидромагнезит–Fe0. В 

настоящей главе мы также сопоставили результаты наших экспериментов с данными 

предшествующих работ при 3–25 ГПа [Gao, et al., 2016; Litasov, et al., 2010; Palyanov, et al., 

2013; Чепуров и др., 2011]. 

Схема реакционного взаимодействия в экспериментах при 16 ГПа в системе 

гидромагнезит–Fe0 аналогична установленной при 6 ГПа (Рис. 30). При 1173 K в 

реакционной зоне наблюдается вюстит, образующийся в результате взаимодействия 

металлического железа с водой. С 1273 K в реакционной зоне появляется графит и 

магнезиовюстит в результате взаимодействия магнезита с восстановленным 

водородсодержащим флюидом. Данные реакции при 16 ГПа реализуются при температурах 

на 200 K выше чем при 6 ГПа. Образование карбида Fe7C3 в ассоциации с графитом и 

магнезиовюститом происходит при 1373 K (Рис. 22 d–f), что на 100 K выше чем при 6 ГПа. 

Система CaCO3–Fe0 изучена при 5.5 ГПа и 1573–1673 K с использованием Pt–капсул 

А.И. Чепуровым с коллегами [Чепуров и др., 2011]. В полученных закалочных образцах 

методом рентгенофазового анализа были установлены ферриты кальция (CaFeO2, CaFeO3, 

CaFe4O7) и арагонит [Чепуров и др., 2011]. Fe0 зафиксирован не был, что говорит о его 

полном замещении. Ни в одном из образцов не обнаружено карбидов или графита/алмаза. 

Авторы [Чепуров и др., 2011] предполагают, что реакционное взаимодействие происходит 

с образованием CO или СO2. Отсутствие восстановленных форм углерода позволяет 

оценить фугитивность кислорода в системе на уровне буфера CCO.  

В наших экспериментах при близких давлениях (6 ГПа) в экспериментальной капсуле 

существует градиент окислительно-восстановительных условий от fO2 близких к значениям 

для буфера железо-вюстит в реакционной зоне до CCO в центральной части, состоящей из 

арагонита. В реакционной зоне установлен карбид и кальциевый вюстит, а не ферриты 

кальция, которые были зафиксированны в работе [Чепуров и др., 2011]. Известные 

экспериментальные данные по фазовой диаграмме CaO–FeO–Fe2O3 при давлении 1 атм, 

показывают, что образование ферритов происходит при высоком парциальном давлении 

кислорода в окисленных условиях [Phillips, et al., 1958.] В то же время, в восстановительных 
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условиях, в присутствии металлического железа образуется твердый раствор CaO–FeO 

[Allen, et al., 1955; Schurmann, et al., 1973]. Таким образом, различия между нашими 

данными и результатами работы [Чепуров и др., 2011] можно объяснить разными 

окислительно-восстановительнми условиями в экспериментах. 

Согласно полученным нами экспериментальным данным при 16 ГПа, реакционное 

взаимодействие в системе CaCO3–Fe0 сопровождаются образованием реакционной зоны, 

состоящей из Ca–вюстита и карбида Fe7C3, и может быть описано с помощью реакции (25). 

Ca–вюстит, так же как и при 6 ГПа, соответствует Ca0.33Fe0.67O. На основании этого можно 

заключить, что в диапазоне давлений 6–16 ГПа характер реакционного взаимодействия 

арагонита и металлического железа остается неизменным. 

Реакционные взаимодействия в системе MgCO3–Fe0 исследовали in situ методом 

рентгеновской дифракции при 16 ГПа и 700–1273 K в работе [Litasov et al., 2010]. На 

полученных при 1173–1273 K рентгенограммах (Рис. 31), помимо магнезита и железа, были 

идентифицированы пики карбида Fe3C и магнезиовюстита. При более высоких давлениях 

25 ГПа и температурах 1500–1800 K систему MgCO3–Fe0 исследовали в алмазной ячейке с 

лазерным нагревом [Gao et al., 2016]. Образцы анализировали методами рентгеновской 

дифракции и рамановской спектроскопии. Согласно полученным результатам [Gao et al., 

2016], в ходе реакции MgCO3–Fe0 кристаллизуется алмаз, ферропериклаз и карбид железа. 

Таким образом, отличительной особенностью эксперимента при 25 ГПа по сравнению с 

опытами при 6 и 16 ГПа является кристаллизация алмаза [Gao et al., 2016].  

 

Рис. 31.Рентгенограммы, снятые in situ в системе MgCO3–Fe0 при 16–17 ГПа в 

процессе нагрева при a – 1273 K; b – 1173 K. По данным [Litasov et al., 2010]. Условные 

обозначения: Mws – магнезиовюстит; Mgt – магнезит. 
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Систему (Mg0.9Ca0.1)CO3 – Fe0 исследовали при 6.5–7 ГПа Ю.Н. Пальянов с коллегами 

[Palyanov, et al., 2013]. Также как и в наших опытах с магнезитом, реакционная зона на 

контакте (Mg0.9Ca0.1)CO3 и Fe0 при 1273–1373 K состояла из магнезиовюстита, графита и 

карбида Fe3C, и имела зональное строение [Palyanov, et al., 2013]. Со стороны карбоната 

авторы [Palyanov, et al., 2013] наблюдали ассоциацию магнезиовюстит + графит + арагонит, 

которая сменялась на карбид Fe3C + магнезиовюстит + графит на контакте с железом. 

Металлическое железо полностью замещалось на карбид Fe3C. Продукты закалки 

кальциевого карбонат содержащего расплава в работе [Palyanov, et al., 2013] были 

зафиксированы в образцах, полученных выше 1473 K. Среди закалочных фаз 

идентифицированы магнезиовюстит и (Ca, Mg, Fe)CO3. Температура появления оксид-

карбонатного расплава в наших экспериментах в кальциевой системе при 6 ГПа согласуется 

с данными [Palyanov, et al., 2013].  

Несмотря на то, что наши эксперименты во всех исследуемых системах проводились 

при P–T параметрах (6 и 16 ГПа), отвечающих области термодинамической устойчивости 

алмаза [Bundy et al., 1996; Kennedy, Kennedy, 1976], алмаз не образовывался, а 

кристаллизовался метастабильный графит. Образование графита в области стабильности 

алмаза связано с высокой энергией активации превращения графит–алмаз. Прямой переход 

графита в алмаз происходит при P≥15 ГПа и T≥1700 K [Bundy et al., 1996; Irifune, Sumiya, 

2004]. Образование алмаза из графита при более умеренных параметрах возможно в 

присутствии так называемых катализаторов–растворителей, к которым относятся расплавы 

переходных металлов [Bovenkerk et al., 1959; Bundy et al., 1955; Strong,Chrenko, 1971], 

карбонатный расплав [Akaishi et al., 1990; Kanda et al., 1990; Palyanov et al., 1999a, b; 

Taniguchi et al., 1996; Борздов и др., 1999; Литвин и др., 1997; Пальянов и др.,1998], C–O–H 

флюид [Akaishi et al., 2000; Kumar et al., 2000; Sokol et al., 2001b; Sun et al., 2000; Yamaoka 

et al., 2002]. 

В системах CaCO3–Fe0 и MgCO3–Fe0 при 6 ГПа и 1473–1873 K образовывались 

углеродсодержащий металлический и оксид-карбонатный расплавы, однако в 

экспериментах происходила кристаллизация метастабильного графита, а алмаз не 

образовывался. На рисунке 16 d отчетливо видно, что кристаллизация графита происходила 

преимущественно из оксид-карбонатного расплава. Вместе с тем, кристаллы графита также 

видны и в продуктах закалки углеродсодержащего металлического расплава. В работе 

[Palyanov et al., 2013] образование алмаза совместно с графитом при восстановлении 

Mg0.9Ca0.1CO3 металлическим железом фиксировалось в опытах при 6.5 ГПа, 1623 K с 

длительностью нагрева 20 ч. При этом на фотографиях, приведенных в работе, отчетливо 

видно, что алмаз кристаллизовался из пересыщенного углеродом металлического расплава. 
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Чистые металл-углеродные системы позволяют осуществлять синтез алмаза в 

кратковременных экспериментах (минуты) при давлениях 5–6 ГПа и температурах 1573–

1773 K [Strong, Chrenko, 1971; Пальянов и др., 2005]. Однако, эксперименты показывают, 

что даже небольшие примеси воды [Palyanov et al., 2013] или азота [Borzdov et al., 2002] 

приводят к образованию метастабильного графита в металл-углеродной системе в области 

термодинамической стабильности алмаза. Вероятно, что кристаллизация метастабильного 

графита, а не алмаза, в наших экспериментах также связана с особенностями состава 

металлического расплава в системах карбонат–Fe0, подавляющими его каталитическую 

способность и увеличивающими длительность индукционного периода, предшествующего 

нуклеации алмаза. Например, в наших опытах при температуре 1873K, 6 ГПа и 

длительности 30–40 мин кристаллизовался метастабильный графит, в то время как, в работе 

[Palyanov et al., 2013] при той же температуре, давлении 6.5 ГПа и значительно большей 

длительности, 8 ч, установлена совместная кристаллизация алмаза и метастабильного 

графита.  

Схема реакционного взаимодействия в системе гидромагнезит–Fe0 (Рис. 30) 

предполагает наличие C–O–H флюида. Экспериментально показано, что присутствие C–O–

H флюида понижает минимальные параметры спонтанной нуклеакции алмаза в системе 

CO2–H2O–C до 5.7 ГПа и 1473 K [Sokol et al., 2001b], что близко к максимальной 

температуре в серии наших опытов (1373 K при 6 ГПа). Однако, длительность наших 

экспериментов (6 ч) заметно меньше, чем в работе [Sokol et al., 2001b] (136 ч). Поэтому, 

одной из причин отсутствия алмаза в системе гидромагнезит–Fe0 может являться большая 

длительность индукционного периода, предшествующего спонтанной нуклеации алмаза в 

данных системах [Пальянов и др., 2000, 2005]. 

Вместе с тем, необходимо отметить, что в экспериментах при P=16 ГПа, T≤1473 K и 

длительности 6 ч в системе гидромагнезит–Fe0, алмаз также не образовывался, а 

кристаллизовался метастабильный графит. Ранее было показано, что каталитическая 

способность C–O–H флюида по отношению к алмазу снижается с увеличение концентраций 

H2 или CH4 вплоть до полного прекращения спонтанной нуклеации [Sokol et al., 2001b, 2009; 

Пальянов и др., 2000]. Таким образом, отсутствие алмаза в системе гидромагнезит–Fe0 в 

наших экспериментах при 6 и 16 ГПа может быть связано не только с недостаточной 

длительностью опытов, но и с “восстановленным” составом флюидной фазы. 
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5.3.2. Реакции карбонат–железо при P–T параметрах нижней мантии и границы ядро–

мантия 

 

Взаимодействие в системе Mg-карбонат–Fe0 в диапазоне давлений 70–150 ГПа 

происходит с образованием вюстита, ферропериклаза, карбида Fe7C3 и алмаза: 

MgCO3 + Fe0 → FeO (Ws) + (Mg0.6Fe0.4)O (Mws) + Fe7C3 + С0
 (Dia)  (30) 

MgCO3 в экспериментах был обнаружен в двух различных модификациях. Магнезит 

с кальцитовой структурой фиксируется на рентгенограммах до 100 ГПа включительно. При 

давлении выше 80–90 ГПа с повышением температуры до 2200–2300 K наблюдается 

появление моноклинной модификации Mst-II. P–T параметры перехода из магнезита в 

высокобарическую модификацию хорошо согласуется с литературными данными [Boulard 

et al., 2012; Fiquet et al., 2002; Oganov et al., 2008]. Поле стабильности Mst-II можно 

ограничить исчезновением характерного набора пиков при 120–150 ГПа. Опираясь на 

известные результаты расчетов, можно предположить, что при таких давлениях происходит 

полиморфный переход в фазу с пространственной группой P21 [Oganov et al., 2008] или 

P212121 [Pickard, Needs, 2015]. Однако, на данный момент не существует 

экспериментальных данных о фазовых взаимоотношениях в системе MgCO3 выше 120 ГПа 

[Boulard et al., 2011, 2012, 2015; Isshiki et al., 2004].  

Несмотря на наличие фазовых переходов в структуре MgCO3, мы наблюдаем 

неизменную ассоциацию продуктов реакции во всем диапазоне экспериментальных 

давлений. Восстановление карбоната металлическим железом происходит с образованием 

карбида Fe7C3 и алмаза. Образование ассоциации Fe7C3 + C согласуется с фазовой 

диаграммой Fe–C, на которой алмаз и карбид сосуществуют в обогащенной углеродом 

субсолидусной области [Fei, Brosh, 2014; Lord et al., 2009]. 

При высоких давлениях в системе Mg-карбонат–Fe0 образуется карбид с большим 

содержанием углерода по сравнению с 6–24 ГПа, где кристаллизуется Fe3C. Это может быть 

связано с особенностями диаграммы Fe–C при высоких давлениях. Экспериментальные 

исследования, посвященные фазовым равновесиям на диаграмме Fe–C, указывают на 

расширение поля Fe7C3 в сторону высоких концентраций Fe при P>6 ГПа [Fei, Brosh, 2014; 

Lord et al., 2009; Nakajima et al., 2009; Tsuzuki et al., 1984; Литасов, Шацкий, 2016]. Согласно 

расчетам [Lord et al., 2009], Fe3C становится нестабилен уже при 80 ГПа и 3000 K. С другой 

стороны, экспериментальные данные полученные при давлениях до 340 ГПа [Tateno et al., 

2010; Литасов, Шацкий, 2016] противоречат результатам расчетов [Lord et al., 2009]. Они 

показывают, что в области диаграммы Fe–C с высоким содержанием Fe поле стабильности 
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Fe3C и эвтектика Fe–Fe3C сохраняются и при параметрах внутреннего ядра [Литасов, 

Шацкий, 2016]. В случае, если на диаграмме Fe–C сохраняется область стабильности Fe3C, 

можно предположить, что в диапазоне давлений 70–150 ГПа образование карбида Fe7C3 в 

ходе реакции MgCO3–Fe0 происходит в условиях, насыщенных углеродом, в то время как в 

избытке Fe кристаллизовался бы Fe3C, как и в случае экспериментов при 6–16 ГПа. 

Одновременное образование вюстита FeO и ферропериклаза (Mg0.6Fe0.4)O при 70–

150 ГПа, также не характерно для реакции при низких давлениях. Сосуществование в 

экспериментах ферропериклаза и чистого вюстита, положение пиков которых не 

изменяется с длительностью нагрева, не может быть объяснено низкой скоростью 

диффузии. Теоретические расчеты показали, что коэффициент диффузии железа в 

ферропериклазе при 100 ГПа и 2000 K будет варьировать в пределах 10-12–10-15 м2/сек 

[Ammann et al., 2011; Saha et al., 2013], что соответствует эффективному диффузионному 

расстоянию 0.2–7 мкм за 1 мин. Таким образом, 10–20 мин нагрева должно быть достаточно 

для того, чтобы произошли видимые изменения в составе FeO, которые бы привели к сдвигу 

пиков на рентгенограмме в сторону больших углов 2Ɵ. Однако, мы не наблюдали смещения 

положений пиков, которое можно было бы связать с изменением составов данных оксидов 

в ходе нагрева. Таким образом, образование двух оксидов FeO и Mg0.6Fe0.4O указывает на 

существование разрыва смесимости в ряду твердых растворов FeO–MgO при высоком 

давлении. 

Согласно экспериментальным данным, в системе MgO–FeO существует непрерывный 

ряд твердых растворов как минимум до 35 ГПа [Yamazaki, Irifune, 2003]. 

Термодинамические расчеты показывают, что при давлениях выше 70 ГПа может 

происходить распад твердых растворов с образованием чистого вюстита и ферропериклаза 

[McCammon et al., 1983]. Однако, данные экспериментов пока не дают однозначного 

подтверждения термодинамических расчетов. В работах [Dubrovinsky et al., 200, 2005] было 

показано, что ниже 1000 K при 85 ГПа распад твердых растворов происходит в 

ферропериклазе с содержанием железа 20, 40, и 50 мол. % (Таблица. 8). В экспериментах 

выше 1000 K разложение (Mg,Fe)O наблюдали лишь в высоко железистом минале с Fe 

90 мол. % [Ohta et al., 2014]. Вместе с тем, в ряде экспериментальных работ с длительностью 

нагрева менее 240 мин разложение (Mg,Fe)O не наблюдали вплоть до давления 120 ГПа [Fei 

et al., 2007; Komabayashi et al., 2010; Lin et al., 2003; Mao et al., 2011; Wicks et al., 2015].  
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Таблица. 8. Обзор литературных данных по твердому раствору MgO–FeO. 

Состав P, ГПа T, K t, мин Твердый раствор Авторы 

      

Mg0.1Fe0.9O 61-120 1000-2100 10-20 Полная смесимость [Wicks et al., 2015] 

75 1850 - Разложение [Ohta et al., 2014] 

Mg0.2Fe0.8O 15-126 650-2500 - Полная смесимость [Ohta et al., 2014] 

Mg0.3Fe0.7O 25-86 1200-2580 120-240 Полная смесимость [Lin et al., 2003] 

Mg0.4Fe0.6O 35-102 300-2550 120-240 Полная смесимость [Lin et al., 2003] 

Mg0.5Fe0.5O 56-77 980-1050 300-360 Полная смесимость [Dubrovinsky et al., 2001] 

83 1010 300-360 Разложение 

Mg0.6Fe0.4O 48-61 960-980 240 Полная смесимость [Dubrovinsky et al., 2000] 

86 975 240 Разложение 

Mg0.8Fe0.2O 58-76 1000-1100 300-360 Полная смесимость [Dubrovinsky et al., 2001] 

85 1100 300-360 Разложение 

Mg0.8Fe0.2O до 116 1600-1900 10-20 Полная смесимость [Komabayashi et al., 2010] 

Примечание. Все эксперименты проводились in situ с помощью рентгенографического анализа. 

Mg0.1Fe0.9O после эксперимента при 75 ГПа был дополнительно проанализирован методом просвечивающей 

электронной микроскопии [Ohta et al., 2014]. 

Разрыв смесимости в системе MgO–FeO вероятно обусловлен наличием фазовых 

переходов в FeO и как следствие различием структур MgO и FeO при параметрах нижней 

мантии [Fei, Mao, 1994; Fischer et al., 2011b; Lin et al., 2005; Speziale et al., 2005]. Кубическая 

структура MgO остается неизменной по меньшей мере до 250 ГПа [Coppari et al., 2013; 

Dorfman et al., 2012]. В наших экспериментах ферропериклаз Mg0.6Fe0.4O сохраняется в 

кубической модификации со структурным типом NaCl во всем диапазоне давлений (70–150 

ГПа).  

Вюстит претерпевает структурные перестройки в зависимости от P–T параметров. 

Полиморфные модификации вюстита, наблюдавшиеся в данной работе, а также фазовая 

диаграмма для FeO, построенная по литературным данным [Fei, Mao, 1994; Fischer et al., 

2011a; Kondo et al., 2004; Ozawa et al., 2010], показаны на рисунке 32. Кубическая структура 
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вюстита B1 (структурный тип NaCl) наблюдается в наших экспериментах при высоких 

температурах 1100–2600 K до 146 ГПа включительно. При дальнейшем увеличении 

давления появляются пики фазы B8 (структурный тип NiAs). Фазовые переходы при 

высоких температурах согласуются с существующими экспериментальными данными 

[Fischer et al., 2011b; Murakami et al., 2004; Ozawa et al., 2010; Wicks et al., 2015].  

Тригональное искажение кубической структуры с образованием rB1 – вюстита 

наблюдали ниже 1100 K и P≤137 ГПа (Рис. 32). Это свидетельствует о расширении поля 

устойчивости rB1 в область более высоких давлений и температур по сравнению с 

известными экспериментальными результатами для чистого FeO [Fei, Mao, 1994]. И. Фей и 

Х. Мао [Fei, Mao, 1994] провели ряд in situ экспериментов с вюститом состава Fe0.98O в 

алмазных ячейках с внешним нагревом. Они сделали вывод, что тригональная полиморфная 

модификация переходит в B8 при 74 ГПа и 900 K. Тем не менее, в работах [Ono et al., 2007b; 

Seagle et al., 2008; Speziale et al., 2005; Wicks et al., 2015] переход rB1 – B8 обнаружен не 

был. Так, например, при комнатной температуре фаза rB1 наблюдалась при давлениях до 

120 ГПа [Wicks et al., 2015]. Также существуют данные говорящие о стабильности rB1 и 

при более высоких давлению до 142 ГПа [Ono et al., 2007b]. Расширение поля устойчивости 

rB1 до 100 ГПа и T <1773 K было обнаружено в присутствии небольшой примеси магния 

для (Mg0.05Fe0.95)O, (Mg0.1Fe0.9)O и (Mg0.2Fe0.8)O (Рис. 32) [Kondo et al., 2004]. 

Существующие противоречия в результатах экспериментальных исследований были 

объяснены различием в стехиометрии исследуемого вещества [Seagle et al., 2008], 

содержанием магния [Kondo et al., 2004], или кинетическим барьером при комнатной 

температуре [Mao et al., 1996]. Был сделан вывод, что даже небольшая примесь магния в 

FeO может стабилизировать rB1 относительно фазы B8 [Kondo et al., 2004; Wicks et al., 

2015].  

Не менее важным фактором, влияющим на изоморфную смесимость в бинарной 

системе MgO–FeO, является спиновый переход в Fe2+. Переход из высоко- в низкоспиновое 

состояние происходит при 60 ГПа [Fischer et al., 2011a; Ohta et al., 2012]. Несмотря на то, 

что радиус иона Fe2+ меняется лишь на 0.5 – 1 %, металлизация вюстита может привести к 

существованию поля двухфазного равновесия в бинарной системе MgO–FeO [Fischer et al., 

2011a; Ohta et al., 2012] 

Образование оксидов в нашем эксперименте пространственно разделено: 

ферропериклаз (Mg,Fe)O замещает карбонат, в то время как чистый FeO замещает Fe0. При 

давлении выше 70 ГПа вюстит кристаллизуется как металлическая фаза В1 с 

низкоспиновым железом, что приводит к его ограниченной взаимной растворимости с 
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оксидом магния даже при температурах выше 1500 K. Установлено, что при 70–150 ГПа 

максимальная растворимость железа в ферропериклазе ограничена 40 мол. %.  

 

Рис. 32. P–T условия эксперимента и идентифицированные модификации вюстита. 

Окружности показывают условия, при которых наблюдались продукты реакции (во время 

нагрева и после закалки). Красные окружности – присутствовала фаза B1; зеленые – rB1; 

желтые – B8. Смесь из двух модификаций: красные/зеленые – B1+rB1, красные/желтые – 

B1+B8; желтый/зеленый – B8+rB1. Черные линии – фазовая диаграмма FeO, построенная 

по литературным данным: сплошные линии – [Fischer et al., 2011a], точка - пунктир – [Fei, 

Mao, 1994], пунктирная линия – [Ozawa et al., 2011]. Синяя пунктирная линия – переход 

rB1/B1 в магнезиовюстите [Kondo et al., 2004]. Мантийная геотерма согласно данным 

[Katsura et al., 2010]. 
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5.4. Кинетика реакций карбонат–Fe0 при мантийных P–T параметрах 

 

5.4.1. Расчет кинетических параметров для реакций в системах CaCO3–Fe0, MgCO3–Fe0 и 

гидромагнезит–Fe0 

 

В данной работе изучалась кинетика взаимодействия в системах MgCO3–Fe0, CaCO3–

Fe0, и гидромагнезит–Fe0 при 6 ГПа и в диапазоне температур 923–1673 K. Для этого были 

отобраны эксперименты в железной капсуле, которые позволяют фиксировать изменение 

толщины реакционной зоны, а, следовательно, степень превращения и скорость 

образования продуктов реакции. Для всех систем CaCO3–Fe0, MgCO3–Fe0 и гидромагнезит–

Fe0 при 6 ГПа и в диапазоне температур 923–1473 K характерно образование твердофазных 

продуктов реакции на границе раздела между реагентами. Подробные описания 

экспериментов приведены в главе 3. 

Скорость химической реакции зависит от скорости взаимодействия исходных 

реагентов на границе раздела фаз, зародышеобразования и диффузии через слой продуктов 

реакции [Ben-Avraham et al., 1990; Galwey, Brown, 1998; Khawam, Flanagan, 2006]. Процесс 

с наименьшей скоростью вносит основной вклад и называется лимитирующим [Khawam, 

Flanagan, 2006]. Зависимость толщины реакционной зоны (Δx) от длительности нагрева (t) 

позволяет определить лимитирующий процесс. В случае, если кинетика реакции 

контролируется диффузией, Δx от t меняется по параболическому закону, если же 

лимитирующим процессом является скорость взаимодействия исходных реагентов на 

границе раздела фаз, то Δx прямо пропорционально t [Ben-Avraham et al., 1990; Galwey, 

Brown, 1998; Khawam, Flanagan, 2006]. 

Для того, чтобы определить процесс, лимитирующий скорость реакции CaCO3–Fe0, 

был построен график зависимости толщины реакционной зоны (Δx) от длительности 

нагрева (t) (Рис. 33). Δx в полученных образцах измерялась в области, прилегающей к спаю 

термопары. Изменение толщины реакционной зоны от длительности нагрева при 

постоянной температуре 1373 K описывается параболической зависимостью (Рис. 33). Δx 

возрастает прямо пропорционально квадратному корню времени (t1/2). Таким образом, 

скорость реакции CaCO3–Fe0 лимитируется диффузией.  
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Рис. 33. Зависимость толщины реакционной зоны Ca-вюстит – Fe7C3 (Δx) от 

длительности опыта (t) для экспериментов в системе CaCO3–Fe0 при 6 ГПа и 1373 K. 

Сплошной линией показана линии тренда с коэффициентами детерминации R2=0.98. На 

графике также показана погрешность измерения. Параметры экспериментов представлены 

в таблице 9. 

Для расчета констант скоростей реакций (k) в данной работе использовали 

кинетическое уравнение Таммана [Galwey, Brown, 1998; Khawam, Flanagan, 2006; Tammann, 

1920; Watson, Baxter, 2007; Watson, Price, 2002], и полученную экспериментально 

зависимость Δx от длительности нагрева (t):  

k = Δx2/2t.      (31) 

Полученные значения k для CaCO3–Fe0, MgCO3–Fe0 и гидромагнезит–Fe0 

представлены в таблице 9, а также показаны графически в виде зависимости lg(k) от 

обратной температуры T(K)-1 (Рис. 34). Увеличение температуры на 200 K во всех 

исследуемых системах ведет к возрастанию k на один порядок. Наличие в системе воды в 

случае гидромагнезит–Fe0 приводит к увеличению константы скорости реакции на два 

порядка по сравнению с сухой системой MgCO3–Fe0.  
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Таблица 9. Параметры экспериментов и расчетные значения константы скоростей 

реакции для систем CaCO3–Fe0, MgCO3–Fe0 и гидромагнезит–Fe0 при 6 ГПа. 

№  T, K P,ГПа t, мин Δx ,мкм k, м2/сек –lg(k) 

       

CaCO3–Fe0 

1k1940 1073 6 60 4 (2) 2.6(2.2)×10-15 14.7(0.5) 

1k1947 1173 6 60 6 (2) 5.4(3.3)×10-15 14.3(0.3) 

1k1952 1273 6 60 27 (5) 1.1(0.4)×10-13 13.0(0.2) 

1k1955 1373 6 1 2 (2) 5.9(7.3)×10-14 14.1(1.7) 

1k1962 1373 6 15 15 (2) 1.3(0.3)×10-13 12.9(0.1) 

1k1915 1373 6 30 20 (5) 1.2(0.6)×10-13 13.0(0.3) 

1k1924 1373 6 30 24 (4) 1.6(0.5)×10-13 12.8(0.1) 

1k1961 1373 6 45 30 (3) 1.7(0.3)×10-13 12.8(0.1) 

1k1936 1373 6 60 37 (5) 1.9(0.5)×10-13 12.7(0.2) 

1k1923 1373 6 60 30 (3) 1.3(0.2)×10-13 12.9(0.1) 

1k1935 1373 6 180 70 (6) 2.3(0.4)×10-13 12.6(0.1) 

1k1948 1373 6 360 100 (15) 2.3(0.7) ×10-13 12.6(0.1) 

1k1963 1373 6 720 117 (10) 1.6(0.3)×10-13 12.8(0.1) 

T1918 1473 6 120 72 (6) 3.6(0.6)×10-13 12.4(0.1) 

MgCO3–Fe0 

T1919 1273 6 720 120 (10) 1.7(0.3)×10-13 12.8(0.1) 

ES258 1473 6 10 60 (5) 3.0(0.5)×10-12 11.5(0.1) 

T1918 1473 6 120 240 (10) 4.0(0.3)×10-12 11.4(0.1) 

T1868 1673 6 20 190 (10) 1.5(0.2)×10-11 10.8(0.1) 

MgCO3–H2O–Fe0 

1k1951 923 6 60 28 (4) 1.1(0.3)×10-13 13.0 (0.1) 

1k1940 1073 6 60 94 (6) 1.2(0.1)×10-12 11.9 (0.1) 

1k1947 1173 6 60 140 (10) 2.7(0.1)×10-12 11.6 (0.1) 

1k1952 1273 6 60 170 (14) 7.4(0.4)×10-12 11.1 (0.1) 

1k1955 1373 6 1 33 (4) 8.9(1.9)×10-12 11.1 (0.1) 

Примечание: в скобках приведена величина стандартного отклонения для последних значащих цифр. 
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Рис. 34. Зависимость логарифма константы скорости реакции lg(k) (k = Δx2/2t) от 

обратной температуры T(K)-1 для реакционных взаимодействий в системах CaCO3–Fe0, 

MgCO3–Fe0 и гидромагнезит–Fe0 (hMst-Fe). 
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Линейный характер изменения логарифма константы скорости реакции от обратной 

температуры (Рис. 34) для всех рассматриваемых систем позволяет описывать графики с 

помощью уравнения Аррениуса:  

k =A×exp (–ΔH/RT),     (32) 

в котором ΔH – минимальная энергия, необходимая для начала реакции, или 

энтальпия активации, A – предэкспоненциальный фактор, R – универсальная газовая 

постоянная и T – абсолютная температура. Уравнения Аррениуса для исследуемых реакций 

на основании расчётных данных можно записать следующим образом: 

СаСО3–Fe: 

k [м2/с] = 2.1×10-7 exp(-162 [кДж/моль]/RT)   (33) 

MgСО3–Fe: 

k [м2/с] = 3.6×10-5exp(-194 [кДж/моль]/RT)   (34) 

гидромагнезит–Fe0: 

k [м2/с] = 4.6×10-7exp(-107 [кДж/моль]/RT)   (35) 

Энтальпии активации для СаСО3–Fe0 и MgСО3–Fe0 близки по значению и составляют 

162 и 192 кДж/моль. Для реакций в системе гидромагнезит–Fe0 характерны более низкие 

значения – 107 кДж/моль. Чем меньше энтальпия активации тем меньше зависимость 

константы скорости реакции от изменения температуры [Панченков, Лебедев, 1985]. Стоит 

отметить, что процессы, в системах, содержащих флюид, характеризуются более низкими 

значения ΔH, по сравнению с твердофазными системами [Watson, Baxter, 2007]. 

На данный момент не существует публикаций, посвященных кинетике окислительно-

восстановительных реакций с участием карбонатов. Поэтому мы сравнили наши 

результаты с известными данными по окислению Fe0 и разложению кальцита [Beruto, 

Searcy, 1974; Chen, Yeun, 2003; Halikia et al., 2001; L’vov, 2002; Wang, Thomson, 1995]. 

Многочисленные экспериментальные исследования разложения кальцита дают 

противоречивые кинетические параметры, однако, известные энергии активации/энтальпии 

активации в среднем находятся в диапазоне 160–250 кДж/мол [Beruto, Searcy, 1974; Halikia 

et al., 2001; L’vov, 2002; Wang, Thomson, 1995]. Такие величины близки к значениям, 

полученным для исследуемых реакций СаСО3–Fe0 и MgСО3–Fe0.  

Кинетика окисления железа была изучена при атмосферном давлении в диапазоне 

температур 973–1523 K, на основании измерения толщины реакционной зоны [Paidassi, 

1958]. Энергия активации, согласно расчетам, составила 169 кДж/мол. Это значение 

фактически совпадает с энтальпией активации, рассчитанной в настоящем исследовании 

для реакций CaCO3–Fe0 и MgCO3–Fe0. Сходство параметров из уравнения Аррениуса может 
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указывать на один и тот же лимитирующий процесс, определяющий величины константы 

скорости реакции. В случае окисления железа, скорость ограничивается диффузией ионов 

железа в вюстите. Однако, взаимодействия в системах CaCO3–Fe0 и MgCO3–Fe0 более 

сложные в силу присутствия дополнительных компонентов, вклад которых также должен 

быть рассмотрен. 

Поскольку скорость разрастания реакционной зоны будет зависеть от скорости 

диффузии в карбиде и вюстите, целесообразно сравнить полученные константы скорости 

реакции с коэффициентами диффузии компонентов в данных соединениях. Известные 

коэффициенты диффузии в карбиде железа и в вюстите показаны на рисунке 35. Для 

сравнения также приведены рассчитанные нами при 6 ГПа константы скорости реакции 

CaCO3–Fe0, MgCO3–Fe0 и гидромагнезит–Fe0.  

Полученные значения k для реакции в системе CaCO3–Fe0 аналогичны 

коэффициентам диффузии углерода в Fe3C [Hillert et al., 2005; Levchenko et al., 2009; 

Schneider, Inden, 2007; Simkovich, 1989], на 1–2 порядка меньше, чем коэффициент 

самодиффузии железа в вюстите (DS(Fe)) [Chen, Peterson, 1975; Hembree, Wagner, 1970; 

Himmel et al., 1953] и на 2–3 порядка больше, чем коэффициент самодиффузии кислорода в 

вюстите [Yamaguchi, Someno, 1982] (Рис. 35). Низкая скорость диффузии кислорода и 

пренебрежимо малая растворимость углерода в вюстите, составляющая менее 0.01 вес. ppm 

[Wolf, Grabke, 1985], препятствуют развитию реакционного фронта в сторону железа. Это 

говорит о том, что слой Fe7C3 – Ca-вюстит будет преимущественно разрастаться в сторону 

CaCO3, а не металлического железа. Действительно, это подтверждают и наблюдаемые 

текстурные особенности реакционной зоны. Толщина подслоя реакционной зоны, 

полностью состоящего из вюстита, и непосредственно образовавшегося за счет замещения 

железа, значительно меньше, чем толщина подслоя, содержащего карбид и 

образовавшегося при замещении карбоната (Рис. 13 c, d).  

Константы скорости реакции MgCO3–Fe0 при 1273–1673 K близки по значениям к 

коэффициентам самодиффузии железа в вюстите и отличаются менее чем на порядок при 

1273 K (Рис. 35). Полученные значения k для гидромагнезит–Fe0 незначительно выше 

значений DS(Fe). Более того, совпадает и угол наклона прямой lg(k) от 1/T (Рис. 35). В двух 

рассматриваемых случаях доминирующей фазой в реакционной зоне является вюстит. 

Следовательно, кинетика реакций карбоната с железом будет лимитироваться скоростью 

диффузии железа в вюстите в сторону карбоната.  
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Рис. 35. Рассчитанные нами константы скорости реакции (k) для реакций в системах 

CaCO3–Fe0, MgCO3–Fe0 и гидромагнезит–Fe0 (hMst-Fe) в сравнении с литературными 

данными по коэффициентам самодиффузии (D) в вюстите и карбиде железа. На графике 

показаны литературные данные: 1 – [Himmel et al., 1953], 2 – [Hembree,Wagner, 1970], 3 – 

[Chen, Peterson, 1975], 4 – [Hillert et al., 2005], 5 – [Simkovich, 1989], 6, 9 – [Schneider, Inden, 

2007], 7, 8 – [Levchenko et al., 2009], 10 – [Yamaguchi, Someno, 1982]. 
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5.4.2. Значимость реакций в системе карбонат–Fe0 для стабильности окисленных или 

восстановленных форм углерода в процессах на границе субдуцирующая плита – мантия 

 

Полученные кинетические параметры для взаимодействий в системах CaCO3–Fe0, 

MgCO3–Fe0 и гидромагнезит–Fe0 позволяют рассчитать ширину реакционной зоны, 

образующуюся за период времени, характерный для природных процессов. Для расчетов 

используем уравнение Таммана, описывающее толщину реакционной зоны (x) как функцию 

k (константы скорости реакции) и длительности процесса ( ktx  ) [Khawam, Flanagan, 

2006; Tammann, 1920]. Тогда, максимальная толщина реакционной зоны за миллион лет при 

P–T параметрах "горячей" субдукционной геотермы (6ГПа, 1373K) [Syracuse et al., 2010] 

составит в случае взаимодействия CaCO3–Fe0 – 2 м, MgCO3–Fe0 – 6 м и гидромагнезит–Fe0 

– 18 м.  

Для того, чтобы наглядно проиллюстрировать получившиеся результаты, рассмотрим 

следующую модель. Если предположить, что карбонаты находятся в непосредственном 

контакте с железом, максимальная степень восстановления карбоната может быть оценена 

с использованием величины x, рассчитанной выше, и данных по концентрации CO2 в 

измененных океанических базальтах. Максимальное содержание CO2 в верхних 600 м 

океанической коры составляет 2.5–3.5 вес. % [Staudigel, 2014], что соответствует 

концентрации карбонатов порядка 8–10 об. %. Это в свою очередь может быть 

представлено в виде модельного слоя толщиной около 50–60 м. Таким образом, полученные 

значения x для реакции в системе гидромагнезит–Fe0 позволяют говорить о замещении 30–

40  об. % карбонатов в случае "горячей" субдукционной геотермы за миллион лет. В то же 

время, в случае CaCO3–Fe0 и MgCO3–Fe0 только 4–10 об. % карбонатов могут быть 

восстановлены при тех же P–T параметрах.  

Рассчитанные значения констант скоростей реакции карбонат–железо являются 

максимально возможными, и предполагают непосредственный контакт карбонатов с 

железом. Описанная нами модель может быть напрямую применена в случае, если верхний 

слой океанической плиты сохраняется до глубин 250–470 км.  

Концентрация Fe0 в нижней мантии Земли составляет около 1 вес. % [Frost et al., 

2004a], варьируя в пределах 0.1–1.0 вес. % в переходном слое [Rohrbach et al., 2007]. К тому 

же, железо рассеяно в силикатных породах. Для того, чтобы произошла реакция Fe0–

карбонат, реагенты должны быть перенесены через агрегат мантийных минералов, таких 

как оливин и его высокобарические полиморфные модификации (Рис. 36). Таким образом, 

дополнительным фактором, влияющим на сохранение окисленных форм углерода до 
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глубин переходного слоя и нижней мантии, является скорость массопереноса в мантийных 

породах и минералах. 

 

 

Рис. 36. Схематическое изображение ОВ взаимодействия карбонатов и Fe0 на границе 

мантия – субдукционная плита на примере CaCO3. Механизм реакции в случае прямого 

контакта между Fe0 и Ca–карбонатом показан в сноске. Коэффициент диффузии кислорода 

в оливине (DO) приведен из литературных данных [Dohmen et al., 2002]. 

Скорость диффузии железа и кислорода в силикатах, относительно мала и варьирует 

в диапазоне 10-14–10 -20 м2/сек [Chakraborty, 2010; Holzapfel et al., 2005, 2009] (Рис. 37). Так, 

например, скорость диффузии Fe2+ в мантийном оливине (Рис. 37) составляет около 10-14 

м2/сек при 1200 °C [Chakraborty, 2010; Chakraborty et al., 1999; Dohmen, Chakraborty, 2007], 

что на два порядка ниже, чем значения k для CaCO3–Fe0, в то время как коэффициент 

диффузии кислорода меньше на 4 порядка. Таким образом, в случае, если карбонаты и 

металлическое железо разделены между собой мантийными силикатами, кинетика реакций 

восстановления магнезиального и кальциевого карбоната металлическим железом будет 

лимитироваться диффузией железа и кислорода в силикатах. 
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Рис. 37. Диаграмма Аррениуса. Показаны константы скорости реакции (k), 

полученные в данной работе для реакции CaCO3  + Fe0  → Fe7C3 + Ca0.33Fe0.67O. Для 

сравнения приведены литературные данные по коэффициентам гетеродиффузии Fe–Mg – 

Di(Fe–Mg), и самодиффузии Fe, Ca, O (DS(Fe), DS(Ca), DS(O)) в мантийных минералах. 

Представлены Di(Fe–Mg) в: оливине(Ol) (Fo88-97) при давлениях до 15 ГПа [Chakraborty, 

2010; Chakraborty et al., 1999; Dohmen, Chakraborty, 2007]; вадслеите (Wds) при 15 ГПа 

[Chakraborty, 2010; Chakraborty et al., 1999; Holzapfel et al., 2009] и магнезиовюстите (Mws) 

при 7–14 ГПа [Holzapfel et al., 2003]. Ds(Fe): в гранате (Grt) (ряд твердых растворов 

альмандин–спессартин) при 1.4–3.5 ГПа [Chakraborty, Ganguly, 1992; Ganguly et al., 1998]. 

Ds(Ca):  в гранате (пироп–альмандин) при 2.2–4.0 ГПа [Ganguly et al., 1998], диопсиде (Di) 

[Dimanov et al., 1996] при 1 атм., и оливине [Coogan et al., 2005]. Ds(O)  в оливине (Fo90-93) 

от 1 атм. до 8 ГПа [Dohmen et al., 2002, Fei et al., 2014], в вадслеите при 18 ГПа [Shimojuku 

et al., 2009]. Условные обозначения: k – константа скорости реакции, Ol – оливин, Mws – 

магнезиовюстит, Wds – вадслеит, Di – диопсид, Grt – гранат.  
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Следует отдельно обсудить влияние летучих компонентов и расплавов на процессы 

диффузии. В присутствии воды значительно увеличивается коэффициент диффузии 

кислорода в кристаллических веществах [Watson, Baxter, 2007]. Это было показано на 

примере кальцита [Farver, 1994], оливина [Chakraborty, Costa, 2004], пироксена [Farver, 

1989] и некоторых других минералов [Dennis, 1984; Farver, Yund, 1990]. Последние 

исследования выявили 50- кратное увеличение коэффициентов диффузии катионов Fe–Mg 

в оливине в зависимости от P(H2O) при 5 ГПа и 1373 K [Hier‐Majumder et al., 2005; Wang 

et al., 2004]. Подобный эффект наблюдался и для ферропериклаза [Demouchy et al., 2005; 

Watson, Baxter, 2007]. Присутвие летучих компонентов влияет и на скорости объемной 

диффузии. Ряд экспериментов при 1 ГПа и 1173–1573 K с дунитом, содержавшим от 1 до 

6 об. % CO2, H2O, карбонатного или силикатного расплавов, позволили обнаружить 

зависимость коэффициента объемной диффузии железа от присутствия и концентрации 

данных компонентов [Watson, 1991]. Согласно данным в работе [Watson, 1991], до 4 об.% 

СО2 не оказывают влияния на коэффициент объемной диффузии железа. Такая же 

концентрация H2O, силикатного или карбонатного расплава, с другой стороны, способны 

увеличить коэффициент объемной диффузии D(Fe) на 2–3 порядка до 10-7–10-8 см2/сек при 

1300 °С и 1 ГПа. Таким образом, вода и расплав увеличивают скорость массопереноса в 

мантийных породах [Watson, Baxter, 2007]. Скорость реакции карбонат–Fe0 в присутствии 

расплава или воды будет вероятно приближаться к значениям для исследованных нами 

модельных систем. Основываясь на результатах данной работы, можно предположить, что 

карбонаты в присутствии воды будут полностью или в значительной степени 

восстанавливаться.  

Значимость реакции карбонат–железо для процессов, происходящих в нижней 

мантии, а также ее влияние на стабильность карбонатов будет зависеть от коэффициента 

диффузии в бриджманите и ферропериклазе. Коэффициенты диффузии железа и кислорода 

в бриджманите самые низкие среди породообразующих минералов мантии [Ammann et al., 

2011; Holzapfel et al., 2003; Xu et al., 2011]. Однако, наличие ферропериклаза, может 

повлиять на среднюю скорость массопереноса в нижней мантии [Van Orman et al., 2003]. 

Скорости диффузии Fe2+ и O2- в ферропериклазе были изучены экспериментально до 

35 ГПа, что соответствует условиям верхней части нижней мантии [Yamazaki, Irifune, 2003]. 

В действительности, полученные результаты практически не применимы к давлениям выше 

60 ГПа, из-за спинового перехода в ферропериклазе и бриджманите, который может 

существенно изменить подвижность ионов железа в кристаллических структурах фаз 

нижней мантии [Fischer et al., 2011a]. Расчеты из первых принципов [Saha et al., 2013] 

показали, что спиновый переход приведет к увеличению коэффициента самодиффузии Fe2+ 
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в тридцать раз, что по предварительным оценкам не окажет большого влияния на процессы, 

лимитированные диффузией железа. Однако, данный вопрос требует дополнительных 

исследований. 

Таким образом, из-за кинетики реакций в системах карбонат–железо и низкой 

скорости диффузии железа и кислорода в мантийных минералах [Ammann et al., 2011; 

Chakraborty, 2008; Dobson et al., 2008; Holzapfel et al., 2003; Xu et al., 2011] восстановление 

карбонатов металлическим железом не будет оказывать значительного влияния на 

сохранение карбонатов в в погружающейся океанической плите, до глубин нижней мантии. 

Однако, в присутствии воды скорость реакции карбонат–железо возрастает на несколько 

порядков, что может послужить причиной полного восстановления карбонатов с 

образованием алмаза или карбида. 
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ЗАКЛЮЧЕНИЕ 

 

В работе изучены окислительно-восстановительные взаимодействия в системах 

MgCO3–Fe0, CaCO3–Fe0 и гидромагнезит–Fe0 при 6–150 ГПа. Проведенные исследования 

позволяют сформулировать следующие выводы:  

В системе MgCO3–Fe0 реакционное взаимодействие при 6 ГПа и 1273–1473 K 

приводит к образованию магнезиовюстита, графита и карбида Fe3C. При 1673–1873 K 

образуется магнезиально-железистый оксид -карбонатный расплав, углеродсодержащий 

металлический расплав, магнезиовюстит и графит. Конечные продукты реакции 

представлены магнезиовюститом и графитом.  

Взаимодействие CaCO3–Fe0 при 923–1473 K при 6 и 16 ГПа происходит с 

образованием кальциевого вюстита и карбида Fe7C3. При 1673–1873 K в реакции образуется 

Ca-вюстит, оксид-карбонатный расплав, углеродсодержащий металлический расплав и 

графит.  

В системе гидромагнезит–Fe0 при давлениях 6 и 16 ГПа образование новых фаз в 

зависимости от температуры происходит в следующем порядке: при 923 K (6ГПа) и 1173 K 

(16 ГПа) в реакционной зоне фиксируется вюстит; начиная с T 1073 K при 6 ГПа и 1273 K 

при 16 ГПа появляются графит и магнезиовюстит; при 1273 K (6 ГПа), 1373 K (16 ГПа) 

наблюдается образование карбида Fe7C3 в ассоциации с графитом и магнезиовюститом.  

В системе MgCO3–Fe0 при 70–150 ГПа и 800–2600 K в ходе реакции образуются 

вюстит FeO, ферропериклаз (Mg0.6Fe0.4)O, карбид Fe7C3 и алмаз. FeO представлен в трех 

различных модификациях: кубической B1 при T = 1100–2600 K, P = 78–150 ГПа, 

тригональной rB1при T<1100 K, P<137 ГПа; и B8 при P = 146–150 ГПа. Наблюдаемая 

ассоциация вюстита и ферропериклаза говорит о возможном существовании разрыва 

смесимости в системе FeO–MgO при P>70 ГПа.  

Толщина реакционной зоны, образующейся в процессе реакции CaCO3–Fe0 при 

1373 K, 6 ГПа прямо пропорциональна корню квадратному от времени (t1/2). Это указывает 

на то, что кинетика реакции арагонита с металлическим железом лимитируется скоростью 

диффузии. Изменение константы скорости реакции (k= Δx2/t) CaCO3–Fe0 и MgCO3–Fe0 при 

6 ГПа описывается уравнением Аррениуса: k [м2/с] = 2.1×10-7 exp(-162 [кДж/моль]/RT) для 

CaCO3-Fe0 и k [м2/с] = 3.6×10-5exp(-194 [кДж/моль]/RT) для MgCO3–Fe0. В присутствии 

воды, в системе гидромагнезит–Fe0 скорость образования продуктов реакции возрастает 

более чем на два порядка по сравнению с системой магнезит–железо.   
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