
г, 6  
ё - 1

РОССИЙСКАЯ АКАДЕМИЯ НАУК
ИНСТИТУТ ГЕОЛОГИИ РУДНЫХ МЕСТОРОЖДЕНИЙ, 

ПЕТРОГРАФИИ, МИНЕРАЛОГИИ И ГЕОХИМИИ

МИНЕРАЛЫ
СПРАВОЧНИК

ТОМ V

КАРКАСНЫ Е СИЛИКАТЫ  

Вы пуск 1

СИЛИКАТЫ  С РАЗОРВАННЫ М И КАРКАСАМ И. 
ПОЛЕВЫ Е ШПАТЫ

МОСКВА НАУКА 
2003



УДК549
ББК26.31я2

М61

Издание выходит с 1960 г.

Главные редакторы: 
член-корреспондент РАН Г.Б. БОКИИ

доктор геолого-минералогических наук Б.Е. БОРУЦКИЙ

Ответственные редакторы:
доктор геолого-минералогических наук Н.Н. МОЗГОВА, 

кандидат геолого-минералогических наук М.Н. СОКОЛОВА

Рецензенты:
доктор геолого-минералогических наук М.И. НОВГОРОДОВА, 

доктор геолого-минералогических наук Л.В. БЕРШОВ

Минералы: Справ. -  М.: Наука, 1960 - .  -
Т. 5: Каркасные силикаты. Вып. 1: Силикаты с разорванными каркаса

ми, полевые шпаты /  Гл. ред. Г.Б. Бокий, Б.Е. Боруцкий; Отв. ред. 
Н.Н. Мозгова, М.Н. Соколова. -  2003. -  583 с. -  КВЫ 5-02-002822-3 (в пер.)

Выпуск содержит характеристику силикатов с разорванными каркасами и наиболее рас
пространенных каркасных силикатов -  полевых шпатов и их аналогов, являющихся важней
шими породообразующими минералами. Критически использованы опубликованные в Рос
сии и за рубежом результаты новейших исследований (рентгеноструктурных, химических, 
оптических и др.), указаны условия образования минералов и главные их месторождения, 
приведены термодинамические константы, данные о синтезе и практическом применении. 
Приведен обширный список использованной литературы.

Для минералогов, петрологов, геохимиков, химиков, геологов.

Minerals: Handbook. -  М.: Nauka, 1960. - .  -
Vol. 5: Tectosilicates. Pt. 1: Silicates with interrupted framework, feldspar mine

rals / Editor-in-Chiefs: G.B. Bokiy, B.Ye. Borutzky; Responsible editors: 
N.N. Mozgova, M.N. Sokolova -  2003. -  p. 583. -  ISBN 5-02-002822-3 (pr.)

The part contains descriptions of silicates with interrupted framework and the most widespread tec
tosilicates -  feldspars and their analogies; many of them are the most important rock-forming minerals. 
The results of recent investigations (X-ray, chemical, optical and others methods) published in Russia 
and abroad have been critically used; conditions of mineral-formation and the main deposits as well as 
thermodynamics constants, data on synthesis and practical use and the voluminious literature are given.

For mineralogists, petrologists, geochemists, chemists and geologists dealing with minerals and 
raw mineral materials.

ТП-2002-1-№ 204

ISBN 5-02-002822-3 © Российская академия наук и Издательство “Наука”,
многотомное издание “Минералы. Справочник” 

Г (разработка, оформление), 1960 (год основания), 2003



ПРЕДИСЛОВИЕ

Первый выпуск V тома Справочника “Минералы” посвящен описа
нию каркасных силикатов с разорванными каркасами и части каркас
ных силикатов со сплошными каркасами -  полевым шпатам и их ана
логам. Многие из этих минералов являются главными породообра
зующими минералами магматических, метаморфических, метасомати- 
ческих и даже осадочных пород, и их характеристика имеет большое 
значение при геологических, петрологических и геохимических исследо
ваниях.

Описание данных каркасных силикатов проводится в основном в соот
ветствии с классификацией Г.Б. Бокия (1997). Учтены также другие публи
кации, касающиеся этого подкласса силикатов, изданные в последние годы: 
X. Штрунца и Э. Никеля (1997), Новая минералогия Дана (Dana’s New 
Mineralogy. 1997) и др., а также многочисленные специальные монографии, 
посвященные исследованию полевых шпатов.

Работа подготовлена и опубликована при финансовой поддержке Рос
сийского фонда фундаментальных исследований (проекты 93-05-14592, 
96-05-65431, 99-05-64580 и 01-05-78072).

Авторы тома:
Боруцкий Б.Е. -  все полевые шпаты, ромбические (данбурит -  совмест

но с М.Н. Соколовой) и гексагональные аналоги полевых шпатов, минера
лы группы банальсита, уссингьт (совместно с З.В. Шлюковой).

Забавникова Н.И. -  нептунит, манганнептунит.
Мозгова Н.Н. -  торнасит.
Смольянинова В.Н. -  литосит, роджианит, партеит, марикопаит.
Соколова М.Н. -  венкит, данбурит, малеевит.
Ходашова Т.С. -  структуры силикатов с разорванными каркасами.
Шлюкова З.В. -  грумантит, лейфит, телюшенкоит, уссингит.
В подготовке рукописи к печати участвовали Н.С. Кулиш, Н.А. Панки

на и В.А. Юдинцева.
Ссылки на следующие справочники и руководства по минералогии, а 

также на работы общего характера, повторяющиеся в разных статьях, при
водятся в скобках:

Бокий Г.Б. Систематика природных силикатов: Итоги науки и техники. 
Кристаллохимия. М.: ВИНИТИ, 1997. Т. 31. 191 с.

Кумеев С.С. Полевые шпаты -  петрогенетические индикаторы. М.: Нед
ра, 1982. 207 с.

Марфунин А.С. Полевые шпаты -  фазовые взаимоотношения, оптиче
ские свойства, геологическое распределение. М., 1962. 275 с. (Тр. ИГЕМ АН 
СССР; Вып. 78). Пер.: Marfunin AS. The feldspars -  phase relations, optical prop
erties, and geological distribution: Transi, from the 1962 Russ. ed. Jerusalem, 1965. 
317 p. (Israel Progr. Sei. Transi.).

Радиоспектроскопия полевых шпатов / И.В. Матяш, А.С. Литовченко, 
Н.Н. Багмунт, В.Я. Прошко. Киев: Наук, думка, 1981. 112 с.



4 Предисловие

Рентгенография основных типов породообразующих минералов: (Слои
стые и каркасные силикаты) / Ред. В.А. Франк-Каменецкий. Л.: Недра, 1983. 
359 с. (см. с. 245-356).

Сендеров Э.Э. Процессы упорядочения каркасных алюмосиликатов. М.: 
Наука, 1990. 208 с.

Справочник физических констант горных пород /  Ред. С. Кларк. М.: 
Мир, 1969. 543 с.

Штрунц X., Никель Э. Каркасные силикаты. Химико-структурная клас
сификация/ / Зал. ВМО. 1997. Ч. 126, вып. 5. С. 1-14.

T.F.W. Barth’s feldspar volume /  Ed. O.H.J. Christie // Norsk, geol. tidsskr., 
1962. Bd. 42, N 2. S. 1-606.

Barth T.F.W. Feldspats. N.Y. etc.: Wiley, 1969. 261 p.
Clark AM. Hey’s mineral index: Mineral species, varieties and synonyms. L., 

1993. 852 p.
Dana E.S. System of mineralogy. 6th ed. N.Y.; L., 1892. 1134 p. App. 1. 1914. 

75 p.; II. 1914. 114p. (Copyright, 1920).
Dana’s new mineralogy: The system of mineralogy of James Dwight Dana and 

Edward Salisbury Dana / R.V. Gaines, H.E.W. Skinner, E.E. Foord, B. Mason, 
A. Rosenzweig. 8th ed.. N.Y. etc.: Wiley, 1997. 1819 p.

Deer W.A., Howie R.A., Zussman J. Rock-forming minerals. Vol. 4. Framework 
silicates. L.: Longmans, Green, 1963. 433 p. (cm. c. 1-178). Пер.: Дир У.А., Ха- 
у и Р.А., ЗусманДж. Породообразующие минералы. Т. 4. Каркасные силика
ты. М.: Мир, 1966.482 с. (см. с. 9-204).

The feldspars /  Ed. W.S. MacKenzie and J. Zussman. Manchester etc.: 
Manchester Univ. press, 1974. 717 p. (Proc. NATO Adv. Study Inst, on Feldspars).

Feldspar mineralogy: Short course notes / Ed. P.H. Ribbe. Blacksburg (Va.): 
Miner. Soc. of Amer. Southern print, со, 1975.

Feldspars and feldspathoids: Structures, properties and occurrences /  Ed. 
W.L. Brown. Dordrecht; Boston; Lancaster: Reidel, 1984. 541 p. (Proc. NATO Adv. 
Study Inst, on Feldspars and Feldspathoids. Ser. C; № 137).

Fleischer M., Mandarine J  A . Glossary of mineral species. Tucson: Miner. Rec. 
Inc., 1995.280 р.

Goldschmidt V. Atlas der Kristallformen. Heidelberg, 1913-1923. Bd. 1-9.
Papers for the feldspar symposium /  Intern. Miner. Assoc. Copenhagen, 1960; 

Cursillos у Conf. Inst. “Lucas Mallada”. 1961. Fasc. 8.
Smith J.V. Feldspar minerals. I. Crystal structure and physical properties. 

Heidelberg; N.Y.: Springer, 1974. 627 p.
Smith J.V. Feldspar minerals. II. Chemical and textural properties. Heidelberg, 

N.Y.: Springer, 1974. 690 p.
Smith J.V., Brown WL. Feldspar minerals. Vol. 1. Crystal structures, chemical 

and microtextural properties. 2 nd. N.Y.: Springer, 1988. 828 p.
Winchell A.N., Winched H. Elements of optical mineralogy: An introduction on 

microscopic petrography. N.Y., 1951. Пер.: Винчелл A.H., Винчелл Г. Оптиче
ская минералогия / Под ред. Д.С. Белянкина. М.: Изд-во иностр. лит., 1953. 
561 с.

В тексте в скобках иногда указываются фамилия исследователя и год 
публикации без подробных библиографических данных в случае старых 
труднодоступных изданий или в соответствии с традициями данного издания 
в русской транскрипции для указания авторства открытия новых минералов 
и их разновидностей.



УСЛОВНЫЕ ОБОЗНАЧЕНИЯ И СОКРАЩЕНИЯ

а ,Ь ,с -  кристаллографические оси
а :Ь :  с -  отношение отрезков, отсекаемых единичной гранью (морфологическое отношение 

осей)
%. с0. а .Ь .с -  параметры элементарной ячейки
arh -  ребро ромбоэдрической ячейки
ah, ch -  параметры гексагональной ячейки тригональных минералов
а , р, у -  углы между кристаллографическими осями
С -  центр симметрии
dfjj -  межплоскостные расстояния
Д,Др — рентгеновскаятриклпнность-  Д(ф31 - d ^ )
А7. -  параметр Si/Al-упорядоченности Томпсона -  Д(г| -  /2)
(МО -  простые формы и грани кристаллов
[Ш] -  ребра кристаллов и зоны
К-п.ш. -  калиевый полевой шпат
K,Na-n.in. -  калиево-натриевый полевой шпат
Na-п.ш. -  натриевый полевой шпат
Ng, Nm, Np -  оси индикатрисы двуосных минералов
Ne, No -  оси индикатрисы одноосных минералов
ng, пт, пр -  показатели преломления двуосных минералов
пе, п„ -  показатели преломления одноосных минералов
Р ,т -  плоскости симметрии в разных обозначениях
г, v  -  соответственно красный и синий свет (при дисперсии)
Т(1), Т(2) -  неэквивалентные тетраэдрические позиции (в том числе в моноклинных щелоч

ных полевых шпатах)
Т |0, Т,ш. Т20, Т2т  -  неэквивалентные тетраэдрические позиции в 

триклинных щелочных полевых шпатах 
Т-О -  межатомные расстояния между Si и кислородом в тетраэдре 
О-Т-О -  углы между кислородными вершинами в тетраэдре 
Т-О-Т -  углы между тетраэдрами в кремнекислородных цепях
tj, t2 и tjO, Ц т , t20, t2m -  относительное содержание А1 в тетраэдрических позициях моноклин

ных и триклинных щелочных полевых шпатов соответственно 
2V -  угол оптических осей 
V (А3) -  объем элементарной ячейки 
х, у, z -  кристаллографические оси 
X ,Y ,Z -  коэффициенты Томпсона 
Z -  число формульных единиц в элементарной ячейке 
Анал. -  аналитик 
Бл. -  блеск
Вычисл. -  вычисленный
Гексаг. с. -  гексагональная сингония (система)
Дв.ось -  двойниковая ось 
Дв.пл. -  двойниковая плоскость
Диагн.исп. -  диагностические испытания (название раздела)
Диагност. -  диагностика (название раздела)
Изл. -  излом
Измен. -  изменение (название раздела)
ИК -  инфракрасный, инфракрасная спектроскопия
Искусств. -  искуственный, искусственное получение (название раздела)
ИСУ -  индекс структурной упорядоченности Каменцева-Блюмштейна для плагиоклазов -  

ДА1 • 100 /  (1 -  Лл/100)
ИУ -  индекс упорядоченности Слеммонса -  А201311^ ]
К.ч. -  координационное число



6 Условные обозначения и сокращения

Кл, -  класс симметрии 
Конц. -  концентрация 
Коэф. -  коэффициент 
Куб.с. -  кубическая сингония (система)
М-ние -  месторождение
Микр. -  микроскопическая характеристика (название раздела)
Монокл.с. -  моноклинная сингония (система)
Нахожд. -  нахождение (название раздела)
Не обн. -  не обнаружено 
Н.о. -  нерастворимый остаток 
О-в -  остров
Опт. -  оптика, оптический 
Отл. -  отличие (название раздела)
Отраж. -  отражение
ПК -  плотность кремнеалюмокислородного каркаса 
Плавл. -  плавление 
Пл. -  плоскость
Пл.опт.осей -  плоскость оптических осей
Повед. при натр. -  поведение при нагревании (название раздела)
Полир. -  полированный
П-ов -  полуостров
П.п.п. -  потеря при прокаливании
П.п.тр. -  перед паяльной трубкой
Практ.знач. -  практическое значение (название раздела)
Преф. -  префектура
Пров. -  провинция
Пр.гр. -  пространственная группа
Прох. -  проходящий
Разб. -  разбавленный
Разнов. -  разновидности (название раздела)
РЛ -  рентгенолюминесценция
Ромб.с. -  ромбическая сингония (система)
Синон. -  синонимы (название раздела)
Сл. -  следы 
Сп. -  спайность
Структ. и морф, крист. -  структура и морфология кристаллов (название раздела)
Тв. -  твердость
Теор. — теоретический
Тетр.с. -  тетрагональная сингония (система)
Триг.с. -  тригональная сингония (система)
Трикл.с. -  триклинная сингония (система)
Уд.в. -  удельный вес (плотность)
УФ -  ультрафиолетовый, ультрафиолетовая спектроскопия 
Физ. св. -  физические свойства (название раздела)
Физ.-хим. конст. -  физико-химические константы (название раздела)
ФЛ -  фотолюминесценция.
Характ. выдел. -  характер выделений (название раздела)
Хим. -  химизм, химический состав (название раздела)
Хр. -  хребет 
Цв. — цвет 
Шт. -  штат
Эксперим. -  экспериментальные исследования (название раздела)
ЭПР -  электронный парамагнитный резонанс 
ЯМР -  ядерный магнитный резонанс



СИЛИКАТЫ С РАЗОРВАННЫМИ КАРКАСАМИ

Структура типа нептунита
Нептунит К№ 21ДРе, Мп, М§)2'П2[8180 22]02 
Манганнептунит К№ 21л(Мп, Ге)2Т12[8180 22]0 2 

Структура типа грумантита
Грумантит Ыа[8ь04(0Н)] ■ Н20  

Структура типа торнасита
Торнасит Ыа12ТЪз[5180 19]4 • 18Н20  

Структура типа уссингита
Уссингит Ыа2[А18130 8(0Н)]

Структура типа литосита
Литосит К3[А128140 12(0 Н)]

Структура типа роджианита
Роджианит Са2[ВеА128140 13(0Н)2] • 2,5НгО
Кьявеннит СаМп[Ве-,8150 13(0Н)-,] • 2Н20  (описан в т. IV, вып. 3, 
с. 315)

Структура типа партеита
Партеит Са2[А148140 ,5(0Н)2] • 4Н20  

Структура типа марикопаита
Марикопаит Са2РЬ7[А1128136(0, ОН),ад] ■ 32НгО 

Структура типа венкита
Венкит ВаДСа, Ха)б[А1881|20 3д(0, ОН)2] (804)3 ■ Н20  

Структура типа лейфита 
Группа лейфита

Лейфит ^(НгО^аДВегА^З^зОздРг]
Телюшенкоит С5ПНа6[Ве2А1381,50 39р2]

Группа силикатов с разорванными каркасами выделена в соответст
вии с классификацией Г.Б. Бокия (1997) и предваряет описание собствен
но каркасных силикатов (силикатов со сплошными каркасами). В дан
ных минералах часть кислородных вершин [8Ю4]-тетраэдров, связываю
щих атомы 81 (А1, Ве) в единый непрерывный бесконечный каркас, оста
ются свободными. Отношение 0 :Т  в разорванном каркасном анионе 
больше 2, тогда как в сплошном каркасе оно всегда равно 2. Выделение 
силикатов с разорванными каркасами отличает классификацию Г.Б. Бо
кия от других, в частности от известной классификации X. Штрунца и 
Э. Никеля (1997), где такая группа не выделяется. Согласно Г.Б. Бокию, 
целесообразность такого выделения обусловлена характерными отли
чиями в химическом составе этих минералов, поскольку и в чисто крем
ниевых, и в алюмосиликатных, и в бериллосиликатных разорванных 
каркасах атомы кислорода свободных вершин обычно заменены на ОН- 
группы, и из-за необычности таких соединений некоторые из данных ми
нералов вообще выпали из поля зрения составителей справочных изда
ний по минералогии.



8 Силикаты с разорванными каркасами

Данная группа объединяет весьма различные соединения, структуры 
которых описываются разными прост, гр.; по величине отношения О : Т 
они варьируют в широких пределах (2,75-2,05), занимая область меж
ду каркасными и остальными типами силикатов, рассмотренных ранее, 
что определяет логику их описания ранее силикатов со сплошными кар
касами.

Структуры минералов с разорванными каркасами отличаются боль
шим разнообразием мотивов основного Т 0 4-аниона. Наиболее своеоб
разно строение каркаса нептунита и его Мп-разновидности. Он представ
ляет собой ажурное пересечение цепочек пироксенового типа, объеди
ненных несколькими общими Т 04-тетраэдрами в трехмерный каркас. 
Следовательно, в данном случае можно говорить не столько о разрыве 
кремнекислородного сплошного каркаса, сколько об его имитации. Неп- 
тунит отличается от других минералов данной группы необычно высо
ким отношением Т : О (2,75). В грумантите и особенно в уссингите сво
бодных кислородных вершин меньше, но все же отчетливо выделяются 
цепочки из Т 0 4-тетраэдров как превалирующий структурный элемент. 
Даже разорванные каркасы приобретают все большее сходство со 
сплошными. Для них характерны те же типы крупных многогранных по
лостей и каналов, что и в сплошных каркасах. На этом основании многие 
исследователи относят данные минералы к группе цеолитов. Однако и по 
химическому составу, и по деталям кристаллической структуры они от
личаются от цеолитов. Замещение части атомов кислорода на ОН-груп- 
пы фактически оставляет соответствующие вершины тетраэдров свобод
ными, связанными только водородными связями, и, как следствие, вызы
вает искажение формы каналов и полостей в каркасе с уменьшением их 
эффективных диаметров.

Наиболее важные структурные характеристики силикатов с разорван
ными каркасами следующие:

Синг. Пр. ф . 0  : Т

Нептунит ЮЧа21л(Ре, Мп, Монокл. С2/с, Сс 2,75
Манганиептунит РШа21ДМп, Ре)2Т12[818022]0 2 Монокл. С2/с, Сс 2,75
Грумантит№[8120 4(0Н)] ■ Н20 Ромб. РсМ2 2,50

Торнасит NЭ12ТЬ3 [5180 19̂  ■ 18 Н20 Триг. РЪт, Ю2 2,38

Уссингит № 2[А181з08(0Н)] Трикл. Р\ 2,25
Литосит К3[А128140 12(0 Н)] Монокл. Р2\ 2,17
Роджианит Са2[ВеА12814013(ОН)2] ■ 2,5 Н20 Тетраг. 14/тст 2,14

Кьявеннит СаМп[Ве281501з(ОН)2] ■ 2 Н20 Ромб. РпаЬ
(РЬап)

2,14

Партеит Са2[А148140 15(0Н)2] ■ 4 Н20 Монокл. С21с 2,12

Марикопаит Са2РЬ7[А1 (2Б136(0 , ОН)юо] • 32 Н20 Ромб. Ст2т
(Стт2)

2,08

Венкит Ва4(Са, На)6[А1к5112Оз9(0, ОН)г] (Б04)з • Н20 Геке. Р62т 2,05
Лейфит N а( Н20)К а6 [Ве2 А13 150 з9р2] Триг. РЪт\ 2,05
Телюшенкоит С<0(Ка6[Ве2А138115039р2] Триг. РЪт\ 2,05
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СТРУКТУРА ТИПА НЕПТУНИТ А

Нептунит №рП1ги1е Манганнептунит МапдапперЩпке
КЫа2Ы(Ре,Мп,Г^)2'П2[818022]02 К№2и(Мп,Ре)2'П2[5[8022]02

Нептунит-манганнептунит -  непрерывный изоморфный ряд, характери
зующийся замещением Ре2+-Мп2+ (Флейшер,1990). Крайние члены ряда не
известны. Допускается возможность существования магнезиального непту- 
нита с формулой ККа21л(Л^, Ре)2Т[2[5180 22]0 2 [1]. В порядке дискуссии пред
лагалось рассматривать нептунит в качестве крайнего титанового члена ря
да твердых растворов эгирин-нептунит [2- 6].

Нептунит впервые найден в Гренландии [7-10]. Назван в честь древне
римского бога моря -  Нептуна, по аналогии со встречающимся вместе с 
нептунитом эгирином (Аеди -  древнескандинавский бог моря).

Манганнептунит впервые обнаружен в Хибинском массиве на Кольском 
п-ове [11, 12]. Назван по химическому составу и близости к нептуниту.

Синон. Нептунита: карлозит -  кагкжке -  предварительное название ка
лифорнийского нептунита [13-20]; ферринептунит ГетперШпйе -  из Таджи
кистана [21]; манганнептунита (по написанию): манган-нептунит [22]; ман- 
гано-нептунит [12]; манганонептунит [23-25]; марганцевый нептунит [12,26, 
27]; марганцовый нептунит [27, 28].

Характ. выдел. Кристаллы (от долей мм до 7-10 см) [21, 23, 28-30], их 
сростки, иногда ориентированные параллельно [7-9], в пустотах выщелачи
вания на гранях микроклина [23]; ксеноморфные зерна, агрегаты мелких 
кристаллов [11,23, 31-33]; щетки, розетки, тонкие каемки вокруг зерен дру
гих минералов, прожилки в них; скрытокристаллические землистые выделе
ния (до 10 см) [1, 23]; налеты, пленки, корочки (на эгириновых почках) [23, 
25]; почкообразные скопления на эгирине II или натролите [29]; мелкие ске
летообразные зерна [34]. Включения в амфиболе, эгирине, мурманите и др., 
сростки с эгирином [25]; заполнение промежутков между другими минерала
ми, замещение их [27]; псевдоморфозы по стенструпину, эвдиалиту, ломоно- 
совиту [35].

Структ. и морф, крист. Монокл. с. С|й-С 2 /с  [36-40]; С* -  Сс [37,38,40,
41] более вероятна (объясняет наличие пьезоэффекта и отражает катион
ную упорядоченность Тг и (Ре, Мл) в октаэдрических положениях). 2  = 4.

а0 Ь0 со р во : Ьо : с о Местонахож
дение

№ ана
лиза

Ссыл
ка

16,48 12,49 10,00 115,4 1,319 : 1: 0,809 Калифорния 6,7 142]
16,46 12,50 10.01 115,43 1,317: 1 :0,801 и [36]
16,46 12,50 10,00 115,57 1,317 : 1 : 0,800 " 9 [39]
16,427* 12,478* 9,975* 115,56* 1 ,316 :1 :0 ,799 " 18,19 [41]
16,41 12,55 10,03 115,5 1,308 :1  :0,799 Ловозерский

массив
14 [37,38]

* Г = 2 9 3 К .

Кремнекислородный каркас нептунита [39, 40] и манганнептунита [37, 
38] сложен зигзагообразными цепочками пироксенового типа, протяги
вающимися вдоль [110] и [НО] и пересекающимися под углами 80 и 100° 
(фиг. 1). Цепочки разных уровней связаны общими атомами кислорода, 
что приводит к образованию других, почти выпрямленных цепочек, иду-
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•ДБе

Фиг. 1. Кристаллическая структура нептунита (по Канилло и др. [40])
Показаны две системы [Б104]-тетраэдров и колонки из Ть и Ре-октаэдров, вытянутые 

вдоль [110] и [110] ,  а также позиции щелочных катионов

щих в направлении [001] (фиг. 2). В результате возникает трехмерный 
ажурный каркас с радикалом [814Ом] , каждый тетраэдр которого делит 
только два или три атома кислорода со своими соседями. В структуре 
имеются два таких независимых каркаса, связанных центром симметрии, 
пронизывающих друг друга (фиг. 3), но не пересекающихся. Они объеди
няются колонками Т ь и Ре-октаэдров, также вытянутыми в направлени
ях [110] и [110], в которых чередуются пары 77- и (Ре,Мп)-полиэдров, свя
занных общими ребрами. Распределение "Л и (Ре,Мп) по октаэдрическим 
позициям упорядоченное [41] при асимметричном расположении 77 внут
ри октаэдра.

Перекрещиваясь под теми же углами 80 и 100°, колонки составляют с 
осью вытянутости кристаллов с угол, равный углу моноклинной решетки 
Р = 115,5° [43,44]. В местах перекрещивания они связаны друг с другом па
рой почти правильных Ы-октаэдров. Вместе с парами Ла-октаэдров (или 
семивершинников) колонки объединяются в стенки, параллельные 
плоскостям (110) и (НО), определяющие спайность минерала в двух напра
влениях.

Атомы кислорода, не участвующие в формировании 81,А1-каркаса, свя
заны лишь с 71 и и .  Каркас нептунита может рассматриваться как поли
морфная разновидность ленточных радикалов того же состава [Б^О,,] [37, 
38, 45].

Межатомные расстояния (А) [40]: 81-0 = 1,566-1,678; (Ре, Т1)-0 = 
= 1,918-2,218; N3-0 = 2,414-2,927; К -0  = 2,815-3,214; Ы-О = 2,041-2,151.

Углы [40]: 0 -81-0  = 102,6-117,4; 0-(Ре, 77)-0 = 80,9-175,4°. Межатом
ные расстояния см.также в [37, 38,41].

Призм.кл. С-2И -  2¡т (Ь->РС). а : Ь : с = 1,3164 : 1 : 0,8076, Р = 64°22' 
[7, 8].
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1

Фиг. 2. Перекрещивающиеся пироксеновые цепочки [814О и]ю из [ЗЮ ^-тетраэдров, вытяну
тые вдоль осей о и с, образующие трехмерный каркас „  „  в структуре нептущгга (по
Борисову [37])

81(1)—51(4) -  позиции атомов кремния; цифры в кружках -  высота тетраэдров над плоскостью 
чертежа; залитыми кружками выделено 4-членное звено из тетраэдров, связывающих горизонталь
ные и вертикальные цепочки; цифры при вершинах тетраэдров — позиции атомов кислорода; показа
на элементарная ячейка с элементами симметрии (простые и инверсионные двойные оси, кружки — 
центры симметрии)

Формы [(Гольдшмидт, 1897); 26-28,46,47]:

Ф Р
С 001 90°00' 25°38‘
Ь 010 000 9000
а 100 90 00 9000
т п о 4007 90 00
п 210 5919 9000
1 Ю2 -9 0 0 0 7 57

/ Т01 -9 0 0 0 1122
е 201 -9 0 0 0 41 23
а 301 -9000 57 21
5 111 55 10 54 43
И 887 53 44 57 21
V 221 48 44 67 47

Ф Р
X 311 72°44' 69°19‘
ю 115 -6451 20 48
I П 2 -19 05 23 08
о Т п -13 57 39 45
8 211 -60 40 9 22
г 221 -28 37 61 28
р 311 - 6 2  39 60 22
к 312 -53 16 34 02
и 512 - 7 1 4 2 52 08
У 522 -56  32 55 40
Я 712 -78  01 62 15
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Фиг. 3. Схематическое изображение двух независимых кремнекислородных каркасов, связан
ных в структуре нептунита центром симметрии (по Борисову [37])

Ромбы -  торцы вертикальных (вдоль оси с) лироксеновых цепочек (см. фиг. 2), соединенных на двух 
уровнях 1-Г и 2-2’ с горизонтальными; показана элементарная ячейка с элементами симметрии (1/4 — 
инверсионные оси, кружки -  центры симметрии)

тт (110): (110) = 80°14' же (111):(001) = 35°5Г
тс (110):(001) = 73 49 оо (Т11) ; ( П 1) = 7644
Ла (301): (ТОО) = 32 39 ос (Т11) : ( 001) = 51 13
еа (201): (ТОО) = 48 37 ии (512): (512) = 28 42
\т (221):(110) = 23 45 ис (512): (001) = 7645
Ж Ж (111):(1П) = 55 36

Кроме того, отмечалась грань (121) [48].
Кристаллы (фиг. 4, 5) нептунита и манганнептунита, как правило, приз

матические, несимметричные, часто двусторонне образованные, вытянутые 
по оси с -  с преобладанием базиса с(001) и узкими гранями пирамид [28,46] 
или более богатые гранями с небольшим базопинакоидом и сильно развиты
ми пирамидами [7-10,26,28-46,49-51]; встречаются уплощенные, коротко
призматические, таблитчатые, клиновидные или изометричные [1, 30, 35]. 
Обычно грани ровные, более или менее блестящие, иногда со слабой попе
речной [24] или сильной вертикальной [14, 15,28] штриховкой. Наблюдают
ся разъеденные, кавернозные и рыхлые кристаллы [52]. Изредка встреча
ются двойники, коленчатые с двойниковой плоскостью (001) [10, 26, 28, 51, 
52]. Отмечалось морфологическое сходство кристаллов нептунита с тако
выми сфена [7, 8, 10] и эгирина [53].

Физ. св. Сп. совершенная по (110) и в двух направлениях под углом 
80° 18', хорошая, ясная, иногда отсутствует. Изл. неровный, неправильно
ступенчатый, иногда раковистый. Хрупок. Тв. 5-6 [10, 15, 21, 23, 25, 26, 28, 
30, 32, 46]. Микротвердость 824-889 кГ/мм2 [54], 734-860 кГ/мм2, в пересче-
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Фиг. 4. Кристаллы нептунита (Гольдшмидт, 1920)
/—7 -  Нарсарсук, Гренландия: /  -  по Флинку [7], 2-4 -  по Флинку (1899), 5 -  по Валленстрёму (1905), 

б -  по Бёггильду (1906), 7 -  двойник по Флинку [9]; 8 ,9 -  из Сан-Бенито, шт. Калифорния. США: 8 -  по 
Форду [49], 9 -п о  Лаудербеку (1909)

те на тв. по Моосу 6,562 [55]. Уд. в. 3,16-3,4 [1, 7,10, 11, 14, 15, 21, 23, 25, 26, 
28, 32, 51, 56, 57], возрастает с увеличением количества Ре.

Цв. зависит как от состава, так и от размера кристаллов: железистые 
разности и более крупные кристаллы обычно темные, почти черные, мар
ганцовистые и более мелкие -  красные разных оттенков: коричневатые, 
оранжево-красные [11, 27, 58] (в отдельных случаях наблюдается обратная 
зависимость [1, 23, 32]). Судя по спектру отражения порошка минерала, ок
раска рызвяня ионами Ре3+ и Мп3+ [27]. Отмечена неравномерность окраски
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Фиг. 5. Кристаллы манганнептунита из Хибинского и Ловозерского массивов 
1 ,2 -  по Кравченко [28]; 3 ,4 -п о  Яковлевской [27]; 5 -  двойник но Бонштедт [28]

(пятнистость и зональность) в оттенках красного цвета [32,48, 52]. На плос
костях даже невооруженным глазом наблюдался сильный плеохроизм: по 
с -  густо-желтый до коричнево-красного, по а -  бледно-желтый до красно
желтого в толстых слоях [13, 15]. В порошке бурый, красно-коричневый 
[46]. Черта оранжево-красная [26-28], кирпичная [23], коричневая [10]. 
Бл.стеклянный на плоскостях спайности, в изломе менее сильный [23,26,28, 
30, 32], часто переходит в жирный [46], смоляной или восковой [52], иногда 
металловидный [56]. Непрозрачен, просвечивает в тонких сколах [11,23,26, 
28], до прозрачного в мелких кристаллах [52].

Электр, и маги, свойства. Слабо электромагнитен [21,25]. Обладает пье
зоэффектом [37,40,59]. ИК-спектр [60-62] характеризуется тремя основны
ми группами полос: полоса 1115-1090 см-1 (колебания 51-0) расщеплена в 
связи с наличием двух типов разных по размерам колец 51-О-тетраэдров или 
с поляризующим действием иона 1л, четкий максимум в интервале
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870-810 см-1 и полоса в области 600-500 см-1 с тремя максимумами (возмож
но колебания связей Ть-О в октаэдрах).

Микр. Прозрачные. Нептунит густо-красный, красно-коричневый до чер
ного, манганнептунит -  яркий оранжевый, красно-оранжевый, светло-жел
тый. Мозаично-пятнистое или зональное распределение окраски: краевые ча
сти, как правило, окрашены более интенсивно, чем центральные [10, 21, 23, 
24, 26, 41]. Газово-жидкие включения приурочены к зонам роста кристалла 
[63]. Плеохроизм обычно сильный, иногда слабый [33]: у негггунита по Ng -  
красный, красно-коричневый, красно-оранжевый; по Ыр -  бледно-желтый, 
желто-коричневый, золотисто-оранжевый [21,34,42,49,64,65]; у манганнеп- 
тунита по ^  -  красно-коричневый, ярко-оранжевый, оранжево-красный, по 
N/71 -  оранжевый, оранжево-красный, оранжево-желтый, по Л/р -  светло-жел
тый, светло-оранжевый, бледно-розовый [24-26, 28, 32, 51]. На спектрах по
глощения манганнептунита максимумы пропускания расположены для Ng в 
области 690 ммк, для Nр -  654 ммк. Сдвиг максимумов и резкое различие в ин
тегральном пропускании четко характеризуют плеохроизм минералов [24, 
25]. ^  > Ит > Ыр. Двуосный (+). Пл. опт. осей (010) совпадает с пл. симмет
рии, А1р = а, Ыт = Ъ [28, 64], ZdVg в тупом углу /? = 15-17° [23,42, 64], 18° [10], 
~20° [28], 22° [24, 25]. Погасание косое [65]. Удлинение (+) [66].

П8 пт пр

1,744 1,721 1,711
1,735 1,700 1,691
1,734 1,702 1,692
1,731 - 1,690
1,73 1,70 1,69
1,723 - 1,698

1,728 - 1,692
1,725 1,700 1.697
1,7223 1,6950 1,6927
1,7189 1,6925 1,6907
1,7170 1,6907 1,6890
1,716 - 1,694
1,713- 1,696- 1,694-
1,728 1,698 1,696

пе-п„ 2V  № ана
лиза

Нептунит 
0,033 62
0,044 ~40
0,042 ~40 6,7
0,041 48
0,04
0,025 -  1

Манганнептунит 
0,036 15
0,028 36 14
0,0296 36 13
0.0282 
0,0280
0,022 -  16
0,020- 31-34 12
0,032

Местонахожде Ссыл
ние ка

Канада [34]
Ирландия [65]
Калифорния [42]
Ловозеро [1]
Австралия [67]
Таджикистан [21]

Хибины [27]
Ловозеро [24, 25]
Хибины
Ловозеро [46]

Якутия [32]
Ловозеро [23]

С увеличением содержания Мп показатели преломления, двупреломле- 
ние и угол оптических осей 2V снижаются [23]. Дисперсия опт. осей сильная 
[24, 25, 65] или очень сильная [23, 28, 34], V >  г.

Хим. Теор.состав крайних членов ряда (мас.%):

Li20 Na20 к2о FeO MnO TiOz SiOz

Нептунит 1,64 6,83 5,18 15,82 0,00 17,60 52,93
Манганнептунит 1,65 6,84 5,20 0,00 15,64 17,63 53,04

Колебания содержаний оксидов (%): К20  -  3,2-6,3; Na20  -  5,1-9,6 (наи
большие количества в старых анализах); Li20  -1,1-1,6 (в старых анализах не 
определялся); СаО -  0—1,6; MgO -  0-2,2 (4,5 в ферринептуните [21]); FeO -
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1,6-11,9; Бе20 3 -  0,1—4,9 (по данным мёссбауэровской спектроскопии в образ
це из Калифорнии 95% всего железа -  Бе2+ [68]); МпО -  0,6-12,9; А120 3 < 
< 0,1-2,8; ТЮ2 -  15,1-18,2; 8Ю2 -  50,2-54,1.

В нептуните с РеО ~ 12% (максимальное в известных природных образ
цах) Мп : Ре = 1 : 18, в манганнептуните с МпО ~ 13% это отношение 11:1.

В манганнептуните из Ловозерского массива спектральным анализом 
обнаружены: Ве, Мо, (За, Ва, Ъл [23-25], №>, 8г, 7х, РЬ, Си, Ьа [23], I [1], 
0,20% 1МЬ, 0,0038% Та [69]; 6,5 • 1(Н% Н§ [70]; 0,47-0,6% 1л, 0,03-0,034% 
[71-73]. В нептуните из щелочных пегматитов Южн. Тянь-Шаня (массив Да- 
ра-Пиез) [74] обнаружено 0,0087% маслянистого битумоида МБА предполо
жительно эндогенного происхождения (не исключается возможность заим
ствования из пород, вмещающих пегматит).

В псевдоморфозах по мурманиту и лампрофиллиту (Кольский п-ов), 
представляющих тонкокристаллический агрегат низкотемпературных неп- 
тунита, белянкинита-герасимовскита и цеолитов, определено ТЪ -  460, и  -  
450 у/г (в неизмененных мурманите ТЪ -  26, И -  8,9 у/г, лампрофиллите ТЪ -  
175, и  -  153 у/г) [75].

Анализы (расположены по увеличению содержания МпО):

1 2 3 4 5 6 7 8 9

Li20 1,50 - 1,20 1,32 1,42 - - - 1,63
Na20 7,44 9,56 6,34 6.33 6,63 7,38 7,51 9,14 6,81
к 2о 4,46 5,08 3,32 4,36 3,19 4,84 4,76 5,39 5,58
Rb20 - - 0,01 0,01 - - - - -
CaO 0,50 1,56 0,17 0,08 0,62 <0,10 <0,10 0,25 0,62
ZnO - - 0,13 0,17 - - - - -
SrO - - Не обн. 0,01 - - - - -
BaO — - n 0,01 - 0.25 0,18 - -
MnO 0,60 0,85 0,86 1,23 1,37 1,40 1,65 1,78 2,27
MgO 4,51 1,44 0,24 0,15 0,30 1,73 2,16 1,82 1,55
FeO 9,70 11,69 10,41 11,94 11,07 11,71 10,75 11,23 11,92
Fe20 3 1,02 - 4,89 3,72 3,60 - - - -
AI2O3 0,58 - 2,80 2,80 0,38 <0,10 <0,10 - -
TR2O3 - - 0,24 0,04 0,42 - - - -
SiOz 52,65 52,87 52,25 50,22 52,28 53,96 54,09 53,44 52,29
ТЮ2 16,00 17,83 16,86 18,11 15,75 17,74 17,99 17,18 17,35
F — - 0,10 0,20 — - - - -
Сумма 96,06* 100,88 99,82 (100,70) 99,052* 99,01 99,09 100,23 100,02
- o = f 2 0,04 0,08

Сумма 99,78 100,62
Уд-в. 3,35 - - - - - 3,20 3,18- -

3,19
(Fe2++Fe3+)/Mn 18,5 13,16 17,2 12,5 10,5 8,15 6,5 6,0 5,2

* В том числе Р2С>5 -  0,001, С 0 2 -  0,1.
2* В том числе ЫЬ20 5 -  1,06, Та2С>5 -  0 ,08,1Ю2 -  0,08, п .п.п. -  0,804.
1-9 -  нептунит: 1 -  Л^-ферринептунит из кварцевых жил в пегматитах среди нефе

линовых сиенитов Алайского хр. (Таджикистан), анал.Кабанова [21]; 2 -  округ Сан-Бенито 
(Калифорния) [17]; 3,4 -  из пегматитов щелочных гранитоидов Хан-Богдинского массива 
(Монголия), анал.Матвеева, в оригинале ан.4 сумма 99,70 [58]; 5 -  из науяитов массива Или- 
маусак (Гренландия), возможна примесь 1ЧЪ-минерала, анал.Катаева [76]; 6 - 9 -  округ Сан- 
Бенито (Калифорния): 6-8 -  из натролитовых жил в серпентинитовом теле (6,7 -  микрозон- 
довые анализы: ан.6-12 точек на семи зернах, ан. 7 -  7 точек на четырех зернах), эмиссион
ным спектроскопическим анализом определено 1Л20  1-2% [42], 8 -  анал. Бласдейл [14]; 
9 -[4 0 ].
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10 11 12 13 14 15 16 17
и 2о - - 1,08 - 1,61 1,50 1,20 _
Ца20 9,26 9,63 5,12 9,16 6,32 6,98 6.00 8,78
к р 4,88 5,71 6,30 4,94 4,98 4,88 6,00 5,36
СаО - 0,71 0,37 0,43 0,09 Не обн. 0,55 0,40
МпО 4,97 5,32 8,87 9,95 11,14 11,73 12,35 12,94
МеО 0,49 - 0,15 0,12 0,04 0,09 1,00 Не обн.
БеО 10,91 10,23 5,54 5,16 4,28 1,61 _ 2,68
Ре2Оз - - 1,07 - 0,07 1,55 1,19 1,70
А120 3 - - 0,99 - 0,43 0,15 1,20
б ю 2 51,53 51,93 52,65 52,68 52,54 53,33 51,75 53,58
ТЮ2 18,13 17,45 17,38 18.21 17,22 17,45 18,15 15,07
Ц Ь р 5 - - - - 0,07 0,06 0,014 _
Н20+ - - 0,06 - 0,33 Не обн. 0,39 0,04
н 2о - - - 0,10 - 0,22 » Не обн. 0,08

Сумма (100,17) 100,98 99,68 100,65 99,57* 99,392* (100,21)3* 100,63
Уд.в. 3,234 - 3,17 3,16 3,228 3,21 3,17
(Ре2++Ре3+уМп 2,2 1.9 0,72 0,51 0,40 0,23 0,09 0,32

£
$

* В том числе активный кислород 0 2-0 ,2 0 ; Т Я - сл.; Я2 -0 ,05 ; -О  = Б - 0,02.
2* В том числе Я Ь р  -  0,054, Св20  -  0,007.
3* В том числе БЮ -  0,31, ВаО -  0,10,2Ю 2 -  0,004.
10, 11 -  нептунит из Юлианехааб (Гренландия): 10 -  анал. Флинк, в оригинале сумма 

100,67 [7-10], 11 -  анал.Сьёстром [77, 78]; 12-17 -  манганнептунит: 12 -  из сиенитовых 
пегматитов горы Карнасурт (Ловозерский массив), корочки на эгирине, анал.Казакова [23], 
1 3 -  из контактной зоны массива в Нептунитовой лощине горы Манне пахк (Хибинский 
массив), анал.Курбатов [11, 66], 1 4 -  из уссингитовой залежи горы Малый Пункаруайв 
(Ловозерский массив), анал.Успенская [24], 15 -  из пегматитовой жилы горы Ю мъечорр 
(Хибинский массив), анал. Царева [27], 16 -  из щелочного пегматита Инаглинского массива 
(Якутия), в оригинале сумма 100,38 [32], 1 7 -  из пегматита долины р. Тюльбньюнуай 
(Ловозерский массив), анал. Нестерова [31].

Отмечались (микрозонд.) вариации состава в пределах кристалла непту- 
нита мозаичного строения (окр. Сан-Бенито, Калифорния) [41];

и 2о* Ца20 К20 МпО MgO ЯеО ТЮ2 БЮ2 Сумма

Темный участок 1,54 7,00 4,98 1,07 1,41 12,73 17,77 53.50 100,00
Светлый участок 1,54 7,21 4,80 2,33 1,88 10,49 17,7 0 54,05 100,00

* Определено химическим методом.

В зональных кристаллах манганнептунита из Сент-Илера (Канада) [48] 
во внутренних частях, почти черных, содержится (Мгц, ̂ Бео,10гпо.юХ во внеш
них, желтых, -  (Мп0842 п0115Ре00|).

Диагн. исп. Кислотами (за исключением И 7) не разлагается (что облег
чает отделение нептунита от сопутствующего натролита). П.п.тр. легко 
сплавляется в черный шарик. С фосфорной солью дает кремниевый скелет 
и реакцию на Бе и Мп. После сплавления со щелочным карбонатом полно
стью разлагается [9,10, 21,26, 28].

Повед. при нагр. Температура плавления 905-925°, плавится со вспучи
ванием. До плавления какие-либо эффекты на кривой нагревания отсутст
вуют [24, 25].

Нахожд. Связаны со щелочными и щелочно-субсиликатными или мета- 
соматически-измененными осадочными породами в серпентиновых телах.

2 Минералы, том V. Выл 1
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Известны в богатых натрием щелочных массивах. Являются типоморфны- 
ми для агпаитовых щелочных пород и нефелин-пироксеновых пород ультра- 
основных щелочных комплексов [35, 69, 79, 80]. Встречаются в основном в 
эндо- или экзоконтактных зонах в рекристаллизованных ксенолитах или 
родственных им пегматитах. Считаются низкотемпературными минерала
ми, кристаллизующимися в условиях низкого парциального давления кисло
рода, одновременно или близко по времени с анальцимом, натролитом, эги- 
рином II [28, 34, 46]. Являются также продуктами изменения нарсарсукита, 
сфена, эвдиалита [65, 81, 82].

Собственно нептунит впервые обнаружен в коллекционных образцах 
из массивов Юлианехааб и Нарсарсук (Гренландия) [9, 10, 83]. В щелочной 
интрузии массива Илимаусак встречается в щелочных породах, пегматитах 
и гидротермалитах. Наиболее распространен в гидротермалитах науяитов 
(пойкилитовых содалитовых сиенитов) и содалитовых фойяитов, где совме
стно с пирохлором и игдлоитом присутствует в тонкозернистых прожилках 
или в пустотах в анальцимовой породе. В зональных пегматитах в науяите, 
в их центральных зонах, сложенных анальцимом и натролитом, встречается 
с полилитионитом и сфалеритом. Жилы тонкозернистого альбита в науяите 
и авгитовом сиените также содержат нептунит вместе с натролитом, аналь
цимом, алланитом, чкаловитом, литиевой слюдой и др. [76,84-87]. Встречен 
в кварцевых жилах в гранитах и в эвдиалит-полилитионит-пирохлоровых 
пегматитах какортокитов [76]. Упоминается в массивах Игдлунгуак и Ига- 
лико [76, 88, 89]. В Сил-Лейк, Лабрадор (Канада) известен в метасоматиче- 
ских сиенитовых Ве-содержащих фенитизированных гнейсах, представляю
щих собой амфиболиты, измененные щелочными гидротермальными рас
творами в ореоле интрузивного тела щелочного сиенита. Образует неогра- 
ненные, часто скелетные зерна (от 0,1 до 2,0 мм) с включениями других ми
нералов, часто альбита. Ассоциирует с барилитом и пирохлором. Вокруг 
включений последнего в нептуните образуются плеохроичные ореолы [34].

В шт. Новый Южный Уэльс (Австралия) [67] встречен в серпентинитах -  
ультрамафических тектонических телах Большого Серпентинитового Поя
са на востоке материка, в “лиственном” амфиболите, состоящем из щелоч
ного амфибола и альбита. В лейкократовых слоях, обогащенных альбитом, 
кристаллы нептунита достигают 7 мм. Концентрация его в породе варьиру
ет от <1 до >10%. Высокое содержание альбита в скоплениях предполагает 
натриевый метасоматоз.

В округе Сан-Бенито, шт.Калифорния (США) [13-17, 19,42,49] встреча
ется в лакколитах в натролитовой зоне Францисканской формации вместе с 
зеленым амфиболом, натролитом и голубым таблитчатым бенитоитом -  ха
рактерным спутником нептунита.

На Алайском хр„ в массиве Дара-Пиез (Таджикистан) [21], встречен в 
серии жилообразных выделений кварца, приуроченных к центральным час
тям линзовидного пегматита среди нефелиновых сиенитов. В пегматите 
присутствуют эгирин, микроклин, альбит, кальцит, сфен, эвдиалит, галенит, 
флюорит. Отмечается сходство с калифорнийским нептунитом.

В северных участках Хан-Богдинского массива (Монголия) [58] обнару
жен в редкометальных щелочных гранитоидах. Распространен (до 20%) в 
полосчатых экерит-пегматитовых жильных телах в парагенезисе с кварцем, 
микроклином, эгирином, арфведсонитом и эльпидитом.

Спорадически в небольших количествах встречается в кварцсодержащих 
сиенитовых жилах в известняках Калингфорда (Ирландия) [65]. Образова
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ние нептунита (а также эвдиалита) связано с относительным обогащением 
натрием участков пород, содержащих сфен (и циркон). Развивается по сфе- 
ну в виде отдельных пятен или прожилков.

Отмечены находки собственно нептунита (с 3,21% МпО) в Ловозерском 
массиве (Кольский п-ов) на горе Непха в микроклиновых и натролитовых 
зонах, в ассоциации с манганапатитом и тайниолитом [1] и на горе Аллуайв 
в нефелин-сиенитовых пегматитах и уссингитовых телах [35].

Встречен в пегматитах нефелиновых сиенитов с акцессорной редкоме
тальной минерализацией в массиве Сангилен (Тува) [90].

Манганнептуншп наиболее широко распространен в Ловозерском масси
ве Кольского п-ова (горы Аллуайв, Карнасурт, Пункаруайв, Куйвчорр, Лепхе- 
Нельм и др.) [1, 23-25, 28, 31, 33, 35, 69]. Встречается почти во всех породах 
(до 0,1%) и в большинстве пегматитов. Наибольшее содержание отмечено в 
содалитовых сиенитах и фойяитах дифференцированного комплекса. Реже 
встречается в луявритах [91] как поздний первичный минерал, выполняет 
промежутки между зернами ломоносовита, лампрофиллита, эвдиалита и др. и 
содержится в виде включений в крупных обособлениях содалита. Вторичный 
манганнептунит образует каемки и выделения неправильной формы в мурма- 
ните, ломоносовите, эвдиалите-эвколите и др., заполняет в них трещинки в 
тесной ассоциации с натролитом. В пегматитах обычно приурочен к их цент
ральным частям, где образует крупные кристаллы в натролите и уссингите, 
или к цеолитизированным участкам внешних зон. Тонкозернистый или скры
токристаллический поздний манганнептунит (горы Карнасурт, Непха) обра
зует землистые массы, корки на эгирине П и выполняет пустоты в нем. Наб
людались псевдоморфозы по эвдиалиту и ломоносовиту [35]. Постоянно при
сутствуют как поздний минерал в контактных зонах во вмещающих гнейсах и 
в нефелиновых сиенитах (перевал Тавайока), на горе Вавнбед -  среди альби- 
титов [26, 28, 30].

В Хибинском массиве (Кольский п-ов) [26-29, 35] чаще встречается в его 
западной части, в пегматитах хибинитов на горах Малый Маннепахк, Юмъе- 
чорр, Хибинпахкчорр и др., обнаружен в осыпях в “Нептунитовой лощине” 
Маннепахка [11]. В пегматитах, в основном состоящих из нефелина, калиево
го полевого шпата, эвдиалита, эгирина I и II, арфведсонита, приурочен к выде
лениям натролита, эгирина, анальцима и альбита. В арфведсонит-эгирин-мик- 
роклиновом пегматите горы Часночорр развит между микроклином и эгири- 
ном, замещая энигматит. В полевошпат-натролитовой жиле в мельтейгитах 
горы Кукисвумчорр обнаружен в парагенезисе с лабунцовитом и кальцитом.

Обнаружены скопления в Инаглинском массиве (Южн. Якутия) [32] в 
щелочных пегматитах лейкосфенит-томсонитового подтипа, залегающих в 
эндоконтактной зоне дунитового штока совместно с натролитом, зеленым 
игольчатым эгирином, лампрофиллитом, анкилитом, игольчатым рамзаи- 
том, сфалеритом, катаплеитом и лейкосфенитом. Приурочен к интерстици- 
ям крупных кристаллов микроклина.

В пегматитовых жилах (трубках) горы Сент-Илер, Квебек (Канада) [47, 
52], -  довольно обычный акцессорный минерал поздней стадии образования. 
Прекрасные призматические кристаллы манганнептунита до 5 см длиной ас
социируют с крупными кристаллами серандита, анальцима и натролита. Из
редка в виде более мелких (1-5 мм) остроконечных таблитчатых сдвойнико- 
ванных кристаллов встречается в брекчии и в содалитовых ксенолитах.

Изм. В Ловозерском массиве в поверхностных условиях переходит в ярко
розовый лейкоксен [25]. В Инаглинском масиве замещается мелкокристалли
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ческим агрегатом белых пластинчатых кристаллов виноградовита [32, 92]; в 
Хан-Богдинском массиве на поздних стадиях -  желтым титаносиликатом [58].

Межплоскостаые расстояния иептунита из Саи-Бенито, шт. Калифорния, США [36]
СиКа-излучение, N ¡-фильтр. Дифрактометр

ш / ¿ (А ) Ш / <Цк) Ш / ¿ (А )

п о 60 9,6 331 10 2,775 152 10 2,099*
111 14 7,75 513 18 2,734 710 10 2,090
111 6 5,84 242 4 2,637 624 10 2,079
201; 221 10 4,83* 333(?) 4 2,590* 134 10 2,069
220 12 4,79* Т з з 12 2,554 802 12 2,056
112 4 4,60 622 24 2,493 621: 641 8 2,043
002 10 4,51 621 32 2,480 260 14 2,006
130 6 4,012 314 8 2,446 551; 353 14 1,986
131 20 3,837 442 8 2,407 552 8 1,966
200 6 3,708 - 8 2,401* 640 6 1,936
131 45 3,517 440 8 2,390 262 14 1,917
331 35 3,308 151 6 2,333 - 20 1,912
Т32 100 3,186 712 12 2,308 - 4 1,893
512 16 3,093 351 6 2,274 - 6ш 1,87
332 12 3,029 004; 711 6 2,260 - 6 1,765
223 32 2,942 152 4 2,229 - 8 1.757
222 30 2,899 713 4 2,212 - 8 1,691
510; 241 30 2,891 443(?) 4 2,206* - 8 1,682
132 32 2,837 451; 043 30 2,166

* Только на одном снимке.

Межплоскостные расстояния манганнептуннта с горы Юмъечорр 
(Хибинский массив) [27]

Ре-излучение. О = 57,3 мм

/ <1{А) / <ЦА) 1 <ИА)

3 10,78 9 2,46 8 1,486
5 9,58 3 2,42 2 1.461
2 7,61 2 2,30 4 1,418
2 5,61 6 2,17 6 1,387
3 4,82 4дв. 2,05 6 1,365
3 4,53 4дв. 1,976 5 1,278
4 3,83 6 1,919 1 1,265
8 3,53 1 1,883 6 1.249
4 3,32 3 1,764 2 1,240

10 3,20 2 1,695 1 1,194
1 3,11 4 1,656 1 1,162
4 2,92 2 1,621 7 1,139
4 2,83 3 1,593 8 1,124
6 2,72 2 1,574 2 1,110
2 2,66 1 1,536 3 1,087
3 2,55 9 1511

ТОГО, имеются межплоскостные расстояния для монгольского
[58], алтайского [21], калифорнийского [34] нептунита и ловозерского ман- 
ганнептунита [24].
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СТРУКТУРА ТИПА ГРУМАНТИТЛ

Грумантит Grumantite
Na[Si20 4(0H)] Н20

Назван А.П. Хомяковым (1987) по старому русскому названию архипе
лага Шпицберген -  Грумант [1].

Характ. выдел. Массивные мелкозернистые или рыхлые ячеистые мас
сы, неправильные зерна до 5 мм, псевдоморфозы по макатиту или натроси- 
литу [1], кристаллы до 1 мм в длину [2].

Структ.и морф, крист. Ромб. с. C g -F d d 2 . а0 = 15,797, Ь0 = 18,25,
с0 = 7,169 Â; а : b : с = 0,8755 : 1 : 0,3928; V = 2090,60 À*; Z = 16 [3].

Кремнекислородный каркас построен из БЮ^тетраэдров, связанных 
друг с другом только 3/4 кислородных вершин (фиг. 6). Атомы Si находятся 
в двух позициях: Si(l) и Si(2). Свободная вершина 81(1)-тетраэдра занята ато
мом кислорода 0(5), связанным с атомом водорода Н(3), образуя ОН-группу. 
Остальные атомы кислорода участвуют в построении каркаса: 0(1) связы
вает тетраэдры Si(l) и Si(2) в спиральные цепочки вдоль оси с, закручиваю
щиеся вокруг винтовых осей 2,; 0(2), 0(4) и 0(6) связывают цепочки между 
собой, образуя 8-членные кольца. Последние обрамляют каналы, в которых 
размещаются катионы Na и молекулы Н20 , образованные атомом кислоро
да в позиции 0(3), связанным с атомами водорода Н(1) и Н(2), которые, в 
свою очередь, связаны одновременно с атомами кислорода 0(4) и 0(6) Si(2)- 
тетраэдра. 5-вершинники Na спарены по общему ребру, проходящему через 
атомы 0(3) молекул воды (Н20 -Н 20). Таким образом, в каркасе имеется си
стема водородных связей, в которой участвуют протоны воды и гидроксиль-

Фпг. 6. Кристаллическая структура грумантита в проекции на плоскость (001) (по Ячновой и 
Яр- [3]); выделены связи К а -0  и водородные связи; пунктир -  водородная связь ОН
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ных групп. Связи между ОН-группой и концевым атомом 0(4) $К2)-тетраэд- 
ра наиболее сильные.

Средние межатомные расстояния в тетраэдрах: Si(l )—О = 1,623, Si(2)-0 = 
= 1,624; Na-O = 2,396; в 0 - 0  и О-Н-связях: 0(3)-Н(1) = 0,8, 0(4)-Н(1) = 1,9, 
0(3)-0(4) = 2,725, 0(3)-Н(2) = 0,9, <Э(6)-Н(2) = 0j9, 0(3)-0(6) = 2,0, 
0(5)-Н(3) = 0,9, 0(4)-Н(3) = 1,6, 0(4)-0(5) = 2,513(A); валентные углы: 
0(3)-Н(1)-0(4) = 161, 0(3)-Н(2)-0(6) = 175, 0(4)-Н(3)-0(5) = 166° [3].

Физ. св. [1]. Сп. совершенная по (110). Тв. 4-5. Изл. ступенчатый. 
Уд. в. 2,21 (вычисл. 2,26). Бесцветный, прозрачный или слегка мутноватый, 
в агрегатах снежно-белый. Бл. стеклянный, в агрегатах шелковистый или 
матовый. В ультрафиолетовых лучах слабо люминесцирует в беловато-го
лубых тонах. ИК-спектр характеризуется полосами поглощения (см-1): 440, 
470,550, 620, 635,755,970,1030, ИЗО, 1255; в области колебаний протонных 
группировок: 1660, 3140, 3340, 3540.

Микр. [1]. Двуосный (+)• Ар = a, Nm = c,Ng = b\np = 1,494, пт = 1,507, ng = 
= 1,523, 2V = 85° (вычисл. 84,9°). Дисперсия слабая, г > v.

Хим. Теор.состав: Na20  -  17,39; Si02 -  67,44; Н20  -  15,17. Анализ [1]: 
Na20  -  17,20; Si02 -  68,17; Н20  -  14,65; сумма -  100,02 (анал. Черепивская). 
Эмпирическая формула (рассчитана на Si = 2): Nao9iiHIi02Si205 • 0,93 Н20 .

Диагн. исп. [1]. Легко разлагается в подогретой 10%-ной НС1 с сохране
нием кремниевого остова. Водяная суспензия грумантита после выдержива
ния в течение нескольких дней дает сильнощелочную реакцию (окрашива
ние фенолфталеином).

Повед. при нагр. [1]. На кривой ДТА фиксируются три четких эндотер
мических эффекта: при 280° (выделение воды, потеря в весе 15,3%), при 700 
и 760°, обусловленые фазовым переходом и плавлением обезвоженного си
ликата натрия; грумантит, прокаленный при 300 и 600°, рентгеноаморфен. 
Порошкограмма прокаленного при 600°, а затем обработанного водой ми
нерала идентична таковой канемита NaHSi20 5 • ЗН20.

Нахожд. Редкий. Эпитермальный. Впервые найден в Ловозерском мас
сиве (Кольский п-ов, Россия). Первоначально [1] обнаружен на горе Аллу- 
айв в отвалах пегматоидных пород, в которых слагает прожилки толщиной
2-3 мм и вкрапления неправильной формы до 5 мм в поперечнике, оторо
ченные каемкой уссингита. В обособлениях грумантита встречаются вклю
чения кристаллов казаковита, нордита, клейофана и бесцветного водяно
прозрачного содалита.

Позже [2] найден на горе Кедыкверпахк в пустотках в уссингитовом про
жилке, в виде щеточек белых призматических кристаллов длиной до 1 мм в 
ассоциации с хорошо образованными кристаллами чкаловита [2].

Межплоскостиые расстояния грумантита нз Ловозерского массива, 
Кольский п-ов [1]

Си-излучение, Ni-фильтр. Дифрактометр ДРОН-1

ш / d(k) hkl / d(k) hkl / d(k)

020 2 9,11 151 10 3,186 371;223 24 2,225
111 50 6,20 032; 222 50 3,087 133 7 2,207
220 50 6,05 440 100 3,006 313;711 6 2,165
040 7 4,57 551 8 2,888 622 2 2,078
131 50 4,46 260 5 2,840 243 2 2,047
311 17 4,17 351; 441 4 2,774 053; 552 8 1,997
400 3 4,00 242 15 2,660 480 13 1.978
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hkl / 4(A) hkl / 4(A) hkl / 4(A)

240 6 3,97 422; 620 8 2,562 750 12 1,937
420; 050 3 3,5 171; 460 6 2,417 513,830 3 1,902
102; 331 100 3,505 113 3 2,347 163; 472 6 1,866
430; 022 25 3,342 442; 640 7 2,301 533; 760 3 1,826
202 15 3,275 213 14 2,276 004; 453 5 1,792
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СТРУКТУРА ТИПА ТОРНАСИТ А

Торнасит Тйогпавие 
• 18Н20

Назван по составу (Анселл, Чао, 1987) [1].
Синон. иК27 (Чао, Бэйкер, 1979) [2] -  первоначальное название .
Согласно классификации Г.Б. Бокия, относится к силикатам с разорван

ными каркасами, хотя на основании плотности каркаса и по наличию трех
мерной сети каналов в структуре рассматривался как новый член семейства 
цеолитов [3].

Характ. выдел. Мелкие кристаллы и неправильные зерна (до 0,7 мм в 
диаметре), слабо метамиктные. Поверхность зерен обычно покрыта белой 
пудрой непрозрачного брукита и, по-видимому, протравлена [1].

Структ. и морф, крист. Тритон, с. С|р -  Юс или £>з -  /?32, отсутствие 
центра симметрии согласуется с пироэлектрическими свойствами минерала
[1]. Структура расшифрована для пр. гр. -  Юс, но указанию центра 
симметрии противоречит наличие пироэлектрического эффекта и пр. 
гр., вероятно, С£, -  Юс [3]. а0 = 29,124(1); с0 = 17,2602(9) А; с0 : а0 = 0,5926; 
V = 12,6792(9) А 3; 2  = 6 [3]. При иной, эмпирической химической формуле 
минерала: (Иа, К)ТЬ$]п(0, Н20 , Б, С1)33 и тех же параметрах ячейки: 
а0 = 29,08(1); с0 = 17,30(1) А; с0 : а0 = 0,5949, указывалось 2  = 18 [11-

Структура расшифрована на кристалле из карьера Де Микс, гора Сент- 
Илер, пров. Квебек (Канада) [3]. Представляет новый тип разорванного 
кремний-кислородного каркаса состава [8180 ,9[ с отношением О : Т = 2,375 
(фиг. 7). Основные строительные единицы каркаса: кубические ячеи и иска
женные 6-членные кольца, соединяющиеся через общие ребра. Разрыв кар
каса связан с присутствием ТЬ4+, окруженного восемью атомами кислорода 
(искаженная тетрагональная антипризма (фиг. 8), подобная наблюдаемым 
у большинства катионов в додекаэдрических позициях граната). Натрий
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Фиг. 7. Кристаллическая структура торнасита в проекции вдоль [110] (по Ли и др. [3])

и Н20-гругты локализованы в каналах структуры. Na(l) и Na(2) координи
рованы соответственно шестью и пятью атомами кислорода. Плотность 
каркаса -  15,4 атома на 1000 А3, что характерно для микропористых алюмо
силикатов.

Межатомные расстояния (A): Th-O = 2,380-2,494; Si-O = 1,59-1,66; 
N a-0 = 2,34-2,87; Na-HaO = 2,45-2,87. Угол Si-O-Si = 127,0-180,0°.

Физ. св. [1]. Сп. нет. Изл. раковистый до неровного. Хрупкий. Микрот
вердость не измерена из-за мелких размеров зерен. Уд. в. 2,62 (вычисл. 
2,627). Цв. бесцветный с очень слабым зеленоватым оттенком. Бл. стеклян
ный, восковидный. Просвечивающий до прозрачного.

Пироэлектрик. Флюоресцирует ярким яблочно-зеленым цветом в обла
сти длинно- и коротковолнового ультрафиолетового света. ИК-спектр про
стой с полосой абсорбции при 1630 см-1, характерной для Н-О-Н-связи, сви
детельствующей о присутствии воды.

Микр. [1] Бесцветный. Одноосный (+). пе = 1,512, пв = 1,510 (Na); пе-п0 = 
= 0,002. Погасание в скрещенных николях обычно неясное, нновда пятнистое. 
Фигуры одноосной интерференции диффузные, вероятно, из-за слабой 
метамиктности минерала.

Хим. [1]. Гидронатриевый силикат тория. Поданным пяти рентгеноспек
тральных микроанализов (Cambridge МК5, V = 15 кВ, /  = 50 нА, диаметр зон
да увеличен до 10 мкм для уменьшения разрушения минерала в связи с вы
сокой летучестью Na под пучком) выявлены такие колебания состава: 
Na,О -  1,17-2,06; К20  -  0,83-1,40; СаО -  0,17; А120 3 -1,16-1,79; ТЮ 2 -  
21,90-23,49; Ш 2 -  0,56-1,37; Si02 -  56,99-59,12; F -  0,14-0,75; Cl -  0,01-0,11; 
-(F + Cl) = О -  0,06-0,34. Среднее (из 5 ан.): Na,О -  1,55; К20  -  1,10; СаО -  
0,17; А120 3 -  1,42; Th02 -  22,45; U02 -  0,88; Si02 -  57,93; F -  0,40; Cl -  0,05; 
Н2СГ -  8,62; Н20+ -  5,14; -(F + C l) = О -  0,16; сумма -  99,53 (Н ,0  вычислены 
по ТГ и ЭГ анализам).
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Фиг. 8. Координационное окружение атома 
Th в структуре торнасита (по Ли и др. [3])

Эмпирическая формула, рас
считанная на базе 11 (Si + Al):
( ^ аО,5бКо,2бСа0 оз)о,85 (T h o ,94^ 0.00) 0.98 х

Х (S i|0 ,6 iA lo .3 l)n ,0 0  ^24,12 Р оД зС 1о,02 
8,5Н20; упрощенная -  (Na, К) х 

х ThSin(0, Н20 , F, С1)33 (обе форму
лы не соответствуют структурному 
анализу).

Индекс соответствия (показа
тель Гладстона-Дейла) между хи
мическими и физическими данными плохой (0,096), что объяснялось мета- 
миктностью минерала.

Диагн. исп. Слабо травится НС1 (1 :1) при комнатной температуре; HN03 
(1 : 1) и H2S04 -  не действуют.

Повед. при нагр. Согласно ТГА и ЭГА из 5,16 мг торнасита первоначаль
ная потеря веса составляет 0,445 мг после 3,5 ч выдерживания при высоком 
вакууме (КН Тор). Нагрев до 1135° при 10°/мин вызывает постоянную ско
рость потери веса 0,26 мг. Три пика на кривой ЭГА, соответствующие 105, 
275 и 600°, отвечают трем ступеням потери воды. При более высоких тем
пературах отмечены лишь слабые следы С 0 2. Общая потеря веса -  0,71 мг 
связывается с присутствием 13,8 мас.% Н20 . Остаток состоит из торианита 
и хаттонита (рентгенофазовая диагностика). Структурная роль Н20  и отно
шение Н20/ОН не определены.

Нахожд. [1]. Обнаружен в малых количествах (<100 мг) в карьере Де 
Микс горы Сент-Илер, пров.Квебек, Канада. Представлен мелкими непра
вильными зернами в гнездах диаметром 4—8 мм белого порошкообразного 
брукита в ассоциации с йофортьеритом и анальцимом. Как акцессорные 
встречены эвдиалит, серандит, полилитионит, лейфит, натролит, микро
клин, альбит, манганнептунит, стисиит, катаплеит, эпидидимит и кальцит. 
Серандит в разной степени превращен в черное вещество, пачкающее ос
тальные минералы. Брукит предположительно может быть продуктом из
менения торнасита, или оба они образовались в результате разложения ка
кого-то иного минерала.

Межплоскостные расстояния торнасита из Сент-Илера [1]
СиКа-излучение. Камера Гандсшьфи, эталон Si

hkl / d{k) hkl / d{k) hkl / d(A)

ПО 20 14,54 713 25 2,890 3.11.1 1 1,968
300 10 8,41 182 15 2,788 5.10.1 <1 1,892
012 30 8,17 280 7 2,748 1.10.6 <1 1,840
220 100 7,27 624 <1 2,716 880 2 1,818
131 10 6,47 372 5 2,687 791 2 1,801
113 <1 5,37 553 5 2,598 387 4 1,780
042 20 5,09 084 7 2,546 6.10.2 7 1,762
232 15 4,81 0.10.2 3 2,419 14.1.1 1 1,726
241 <1 4,57 464 <1 2,399 5.11.3 7 1.698
511 5 4,37 606 4 2,377 14.2.0 3 1,666



28 Силикаты с разорванными каркасами

ш / ¿(А) Ш / 4(A) hkl / 4(A)

422 70 4,17 482 <1 2,288 975 1 1,606
152 10 4,01 446 4 2,258 3.14.1 <1 1,596
161 <1 3.745 10.1.3 <1 2,206 13.1.6 <1 1,566
324 15 3,457 10.2.2 7 2,187 0.16.2 2 1,549
523 5 3,303 393 7 2,159 6.12.3 1 1,530
262 30 3,239 12.0.0 2 2,092 1.15.4 1 1,513
244 <1 3,196 770 2 2,076 4.6.10 <1 1,485
315 <1 3,099 4.10.0 7 2,017 16.1.3 1 1,474
802 20 2,959 1.12.1 <1 1,987 15.3.3 2 1,458
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СТРУКТУРА ТИПА УССИНГИТА

Уссингит и$8ш^1е 
N а2[А15130 8(0Н) |

Найден и описан К.Й.В. Стенструпом (1888) и Н.В. Уссингом (1908). 
Назван в честь датского геолога, профессора Копенгагенского университе
та Нильса Вигго Уссинга (1864—1911) (Бёггильд, 1914) [1].

Характ. выдел. Обычно плотные, мелко- и крупнозернистые массы, мо- 
номинеральные прожилки. Редко кристаллы (1-5 мм до 1 см) и их агрегаты. 
Срастания с микроклином, напоминающие гранитную письменную структу
ру; псевдоморфозы по полевому шпату, нефелину и содалиту.

Структ. и морф, крист. Трикл.с. С) = Р1. а0 = 7,256, Ь0 = 7,686, 
с0 = 8,683оА; а  = 90,75, р = 99,75, у = 122,48°; а0 :Ь0 :с0 = 0,9440 : 1 : 1,127; V = 
= 399,43 А3. Ъ = 2 [2]. Илюхиным описывалась в иной установке с триклинной 
ячейкой : а0 = 8,72, Ь0 = 7,67, с0 = 10,01 А; а  = 110,50, (3 = 135,75, у = 91,50°; 
а0 : Ь0 : с0 = 1,13 : 1 : 1,31; V -  396,3 А3 (для хим. ан. 5) [3]. Формула перехода 
от установки [3] к установке [2]: 001/010/111. Использовалась также псевдо- 
моноклинная ячейка с а  и (3, близкими к 90° : а0 = 12,243, Ь0 = 7,686, с0 =
= 8,683 А, а  = 90,75, (3 = 102,06, у=  90,48°; а0 :Ь0 :с0= 1,5928 : 1 : 1,1297; V = 
= 798,7А3. Формула перехода к ней от структурной ячейки 210/010/001 [2].

Структура уссингита расшифрована на материале из Ловозера (образец 
из Музея истории природы в Милане) [2]. В ней (фиг. 9) выделяются вытя
нутые вдоль оси с зигзагообразные цепочки (81,А1)04-тетраэдров с повторя
ющимся звеном А18130 9, семь из девяти атомов кислорода в которой являют
ся мостиковыми, а два, 0 (2) и 0 (8), не участвуют в образовании каркаса и 
связаны в смежных цепочках друг с другом через атом водорода, образуя 
сильную водородную связь 0(2)-Н -0(8) (см. фиг. 9,а,б). Цепочки объедине
ны в 4-, 6-, и 8-членные кольца (см. фиг. 9,в). Натрий расположен в полос
тях каркаса; Иа-полиэдры с координацией 5 и 6 включают мостиковые 
и связанные через водород апикальные атомы кислорода (см. фиг. 9,6).



Уссингит 29

О 1 1  2Ь чта

Фиг. 9. Кристаллическая структура уссингита (по Росси и др. [2])
а — проекция на плоскость (001); пунктиром выделена псевдомоноклинная ячейка; б  -  

проекция перпендикулярно [210]; Ь' и с' — проекции осей ¡ » й е н а  плоскость, перпендикуляр
ную [210]; в -  проекция перпендикулярно [110] ;  с' и [110]' -  проекции осей с и [110] на пло

скость, перпендикулярную [110] ;  цифры -  позиция атомов кислорода
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Кремний и алюминий в каркасе строго упорядочены: А1 занимает тетраэд
рическую позицию T(l), Si -  в Т(2), Т(3)и Т(4).

Средние межатомные расстояния (А): Т(1)-0 = 1,734, Т(2)-0 = 1,619, 
Т(3)-0 = 1,620, Т(4)-0 = 1,621, N a(l)-0 = 2,539 (6-вершинник), Na(2)-0 = 
= 2,435 (5-вершинник), 0(8)-Н = 0,95, 0(2)-Н = 1,54, 0(2)-0(8) = 2,507; угол 
0(8)-Н -0(2) = 171° [2].

Структура уссингита настолько близка структуре низкого (упорядоченно
го) альбита, построенного из аналогичных сцепленных всеми вершинами 4-, 
6- и 8-членных колец, что все Т-О расстояния (Al-O, Si-O, включая Si-(OH)) 
могут быть рассчитаны с высокой точностью по соответствующему уравне
нию, выведенному для кислых плагиоклазов [4]. Однако, поскольку Т-О в 
структуре уссингита короче, чем Т ,0 -0  в низком альбите (1,740), можно 
предполагать неполную занятость позиции Т(1) алюминием. Расчет показы
вает, что около 5% А1 в уссингите перераспределяется из Т(1) в Т(3) [5].

Моноэдрический класс симметрии. С,1- 1, а  : Ь ::c =  1,13 : 1 : 1,31 [2].
Формы:

9 Р 9 P
с  001 63°08' -10°54' d  Ю1 67°32' 55°49'
b  010 0 00 9000 D Toi 66 38 -61 42
а  100 67 02 9000 г 111 37 10 66 24
т  110 39 09 9000 R Til 40 53 -6 9 0 0
М 110 -69 10 9000 р  111 -73 46 60 37
п  120 26 12 9000 Р ill -63 47 -56  37
N  120 -40  10 9000 i  421 5008 8240
8  210 50 27 9000 S 421 5044 -83 00
G  210 88 45 -9 0 0 0 t  421 89 33 80 29
е 011 -8  32 49 12 T  421 88 0 0 -8 0 5 9
Е  ОЙ 725 -53 05

ab (100): (010) = 67°02' ас ( 100) :  (001) = 100°54’ be (010) : (001) = 94°54‘
аг (100) : (111) = 37 23 Ьг (010): (111) = 43 06 cr(001) : (111) = 7 6 1 6
ad  (100) : (101) = 34 11 be (010) :  (011) = 4132 bn (010) : (120) = 26 12
пт (120): (110) = 12 57 mg ( 110) : (210) = 11 18 bN (010): (120) = 4010
NM (\20): (НО) = 29 00 MG (НО): (210) = 22 05 bG (010): (210) = 9 1 1 5

На кристаллах из Сент-Илера [6] отмечались грани: 6(010), с(001), 
а'(100), р(Н1), tf(ITl), G(210), Г(421) и 5(421) (фиг. 10). Хорошо образо

ванные, но не измеренные кристаллы отмечались в Ловозере [7]. В оскол
ках ловозерских кристаллов установлены формы: с(001), а '(100), ¿/(101), 
Р(111), Р(111), е'(ОИ), (2Й), (324) и (411) [3] (приведены к структурной 

установке). Кристаллы псевдокубического облика до пластинчатых [6, 7]. 
Грани неровные, часто со штриховкой.

Физ. св. Сп. по (001) совершенная, по (ОЙ) и (1Й) плохая [2] (данные 
плоскостей в структурной установке соответствуют плоскостям (001), (110) 
и (110) Бёггильда [1, 8, 9]). Изл. неровный. Тв. 6-7. Уд. в. 2,46 [8], 2,495 [1] 
(вычисл. 2,51 [2]). Цвет фиолетовый, различных оттенков, выцветает с
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Фиг. 10. Кристалл уссингита из Сент-Ипера 
(Канада) (по Хорваз и др. [6])

поверхности [7, 8]. Кристаллы бесцвет
ные или бледно-розовые [6]. Окраска 
обусловлена наличием в структуре 
F-центров и парамагнитных центров 
SO4 [10, 11]. Бл. слабожирный до стек

ловатого, на плоскостях спайности сла
боперламутровый. Черта белая с сиреневым оттенком. Пьезоэффект поло
жительный [3].

ИК-спектр уссингита (жила “Шкатулка” гора Аллуайв, Ловозеро) (см-1): 
1750 (широкая), 1267, 1133, 1119, 1075 (плечо), 1047 (валентные колебания 
Т-О), 972, 954, 907, 769,732, 710,658, 593 (слаб.), 581, 563, 510, 473,436,400 
(полужирным шрифтом выделены частоты наиболее интенсивных полос) 
(данные Н.В. Чуканова). ИК-спектры уссингита из разных месторождений 
отличаются по степени разрешения полос поглощения в области валентных 
колебаний Si-О  и Al-O, что может указывать на различную Si/Al-упорядо- 
ченность в каркасе.

Микр. В шлифах прозрачный, бесцветный. Двуосный (+). ng = 1,532 -  
1,545, пт = 1,507 -  1,509, пр = 1,501 -1,504; ng- n p = 0,031 -  0,041; 2V = 31 -  39°.

Данные варьируют для разных месторождений:

Кангердлуар- Гора Малый Гора Непхе, Гора Юкспор.
сук, Гренлан- Пункаруайв, Ловозеро [3] Хибины [12]
дня [1] Ловозеро [8]

ng 1,5454 1,545 1,543 1,532
пт 1,5082 1,509 - 1,507
Пр 1,5037 1,504 1,503 1,501 (590 ммк)
tlg-Пр 0,0417 0,041 0,040 0,031
2V 39,4 35-36 32 31

Дисперсия оптических осей слабая: для двух зерен найдено
21/,, : 2Vn, : 2V-n = 37 : 36,5 : 36 и 36,5 : 36 : 36° соответственно [8]. Двойники
по (010) с двойниковой осью (010).

Хим. Теор. состав: Si02-  59,6; А120 3 -  16,9; NazO -  20,5; Н20  -3,0.
Анализы:

1 2 3 4 5 6
Na20 19,91 20,75 19,66 19.09 15,82 16,70
КтО - 0,30 0,90 0,46 2,69
MgO - 0,00 - 0,27 0,05
МпО - - - 0,02
СаО - 0,00 0,33 0,96 0,06
ai2o 3 17,73 16,70 17,67 17,30 18,62 17,98
Fe20 3 - 0,04 - 0,26 0,11
SiO> 58,74 59,14 59.17 59,30 57,94 57,63
н2о+ 14,19 2,80 13,80 3,40 15,18 3,78
Н2СГ - 0,30 0,82

Сумма 100,57 99,79 100,30 100,74 99,51 99,84
-С) = С12 - - 0,02 -  -
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1 2 3 4 5 6

- 0  = 8 - - - 0,04 - -

Сумма — — — 100,68 - -

Уд. в. 2,495 - - 2,457-2,460 2,46 -
1,5454 - - 1,545 1.543 -

пт 1,5082 - - 1,509 - -
пР 1,5037 - - 1,504 1,503 -
П ' . - П р 0,0417 - - 0,041 0,040 -

2У 39,4 - - 35-36 32 -

1, 2 -  Илимаусакский массив (Южн. Гренландия): 1 -  Кангердлуарсук, анал. 
Христенсен [1], 2 -  район оз.Тазек, анал.Соренсен [13], в сумму входят "ПСЬ -  0,01; Р еО - 
0,01; Р2О5 -  0,04; 3-5 -  Ловозерский массив, Кольский п-ов: 3 -  гора Аллуайв, анал. 
Вревская [14], 4 -  гора Малый Пункаруайв, анал. Герасимовский [8], в сумму входят Б -  
0,08, С1 -  0,04, 5 -  гора Непхе (кристаллы), анал. Дорондова [3]; 6 -  гора Кукисвумчорр, 
Хибинский массив, Кольский п-ов, анал. Егоров [15].

Спектральным анализом в образце из Илимаусака установлены (ррш): 
Са 1,000; в а  ~ 205; М£ и Ре -  100; Ве, Си, 7т, "Л < 10; 1л ~ 1,5 [13]. В образ
цах из Ловозерского массива: Са -  0,11%; Бг -  0,005; Ве < 2,9 - 1(Н; 6 а -  
106 • 1(Н; 7п < 40 • 1(Н; РЬ < 5 - 1(Н; Сг < 14 • 1(Н [16], из пегматита горы Ма
лый Пункаруайв (Ловозеро): в а  -  0,031% (анал. Лизунов), Бг, Ва -  средние, 
ва, "Л, Са, Mg, Бе, Си, Мо, Р -  слабые линии [9]. В образце из Хибинского 
массива (гора Юкспор): Бг, Ва -  средние, ва, Тц Са, М£, Ре, Си, Мо, Р -  сла
бые линии [17].

Диагн. исп. [8]. Легко растворяется и желантинирует с НС1 и НЫОэ, пло
хо растворяется в Н2Б04. П.п.тр. теряет окраску и легко сплавляется в пузы
ристую массу белого цвета.

Повед. при нагр. На кривой нагревания отмечается небольшая эндотер
мическая остановка в интервале 570-590°. Тензиметрическая кривая пока
зывает, что при 500-650 °С происходит полное удаление воды, имеющей вы
сокотемпературный, гидроксильный характер. Быстро и полностью обес
цвечивается при нагревании до 250 °С [18].

Нахожд. Малораспространенный минерал, генетически связанный с агпа- 
итовыми нефелиновыми сиенитами. Установлен в щелочных массивах 
Гренландии, Канады и России. Встречается преимущественно в пегматито
вых и гидротермальных образованиях, реже в породах. Обычно образуется 
путем замещения содалита (гакманита), щелочного полевого шпата или не
фелина в гидротермальную стадию; иногда первичный.

Впервые найден в Илимаусакском массиве (Южн. Гренландия), в рай
оне фьорда Кангердлуарсук К. Стенструпом (1888 г.) и Н. Уссингом 
(1908 г.) [1]. Характерный минерал пегматитовых и гидротермальных 
жил в науяитах, луявритах и куанитах, распространенных в пределах гор 
Накалак, плато Кванефельд, Игдлунгуак, в районе оз. Тазек и на сев.- 
вост. берегу фьорда Кангердлуарсук [1, 13, 19,20]. Ассоциирует с поздни
ми минералами: альбитом, натролитом анальцимом, чкаловитом, ловозе- 
ритом, стенструпнном. Нередко образует мономинеральные обособле
ния до нескольких десятков см в гидротермальных жилах (гора Накалак). 
В уссингите из ассоциации с чкаловитом установлены многочисленные 
мелкие включения углеводородных газов, приуроченных к поздним зале
ченным трещинам [20].
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В массиве Сент-Илер (пров. Квебек, Канада) найден в ксенолитах сода- 
литовых пойкилитовых сиенитов среди фонолитов. Наряду с массивными 
обособлениями встречаются агрегаты четко параллельных столбчатых кри
сталлов уссингита совместно с содалитом, стенструпином, тугтупитом, чка- 
ловитом, витуситом, луешитом, натролитом. В пустотах обнаружены хоро
шо образованные кристаллы [6].

В Ловозерском массиве известен в пегматитах [3, 7-9] и во вмещаю
щих породах [9, 21]. В последних присутствуют мельчайшие выделения, 
видимые лишь под микроскопом, замещающие содалит, щелочной поле
вой шпат (до 20-30%) и отчасти нефелин [9]. Уссингитизация наблюда
лась в порфировидных ювитах, фойяитах, уртитах, эгириновых и рого- 
вообманковых луявритах и особенно в пойкилитовых содалитовых 
сиенитах (содержание уссингита в них достигает 10,3%) [21]. Встречает
ся во многих пегматитовых и гидротермальных жилах на горах Пункару- 
айв, Непхе, Сенгисчорр, Карнасурт, Кедыкверпахк, Аллуайв [3, 7-9, 21, 
22]. Нередко мономинеральные обособления массивного крупнозерни
стого уссингита слагают центральную часть пегматитовых жил (горы 
Малый Пункаруайв и Аллуайв). Самое крупное ядро (мощностью до
2-3 м) уссингита, розового до темно-фиолетового цвета, вскрыто в пег
матитовой жиле “Шкатулка” на Умбозерском руднике (гора Аллуайв) 
[22]. На горе Аллуайв на поверхности наблюдались также мономине
ральные прожилки мощностью до 5-10 см и обособления неправильной 
формы до 50 см. В пустотах встречаются хорошо ограненные кубооб
разные кристаллы до 1 см [7, 22], иногда друзы изометричных кристал
лов (гора Непхе) [3]. Ассоциирует обычно с натролитом, макатитом и 
другими силикатами натрия. В уссингите из пегматита с горы Малый 
Пункаруайв установлены твердые, газовые и газово-жидкие первичные 
включения размером от 1 до 10 мкм; гомогенизация последних происхо
дит при 165-305 °С [23].

В Хибинском массиве наблюдался в эвколитовой (гора Хибинпахкчорр) 
и лампрофиллитовой (южный отрог горы Кукисвумчорр) жилах, в осыпях 
пегматита в ущелье Рамзая, а также в породах Кукисвумчоррского апатито
вого м-ния [24]. На горе Юкспор найден в виде неправильных и округлых зе
рен (0,01- 0,3 мкм) в маломощной гакманитовой жиле, секущей массивный 
уртит, а также в апатит-нефелиновой руде в виде ксеноморфных петлеоб
разных выделений в гакманите [17].

Изм. Экспериментальное изучение взаимоотношений уссингита с водой 
в ультращелочной части системы Ка20 -А 120 3- 8Ю2 при общем давлении 
1 кбар показывает, что уссингит неустойчив в поле своего состава и разла
гается под действием воды при 400-450° на альбит, анальцим и натросилит 
(дисиликат натрия) [13].

В поверхностных условиях легко разрушается с выщелачивани
ем натрия и обесцвечивается. Образуется порошковатый налет аналь- 
цима [9].

Искусств. Из гелей состава Иа20  х А12Оэ х 6-10 (8Ю2) при 350° и боль
шом избытке ЫаОН (~300%) синтезировано “соединение-Ь”, близкое по со
ставу к Иа20  х А120 3 х 68Ю2 х  2Н20  (монокл. с. а0 = 8,10, ¿>0 = 6,10, с0= 4,88 А; 
Р = 108°20') с показателями преломления, близкими к уссингиту (и ~ 1,49)
[25]. Однако оно значительно отличается от уссингита.

Отл. От содалита отличается отсутствием люминесценции, оптическими 
свойствам и межплоскостными расстояниями.

3 Минералы, том V. Вып. 1
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Межплоскостные расстояния уссиигита с горы Непха 
(Ловозерский массив) (хим. ан. 5) [3]. 

FeKo-иалучение, D =  57,9 мм

h k f / d ( k ) hkl I d { k ) hkl / d ( k )

OÎO 6 6,43 0Ï4 4 1,943 Ï4Ï; Ï53 4 1,325

OÜ 6 4,87 024 2 1,886 532; 234; 534 3 1,291

002 7 4,25 2Ï2; 332 2 1,856 245; 5552 3 1,281

0Ï2 8 3,78 032 2 1,825 245; 254; 405 2 1,262

211 8 3,51 422 7 1,757 224 2 1,241
0Ï2 4 3,34 411 2 1,707 403 2 1,223
221; 021 5 3.12 42Ï 7 1,682 331; 332 2 1,194

200 10 2,98 2Ï3 4 1,622 241; 052 2 1,192

022 9 2,74 413; 025; 313 4 1,587 554 2 1,164

230; 212 7 2,51 25Ï 1 1,509 Ï55; 435 2 1,144

Ï55; 435 4 2,43 Ï43; 043 1 1,480 Ï35 2 1,125

321 1 2,38 252; 305; 3Ï2 4 1,452 5Ï1 6 1,096

2Ï1 2 2,32 1Ï5; 235; 521 2 1,427 144; 332 4 1,081

2Ï2; 32Ï 2 2,20 223 4 1,382 Ï54; 324 3 1,070

Ï14 3 2,07 523 4 1,362 Ï52 2 1,058

300; ÏÏ4 3 1,998 353 4 1,348

* Индицировано в структурной ячейке из параметров [2].

Порошкограмма уссингита, приведенная в АБТМ (14-426) из неиз
вестного месторождения, имеет существенные отличия (рассчитанные 
из нее параметры: а = 7,26, Ь = 8,72, с = 7,15 А, а  = 102°35' (3 = 115°40', 
у = 79° 13') и индицирована по параметрам Илюхина [3], значения кото
рых, так же как и библиографические данные, приведены в АБТМ непра
вильно.
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СТРУКТУРА ТИПА ЛИТОСИТА

Литосит Ь№о$Ме
К3[ А ^ 40 |2(0 Н)]

Назван от греч. -  камень, как состоящий из наиболее распростра
ненных компонентов земной коры [1].

Характ. выдел. Отдельные зерна неправильной, обычно округлой фор
мы размером до 1-3 мм; агрегаты зерен [1].

Структ. и морф, крист. Монокл. с. С2 -Р 2 ,. Z = 2 [2]. о0 = 5,197, 
Ь0 = 10,233, с0 = 8,435 А; (3 = 90,21°; а0 : Ь0 : с0 = 1,485 : 1 : 0,824 [2,3]. 
У= 1311,7 Аз [1].

Структура [2] представляет собой трехмерный каркас из соединенных 
вершинами 8Ю4- и АЮ4-тетраэдров, в пустотах которого расположены 
атомы К (фиг. 11). При этом некоторые кислородные вершины тетраэд
ров остаются неразделенными, т.е. каркас является ‘‘разорванным”. 
А1-тетраэдры взаимно изолированы (нет мостиков А1-0-А1). Мостики 

и 51-0-А1 находятся в соотношении 3 : 8. Каркас структуры мо
жет быть описан как продукт последовательной конденсации тетраэдри
ческих сеток, параллельных плоскости ху (см. фиг. 11, а); при этом раз
рывы каркаса оказываются также в пределах сеток. Анализ локального 
баланса валентностей заставляет предполагать существование сильных 
водородных связей между атомами кислорода неразделенных вершин 
8Ю4-тетраэдров, что подтверждается малой величиной расстояний меж
ду атомами О(4)-О(20) = 2,47 А и 0(7)-0(17) = 2,48 А. Сильные водород
ные связи определяют катионную функцию атомов водорода в структуре 
литосита и вероятность существования комплексного анионного радика
ла [НА128140 13]. Предполагается [2], что присутствие водорода вообще яв
ляется необходимым условием образования минералов с “разорванными” 
каркасами. Однако инструментально положение водорода в структуре не 
локализовано.
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Фнг. 11. Кристаллическая структура литосита (по Пудовкиной [2]) 
о - в  проекции на плоскость (001); б -  в проекции на плоскость (010)

Межатомные расстояния (Â) [2]: Si-O = 1,56-1,69 (среди. 1,628), AI-O = 
= 1,66-1,79 (среди. 1,727); для атомов К(1-5) с координационным числом 9 
К-О = 2,66-3,68 (среди. 3,01-3,12), для атомов К(6) с координационным чис
лом 11 К-О = 3,00-3,61 (среди. 3,22).

Физ. св. [1]. Бесцветный. Прозрачный. Бл. стеклянный. Изл. ракови
стый. Под воздействием рентгеновского излучения (ХМо, 55 кВ, 16 мА, 
экспозиция 3 ч) приобретает сохраняющуюся ярко-розовую окраску. 
Тв. ~ 5,5. Микротвердость (среди.) 559 кГс/мм2. Уд. в. 2,51 (вычисл. 
2,49 [2]).

Полосы в ИК-спектре (см-1)'. 384 (основная), 705-442, 1442 и 3414.
Микр. [1]. Ng = b, Nm ~ a, Np ~ с. Двуосный (+). ng = 1,527, пт = 1,513, 

пр = 1,510; 2V = 47°. Облученные образцы плеохроируют от почти бесцвет
ного по Np и Nm до ярко-розового по Ng.

Хим. Анализ (микрозонд.) [1]: К20  -  28,4; А120 3 -  20,7; Si02 -  50,0; п.п.п. 
(при 900°) -  2,34; сумма -  101,44. Эмпирическая формула (на 25 атомов О): 
^ 5̂ 6Al3.94Sig,0gO25 • 1,26 Н20.

Диагн. исп. Легко разлагается на холоду НС1 [1].
Нахожд. Найден [1] в долине р.Вуоннемиок в юго-вост. части Хибинско

го массива (Кольский п-ов) в ультраагпаитовом пегматите в пойкилитовых 
нефелиновых сиенитах (рисчорритах). Обнаружен в керне скважины, сло
женном крупными зернами зеленоватого адуляровидного ортоклаза и бес
цветного содалита, в промежутках между которыми находятся эгирин, пек- 
толит, лампрофиллит, ломоносовит, катаплеит, коашвит, цирсиналит, лово- 
зерит, шафрановскит и виллиомит. Литосит приурочен к кавернозным уча
сткам, возникшим при частичном выщелачивании виллиомита, и к скопле
ниям шафрановскита.
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Межплоскостные расстояния литоснта 
из Хибинского массива [1] 

СиХа-излучение, Ni-фильтр, D = 114,6 мм

ш / ¿(А) Ш / 4(A ) hkl / 4 (A )

020 2 5,05 033 41 2,17 — 25 1,506
310 25 4,55 004 83 2,10 - 21 1.481
002: 121 41 4,16 114 50 2,05 - 21 1,448
400:221; 112 15 3,77 214; 051; 250 50 1,988 - 25 1,431
320 21 3,61 540; 024 17 1.953 - 21 1,401
212; 401 84 3,46 442;224 21 1,892 - 21 1,383
411; 022 84 3,26 801; 613; 351 15 1,855 - 15 1,336
112;031 84 3,16 450; 640 15 1,800 - 8 1.315
312; 420 100 3,07 343; 533 50 1,769 - 35 1,294
330; 402 73 2,82 - 10 1,733 - 8 1,273
412:013 21 2,72 - 41 1,689 - 8 1,255
520; 132 21 2,61 - 25 1,652 - 29 1,224
040; 430; 600 35 2,54 - 25 1,620 — 12 1,207
422 35 2,49 - 29 1,584 - 7 1,195
313;611 17 2.38 - 46 1,569 - 21 1,164
323; 413; 341 25 2,21 - 29 1,538 -

Литература
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СТРУКТУРА ТИПА РОДЖИАНИТА

Роджианит Ко^шпДе 
ОДВеА^цОцСОВД • 2,5 Н20

Назван по имени итальянского минералога-любителя Ф. Роджиани [1,2]. 
Силон. Гинзбургит — {рпгЬигдйе [3].
Характ. выдел. Волокнистые агрегаты тонких удлиненных кристаллов 

шириной 70-600 нм и толщиной 40-120 нм; редко отдельные зерна [3-5]. 
Структ. и морф, крист. Тетраг. с. £>4® -  14/тст. 1 ~ 2 .

«0 Ч) в 0 : Ч) V Ссылка

18,37 9,14 1:0,498 3084,4 [1.2]
18,37 9,14 1 :0,498 3084,4 [6]
18,332 9,164 1 :0,500 3079,7 [4]
18,370 9,187 1; 0,500 3100,2 [7]
18,33 9,16 1:0,500 3077,7 [8]
18,366 9,183 1 :0,500 3097,5 [3]

Структура [4,8] представляет трехмерный каркас 81-, А1- и Ве-тетраэд- 
ров, имеющих свободные вершины, занятые ОН-группами.
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4-членные кольца 51(2)-тетраэдров и 3-членные кольца, состоящие из 
двух атомов 51(1) и одного Ве, соединяются А1-тетраэдрами, при этом кольца 
51-тетраэдров повернуты друг относительно друга на 45° (фиг. 12). Атомы 51 
и Ве расположены на двух высотах: Z = O иZ=  1/2, а атомы А1 -  на г  = 1/4 и 
Z  = 3/4. Две вершины А1-тетраэдра связывают 4-членное кольцо 51(1)-тетра- 
эдров и 51(2) 3-членного кольца из слоя Z = 0, две другие вершины — анало
гичную пару из слоя г  = 1/2. Одна вершина 51(1)-тетраэдра и две вершины 
Ве-тетраэдра являются свободными.

В каркасе присутствуют большие, параллельные оси с каналы, ограни
ченные 12-членными кольцами 51- и А1-тетраэдров. По [4], свободный диа
метр их составляет 4,2 А. Атомы Са расположены в пустотах, образованных 
51(1)-, 51(2)-, А1- и Ве-тетраэдрами: молекулы Н20  статистически распреде
лены вдоль оси [001] в каналах, ограниченных 12-членными кольцами, при 
этом выделенные три позиции воды не могут быть заняты ею одновремен
но из-за их близости.

Существует другая интерпретация структуры роджианита [8], при ко
торой Ве не участвует в строении каркаса. Остающиеся парные 51(1 )-те- 
траэдры (диортогруппы 5120 7) соединяются А1-тетраэдрами, образуя 10- 
членные каналы, в которых находятся один атом Ве, а также два атома 
Са. Одна гидроксильная группа при этом оказывается вне каркаса. При 
таком понимании структуры формула роджианита будет выглядеть так: 
Са2Ве[А125140 13(0Н )](0Н ) • < 2,5 Н20 .
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Средние межатомные расстояния (А): Са-О = 2,532, В еО  = 1,634, 
$К1)-0 = 1,618,81(2)-0 = 1,627, А1-0 = 1,711, Н-О = 0,79. Углы: 0-51(1 ) -0  = 
= 109,9, 0-51(2)-0 = 109,9, 0-А 1-0 = 110,4, О-Ве-О = 112,2° [8].

Физ. св. Бесцветный, белый, желтовато-белый, черта белая. Бл. 
стеклянный. Тв. 3-4. Хрупкий. Уд.в. для образца из Альпе Россо (пред
положительно занижен) 2,02 (изм.), 2,12 (вычисл.) [1], для образца 
из Пиццо Марчио (вычисл.) -  2,37 [4], 2,36 [9], для “гинзбургита”
2,3 [3].

Микр. Одноосный (+). пе = 1,535, п0 = 1,527 [1,9]. Для “гинзбургита” - п е = 
= 1,519, пс = 1,526 [3].

Хим. Анализы (2-4 -  микрозонд.):
1 2 3 4

Иа20 0,94 0,28 0,01 0.34
к2о 0,76 0,63 0,02 0,16
ВеО Не опр. 3,19 Не опр. 4,60
М§0 0,87 - - -
СаО 14,73 19,24 19,97 20,77
ВаО Не опр. - 0,09 -

8гО - 0,02 0,04 -

А120 3 22,34 18,32 18,54 20.00
Ре20 3 0,42 - 0,05 -

8Ю2 36,58 40,22 44,11 43,77
н2о 21,63 18,10 17,17 9,80

Сумма 98,27 100,00 100,00 99,44

1 ,2 -  Альпе Россо (Италия): 1 -  содержит также 8С>з -  0,32, Б -  0,10, С1 -  0,05, Н -  0,19, 
С -  1,43 [1], 2 -  ВеО определен методом атомной абсорбции, Н гО -  термогравиметрически 
[7]; 3 -  Пиццо Марчио (Италия), Н20  определена по разности [5, 9]; 4 -  "гинзбургит”, 
Мурзииский район, Урал (Россия), ВеО определен химическим методом из отдельной 
навески, анал. Л.Ф. Ганнибал; Н20  -  термогравиметрически [3].

Эмпирическая формула, рассчитанная по хим. ан. 2 (на основе суммы 
тетраэдрических катионов (51 + А1 + Ве) = 48 (Са|4245га0|Ка0з7Кад6)15 |8 х 
х [(Ве5129А11492512779)480 89196(ОН),6] ■ 33,68 Н20; по хим. ан. 3 (условия расчета не 
известны): ^а0о2Ко_о2Са15_з75г00|Ва00з[(А1 |5 88Ре0{)251з2110О88)(ОН)з130] • 25,99 Н20; 
по хим. ан. 4 (при + А1 = 11) (Саз6зНа0 ||КЙОз)з 77[Ве|дА1з 855171|502з 29)(ОН)46о] х 
х 3 Н20.

Диагн. исп. Вибрация и нагревание (до 60°) в течение 10 сут порошка 
роджианита, смешанного с 1N  раствором № , приводит к замещению 1/5 ча
сти Са на Ыа [7].

Повед. при нагр. На кривой ДТА (нагревание на воздухе со скоростью 
10°/мин) роджианита из Альпе Россо имеются небольшое эндотермическое 
понижение при 110° (потеря адсорбированной воды), резкий эндотермиче
ский пик при 874° (потеря гидроксильной воды), узкий экзотермический пик 
при 910° (перекристаллизация) и широкий при 350-550° (выделение органи
ческой примеси) [1]. С этими результатами в целом совпадают данные [7] 
для минерала из того же района, у которого основная потеря веса осущест
вляется при нагревании до 800°, а после 850° происходит потеря гидроксиль
ной воды и разрушение каркаса. На кривой нагревания “гинзбургита” слабо 
выражены два эндотермических максимума при 100 и 400°. На кривой поте
ри веса фиксируются два периода выделения Н20  -  80-160 и 200-600°, в ко
торые выделяются соответственно 5,6 и 4,2% воды [3].
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Нахожд. Обнаружен в альбитовых дайках, секущих гнейсы, в двух рай
онах долины Вигеццо, пров. Новара (Италия), -  Альпе Россо (первая наход
ка) [1, 2] и Пиццо Марчио [5, 9]. В первом случае ассоциирует с бавенитом, 
алланитом, пренитом, уваровитом, апатитом, во втором -  с бертрандитом, 
шеелитом, молибденитом, хризобериллом. Предположительно продукт 
позднего гидротермального отложения в альбитите. “Гинзбургит” установ
лен в зонах гидротермального изменения пегматитов в Мурзинском районе 
Урала (Россия) [3] в ассоциации с бавенитом, бехоитом, битиитом, анальци- 
мом, филлипситом и альбитом.

Межплоскостные расстояния роджианнта нз Альпе Россо (Италия) [7] 
СиКц-излучение, Ni-фильтр. Дифрактометр

Ш / d (  A) hkl / d { k ) hkl / d(A )

110 100 13,040 442 17 2,652 950 2 1,7843
200 49 9,230 323; 631 6 2,623 10.31 5 1,7284
220 5 6,255 532; 710; 550 10 2,5985 714; 554; 772 10 1,7202
211 42 6,150 602; 640 21 2,5481 644; 010.2; 17 1,7069
310 20 5,834 622 10 2,4544 682; 410.0
002; 400 2 4,589 343 6 2,3530 961 3 1,6698
321 2 4,472 004; 800 13 2,2962 734; 952; 111.0 3 1,6600
112; 330 10 4,339 523; 651 8 2,2790 006; 844; 882 3 1,5314
202; 420 9 4,111 114; 552 5 2,2600 116; 194; 311.2 6 1,520
222 7 3,752 820; 204 9 2,2281 792;5U.O
312; 510 41 3,605 224; 660 4 2,1660 316; 394 6 1,4806
431 68 3,411 314; 732 6 2,1348 406; 012..2; 13 1,4490
402 12 3,246 404; 802; 840 9 2,0535 412.0; 211.3;
521 34 3,198 334; 910 7 2,0280 510.3; 611.1
530; 332 43 3,154 921:761 7 1,9436 336; 511.2; 990 2 1,4420
620 14 2,905 514; 930 13 1,9375 516; 954; 12 1,4088
611; 213 24 2,869 534; 770 17 1,8546 113.0:711.0
512 23 2.833 13; 743; 941 8 1,8253 411.3 1 1,3966
303;541 3 2,740 624; 1020 7 1,8008 992 7 1,3766
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СТРУКТУРА ТИПА ПАРТЕИТ А

Партеит РагШеке 
Са2[А148140 15(0Н)2] • 4Н20

Назван в честь профессора Э. Парте Университета Женевы [1].
Характ. выдел. Радиально-волокнистые агрегаты, сферолиты, пучки и 

почки сноповидного строения [1,2], реже отдельные кристаллы (0,1-0,3 мм) [1]. 
Структ. и морф, крист. Монокл. с. С2А -  С И  с. Z = A.

«0 Ьо со Р а0 : ¿)0 : V Ссылка

21,59 8,78 9,31 91,47 2,459 : 1 :1,060 1764,22 [21
21,555 8,761 9,304 91,55 2,460 : 1:1,062 1756,36 [31

Структура партеита [3] сложена Т 0 4-тетраэдрами (Т-Бц А1),которые, 
соединяясь друг с другом вершинами, образуют трехмерный цеолитопо
добный каркас (фиг. 13). Из-за присутствия групп ОН, связанных с А1, 
каркас прерван: одна вершина в каждом втором А104-тетраэдре свобод
на. Каркас пронизан каналами: крупными (свободный диаметр 6,0 А) па
раллельными оси с и меньшими (3,5 А) параллельными [011]. Они огра
ничены зигзагообразными цепочками, сложенными 10-членными коль
цами Т 0 4-тетраэдров, и заполнены ионами Са2+ и молекулами воды. 
В каркасе также присутствуют 8-членные кольца и 4- и 6-членные кольца 
двух типов (плоские и изогнутые).

Средние межатомные расстояния (А): 51-0 = 1,620; А1-0(ОН) = 1,753; 
Са-О = 2,632; Са-ОН = 2,381; Са-Н20  = 2,391. Углы: 0 -51-0  = 109,4; 
0-А1-0 = 109,5° [3].

Кристаллы мелкие и плохо образованы. Наблюдаются грани (100), 
(ТОО), (110), (ПО), (120), (120); реже (210), которая чаще проявляется как 

двойниковый шов, и еще реже (010). Вместо концевых граней развиты рас
щепленные окончания [2].

Физ. св. Сп. средняя по (100), (110), (010). Тв. для партеита из гор Таурус 
(Турция) 2,39 (вычисл. 2,37) [1], для образца с Денежкиного Камня (Россия) 
2,44-2,45 (вычисл. по хим. составу, среднему светопреломлению и уравне
нию средней удельной рефракции минералов земной коры -  2,448, рассчи
танная по уравнению Гладстона 2,47) [2]. Бесцветный, светло-голубоватый 
в тонко- и скрытокристаллических массах, снежно-белый в мелкозерни
стых. На краях обломки просвечивают. Бл. стеклянный. Положительная 
магнитная восприимчивость равна нулю. В ИК-спектре [2] наблюдаются ма
ксимумы поглощения (см-1): 3585 (ОН-группа), 3420,2970,1500 (Н20), ~100, 
825,700.

Микр. Двуосный (+). Погасание 23-30°; сЫт = 90°. Удлинение (-). Дис
персия средняя, г > V.

А.(нм) "* "т ПР п&-пр 2Р Местонахождение Ссылка

- 1,559 1,549 1,547 0,012 48 Горы Таурус (Турция) Ш
486 1,573 1,560 1,558 0,015 Денежкин Камень (Россия) [2]
589 1,565 1.552 1,550 0,015 45,5
656 1,562 1,549 1,547 0,015
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Хим. Анализы (1 -  микрозонд.):

1 2 1 2
N320 0,32 0,12 Ре20 3 - 0,05
К20 0,23 0,06 БЮ2 38,83 36,64
М ф - 0,25 тю2 - <0,01
СаО 16.31 16,70 н2о+ 13,85* 14,14
МпО - <0,01 н2о~ - 0,32
БеО - 0,04 со2 - 0,05
А120 3 30,46 31,76 Сумма 100,00 99,76

* Вычислена по разности.
1 -  горы Таурус (Турция) [1]; 2 -  массив Денежкин Камень, Урал (Россия) [2].

Коэффициенты формулы в пересчете на сумму катионов =10:

N3 0,012 0,03 А1 2,020 2,1
К 0,004 0,01 Я 1,975 2,2
м8
Са

0,020
0,964 1,0

н2о 2,543 2,06

Повед. при нагр. При нагревании до 150° в течение 64 ч и при нор
мальном давлении никаких изменений не происходит (рентгеновский ана
лиз продуктов нагревания) [1]. Слабые изменения фиксируются при на
гревании до 300° в течение 40 ч. Выше 350° (нагревание в течение 40 ч)

образуется соединение (предпо
ложительно ромб. с.). Выше 
400° (нагревание в течение 60 ч) 
линии этого соединения на рент
генограмме исчезают, и появля
ется несколько размытых ли
ний, отвечающих анортиту. На 
кривой ДТА партеита с Урала
[2] присутствуют три эндотер
мических эффекта (при 230-280, 
400- 460 и слабый при 540-640°) 
и один экзотермический (при 
960-1000°).

Нахожд. Впервые обнару
жен в родингитовых породах 
офиолитовой зоны в горах Тау
рус (Юго-Зап. Турция) [1] вместе 
с пренитом, томсонитом, авги
том; образовался при родинги
тизации базитовых жил и габб-

Фиг. 13. Схематическое изображение 
кристаллической структуры партеита 
в проекции на плоскость (001) (по Энгель 
и Ивону [3]); выделена элементарная 
ячейка
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роидных кумулятов. В габбро-пегматитах Денежкиного Камня, Урал 
(Россия) [2], в ассоциации с томсонитом, антофиллитом и тонкочешуйча
тым шериданитом; образование партеита связано с внедрением даек иси- 
тов в серпентинизированные дуниты и воздействием гидротерм на габб
ро-пегматиты, иситы и серпентиниты в условиях небольших глубин, низ
ких давлений и температур до 300°.

Изм. В зоне гипергенеза сравнительно устойчив (слабо растворяется). 
Местами замещается гипергенным халцедоном [2].

Отл. От лавсонита, имеющего похожий состав СаА12(ОН)25ьО? ■ Н20  [4], 
отличается структурой, от жисмондина СаА125120 84 • Н20  [5] отличается от
сутствием гидроксильных групп в силикатном каркасе.

Межплоскостные расстояния партеита из Турции [1] 
Дифрактометр

hkl I d ( k ) hkl I d  (À) hkl / d ( h )

200 100 10,79 222 30 3,046 314;532 10 2,161

110 80 8,12 512 10 3,000 532; 041; 314 5 2,134

111 70 6,10 512 20 2,950 713; 24Ï; 5 2,094

400 5 5,39 130;113 30 2,900 623; 912; 241

002 5 4,65 7 11 10 2,790 024; 623; 912; 10 2,051

020 10 4,38 (711 15 2,752 333
202 5 4,31 330 10 2,710 514; 224 5 2,010

220; 112 20 4,051 313; 62Ï 5 2,682 604; 10.0.2; 514 15 1,974

510 10 3,870 331; 331 5 2,600
22Ï 50 3,740 023 10 2,531 242; 732; 10.0.2 5 1,940

312;51Ï 40 3,600 132; 223; 10 2,454 10.0.2
312 15 3,532 513 5 2,427 533; 10.2.1 5 1,890

420 15 3,400 114; 911 20 2,231

022 40 3,190 040 5 2,200
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СТРУКТУРА ТИПА МАРИКОПАИТА

Марикопаит Maricopaite
С а ^ Щ ^ О ,  ОН)100] ■ 32 Н20

Назван по месту находки в округе Марикопа, шт. Аризона (США) [1].
Характ. выдел. Пучки игольчатых кристаллов диаметром до 1 мм.
Структ. и морф, крист. Ромб. с. СЦ -  Ст2т. а0 = 19,434, Ь0 -  19,702, 

Со = 7,538 А; V = 2886 A3. Z = 1 [2]. а0 :Ь0 :с0 = 0,986 : 1 : 0,383.
По симметрии и параметрам ячейки, а также типу каркаса и его плотно

сти (16,6 Т/1000 А) структура марикопаита близка к структуре морденита. 
Однако в отличие от последнего, имеющего сплошной каркас, в каркасе ма
рикопаита из 48 тетраэдров Т 0 4 элементарной ячейки 17% имеют одну не
разделенную вершину, занятую, очевидно, ОН-группой. В структуре мари
копаита (фиг. 14) также отсутствуют 4-членные и характерные для мордени
та 8-членные кольца.

В отличие от морденита, где система каналов двухмерная, в марикопаи- 
те она одномерная. 12-членные каналы двух типов расположены параллель
но оси с;опервые имеют эллипсоидальную форму (свободный размер 5,4 А -  
| а и 7,2 А - 1| Ь), вторые -  необычную крестовидную форму (свободный раз
мер 2,8 А). Помимо этих каналов, в структуре марикопаита имеются 8-член- 
ныео кольца-окна в рядах, параллельных [001], со свободными размерами
5,0 А (|| а) и 5,5 А (|| с).

Катионы РЬ расположены в центрах крестообразных каналов и в цент
рах 8-членных колец-окон в виде тетраэдрических группировок 
РЬ04(0, ОН)4. Каждый атом РЬ связан с 8 атомами О и молекулами Н20 . По
зиции Са не определены (предполагается беспорядочное распределение его 
в главном канале).

Межатомные расстояния (А): Т-О = 1,57-1,66; Т-Т = 3,010-3,209; Pb-О = 
= 2,04-3,24; РЬ-РЬ = 3,584-3,954. Углы: Т-О-Т = 132-180, Т-О-В = 140-144, 
О-Т-О = 104,0-115,2° [2].

Физ. св. Сп. несовершенная по (010). Мягкий, рыхлый. Уд.в. 2,94 (вы- 
числ. 2,96). Белый, полупрозрачный. В мелких кристаллах бесцветный, про
зрачный. Бл. шелковистый до стеклянного. Не флюоресцирует в ультрафи
олетовых лучах и под электронным пучком [1].

В ИК-спектре отмечаются полосы (см-1): 1637, 3220 и 3435 (Н20); 
900-100 и 443 (внутренние и внешние асимметричные колебания (Si, А1)04- 
тетраэдров); менее интенсивные пики между последними двумя областями 
отвечают внешним и внутренним симметричным колебаниям тетраэдров и 
возможным кольцевым образованиям различного типа [1].

Микр. Двуосный (-). Np = a, Nm = с, Ng = b;ng= l ,592 (вычисл.), пт = 1,582, 
пр = 1,563; rtg-rtp = 0,029; 2V = 70°. Дисперсия сильная, r> v.

Хим. [1]. Анализ (микрозонд.): СаО -  2,4; РЬО -  30,8; А12Оэ -  11,4; SiOz -  
42,0; Н20  -  11,0 (определена по ТГА); сумма -  98,1.

Эмпирическая формула (рассчитанная с учетом уд. в. и параметров решет
ки): Pb7,ooCa2,i7(Si35.46AlIU4)46g00 97ilo - 30,96Н2О; упрощенная (PbvCajXSi, А1)48О100 ■ 
- 32Н20  [1]. Однако структурный анализ [2], выполненный позднее, выявил, что 
неопределенная часть ОН-групп входит в каркас структуры марикопаита, поэ
тому его формулу правильнее писать как Pb7Ca2Al12Si36(0 , ОН)100 - л(Н20).

Повед. при нагр. При нагревании в течение 15 ч в вакууме при 110° ин
тенсивность полос в ИК-спектре, отвечающих колебаниям воды, уменына-
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Фнг. 14. Кристаллическая структура марикопаита в проекции на плоскость (001) (по Роусу и 
Пикору [2]); цифры -  высота атомов над плоскостью чертежа (увел. 100)

ется на 50%; при нагревании до 400° в течение 16 ч на воздухе эти полосы 
практически исчезают, а полоса, приписываемая двойным кольцам в струк
туре, замещается несколькими полосами, характерными для однокольцевых 
структур [1].

Нахожд. Как вторичный минерал установлен в кальцит-флюоритовой 
жиле в тесной ассоциации с миметитом на руднике Мун-Ангор, округ Мари- 
копа, шт. Аризона (США) [1].

Межплоскостные расстояния марикопаита нз Мун-Ангора, 
шт. Аризона (США) [1]

РеКа-излучение, Мп-фильтр, О = 114,6 мм. Камера Гандольфи

ш 1 4  (А) Ш / Л (А) / Л (А)

п о 100 13,7 312 50 3,216 2 1,949
200 40 9,86 441 2 3,135 5 1,885
220 10 6,90 531 20 3,056 2 1,866
111 5 6,58 402 40 2,978 1 1,846
310 5 6,21 422 40 2,845 2 1,793
201 2 6,01 512 20 2,687 1 1,758
311 20 4,79 641 20 2,552 2 1,694
240 30 4,35 - 20 2,456 2 1,619
401 5 4,12 - 1 2,424 5 1,556
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ш I 4(A ) ш I d  (Á) / d  (Á)

112 2 3,626 - 2 2,388 2 1,524
202 10 3,513 - 5 2,223 2 1,470
440 5 3,451 - 2 2,180 2 1,416
530 40 3,359 - 1 2,141 5 1,292
222 10 3,300 - 1 1,976 2 1,272
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СТРУКТУРА ТИПА ВЕНКИТА 

Венкит ЛУепкНе
Ва4(Са, Ыа)6[5112А180 39(0, 0Н)2](504)3 - Н20

Назван в честь профессора Базельского университета (Швейцария), ми
нералога и петрографа Е. Венка (Папагеоргакис, 1962) [1]. Ранее относился 
предположительно к группе канкринита (Флейшер, 1990; Антони и др., 
1990; Кларк, 1993; Флейшер, Мандарино, 1995).

Характ. выдел. Кристаллы: крупные (до 5 х 1 см) -  на м-нпи Кандолья (Ита
лия) [1, 2], мелкие (до 0,5 х 0,1 х 0,1 см) -  на м-нии Карагайлы (Казахстан) [3].

Структ. и морф, крист. Геке. с. £>ЗА -  Р62т.

"0 го с0 : "0 V № хпм. ан. Местонахождение Ссылка

13,528 7,471 0,5523 1184,0 2 Кандолья (Италия) (П
13,511 7,461 0,5522 1179,7 Там же [4]
13,515 7.465 0,5523 1180,7 ” [5]
13,37 7,70 0,576 1192,0 3 Карагайлы (Казахстан) [3]

Структура расшифрована почти одновременно Венеком [5] и Мерли- 
но [6]. В каркасе Т 0 4-тетраэдров атомы 51 и А1 находятся в трех позициях 
(фиг. 15, а), и из 41 О-вершин, формирующих 20 (51, А1)-тетраэдров, 39 яв
ляются мостиковыми, а в двух концевых вершинах размещаются группы 
ОН-. Т(3)-тетраэдры (Т 03ОН), связанные с каркасом только через три 
вершины, заселены преимущественно атомами А1 [6]. Плотность каркаса 
ПК = 17,0 Т/1000 Аз [6].

Основу каркаса составляют колонки из канкринитовых полиэдров, 
связанных друг с другом гексагональными призмами. Колонки вытянуты 
вдоль оси с, между ними находятся каналы эллипсовидной формы, обрам
ленные 8-членными кольцами (2,2 х 2,7 А). В канкринитовых полиэдрах 
находятся ионы Ва(1) с к.ч. = 12. В каналах расположены ионы Са, Ва(2) 
в неправильных координационных полиэдрах и 5 0 4-группы, координаци
онно разупорядоченные (см. фиг. 15, б). Каркас имеет также дополни
тельные крупные полости и 10-членные кольца, образующие каналы не
правильной изогнутой формы с минимальным размером 2,6 А. Каркас
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Фиг. 15. Кристаллическая структура венкита в проекции перпендикулярно оси с (по Мерли- 
но [6])

а -  позиции тетраэдров в (51, А1)-каркасе; показана плоскость зеркального отражения; 
6 -  размещение внекаркасных катионов и серы; пунктир — связи катионов Ва и Са с атомами кис
лорода

цеолитоподобный, структура имеет некоторые черты сходства с оффре- 
титом [6].

Кристаллохимическая формула, по Венку [5]: Ва}(Са59Па|)б[(А1, 5020О39 х 
х (0Н)2](504)з • лН20; по Мерлино [6]: (Ва35К05)4(Са55Ка015)6(81П]0А190)20О4| х 
х (0Н)2](5О4)з • Н20 .
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Средние межатомные расстояния (А):

По данным Венка[5] П о данным Мерлино [6]

Т(1)*-0 1,682 1.67
Т(2ЬО 1,674 1,67
Т (3)-0 1,688 1,73
Т(3)-ОН 1,633 -

Ва(1)-0 3,313 и 2,838 2,64-3,30
Ва(2ЬО 2,51-3,201
Са-О 2,43-2,72 2,29-3,03
Са-ОН 2,39
8 -0 1,44 1,35

* Принято обозначение тетраэдров по Мерлино.

Средние значения углов [6]: Т(1)-0-Т = 141; Т(2)-0-Т = 136; Т(3)-0-Т = 
= 123°.

Согласно [5,7], венкит имеет доменную структуру с симметрией доменов 
Р3\т; наблюдаемое повышение симметрии кристаллов связано с ориентаци
онной разупорядоченностью некоторых атомных группировок или с микро- 
двойникованием по (0001). Установлено [7] существование в венките сверх
структуры с параметрами 2а0 х 2Ь0 х 2с0 (а0 = Ь0).

Кристаллы призматические [1,2]. На кристаллах из м-ния Карагайлы [3] 
развиты грани от (1010),, с(0001) и часто р  (ЮН) (фиг. 16, а); на гранях 
призмы наблюдалась продольная штриховка и скульптура.

Физ. св. Сп. несовершенная по (110) [1—3], иногда также по (001) [3]. 
Хрупкий [1,2]. Тв. 6 [1, 2]. Микротвердость при нагрузке 100 Г в попереч
ных сечениях от 800 до 957 кГ/мм2 (20 замеров), в продольных -  от 600 до 
794 кГ/мм2 (13 замеров) [3]. Уд.в. 3,13-3,19. Цв. светло-серый [1, 2], часто 
бесцветный, иногда дымчатый [3]. Бл. сильный, стеклянный [3]. Проз
рачный [3].

б

Фиг. 16. Кристаллы венкита из месторождения Карагайлы, Казахстан (по Януловой 
и др. [3])

а -  форма кристаллов; 6 — зональное и секториальное распределение окраски в поперечных и про
дольных сечениях кристаллов
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В поперечных сечениях кристаллов венкита из Казахстана наблюдалось
[3] чередование бесцветных и окрашенных зон (обычно 6- 8, иногда до 18) и 
секториальное распределение окраски (см. фиг. 16, б). Смена окраски, на
блюдавшаяся и в продольных сечениях кристаллов, предположительно свя
зана с примесью органического вещества.

ИК-спектр показал присутствие ОН-групп.
Микр. Бесцветный. Содержит пойкилитовые включения главных мине

ралов пород -  магнетита, кварца, барита, реже граната [3]. Одноосный (-). 
Иногда аномально двуосный (2V = 0-10°) [2]. п0 = 1,595, пе = 1,589, п0-пе = 
= 0,006 [2]; п0 ~ 1,600, пс = 1,594, п0-п е = 0,006-0,008 [3].

Хим. Состав непостоянный, отмечались колебания даже в пределах од
ного кристалла [5].

Анализы:

1 2 3 1 2 3

N 3,0 0,6 0,6 0,72 БОз 9,9 6,7 10,20
к 2о 0,8 0,7 0,00 Б - - 0,14
СаО 12,0 10,0 13,30 С1 Сл. Сл. 0,26
5гО - 0,8 - н 2о +

2,4
1,53

ВаО 23,5 27,6 24,40 Н2СГ ¿,5 0,14
МпО - - 0,13 П.п.п. - - 1,38
А12О з 19.5 19,8 23,00 Сумма 100,2 99,5 100,42
Ре2Оз - - 0,14 -О  = Б2, С12 0,09
б ю 2 31,5 31,0 25,10 Сумма 100,33
ТЮг - - 0,04 Уд. в. 3,13 3,19 3,19*

* Среднее из 8 определений (3,15-3,35).
1, 2 -  Кандолья, Сев. Италия, анал. Швандер: 1 -  [2], 2 -  [1]; 

3 -  Карагайлннское м-ние (Казахстан), анал. Зайцева [3].
Эмпирические формулы (расчет по кислородному методу):
1 -  Ва4̂ Са45 А19 120 42(ОН)5 (504)2;
2 -  Ваз17Са515Ка0>5А1101з5191бОз819(ОН,Р,С1)415(5О4;2,9 •

Повед. при нагр. [3]. На термограммах фиксируется пологий прогиб в 
интервале 0-400° с максимумом при 200°. При нагревании до 1000° потеря 
веса для бесцветной разности 2%, для окрашенной -  4%.

Нахожд. Найден [1, 2] в мраморах Кандольи (Сев. Италия). Встречается 
на границе баритовых прослоев с известково-силикатой породой вместе с 
Ва-полевым шпатом, кварцем, эпидотом и кальцитом. Является продуктом 
высокой степени метаморфизма.

На Карагайлинском барит-полиметаллическом м-нии (Казахстан) уста
новлен [3] в лежачем боку рудной зоны в маломощных (1-12 мм) прослой
ках барита среди магнетитовых скарноидов мощностью 3,5 м и в скарноидах 
на контакте с баритом или вблизи от него. Наблюдался в виде метакристал
лов, содержащих реликты замещенных пород. Образовался, по-видимому, 
метасоматическим путем при взаимодействии растворов, обогащенных вы
щелоченными из скарнов элементами, с баритом. Распределение в массе ба
рита неравномерное, причем мелкие кристаллики венкита образуют густую 
вкрапленность, крупные -  более бедную.

4  М и н е р а л ы ,  т о м  V .  В ы п .
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Межплоскостные расстояния венкнта из Кандольи, Сев. Италия [4]*
Си-излучение. Камера Ягодзинского

ш 1 Л (А) Ш / ¿(А ) Ш / ¿ (А )

001 40 7,471 003 5 2,488 521 5 1,817
п о 30 6,752 312 40 2,449 160 5 1,784
101 10 6,289 411 25 2,416 611 10 1,735
200 5 5,847 500 35 2,340 522 25 1,674
111 25 5,007 113 10 2,335 700 20 1,672
201 35 4,604 042 10 2,302 423 10 1,653
210 15 4.423 203 20 2,290 441 5 1,648
211 50 3.807 330 10 2,251 224 25 1,631
002 40 3,734 501 80 2,233 134 5 1,617
102 70 3,541 322 30 2,179 612 10 1,609
301 100 3,458 123 5 2,169 603 30 1,533
220 80 3,380 331 >5 2,156 532; 702 25 1,526
310 75 3,247 421 35 2,120 800 10 1,463
202 60 3,148 303 45 2,098 054 5 1,459
221 40 3,078 223 5 2,003 163 5 1,450
311 45 2,977 502 10 1,982 5 1,447
212 60 2,853 313 15 1,974 5 1,388
401 30 2,724 600 5 1,950 15 1,351
302 65 2,697 403 5 1,895 5 1,330
320 90 2,685 004 25 1,866
321 5 2.526 431 15 1,863
222 20 2,505 233 35 1,825

* Приведены еще 5 линий до 1,095 без указания интенсивностей.

Межплоскостные расстояния веикпта из Карагандинского м-ния (Казахстан) [3]
Ре-излучение, О = 57,3 см

Ш / <1( А) Ш I ¿(А ) Ш / <ПА)

001 2 7,42 402 1 2,2860 205 2 1,4735
110 2 6,59 330 9 2,2248 541 1 1,4532
111 4 4,98 322 3 2,1716 424 2 1,4335
201 1 4,47 303 1 2,1127 721 7 1,3884
210 1 4,30 421:412 1 2,0943 315 1 1,3746
211 4 3,782 511:223 1 2,0107 810 4 1,3534
102 2 3,555 502 3 1,9670 811 2 1,3312
301 2 3,431 422:004 4 1.8917 552 4 1,2591
112 2 3,355 601:520 5 1,8597 116 5 1,2461
310 3 3,221 511 6 1,8243 732 1 1,2309
202 4 3,130 413? 1 1,7785 650; 916 6 1,2128
311 3 2,957 - 2 1,7354 306 1 1,2050
212 3 2,840 223 8 1,6721 435 2 1,1897
401 10 2,675 224 1 1,6507 615 3 1,1519

321; 222 1 2,499 314 5 1,6337 10.0.1 1 1,1422
312 3 2,4380 513 1 1,6095 705; 535 7 1,1184

- 1 2,4089 473 10 1,5270 10.0.2 5 1,1053
203 4 2,3296 523 1 1,4914
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СТРУКТУРА ТИПА ЛЕЙФИТА 

ГРУППА ЛЕЙФИТА

Пр.гр. "0 V Уд.в.

Лейфит Na(H20)Na6[Be2Al3Sii5039F2] РЪт\ 14,361 4,857 867,5 2,565-
2,573

Телюшенкоит CsmNa6[Be2Al3Si15039F2] Р3т1 14,3770 4,8786 873,2 2,734

Лейфит и телюшенкоит изоструктрны [1]. Основу их структуры 
составляет тетраэдрический алюмокремнекислородный каркас [Al2Si,50 39], 
построенный из 6-членных колец из (8цА1)-тетраэдров Т(1), связаны

а
Si А Ве О Na Na, Cs

Фнг. 17.
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Фиг. 17. Кристаллическая структура минералов группы 
лейфита (по Соколовой и др. [1])

о - в  проекции перпендикулярно оси с; 6  — в проекции на 
плоскость ООО): показана связь между 6-членными кольцами 
из Т(1 )-тетраэдров с 4-членными кольцами из Т(2)- и Т(3)-тет- 
раэдров; в — кластер [Na3(BeC>4)0 |3F] в проекции перпендику
лярно оси с и цепочка кластеров, вытянутая вдоль оси с

4-членными кольцами из БРтетраэдров 
Т(2) и Т(3). Каждые три 4-членных кольца со
единяются друг с другом Ве-тетраэдрами 
Т(4), в формировании которых участвуют три 
концевые вершины Т(2)- и Т(3)-тетраэдров и 
одна свободная вершина, занятая (ОН3Р), та
ким образом, каркас разрывается. Два тетра
эдра 6-членных колец и по два тетраэдра 4- 
членных колец и Ве-тетраэдр образуют 7- 
членные кольца, внутри которых находится 
натрий в семерной координации (фиг. 17) 
[1, 2]. Три Ка-полиэдра, окружая Ве-тетраэдр 
Т(4), образуют кластеры [Ка3(Ве04) 0 13Р], 
расположенные перпендикулярно оси с 

(см. фиг. 17, б). 6-членные кольца, вытянутые вдоль [001], образуют ка
налы, параллельные оси с (см. фиг. 17, в), в которых находятся позиции: 
А, занятая щелочными катионами N8, Се, К, И>, и В -  молекулами Н20 . 
В лейфите в позиции А преобладает N8, а позиция В частично занята мо
лекулами Н20 , в телюшенкоите в позиции А доминирует Сб, а позиция В 
вакантна [1].

Изоморфизм между этими минералами осуществляется по схеме №  +
+ н 2о  Се + п .

Кроме этих двух минералов, предполагается возможное существование 
следующих конечных членов:

KDNa^Be^AljSi, 5039F2]; Na(H20)Na6[Be2Zn|̂ Si|65039F2];
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CsDNa6[Be2ZnI5Si|W0 39F2];
K D N aJB e^n^Si^O ^F2]; ПDNa6[B^Al2Sifg039F2]; 
□□NaJBeZnSi 170 39F2] [1].
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Назван по имени скандинавского мореплавателя Лейфа Счастливого -  
первооткрывателя восточного побережья Сев. Америки (Бёггильд, 1915)
[1]. Изначально в анализе пропущен бериллий, установленный в оригиналь
ном материале Бёггильда лишь в 1970 г. [2], после открытия Л.Л. Шилиным 
в 1956 г. Ве-содержащего минерала, близкого по составу к лейфиту, назван
ного им карпинскиитом в честь русского геолога академика А.П. Карпин
ского (1847-1936) [3], со сходным размером элементарных ячеек, что было 
отмеченно в 1957 г. Штрунцем [4].

Спнон. Карпинскиит -  кагртвкуке [2]. Не путать с карпинскитом -  
кагртвкне (№, М§)4(ОН)4[814О|0] [5], что имеет место в ряде работ [6-10].

Характ. выдел. Кристаллы: призматические, столбчатые, игольчатые 
до волосовидных (до нескольких см в длину) и их агрегаты.

Структ. и морф, крист. Триг. с. П34, -РЪт \. 2  =1 [10]. а0 = 14,24—14,401, 
с0 = 4,83-4,881 А; V = 865,9-876,6 Аз [3, 10-15].

Первоначально структура расшифрована на образце из Нарсарссук (Юго- 
Зап. Гренландия) (оригинал хим. ан. 1) [11] (описание см. во введении к ‘Труп
пе лейфита”). Уточнение и детализация структуры выполнены на образце из 
массива Сент-Илер (Канада) (оригинал хим. ан. 7) [14]. По новым данным, 
шестерные кольца построены из 81, А1-тетраэдров Т(1), четверные -  из 81- 
тетраэдров Т(2) и Т(3); натрий занимает две позиции, одна в пустотах семерных 
колец, другая -  в шестерных. В последних в позиции А размещается “избыточ-

Лейфит Leifite
Na(H20)Na6[Be2Al3Si|50 39F2]

ный” натрий [9,13], а также К, Cs, Rb 
и в позиции В -  молекулы Н20. Обсу
ждается возможная позиция групп 
ОН, присутствие которых фиксиру
ется на ИК-спектрах, в шестерных 
кольцах в том случае, если часть 
кремния в Si, Al-тетраэдрах Т(1) за
мещается Ве, и тогда состав решетки 
будет [ВезА^иО^ОЩ Еу [14].

а -  идеализированный кристалл; б -  идеа
лизированный тройник прорастания с плоско
стью двойникования ( 1010)

Фиг. 18. Кристаллы лейфита (по Петерсо
ну и др. [13])

а б
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Средние межатомные расстояния (А): Т(1)-0(1) = 1,658; Т(2)-0(2) = 
= 1,606, Т(3)-0(3) = 1,615; Т(4НОД=0 = 1,607; N3-0, Б = 2,543; N3-0(1) = 3,157; 
№ -(Н20 ) = 2,429. Углы: Т(1)-0(1)-Т(1) = 141,4; Т(1)-0(2)-Т(2) = 138, 32; 
Т(2)-0(3)-Т(3) = 132,60; Т(3)-0(4)-Т(3) = 180,00; Т(3)-0(5)-Т(4) = 126,8° [14].

Триг.-скаленоэдр. кл. П ^-Зт; а0: с0 = 1 :0,338 (по рентгеновским данным
[11]). Формы 1010, П 21 и 0001 (фиг. 18). В илимаусакских образцах 
наблюдаются прорастания трех (см. фиг. 18) или шести индивидов с плоско
стью двойникования [1010] [13].

Физ. св. Сп. по призме ЮТО ясная. Изл.поперечный, раковистый. Тв. 6.
Уд. в. 2,565-2,578 (вычисл. 2,59) [11]. Бесцветный, белый до шелковисто-бе
лого, иногда со слабым фиолетовым оттенком. Прозрачный или несколько 
замутненный. Бл. стеклянный до перламутрового.

ИК-спектр образца с горы Карнасурт (Ловозерский массив) (см-1): 3555 -  
слабая (валентные колебания групп ОН), 1173,1091,1067, 1045, 1016 (наи
более интенсивная полоса валентных колебаний 51-0), 795, 761 (основная 
полоса валентных колебаний тетраэдров ВеО), 499, 477, 455, 433 (данные
Н.В. Чуканова) (полужирным шрифтом выделены частоты наиболее интен
сивных полос). Отсутствие полос поглощения в области 1620-1650 см-' оз
начает отсутствие кристаллизационной воды [15].

Микр. Одноосный (+). па = 1,515-1,5224, пе = 1,511-1,517; пе-па = 0,004- 
0,007 [1-3,7, 10,12,13, 15].

Хим. Возможны изоморфные замещения (см. введение к “Группе лейфи- 
та”) [14]:

1 2* 3 4* 5

Ка20 12,4 15,59 10,50 14,78 15,30
к 2о - 1,49 - 0,71 1,00
Сз20 Не опр. 0,09 - 0,04 Не опр.
ВеО 3,8 4,01 2,93 3,712* 3,88
А120 3 9,6 8,08 16,53 8,05 6,12
БЮг 72,6 68,47 62,00 69,65 71,00
н 2о 2,2 0,77 5,50 Не опр. Не обн.
Б 0,8 2,97 3,75 2,99 3,93

Сумма 101,9 101,63 101,69 100,95 100 ,23
- о = б 2 0,3 1,25 1,57 1,26 1,65

Сумма 101,6 100,38 101,12 99,69, 98,58
Уд. в. - - 2,56 - 2,50
пе 1,5177 - 1,519 - 1,515
По 1,5224 - 1,513 - 1510
"0 14,35 - 14,24 - -

9) 4,854 - 4.83 - -

* 2 и 4 данные микрозондового анализа.
2* ВеО -  расчетное значение.
1, 2 -  из р-на Нарсарссук (повторные анализы оригинала Бёггильда): 1 -  ВеО определен 

микрохимическим анализом, анал. Хансен, в сумму входит В2О3 -  0,5%, данные 
спектрографического анализа, анал. Боллингберг; Н20  -  п.п.п. [2], 2 -  то же, данные атомно
абсорбционного анализа, Н20  -  из ан. Бёггильда, Б -  микрозонд., в сумму входит ИЬ20  -  0,14 
[15]; 3 - 5 -  из Ловозерского массива: 3 -  гора Карнасурт, в сумму входят МпО -  0,41, 
¿пО -  0,07%, анал. Быкова [7], 4 -  то же, в сумму входят ЛЬ20  -  0,31, 2пО -  0,7 [14], 5 -  гора 
Аллуайв, анал. Быкова [9,10].
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6 Г 8* 9* 10 11’

Ыа20 10,01 14,82 14,17 13,94 (13,75-14,14) 13,77 13,32
к 2о 1,64 0,35 2,00 2,18 (1,52-2,55) 3,12 1,48
Св20 Не опр. 0,48 0,01 0,76 (0,23-1.38) 0,39 0,88
ВеО 1,42 3,642* 3.712* 3,89 (3,89) 3,75 3,72
А^Оз 18,72 7,29 9,69 10,98(10,83-11,24) 11,22 10,32
БЮг 57,23 68,86 68,32 67,06 (66,70-67,56) 63,49 64,13
н2о 8,21 Не опр. Не опр. Не опр. 0,63 Не опр.
Б 1,15 2,32 2,86 2,04(2,02-2,06) 2,8 3,77

Сумма 100,12 99,53 101,64 100,85 100,09 99,39
-О  = б 2 0,48 0,99 1,20 0,86 1,18 1,58

Сумма 99,64 98,54 100,43 99,99 98,91 97,81
Уд. в. 2,56 - - - 2,59 -

пе 1,522 - - 1,5204 1,521 1,522
ИО 1,516 - - 1,5148 1,517 1,518
До - 14,361 - 14,401 14,352 14,39
Го - 4,8570 - 4,881 4,873 4,88

* 7 -9 ,1 1 -  данные мнкрозондового анализа.
2* ВеО -  расчетное значение.
6-8 -  из массива Сент-Илер: 6 -  в сумму входят ZnO -  0,04, 1 ^ 0  -  0,70, СаО -  1,00, анал. 

Быкова [7], 7 -  оригинал структурного анализа, в сумму входят 11Ь20 -  0,15, 7.пО -  1,02 [14], 
8 -  в сумму входят М ^О  -  0,51, ЪЮ  -  0,37 [14]; 9 -  из массива Илимаусак (среднее из 4 ан., в 
скобках -  пределы колебании), ВеО определен с помощью оптического эмиссионного 
спектрографа [13]; 1 0 -  о-в Аре, р-н Лангезундфьорда, в сумму входят Ш ^ О - 0,81, М £ 0 -  
0,02, СаО -  0,02; данные получены методом атомной абсорбции, Б -  хроматографии; Н20  -  
потеря в весе при нагревании в интервале 200-800° [15]; 11 -  гора Эвеслогчорр, Хибинский 
массив, в сумму входит ЯЬ20 -  1.77; ВеО, Сх20 ,  ЯЬ20  и Б -  определены методом 
традиционной химии [12].

В лейфите из Нарсарссука содержится 0,5 В20 3 (хим. ан. 1) [2], а в мине
рале из массива Илимаусак (хим. ан. 9) обнаружен Сб20  в большей части 
кристаллов -  0,23%, локально -  1,38% (в этих точках отмечается небольшое 
уменьшение К20 ) [13]. В хибинском образце КЬ20 -  1,77% [12].

Спектрально в образце из Ловозера (карпинскиите) установлены ва, 
Са -  десятые, РЬ, Си, ¿г, Бг, Мп, N6 -  сотые доли % [3].

Диагн. исп. В кислотах не разлагается. В закрытой трубке выделяет во- 
ДУ [3]. Сильно вспучиваясь, легко плавится в бесцветное стекло.

Повед. при нагр. На кривой нагревания лейфита (карпинскиита) отмеча
ются эндотермические понижения при 90,540 и 900° [3].Термическим анали
зом в образце из Нарсарссука зафиксирована потеря в весе в интервалах 
60-120° -  0,9%; 140-275° -  1,9%; 340-440° -  0,3%; 600-870° -  0,8% [2]. На тер
мограммах образца с о-ва Аре потеря в весе регистрируется при 130° 
(0,32% -  абсорбционная вода) и 270° (0,63%), связанная с удалением кристал
лизационной воды, и в интервале 800-950° (0,4%) -  вероятно, с удалением 
фтора [15].

Нахожд. Редкий гидротермальный минерал щелочных массивов.
В России известен в Ловозерском и Хибинском массивах (Кольский п- 

ов). В первом найден в пегматитовых жилах: на горе Карнасурт среди друз 
альбита и натролита в виде радиально-лучистых выделений, локально заме
щает альбит (вторая находка в мире, был принят за новый минерал карпин- 
скиит) [3]; на горе Аллуайв в пегматоидных породах среди виллиомита, ко- 
гаркоита в виде радиально-лучистых и волокнистых обособлений, а в участ-
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ках выщелачивания этих минералов -  в виде рыхлых спутанно-волокнистых 
выделений [9,10] и в пегматитовых телах Шомиакитовое и Настрофитовое. 
В первом в краевой зоне образует сферолиты до 6 мм в диаметре и пучко- 
образные обособления из голубовато-белых игольчатых кристаллов в ассо
циации с эпидидимитом, альбитом, шортитом, коробицынитом, эльпидитом, 
тайниолитом, пирротином, во втором -  радиально- и спутанно-волокнистые 
скопления (2-3 см) вместе с пластинчатым катаплеитом в гидротермально- 
переработанном ядре, а в краевой части — сростки из шестиугольных приз- 
мочек до 3 мм в длину совместно с шариками опала [16].

В Хибинском массиве установлен в полевошпатовом пегматите на горе 
Эвеслогчорр в катаклазированных фойяитах. Ассоциирует с эпидидимитом, 
розовым альбитом, анальцимом и ненадкевичитом [12, 17].

В юго-зап. части Гренландии известен в массивах Игдлерфигссалик и 
Илимаусак. В Игдлерфигссалик встречен в пегматите в пределах р-на Нар- 
сарссук (отсюда происходит первая находка) [1] в тесной ассоциации с мик
роклином, местами наблюдаются прорастания, напоминающие письменную 
структуру. Сопровождается эгирином, циннвальдитом (полилитионитом) и 
поздним кальцитом [1, 2, 13].

В массиве Илимаусак установлен в поздних альбитовых жилах, секущих 
науяиты в районе Тугтупагтакорфиа [13]. Слагает агрегаты хорошо образо
ванных кристаллов в срастании с кристаллами альбита.

На острове Аре (р-н Лангезундфьорда) найден в нефелин-сиенитовой 
пегматитовой дайке в гидротермально-измененном участке в ассоциации с 
лёллингитом, сфалеритом, галенитом, молибденитом, флюоритом, пиро
хлором, пирофанитом, бёмитом, кальцитом, монацитом-(Се), бастнезитом- 
(Се), паризитом-(Се), эгирином, альбитом, цирконом, полилитионитом, хло
ритом, анальцимом и натролитом [15].

В пегматитах массива Сент-Илер (Канада) обнаружены компактные 
сферические агрегаты (шары) до 6 см в диаметре на кристаллах серандита; 
локально окраска шаров бледно-фиолетовая. Совместно с ними наблюда
ются родохрозит, розовый альбит, зеленовато-серый эльпидит. Встречается 
также в виде волокнистых или игольчатых кристаллов от 1 мм до 7 см в дли
ну, образующих сферические обособления [18].

Минерал, предположительно отнесенный к лейфиту, найден в зоне кон
такта аплита с гранитным пегматитом в агпаитовом гранитном комплексе 
Стрейндж-Лейк (на границе пров. Квебек и Лабрадор, Канада) [19].

Межплоскостные расстояния лейфита из Нарсарссука (Гренландия) 
(оригинал, хим. ан. 1) [2]*

СиЛГц-излучение. Камера Гинье

ш 1 ¿(А ) Ш / <*(А> Ш / ¿ (А )

100 5 12,41 102 3 2,38 422 5 1,689
110 5 7,17 411 5 2,37 701 1 1,669
200 5 6,21 202 1 2,26 710 2 1,669
210 7 4,69 510 1 2,23 621 4 1,625
101 7 4,52 501 7 2,21 103 2 1,605
300 7 4,14 212 4 2,16 602 5 1,576
111 5 4,02 331 5 2,15 203; 630 3 1,566
201 5 3,82 421 5 2,12 800 2 1,555
220 5 3,59 302 5 2,09 522 4 1,540
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ш / d { k ) Ш 1 ¿(Á ) hkl / d (Â)

310 5 3,45 312 5 1,986 541 4 1,513
211 10 3,38 402 3 1,914 303 2 1,507
301 10 3,15 601 5 1,907 631 5 1,491
400 7 3.11 610 1 1,898 801 2 1,481
221 3 2,89 431 1 1,884 403 5 1,436
320 3 2,85 322 3 1,840 811 3 1,394
311 5 2,81 412 3 1,809 900 4 1,381
410 4 2,71 440 4 1,795 333 5 1,340
401 5 2,62 700 3 1,777 542 3 1,330
321 9 2,46 611 4 1,767
002 2 2,43 502 7 1,737
330 7 2,39 332 1 1,704

* Дополнительно установлено еще 10 линий в интервале от 1,315 до 1,195.
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Телюшенкоит Те1уи.чЬепкоке
С5ПКа6[Ве2А1з8115Оз9р2]

Назван в честь петрографа Тамары Матвеевны Телюшенко, внесшей 
большой вклад в изучение геологии Средней Азии, а также многолетнего ру
ководителя юношеской геологической школы Ашхабада. Утвержден 
КНМиНМ ММА в 2001 г. Описание минерала приведено по данным 
А.А. Агаханова, Л.А. Паутова и Д.И. Белаковского.



58 Силикаты с разорванными каркасами

Характ. выдел. Зерна неправильной формы до 2 см в поперечнике.
Структ. и морф, крист. [1]. Трит. с. -  РЪт\. а0 = 14,3770, с0 = 4,8786 А;

V = 873,2 А3, Z = 1.
Изоструктурен лейфиту (описание структуры см. во введении к “Группе 

лейфита”). Главное отличие структуры телюшенкоита от таковой лейфита 
заключается в заселении позиций А и В в шестерных кольцах. В структуре 
телюшенкоита в позиции А доминирует крупный катион Се, а позиция В ва
кантна.

Средние межатомные расстояния (А): -Т(1)-0 =1,667; Т(2)-0 = 1,609; 
Т(3)-0 = 1,617; Т(4)(0, Я) = 1,611; N3-0, Г = 2,548; А-0(1) = 3,158; 
А-В = 2,439. Углы: Т(1)-0(1)-Т(1) = 140,5; Т(1)-0(2)-Т(2) = 137,6; 
Т(2)-0(3)-Т(3) = 132,83; Т(3)-0(5)-Т(3) = 180; Т-О-Т = 145,6°.

Кристаллы -  гексагональные призмы со штриховкой, параллельной оси
с [  1 ].

Физ. св. Сп. неясная. Тв. 6. Уд. в. 2,73 (измерен в жидкости Клериче) (вы- 
числ. 2,734 [1]). Бесцветный, прозрачный. Бл. стеклянный. В ультрафиоле
товых лучах -  тускло-фиолетовый.

В ИК-спектре фиксируются полосы поглощения (см-1): 405, 417, 436, 
457, 480, 500, 515, 710, 764, 790, 1004, 1020, 1060, 1094, 1173. Полосы погло
щения групп ОН и молекул Н20  отсутствуют.

Микр. Одноосный (+). п0 = 1,526, пс -  1,531; пе-п0 = 0,005.
Хим. Анализы (микрозонд.):

1 2 1 2
Ка20 13,53 13,53 А12Оз 7,26 7,26
к2о 0,47 0,47 8163 64,32 64,32
СъгО 7,25 6,76 Б 2,84 2,84
ш>2о 0,15 0,15 Сумма 100,99 100,57
ХпО 1,71 1,71 - о  = р 2 1,20 1,20
ВеО

* ВеО вычислен.

3,46* 3,53 Сумма 99,79 99,37

1 , 2 -  Дараи-Пиез: 1 -  оригинал структурного изучения [1]; 2 -  то же (ВеО определен 
колориметрически).

Эмпирические формулы (рассчитаны на 40 атомов О):
1 -  (Сво^М ао̂ з 1 К(̂  14К1(),02)̂ а^(Ве2 А12>об2позо^115,46̂ 39̂ 21»
2 -(С 5 0 1б9ГСа031К0з4Ш ь,02№ б[йе2,04А 12,0б2п0.305 Ч5,4бо 38,84р2,1б]-

Нахожд. [1]. Редкий. Найден в массиве Дараи-Пиез (Таджикистан) в рид- 
мерджнерит-иолевошпатовом пегматите в ассоциации с шибковитом, нор- 
дитом-(Се), лейкофаном, микроклином, альбитом, гиалотекитом, кентбрук- 
ситом, полилитионитом, цезийкуплетскитом. Наблюдается в виде обособле
ний неправильной формы до 2 см в поперечнике.

Межплоскостные расстояния телюшенкоита 
РеКа-изл учение. Графитовый монохроматор

Ш / 4  (А) Ш 1 4 (А)
010 7 12,46 331 6 2,151
020 35 6,226 241 5 2,117
120 21 4,706 032 4 2,104
030 50 4,149 061 8 1,910



TejiiouieHKoum 5 9

hkl / d (  A)

021 10 3,840
220 7 3,598
130 40 3,459
121 75 3,382
031 100 3,162
040 36 3,113
140 8 2,717
231 30 2,465
330 25 2,396
141 4 2,375
112 2 2,309
051 15 2,218

hkl / d ( A )

160 2 1,899
142 2 1,861
440 4 1,796
161 3 1,771
052 7 1,744
332 4 1,708
242 4 1,695
261 5 1,629
062 3 1,581
360 2 1,568
361 5 1,493

JIumepamypa

1. Sokolova E.V., Huminicki D.M.C., Hawthorne F.C. et al. // Canad. Miner. 2002. Vol. 40, pt 1 
P. 183-192.



СИЛИКАТЫ СО СПЛОШНЫМИ КАРКАСАМИ

Описание каркасных силикатов проводится в соответствии с классифи
кацией Г.Б. Бокия (1997). Согласно этой классификации, каркасные силика
ты составляют подкласс класса силикатов. Их кристаллические структуры 
характеризуются трехмерным сочленением тетраэдров Т04, где Т-5п, изо
морфно замещаемый на А1, иногда Ве, В, упорядоченно или неупорядочен
но распределенные по позициям структуры. Число АЮ4-тетраэдров меньше 
или равно числу 8Ю4-тетраэдров. В полостях трехмерного каркаса (комп
лексного ТО4-аниона) расположены внутрикаркасные катионы, компенси
рующие его заряд (обычно крупные ионы щелочных или щелочноземель
ных металлов), а также (в некоторых группах силикатов, например в мине
ралах группы канкринита и группы содалита) одиночные или комплексные 
анионы: С1-, Б2-, СО*- , 8 0 4- и др., сопряженные с вхождением в структуру
дополнительных щелочных металлов. В данных силикатах каркас является 
сплошным, т.е. каждая кислородная вершина любого из тетраэдров одно
временно принадлежит соседнему. Отношение О : Т в сплошном трехмер
ном анионе всегда равно 2.

В трехмерном каркасе выделяются второстепенные структурные эле
менты, характерные для тех или иных групп минералов: цепи и сдвоен
ные ленты из тетраэдров, четверные, восьмерные и другие кольца, фраг
менты из колец и их комбинации друг с другом или с одиночными тетра
эдрами, двумерные плоские сетки из колец разной формы и т.п.; много
гранные полости разных конфигураций и размеров, сформированные 
кольцами тетраэдров в каркасе; каналы, ограниченные кольцами из раз
ного числа тетраэдров.

Важной характеристикой каркаса, согласно Г.Б. Бокию, является плот
ность каркаса (ПК), определяемая числом тетраэдров Т04 в 1000 А3. Сили
каты со сплошными каркасами без дополнительных анионов и молекул во
ды -  полевые шпаты, их аналоги, минералы группы нефелина -  обычно 
имеют плотные каркасы с ПК > 20. Однако часть из них -  минералы груп
пы лейцита -  имеют рыхлые каркасы с ПК < 20. Силикаты со сплошными 
каркасами, с дополнительными анионами и молекулами воды -  минералы 
групп содалита, гельвина, бичулита, канкринита, скаполиты -  имеют пони
женную, значительно варьирующую плотность каркаса (ПК = 22-15).



ПОЛЕВЫЕ ШПАТЫ

Структура типа ортоклаза
Группа щелочных полевых шпатов 

Натриевый полевой шпат Ыа[А18130 8]
Мональбит (№] ,0-0,9̂ 41,0-0,1) [ А18130 8]
Анальбит (высокий альбит) (№!,0-0,9*41,0-0,1) [ А18 ¡30 8]
Альбит (низкий альбит) Ка[А18130 8]

Ридмерджнерит Ка[В8130 8]
Калиевый полевой шпат К[А18130 8]

К-санидин (К10_07На00_03)[А1813О8]
Микроклин К[А18130 8]
Ортоклаз К[А18130 8]
Адуляр К[А18130 81
Барийсодержащие К-полевые шпаты (К, 0_а9Ва0(М) !)[А18130 8] 
Рубидий- и цезийсодержащие К-полевые шпаты 
(^1,0-0,9 ^0  0-0,1) [А18130 8]
Железосодержащие К-полевые шпаты К[(А1, Ее)813Ов] 

Рубидиевый полевой шпат Юэ[А18130 8]
Цезиевый полевой шпат С5[А18130 8]
Бадингтонит (МН4)[А18130 8]
Водородсодержащий полевой шпат Н[А1813Оя]

Простые изоморфные ряды щелочных полевых шпатов
Калиево-натриевые полевые шпаты (собственно щелочные) 

К.Иа-санидины (К0>7_0̂ На03_03)[А1813О8]
Иа-санидины (К030-о,з7̂ , 5о-о,бз)[А18»з°8]
Анортоклазы (Ко.з7-о.^ао1б3_о>9о)[А18130 8]
Пертиты

Калиево-рубидиевые полевые шпаты (КДЬ)[А18130 8]
Тройные изоморфные серии щелочных полевых шпатов

Калиево-натриево-рубидиевые полевые пшаты (тройные) 
(К№ДЬ)[А18130 8]

Группа щелочноземельных полевых шпатов 
Анортит Са[А128120 8]
Стронциевый полевой шпат 8г[А128120 8]
Цельзиан Ва[А128120 8]

Простые изоморфные ряды щелочноземельных полевых шпатов
Кальциево-стронциевые полевые шпаты (Са,8г)[А128120 8] 
Стронциево-бариевые полевые шпаты (8г,Ва)[А128120 8] 
Кальциево-бариевые полевые шпаты (Са,Ва)[А128¡20 8]

Тройные изоморфные серии щелочноземельных полевых шпатов 
Кальциево-стронциево-бариевые полевые шпаты 
(Са,8г,Ва)[А128120 8]

Смешанные изоморфные ряды и серии полевых шпатов 
Смешанные двойные изоморфные ряды полевых шпатов

Натриево-кальциевые полевые шпаты (плагиоклазы)



62 Полевые шпаты

Олигоклазы ^ а 0>д5_о170Са005_0зо) [ А1105-1 ,зо$ 12,95-2,7оОя1 
Андезины ^аото^оСаозо^о) [А1 ]>30-1,50̂  ¡2 ,70-2,50̂ 81 
Лабрадоры ^ а 0̂ 0_0з0Са0>50_07й) [А1 [ 50_17()8 ¡2̂ о-2,зоОя]
Битовниты (Г̂ Эд зо-о, 1 оСао,7о_о,9о) [А1| ,70-1,90̂  *2,30-2,1 оОя] 

Натриево-стронциевые полевые шпаты (Бг-плагиоклазы)
( а д г Ж А Ш А ]
Натриево-бариевые полевые шпаты (Ва-плагиоклазы) 
(Ка,Ва)[(А1,81)40 8]
Калиево-стронциевые полевые шпаты (Бг-гиалофаны) 
(К,8г)[(А1,804О81
Калиево-бариевые полевые шпаты (гиалофаны) (К,Ва)[(А1,804О8] 

Смешанные тройные изоморфные серии полевых шпатов
Калиево-натриево-кальциевые полевые шпаты (тройные) 
(К№,Са)[(А1,81)40 8]
Натриево-кальциево-бариевые полевые шпаты (тройные) 
(Ка,Са,Ва) [(А1,8 ¡)40 8]
Калиево-натриево-бариевые полевые шпаты (тройные) 
(К,Ка,Ва)[(А1,81)40 8]

МИНЕРАЛЫ -  АНАЛОГИ ПОЛЕВЫХ ШПАТОВ
Гексагональные аналоги щелочноземельных полевых шпатов

Структура типа гексагонального целъзиана 
Группа гексагонального целъзиана

Гексацельзиан Ва[А128120 8]
Стронциевый гексагональный цельзиан 8г[А128¡20 81 
Дмиштейнбергит (гексагональный анортит) Са[А128120 8] 

Ромбические и псевдоромбические аналоги щелочноземельных 
полевых шпатов 

Структура типа парацельзиана 
Группа парацельзиана

Парацельзиан Ва[А128120 8]
Слаусонит 8г[А128120 8]
Святославит (ромбический анортит) Са[А128120 8]
Данбурит Са[В28 ь 0 8]
Малеевит Ва[В28120 8]

Прочие аналоги полевых шпатов 
Структура типа баналъсита 

Группа банальсита
Банальсит Ва№2[А128120 8]2 
Стрональсит 8гКа2[А128120 8]2 
Лисетит Са№2[А128120 8]2



ПОЛЕВЫЕ ШПАТЫ

История происхождения названия специально исследована Зензеном [1] 
и Спенсером [2]. Термин впервые введен Тиласом в 1740 г. [3] -  feldtspat, от 
швед, feldt или fait (поле, пашня) и нем. spath (пластина, брусок) [1]. В “Ми
нералогии” Валлериуса [4] предложен другой термин -  feltspat, от швед, felt 
(моренное поле, ледниковая долина) и spat (табличка, выколоток по спайно
сти). В немецком переводе “Минералогии” Валлериуса (1750) термин видо
изменен как feldspath (“полевой шпат”), а в английском (1772) как fieldspar. 
В результате их смешения появился современный термин -  feldspar. Кроме 
того, во 2-м издании “Минералогии” Кирвана (1794) [5] использован термин 
felspar, от нем. fels (скала, горная порода), т.е. “породообразующий” шпат.

Реже используются термины: felspar (англ.), feldspath (франц.).
Полевые шпаты -  главные породообразующие минералы многих магма

тических, метаморфических и осадочных пород с химическим составом 
М[Т40 8], где М -  щелочные, М+ = (H, Li, Na, К, Rb, Cs, Tl, [NH]4)+ или щелоч
ноземельные, M2+ = (Са, Sr, Ва, Pb, Еи)2+ катионы, а T -  Si4* или заменяющие 
его в бесконечном кремнекислородном каркасе (Al, В, Fe, Ga)3+, (Ge)4+, осу
ществляющие анионную функцию в [ТО]4-тетраэдрах, компенсирующие за
ряд М-катионов. Огромная литература по полевым шпатам, естественно, не 
могла быть использована в Справочнике полностью. Систематизированные 
данные и детальное освещение многочисленных полевошпатовых проблем 
рассмотрены в ряде специализированных монографий и тематических сбор
ников, главные из которых приведены в общем списке во Введении (ссылки 
на них приводятся в тексте в скобках) и в конце данного вводного раздела.

Полевые шпаты классифицируются по химическому составу, кристал
лической структуре и структурному состоянию (Si/Al-упорядоченности), 
чем исчерпываются все их “структурно-химические разновидности”. Целе
сообразно выделять “минеральные виды”, их “разновидности” (по химиче
скому составу, структурным модификациям, по морфологическим особен
ностям, физическим свойствам) и типы “блок-кристаллов” [6, 7].

Полный состав полевых шпатов описывается формулой (М*, М ^. ) х
х ( Т 2 - х Д : 2 + х ) 0 8 ’  г Д е  0 < а  < 1 .  Природные и синтетические соединения обра
зуют две группы: щелочных полевых шпатов с отношением Т3+/Т4+ = 1:3 н 
щелочноземельных полевых шпатов с отношением Т3+/Т4+ = 2:2 [8]. Данные 
соединения представляют собой конечные члены изоморфных полевошпа
товых рядов (двойных) и серий (тройных). Особенностью природных поле
вых шпатов является кристаллизация их в виде как практически чистых ко
нечных членов, так и изоморфных смесей, в том числе и между представи
телями разных групп (щелочными и щелочноземельными). При этом изо
морфные смеси характеризуются как постепенными закономерными изме
нениями химического состава, параметров ячейки, оптических и других 
свойств, так и разрывами смесимости, скачкообразными изменениями сим
метрии, степени упорядоченности Si и А1 в структуре, меняющимися в зави
симости от условий (температура, давление) и скорости кристаллизации, а
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также посткристаллизационных твердофазовых превращений. Деление по
левых шпатов на виды и разновидности в одних случаях обоснованно опира
ется на определенные “критические” точки внутри изоморфных рядов и се
рий, а в других (при постепенном изменении свойств) проведено условно в 
соответствии с рекомендациями КНМиНМ ММА или традициями в описа
нии данной группы минералов, отражающими значимость данных понятий и 
терминов в геологических науках.

Большинство полевых шпатов с химической точки зрения входят в трой
ную систему NaAlSi30 8-KAlSi30g-CaAl2Si208, причем содержание анортитово- 
го (Ап) компонента в щелочных полевых шпатах (K.Na-п.ш.) и ортоклазового 
(Or) компонента в плагиоклазах (Na.Ca-п.ш.) обычно не превышает
5-10 мол.%. Только в существенно натриевых полевых шпатах ( анортоклазах 
и олигоклазах) оно бывает выше. Данная номенклатура (фиг. 19, а) широко ис
пользуется в литературе (хотя она в известной мере является формальной), по
скольку отражает естественное изменение химического состава и особенно
стей структуры полевых шпатов в зависимости от изменения параметров ми
нералообразующей среды, геологической обстановки и геологической исто
рии регионов. За минеральные виды принимаются крайние члены диаграммы; 
все промежуточные члены рассматриваются как их разновидности или струк
турные модификации. Область санидина дополнительно подразделяется на К- 
санидин (Or100_70), K,Na-санидин (Or-,^¡q), Na-санидин (Ог5а_37) и анортоклаз 
(б>г37_10). Экспериментальные исследования показывают, однако, что данная 
номенклатура применима только к высокотемпературным сериям полевых 
шпатов, устойчивым при 900°, так как область гомогенности с понижением 
температуры существенно сокращается (см. фиг. 19, б).

Современное состояние полевошпатовой проблемы учитывается в но
менклатуре Смита и Брауна (Smith, Brown, 1988). При этом предлагается не
сколько иное выделение разновидностей. Для закаленных при высокой тем
пературе серий (фиг. 20, а) правее линии rs выделяется поле санидина, под
разделяемое на К-санидин (0г1ОО_7О) и Na-санидин (0г7а_38), а также на Са,К- 
санидин и Ca,Na-санидин для наиболее высокотемпературных Са-содержа- 
щих полевых шпатов, кристаллизующихся при низком давлении в чистой 
(относительно примесей) системе; в этом поле полевые шпаты моноклинны 
при всех температурах. Граница поля при этом перемещается от Or3SAb62An0 
до Ог45АЬ43Ап12, т.е. в кальциевых разновидностях инверсия имеет место при 
более высоком содержании калия. Выше линии pq выделяется поле высоких 
плагиоклазов, подразделяемых на анортит (Аи100_9о) (примитивный или 
объемноцентрированный -  выше температуры инверсии), высокий битов- 
нит (Алдане), высокий лабрадор (Ал70_50), высокий андезин (А п ^зо) и высо
кий олигоклаз (Ал^ю); в этом поле полевые шпаты триклинны при всех 
температурах. Инверсия триклинного высокого олигоклаза в моноклинный 
происходит при составе АЬ^п^О го  и при увеличении содержания калия сме
щается в направлении состава Ab^An-^Ог^ (к границе поля высокого андези
на). В промежуточном поле qp-Ab-rs выделяются высокий альбит (Ал9о_70), 
высокий олигоклаз, а также высокий К-олигоклаз, с одной стороны, и высо
кий К-альбит1 и высокий Са,К-алъбит -  с другой; граница между ними (т.е. 
между плагиоклазами и щелочными полевыми шпатами) проходит при со-

1 Для геолога термины высокий К -альбит  и тем более высокий Са,К-альбит  представ
ляются труднопонимаемыми. Целесообразно использовать для них проверенное понятие 
анортоклаз.
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KAlSi3Og

Плагиоклазы

KAISi3Og 
6  Or

A b  10 20 30 40 50 60 70 80 90 An
NaAlSi3Og Мол.% CaAl2Si20 8

Фиг. 19. Номенклатура полевых пшатов
а -  деление плагиоклазов и щелочных полевых шпатов (высокотемпературная неупорядоченная се

рия) по Диру и др. (Deer et а!.. 1963); 6  -  гомогенность и распад твердых растворов в системе Ог-АЬ-Ап 
при давлении паров Н20  = 1 кбар по Риббе [93]

отношении Ап : Ог = 1 :1. В сухой системе при низком давлении эти полевые 
шпаты триклинны при комнатной температуре, но становятся моноклинны
ми выше температуры инверсии, которая достигает солидуса при pq. Так, 
триклинный высокий альбит переходит в моноклинный моналъбит. По
скольку температура кристаллизации полевых шпатов от вулканитов к маг-

5 Минералы, том V. Выл. 1
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Ап

t

а

выше температуры инверсии К-высокий санидин
/

К-олигоклаз

Ап

Различные анортитовые 
твердые растворы

Различные структуры 
с промежуточным я
структурным Я

Фнг. 20. Номенклатура полевых шпатов по Смиту и Брауну (Smith, Brown, 1988)
а — закаленных при высокой температуре; 6  — при медленном отжиге; в -  после продолжительного 

отжига в природных условиях

магическим и постмагматическим образованиям снижается, поле триклин- 
ных плагиоклазов перемещается в сторону менее кальциевых составов и до
стигает границы с щелочными полевыми шпатами.

В случае умеренного отжига, как, например, в гипабиссальных интрузи
ях, поля гомогенных полевых шпатов сокращаются (см. фиг. 20, б). Плагио
клазы еще образуют непрерывный гомогенный ряд от “примитивного” 
анортита до низкого альбита с различными структурами промежуточного 
структурного состояния (Si/Al-упорядоченности), но в ряду щелочных поле
вых шпатов наблюдается разрыв между низким альбитом и К-санидином

состоянием

АЬ Or
Низкий альбит Область составов Низкий санидин (ортоклаз)

с пертитовыми 
прорастаниями
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о ,,,™ »  Низкий (максимальный)
- Ч » « ™

Фиг. 20 (окончание)

(ортоклазом). Во всей остальной области составов образуются пертитовые 
прорастания: пертиты (в случае преобладания К-п.ш. над Na-n.ni.), анти- 
пертиты (преобладание плагиоклаза над К-п.ш.) или промежуточные мезо- 
пертиты. Переход гомогенного полевого шпата в пертит постепенный. 
При спинодальном распаде продукты распада различаются только по соста
ву при одинаковых параметрах ячейки (т.е. не имеют фазовых границ). При 
укрупнении продуктов распада образуются когерентные пертитовые сраста
ния, в которых решетки различаются по величине параметра а, но имеют 
одинаковые параметры Ь и с и искаженные углы ячейки. В этих случаях 
кристаллические структуры и свойства полевых шпатов являются аддитив
ными (суммарными). По размерам пластинок различают “субрентгенов
ские” пертиты (не выявляемые при рентгеновском анализе), “рентгенов
ские” пертиты (проявляющиеся на рентгенограммах, но неразличимые под 
микроскопом), криптопертиты и микропертиты с размером частиц от 
< 15 А до 100 мкм и пертиты -  более 100 мкм.

В случае медленного продолжительного отжига (см. фиг. 20, в), харак
терного для большинства плутонических и метаморфических пород, сохра
няются только еще более ограниченные гомогенные поля низкого альбита, 
низкого (максимального) микроклина и примитивного и переходного анор
тита. В ряду плагиоклазов с упорядоченным структурным состоянием и до
менным строением, характеризующимся сочетанием доменов с альбитовой 
и анортитовой структурами (“е”-плагиоклазы), наблюдаются три области 
фазового распада: перистеритовые срастания (в области альбита-олигок- 
лаза), срастания Бёггилъда (в области андезина-лабрадора) и срастания 
Гуттенлошера (в области битовнита).

Полевые шпаты кристаллизуются с моноклинной или триклинной сим
метрией. Для лучшего их сопоставления между собой используется кри
сталлографическая моноклинная базоцентрированная элементарная С1 - 
ячейка санидина (ортоклаза): а0 = 8,4, Ь0 = 12,9, с0 = 7,1 А; Р = 116° [9, 10], хо
тя для триклинных разностей формально может быть выбрана ячейка мень-
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О 1 
%2

Фиг. 21. Сопоставление кристаллографической моноклинной базоцентрированной элемен
тарной ячейки санидина (4КА18130 8) (выделена пунктирными линиями с параметрами а, с, Р) 
с большой граиецентрированной моноклинной, псевдотетрагональной ячейкой (альтерна
тивной) (8КА18130 8) (выделена сплошными линиями с параметрами а ,  с', Р') [10]

Элементы симметрии: 1 -  простая ось вращения [010] с центрами симметрии на высоте 
0,00, 6,45 и 12,9 А: 2 -  винтовая ось вращения [010] с центрами симметрии на высоте 3,22 и 
9,67 А. Плоскости симметрии (010) находятся на высоте 0,00,6,45 и 12,9 А, плоскости зеркаль
ного отражения (010) -  на высоте 3,22 и 9,67 А

шего объема. Для описания структуры Шибольд [9], полагая, что ось а [100] 
является псевдотетрагональной, предлагал объемноцентрированную псев-
дотетрагональную ячейку с а'0 = [112], Ь'0 = [112], с'0 = [100], Z = 4, 
а Тэйлор [10] считал, что лучшее соответствие с кристаллографической 
ячейкой получается при использовании большой гррнецентрированной (по
всем граням) моноклинной ячейки с а'0' = [102], Ь" = [010], с” = [100],
а" = у  = 90°, Р" = 100°, Z=  8. Названная альтернативной, эта ячейка Тэй
лора широко используется при сравнении структур полевых шпатов, их ана
логов (см. “Полевошпатовые аналоги”) и цеолитов. Метрически она псевдо- 
тетрагональна вокруг оси с (кристаллографической оси а [100]) (фиг. 21).

К.Ыа-полевые шпаты кристаллизуются в моноклинной симметрии 
(пр. гр. С|л -  С2/т  ) -  санидин, ортоклаз, адуляр, мональбит или в триклин-

ной (пр. гр. С ) - Р 1) (условная пр. гр. С1 ) -  микроклин, анортоклаз, аль

бит, анальбит; Ва,К-полевые шпаты -  в моноклинной симметрии: цельзиан 
(пр. гр. С2^—12/с), гиалофан (пр. гр. С|л-С 2 /т ) ;  Са,Иа-полевые шпаты -  
в триклинной симметрии: пр. гр. С?- Р\ (условная пр. гр. С 1) -  альбит, 

олигоклаз, андезин, лабрадор, ридмерджнерит, пр. гр. С)- Р 1 -  битовнит, 

Р-анортит или С]— Р 1 (условная пр. гр. / I ) -  /-анортит.
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Параметры ячейки природных и синтетических соединений с полевош
патовой структурой [8] (Smith, Brown, 1988) приведены в табл. 1,2.

Синтез щелочных полевых шпатов состава (Na, К, Rb, NH4)[(A1, Ga, Fe, 
B)(Si, Ge)30 8l осуществляется обычно из стекол стехиометричного состава 
сухим (при температуре 700-1000°) или гидротермальным (например, 550°,
1 кбар, 140 ч) путем [15]. Впервые искусственные аналоги полевых шпатов 
составов NaGaSi30 8, NaAlGe3Og, NaGaGe3Og (триклинные) и KGaSi3Og, 
KAlGe3Og, KGaGe3Og (моноклинные) получены в [32], моноклинный 
RbAlSi3Og -  в [33]. Синтезу этих соединений посвящены работы [8,14,15,17] 
и др. Полевой шпат состава NaFeGe3Og не удалось синтезировать (вместо не
го в гидротермальных условиях кристаллизовался пироксен состава 
NaFetGejOJ, а вместо CsAlSi3Og -  поллуцит [15]. Предполагалось, что Cs-no- 
левые шпаты не могут существовать из-за слишком большого размера ато
ма Cs, так же как и Li-полевые шпаты, но, наоборот, из-за слишком малень
кого размера атома Li (Smith, Brown, 1988). Однако моноклинный CsAlSi3Og 
все же удалось получить ионным обменом между анальбитом или санидином 
и расплавом соли CsCl [34]. Аналогичным путем были синтезированы поле
вые шпаты лития, водорода и серебра: LiAlSi3Og, HAlSi3Og и AgAlSi3Og 
[35,36].

Изучению синтетических щелочноземельных полевых шпатов ряда (Са, 
Sr, Ва, Pb)[(Al, Ga)2(Si, Ge)2Og] посвящены работы [37-46].

Синтезированы нестехиометричные щелочноземельные полевые 
шпаты с дефектной М-позицией: Са,_*□*[ Al2_2tSi2+2v0 8] [47] и Sr,_,IIIJt х 
х [Al2_2̂ Si24-2.v08] [48].

Синтезированы также полевые шпаты состава K[Al2PSiOg] [49].
Параметры ячейки щелочных полевых шпатов увеличиваются в зависи

мости от размеров ионных радиусов, для М+-катионов -  Na —» К —» Rb —» Cs, 
для Т3+-катионов -  В -» А1 -» Ga -» Fe и для Т4+-катионов: Ge -> Si, что мож
но использовать для количественного определения содержания микропри
месей этих элементов в полевых шпатах. Исключением из этой последова
тельности являются NH4 и Т1 [8]. Параметры ячейки меняются также в зави
симости от изменения структурного состояния полевых шпатов (см. ниже). 
Вместе с тем для некоторых образцов их значения отличаются от тех вели
чин, какие можно было бы ожидать при данном составе и структурном со
стоянии [50].

Координаты атомов в полевошпатовой структуре были теоретически 
вычислены Шибольдом [9] на основании принципа баланса электростати
ческих валентных связей Паулинга, но впоследствии раскритикованы 
Брэггом [51-52]. Экспериментально принципиальная кристаллическая 
структура полевых шпатов впервые расшифрована Тэйлором [10] с ис
пользованием альтернативной ячейки на примере санидина с Везувия 
(Италия). Затем были определены структуры адуляра из Циллерталя, 
Тироль (Австрия), микроклина из Иттерби (Швеция), амазонита из Пайк- 
Пик, шт. Колорадо (США), микроклин-микропертита из Дэрби, 
пров. Квебек (Канада), Na-ортоклаза из Кос-Родос (Греция), альбита из 
Альп-Ришуна, кантон Валлис (Швейцария), двух андезинов из Болориса и 
Груде-Барбара-майн, Боденмайс, Бавария (Германия), лабрадора с о- 
ва Мадагаскар, анортита с Монте-Соммы, Везувий (Италия), трех гиало
фанов из Бинненталя, кантон Валлис (Швейцария), и цельзиана из Якобс- 
берга (Швеция) [53], для которых были уточнены параметры ячейки и 
межатомные расстояния (Si,Al)-0 и 0 - 0  в четырех структурно различа-



Параметры ячейки, симметрия и структурное состояние природных и искусственных щелочных полевых шпатов
Таблица / о

№
п/п

Формула Структурная
форма* «0 bo c0 (A) a P У P(A3)

1 Na[BSi3Og] BA 7,930(1) 12,341(1) 6,826(1) 93,41(1) 116,08(1) 90,33(1) 598,5(2)
2 Na[BSi3Og] HA 7,839(2) 12,360(1) 6,803(2) 93,32(1) 116,36(1) 92,01(1) 588,3(3)
3 Na[AISi3Og] BC 8,297(5) 12,994(5) 7,144(5) 90,03(4) 116,01(4) 89,99(4) 692,2(6)
4 Na[AlSi3Og] BA 8,160 12,873 7,110 93,52 116,43 90,27 667,11
5 Na[AISi3Og] HA 8,138 12,785 7,158 94,26 116,60 87,68 664,06
6 Na[GaSi3Og] BA 8,209(2) 12,965(1) 7,142(1) 93,55(1) 116,33(1) 90,19(1) 679,6(3)
7 Na[GaSi3Og] HA 8,166(2) 12,856(2) 7,203(1) 94,37(1) 116,54(1) 87,18(1) 674,4(3)
8 Na[AlGe3Og] BA 8,418(2) 13,290(2) 7,343(2) 94,35(2) 116,24(2) 90,93(2) 733,5(4)
9 Na[GaGe3Og] BA 8,453(1) 13,373(1) 7,370(1) 94,43(1) 116,20(1) 90,83(1) 744,2

10 NH4[AlSi30g] BC 8,828(3) 13,059(2) 7,192(2) 90,0 116,05(1) 90,0 744,9(5)
11 K[AlSi3Og] BC 8,604 13,029 7,176 90,0 116,03 90,0 722,9
12 K[AlSi3Og] HM 8,590 12,966 7,223 90,65 115,96 87,65 722,6
13 K[GaSi3Og] BC 8,661(1) 13,105(1) 7,226(1) 90,0 116,06 90,0 736,8(2)
14 K[GaSi30 8] HM 8,659(1) 13,047(1) 7,273(1) 91,10(1) 116,01(1) 87,16(1) 737,6(2)
15 K[FeSi3Og] HC 8,689(2) 13,160(2) 7,293(2) 90,0 116,07(1) 90,0 749,0(4)
16 K[FeSi3Og] M 8,679(2) 13,114(3) 7,343(2) 90,75(2) 116,01(2) 86,39(2) 749,5(6)
17 K[AlGe3Og] BC 8,819(1) 13,559(1) 7,453(1) 90,0 115,95(1) 90,0 801,4(3)
18 K[GaGe3Og] BC 8,868(1) 13,636(1) 7,490(1) 90,0 115,94(1) 90,0 814,2
19 K[FeGe3Og] BC 8,891(2) 13,703(1) 7,542(2) 90,0 115,86(2) 90,0 826,9(3)
20 Rb[AISi3Og] BC 8,844(1) 13,046(1) 7,192(1) 90,0 116,30(1) 90,0 744,0(2)
21 Rb[AlSi3Og] HM 8,844(2) 12,964(2) 7,250(2) 90,51(5) 116,14(5) 88,05(5) 745,8(5)
22 Rb[GaSi3Og] BC 8,916(1) 13,089(1) 7,251(1) 90,0 116,43(1) 90,0 757,7(1)
23 Rb[GaSi3Og] HM 8,933(1) 13,029(1) 7,304(1) 90,70(1) 116,57(1) 87,67(1) 759,7(3)
24 Rb[FeSi3Og] M 8,952(4) 13,127(5) 7,359(2) 90,05 116,47 89,35 774(1)
25 Rb[AlGe3Og] BC 9,1297(1) 13,5705(14) 7,4654(10) 90,0 116,740(7) 90,0 826,00(22)
26 RblGaGe^Og] BC 9,1989(8) 13,6277(8) 7,5107(8) 90,0 117,147(5) 90,0 837,83(17)
27 Rb[FeGe3Og] BC 9,1980(14) 13,7037(15) 7,5597(12) 90,0 116,67(1) 90,0 851,5(3)
28 Cs[AlSi3Og] BC 9,053(14) 12,951(18) 7,207(7) 90,0 116,69(6) 90,0 755,07

* ВС -  высокий санидин, НС -  низкий санидин, М -  мпкроклин, НМ -  низкий микроклин.
1 ,2 -данные Остертага (Smith, Brown, 1988), для сравнения см. также: 1 -  [8,11], 2 -  [12]; 3 -  [13]; 4, 5 -  данные Кроля (Smith, Brown, 1988); 6-8 -  [8, II, 14, 15]; 9 — 

данные Наббе (уточненные данные [15]) (Smith, Brown, 1988); 1 0 - данные Альтхауса и Пентингхауса (Smith, Brown, 1988); 11, 12 -  данные Кроля (Smith, Brown, 1988); 
13, 14 -  [8] (уточненные данные [15]; 15, 1 6 - данные Пентингхауса и Дора (Smith, 1974; Smith, Brown, 1988); 17-19- [15], см. также данные Лонга [16] в работе (Smith, 
1974); 2 0 - [17] (уточненные данные [15, 18, 19]; 21 -  [20], см. также [19]; 22 -  [8] (уточненные данные [15]; 2 3 -  данные Пентингхауса (Smith, 1974); 24 -  [21]; 25-27 -  
[15]; 28-[19].

Таблица 2

Параметры ячейки и симметрия природных и искусственных щелочноземельных полевых шпатов

№
n/n

Формула Пр. rp. «0 bo c0 (A ) a P У P(A3)

1 Ca[Al2Si20g] PI 8,185(1) 12,874(2) 14,176(2) 93,30(1) 115,73(1) 91,06(1) 1341,8(6)

2 Ca[Al2Si20g] P\ 8,173(1) 12,869(1) 14,165(1) 93,12(1) 115,91(1) 91,26(1) 1336,3

3 CalGa?Si?Ogl 8,263(1) 13,022(1) 7,170(1) 92,99(1) 115,73(1) 91,01(1) 693,3(1)

4 Ca[Al2Ge20g] 8,353(1) 13,160(1) 14,471(2) 93,34(1) 115,39(1) 91,63(1) 1432,1(5)

5 Ca[Ga?Ge?Ogl - 8,418(4) 13,331(3) 7,329(3) 93,04(2) 115,31(2) 91,96(3) 741(1)

6 Sr[Al2Si2Og] /2/c 8,389(2) 12,971(2) 14,262(2) 90 115,43(1) 90 1402(3)

7 Sr[Al2Ge20g] — 8,566(2) 13,281(2) 14,576(3) 90,76(1) 115,22(1) 91,26(1) 1499(1)

8 Sr[Ga2Si20g] /2/c 8,486(1) 13,141(1) 14,446(2) 90 115,46(1) 90 1454(1)

9 Bal Al?Si?Ogl me 8,635(1) 13,050(1) 7,202(1) 90 115,11(1) 90 734,9(2)

10 Ba[Al2Si20g] me 8.635(2) 13,046(2) 14,406(2) 90 115,10(1) 90 1470(3)

11 Ba[Al2Ge20g] /2/c 8,801(1) 13,368(1) 7,370(1) 90 114,96(1) 90 786,0(1)

12 Bal AbGe^Oal me 8,799(2) 13,364(2) 14,732(2) 90 114,92(1) 90 1571(3)

13 Ba[Ga2Si20g] me 8,7262(6) 13,2117(7) 14,600(1) 90 115,059(4) 90 1524,8(2)

14 BalGa?Ge70gl me 8,8931(1) 13,525(1) 14,908(2) 90 114,808(9) 90 1627,7(5)

15 Pb[Al2Si20g] me 8,434(1) 13,066(1) 7,178(1) 90 115,34(1) 90 715,9(2)

16 Pb[Al2Si20g] me 8,406(1) 13,065(2) 14,329(3) 90 115,28(1) 90 1423(1)

17 Eu[Al2Si20g] - 8,341(2) 12,972(2) 7,112(2) 90 115,50(2) 90 694,5(2)

1 -  высокий Р-анортит, синтез при 1703 К [22] (см. также [23, 24]); 2 -  низкий Р-анортит, природный [25]; 3 -  синтез при 1198 К, данные 
Тембуша (Smith, Brown, 1988); 4 -  [8] (см. также [26]); 5 -  данные Пентингхауса (Smith, Brown, 1988); б -  [24]; 7 -  [27], (см. также [26]); 8 -  [27], (см. 
также [28]); 9 -  высокий цельзиан, разупорядоченная форма, 1623 К [29]; 10 -  [24], см. также данные Рудерта (Smith, Brown, 1988), 11 -  закален 
при 1768 К (Smith, Brown, 1988); 12- [26]; 13, 14- [27]; 15, 16-данные Пентингхауса (Smith, Brown, 1988), (см. также [30]); 17-[31].
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О  Кислород 51, А1

Фиг. 22. Четверное кольцо из связанных [(8цА1)04]-тетраэдров как основной элемент строе
ния полевошпатовой структуры (по Тэйлору [10])

Каждое такое кольцо занимает прямоугольный кластер между плоскостями симметрии (010) и про
стыми осями вращения, лежащими в плоскости чертежа и на высоте 4ДА. Основания тетраэдров лежат 
в плоскости чертежа; отстоящие по вертикали атомы кислорода попарно подняты или опущены на 
± 2,1 А. В альтернативной ячейке 8 таких кластеров

ющихся тетраэдрах, образующих четверное кольцо -  основной элемент 
полевошпатовой структуры (см. фиг. 22), и координация щелочного ка
тиона. Подтверждено также удвоение периода вдоль кристаллографиче
ской оси с в анортите и лабрадоре.

Четверные кольца (фиг. 22) различаются ориентировкой тетраэд
ров: вверх-вниз (фиг. 23, а), благодаря чему объединяются со сдвигом в 
двойные цепи, вытянутые вдоль кристаллографической оси а, -  так на
зываемые “карданные валы” (см. фиг. 23, б). Размножаясь плоскостями 
отражения, в проекции на плоскость (100) они выглядят как сетка из со
гласованных изометричных четверных и вытянутых восьмерных колец, 
обнаруживающих псевдотетрагональную симметрию (фиг. 24), а в про
екции на (001) видны крупные полости, вмещающие щелочной катион 
(фиг. 25). В структуре моноклинного санидина (фиг. 26, а) крупный ка
тион калия имеет 6 коротких расстояний К-О = 2,85 А (с двумя 0(А1), 
двумя О(С) и двумя О(О)) и 4 более удаленных расстояния -  3,1 А (с дву
мя 0(А2) и двумя О(В)), а углы окружающих его связей 51-0-81 и 
51-0-А1 меняются от 120 до 160° [10]. В структуре триклинного альбита 
(см. фиг. 26, б) позиция атома натрия смещается с плоскости симметрии 
санидина, при этом одни атомы кислорода (0(В1), 0 ( 0 ) )  приближаются 
к щелочному катиону, а другие (0(В2), 0(С2)) отдаляются от него; одна
ко в целом соотношения межатомных расстояний сохраняются. Расстоя
ния N3-0: 2,50, 2,55, 2,60, 2,65, 2,65 и 2,70 до 0(А2), 0(А1), 0(01), 0(А1), 
0(02) и 0 ( 0 )  и 2,9, 3,4, 3,4 и 3,8 до 0(С2), 0(В1), 0(В2) и 0(А2) соответ
ственно [53].
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Фиг. 23. Сочленение четверных колец из [^цАЦО^-тетраэдров в ленты, вытянутые вдоль 
кристаллографической оси а в структуре санидина (по Тэйлору [10])

а -  четверные кольца А и В в проекции перпендикулярно оси а; цифры -  высота атомов кислорода 
над плоскостью кольца (A); up, down — положение кислорода: вверх или вниз; кольца наклонены в раз
ные стороны и кольцо В расположено над кольцом А; пары атомов кислорода на высоте 4,2 А в каждом 
из колец являются общими, так что в результате возникают новые четверные кольца, параллельные осп 
а; 6  -  лента из сочлененных четверных колец, вытянутая вдоль оси а, в проекции на плоскость (001); 
справа показано положение плоскостей колец А и В

Мегоу [54] изменена система координат (х, у  = ±0,5, г -  без изменения). 
Положение атомов 81(1), 81(2), щелочного атома и атомов кислорода: 0(А1), 
0(А2), 0(В1), 0(С1) и 0(01) определялось прототипом (0000), а остальных 
атомов 81(1 81(2'), 0(В2), 6(С2) и 0(02) -  прототипом (тООО), а не (тОЮ),
как ранее. Переход от старых обозначений к новым: 81(1) —» 81,(0), 81(1 ’) —» 
-> 81,(т), 81(2) -> 81,(0), Б1(2') -> 812(ш), 0(А1) -> ОА(1), 0(А2) -> ОА(2), 
0(В1) -> ОВ(О), 0(С1) -> ОС(О), 0(01) -» 01X0), 0(В2) -» ОВ(т), 0(С2) -> 
-> ОС(ш), 0(02) -> ОО(ш).

После расшифровки структуры ортоклаза Тэйлором [10] Барт [55] 
выдвинул гипотезу о 81/А1-упорядочении в структуре полевого шпата как 
главной причине существования полиморфных модификаций К-п.ш. Коул 
с соавт. [56] действительно обнаружили, что расстояния Т ,-0  в ортоклазе 
длиннее, чем Т2- 0 ,  что подтверждает преимущественную концентрацию 
А1 в позиции Т| относительно Т2. Смит [57] впервые предложил использо-
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Фиг. 24. Слои [(51,А1)04]-тетраэдров, образующие в структуре санидина сочлененные четвер
ные и восьмерные кольца в плоскости, перпендикулярной кристаллографической оси [100] 
(проекция на плоскость (001) альтернативной ячейки) (по Тэйлору [10])

'Б!) и $¡2 -  независимые позиции кремния (алюминия), А1,А2, В, С, О-кислорода; цифры -  их высо
та (А) над плоскостью чертежа; сплошные линии -  плоскости отражения, пунктирные -  оси вращения и 
их положение относительно плоскости чертежа

вать величину Т-О для оценки содержания А1 в тетраэдрах. Найденные им 
значения А1-0 = 1,78, 81-0 = 1,60 А [57] уточнялись Смитом и Бэйли [58] 
(А1-0 = 1,75, 81-0 = 1,61 А), Джонсоном [59] и Риббе и Гиббсом [60, 61] 
(А1-0 = 1,757(5), 81-0 = 1,605(1) А). Эти величины лучше удовлетворяют 
суммарному содержанию А1 в химических анализах и не дают нереальных 
значений (1 < А1 < 0) по сравнению с данными [62] (А1-0 = 1,777(3), 81-0 = 
= 1,602(2) А), хотя последние учитывают также и баланс электростатиче
ских зарядов в структуре.

Содержание А1 и 81 в каждом из Т-тетраэдров в первом приближении 
связано линейной зависимостью со средним расстояниям (Т-О) в них. Одна
ко широко известное уравнение Риббе и Гиббса [61]:

А1/(А1 + 81) = 6,58 [<Т-0> -  1,605],

где (Т-О) -  среднее расстояние Т-О в тетраэдре, справедливо только в ин-
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Фиг. 25. Проекция кристаллической структуры санидина на плоскость (001) кристаллографи
ческой базоцентрированной ячейки (по Тэйлору [10]). Показано ближайшее окружение 
крупного катиона калия и реальное искажение цепей [($1,А1)041-тетраэдров

/? — плоскости отражения; 81, и $¡2 -  позиции атомов кремния (алюминия), К -  калия. А,, А2, В, С, 
О -  кислорода; цифры -  их положение (А) выше плоскости чертежа (кроме атома кислорода А2, пока
занного пунктиром, который лежит ниже плоскости чертежа)

тервале относительных содержаний А] = 0,25-0,50 и неприменимо для оцен
ки А1-содержания в микроклинах и низком альбите. Смитом [57], исходя из 
крайних значений А1-0 = 1,745, 51-0 = 1,612 и (А1,81)-0 = 1,676 А для содер
жания А1 = 0,5 в Т, оно было скорректировано для всех возможных содержа
ний А1:

А1ДА1 + 81) = 7,81 [<Т-0> -  1,612] при 0 < А1/(А1 + 81) < 0,5;
А1ДА1 + 80 = 7,25 [(Т-О) -  1,676] + 0,5 при 0,5 < А1ДА1 + 81) < 1,0.
По данным уравнениям уточнено 81/А1-распределение в большинстве 

кристаллических структур полевых шпатов.
Последующее уточнение полевошпатовых структур показало, что рас

стояние Т -0  зависит не только от содержания А1 в тетраэдре, но и от ряда
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Фиг. 26. Проекции кристаллических структур санидина (а) и альбита (б) на плоскость (001) 
кристаллографической базоцентрированной ячейки (по Тэйлору и др. [53])

ММ  и ЛК -  плоскости отражения в санидине и в альбите; вц и вй, (в санидине) и 51 ,(0>. 5< кт>. 5>2(0)11 
5Ь(т) (в альбите) -  позиции атомов кремния (алюминия), А, А,, А2, В, С, Б -  кислорода; крестики -  поло
жение на плоскости ММ или смещенного с плоскости ЛК крупного катиона (К или №)
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других структурных факторов: 1) искажения тетраэдров ([АЮ4]-тетраэдр 
деформируется сильнее, чем [Si0 4]-тетраэдр), 2) искажения цепочек из тет
раэдров, так как связи Si-О  —» А1 на 0,03 А короче, чем S i-0  —> Si, 3) типа 
щелочного или щелочноземельного М-катиона, влияющего на координа
цию и угол Т-О-Т катионного окружения, так как количество связей и их 
усилие по направлению к М-катиону вызывают увеличение Т-О-расстоя- 
ний, а увеличение угла Т-О-Т их уменьшает [63-65]. Согласно Смиту с со- 
авт. [66], геометрия Т-тетраэдров и величина Т -0  расстояний зависит от ше
сти факторов: 1) концентрации А1 в Т-позиции (главный фактор), 2) коорди
национного числа мостикового кислорода (кислород, не связанный с Na или 
водородом, имеет более короткое Si-O расстояние, чем связанный), 3) типа 
соседнего с Т-позицией атома (более длинные связи у Si, имеющего соседя
ми 2 Si и 2 А1, и более короткие -  у Si, окруженного 1 А1 и 3 Si), 4) типа вне- 
решеточных атомов и их расстояний от атомов кислорода, 5) колебаний ве
личин мостиковых углов Т-О-Т (слабая отрицательная корреляция); 6) ко
лебаний величин углов О-Т-О в тетраэдре. Отсюда точность определения 
А1ДА1 + 80-заселенности тетраэдрических позиций не превышает 5% (Smith, 
Brown, 1988).

Для плагиоклазов распределение А1 по тетраэдрам оценивается по зна
чению Д(Т-0), определяемому по уравнению Кроля и Риббе:

А(Т-0> = <Т,0-О> -  1/3[<Т,ш-0> + <Т20-О> + <<Т2т-0> ],
полагая, что в полностью упорядоченных плагиоклазах tiO -  t,m = 1, t,m = 
= t20 = t2m и (Т-О) -  0,132 A [67].

Уточнение кристаллических структур низкого санидина из Лаахер-Зее 
(Айфель, Германия) [68], ортоклаза из шахты “Гималайя”, пройденной че
рез тело пегматита Меза Гранде (шт. Калифорния, США) [69] и низкого аль
бита из Амелии (шт. Виргиния, США) [70] методом дифракции нейтронов 
показало хорошую сходимость с рентгеновскими данными. Однако более 
точные результаты по распределению алюминия получены Харлоу и Брау
ном [70] с использованием вместо линейной зависимости полинома третьего 
порядка:

A1(A1+Si)= t  й,(Т -0>‘',
i=0

коэффициенты а0, а„ а2, аъ для которого приведены в их работе для двух мо
делей низкого альбита -  максимально упорядоченного и с неполной упорядо
ченностью. Использование полинома третьего порядка позволило уточнить 
данные для расшифрованных к тому времени 28 структур с наименьшими
ш̂схождениями между экспериментальными и расчетными величинами 
Т-О) и показало, что в разупорядоченных щелочных полевых шпатах (Т-О) 

укорочено на 0,001-0,003 А по сравнению с упорядоченными.
Прямыми методами определения Si/Al-упорядоченности в полевых шпа

тах являются ядерный магнитный резонанс (NMR) и ядерный электрический 
квадрупольный резонанс (NQR), поскольку ядра 23Na и 27А1 дают достаточно 
сильные для детального изучения полевых шпатов сигналы и квадрупольное 
расщепление в магнитном поле, так как их ядерные спины больше 1/2 (/ = 
= 3/2 и /  = 5/2 соответственно) с электрическими квадрупольными моментами 
eQ = 0,14 и eQ = 0,15 барн (10-28 м2) [71-75]. Такие данные получены для са
нидина, микроклина, низкого альбита [71] и анортита [73-75] (см. соответст-
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кующие разделы). Для ^Si, спин которого 1Д, метод NQR не может быть 
использован и применяется методика вращения вокруг оси под магическим 
углом 54,7° к вектору магнитного поля Н0 (MAS-NMR) [76-80]. Этим мето
дом исследованы спектры 29Si в микроклине, низком альбите и анортите (см. 
соответствующие разделы), в щелочных полевых шпатах [81, 82] и плагио
клазах [82, 85]. Согласно (Smith, Brown,1988), для полевых шпатов перспек
тивно также исследование ядер: 39К (/ = 3/2, eQ = 0,1 барн), 57Fe (1/2), 85Rb 
(5/2, 0,27), 87Sr (3/2, 2,7), '33Ва (3/2, 0,83), l37Ba (3/2, 0,93), l53Eu (5/2, 1,5), 3Ф 
(1/2) и '70  (5/2, -0,0026 барн).

Метод ядерного магнитного резонанса дает хорошие результаты для ко
нечных членов полевошпатовых рядов и серий. Однако спектры NMR труд
ны для интерпретации в случае ортоклаза из-за его сложной доменной тек
стуры (хотя по данным [86, 87] спектры ортоклаза и адуляра в целом отра
жают промежуточную степень их упорядоченности). Сигналы от двойников 
расщепляются на несколько позиций. Пертиты обнаруживают механиче
ское наложение сигналов от К- и Na-фаз. Fe-санидин с Мадагаскара дает сла
бые сигналы из-за быстрой релаксации, вызванной неспаренными элек
тронными спинами атомов железа.

Стекла ортоклазового и альбитового состава дают в спектре 29Si пики с 
химическим сдвигом -99,0 и -98,0 ppm [88], а стекла щелочнополевошпато- 
вого состава -  спектр 27А1, соответствующий тетраэдрической (не октаэдри
ческой) координации [89]. Однако в стекле альбитового состава, закаленном 
из расплава, находящегося под большим давлением (6 ГПа), зарегистриро
ван пик 27А1 с химическим сдвигом -16 ppm [90].

Симметрия и параметры ячейки полевых шпатов тесно связаны с хими
ческим составом, распределением Si и А1 по структурным позициям, а также 
условиями существования минерала (температурой, давлением, скоростью 
охлаждения и т.п.).

Вхождение крупных катионов К, Rb, Ва в М-позицию полевошпатовой 
структуры стабилизирует моноклинную симметрию; вхождение менее круп
ных катионов Na, Са, Sr в общем случае вызывает сжатие М-полиэдра и три- 
клинизацию решетки. Эти изменения являются концентрационными и вы
зывают сдвиговые превращения в структуре [91], объясняя изменение сим
метрии при изоморфизме в полевошпатовых твердых растворах. Поскольку 
в природе минерал существует в определенном поле температур и составов, 
он неизбежно испытывает температурные изменения. В полевых шпатах 
они бывают как сдвиговыми (I и П порядка), так и реконструктивными 
(всегда I порядка -  с разрывом кривой зависимости объема ячейки от соста
ва и температуры) [91]. Тепловые колебания при высокой температуре пре
пятствуют сжатию М-полиэдра. Поэтому высокотемпературные щелочные 
полевые шпаты: К-санидин и Na-мональбит -моноклинны; однако при ох
лаждении симметрия их снижается: СЦт -> C I , и углы а  и у в той или иной 
степени отличаются от 90° -  незначительно в микроклине и высоком альби
те (анальбите) и заметно в низком альбите. Данное фазовое превращение 
является сдвиговым и не закаливается. Аналогичным образом при замеще
нии калия натрием в щелочных полевых шпатах при некотором предельном 
содержании натрия (около 40% Ab-составляющей при комнатной темпера
туре и близком к 100% при 980°) моноклинный К-санидин в результате сдви
гового фазового перехода превращается в триклинный анортоклаз [92]. То 
же происходит в Са,8г,Ва-полевых шпатах: цельзиан (и гиалофаны) всегда 
моноклинны, анортит (и плагиоклазы) всегда триклинны, а в Sr.Ca-полевых
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шпатах при определенном содержании стронция (меняющемся с температу
рой) моноклинная симметрия сменяется триклинной.

Кроме сдвиговых фазовых превращений, зависящих от состава и темпе
ратуры, в полевых шпатах наблюдаются диффузионные, закаливающиеся 
превращения, обусловленные перераспределением крупных катионов в М- 
позициях и и А1 в Т-позициях структуры, т.е. катионным или Б^АЬупорядо- 
чением. Поскольку эффективные радиусы М-катионов, 81 и А1 и их соотно
шения меняются с температурой, процессы упорядочения активизируются 
при охлаждении, могут идти в твердом состоянии после кристаллизации и 
приводят к серьезным структурным изменениям -  распаду на фазы, после
дующему росту фазовых обособлений, перегруппировке их внутри поле
вошпатового блок-кристалла, фазовым превращениям с изменением сим
метрии возникающих низкотемпературных модификаций полевого шпата.

Структурное объяснение 81/А1-упорядочения дано Риббе [93] на основе 
дисбаланса электростатических зарядов в Т-позициях (см. “Калиевый полевой 
шпат”). Процесс 81/А1-упорядочения может идти в сухой системе, но значи
тельно активизируется при каталитическом воздействии воды, так как связан 
с воздействием на [(8цА1)04]-тетраэдры протонов, образующихся при диффу
зии воды с поверхности зерен полевого шпата [94-96]. Воздействуя на мости- 
ковый кислород, Н+ разрывает цепь тетраэдров в каркасе, образуя пары тет
раэдров 8Ю3ОН и 8Ю3П (с пустой кислородной вершиной); последняя сразу 
же притягивает ОН- диссоциирующей воды с образованием второго тетраэд
ра 8Ю3ОН. Взаимодействие тетраэдров 8Ю3ОН + 8Ю3ОН —» 8Ю3-0-8Ю 3 + 
+ Н20 , т.е. приводит к восстановлению цепи тетраэдров и появлению воды с 
атомом кислорода, заимствованным из структуры. Согласно [96], несмотря на 
то, что в полевой шпат входит всего 0,1 мас.% Н20 , до 20% кислорода, входя
щего в структуру, оказывается замещенным на кислород воды.

Соотношения между 81/А1-упорядочением, фазовыми переходами, мик- 
родвойникованием и геометрией решетки, а также их отражением в номен
клатуре полевых шпатов рассмотрены Лавесом [97-103], Мегоу [54, 
104-113], Мак-Кензи [114-119], Марфуниным [120].

Формы и морфология кристаллов полевых шпатов рассмотрены в соот
ветствующих разделах.

Для всех полевых шпатов характерны двойники роста (срастания, прора
стания), а также двойники превращения, возникающие в результате фазо
вых превращений в полевошпатовых блок-кристаллах.

Законы двойникования, характеристика и распространенность двойни
ков (Дир и др., 1966; Винчелл, Винчелл, 1953):

Закон двойникования Двойниковая
ось

Плоскость
срастания

Примечание

1. Нормальные двойники (по законам грани)
Альбитовый ±(010) (010) Обычны полисинтетические 

двойники. Наиболее распро
странен. Только в триклинных 
полевых шпатах

Манебахский ±(001) (001) Простые. Обычен для К-п.ш.
Бавенский (правый) ±(021) (021) Простые. Обычен для К-п.ш., 

в плагиоклазах редок
Бавенский (левый) ±(021) (021) Т о ж е
Х-двойник ±(100) (100) Очень редок
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Закон двойникования Двойниковая
ось

Плоскость
срастания

Примечание

Призматический Д Н О ) (110) Редок
(правый)
Призматический -ЦП0)) (110) ■■
(левый)

2 Параллельные двойники (по закону оси)
Карлсбадский [001] (МО) обычно Простые двойники. Часто

Периклиновый [010]

(010)

(Ш ), "ромби-

ассоциируют с альбитовыми. 
Обычен
Простые и полисинтетические

Аклиновый-А [010]

ческое сечение" 
II оси У

(001)

двойники. Часто ассоциируют 
с альбитовыми. Только в 
триклинных полевых шпатах 
Полисинтетические. Только в

Аклиновый-В [010] (100)

триклинных полевых шпатах.
Редок
То же

Эстерельский [100] (0(/), "ромби- Простые двойники, реже по-

Ала-А [100]

ческое сечение" 
II оси X, обычно 
(010)
(001)

лисинтетические. Часто сов
местно с двойниками по дру
гим законам 
Т ож е

Ала-В [100] (010) п

Альбит-карлсбад-
3. Сложные двойники 

±[001] II (010) (010) То же. Широко распространен
ский (Рок-Турнэ) 
Альбит-Ала В* ±[100] II (010) То же. Редок
Манебахско-аклино- ±[010] II (001) (001) То же. Наблюдался в
вый А  (Скопи)2* 
Манебахско-Ала А 3* ±[100] II (001) (001)

лабрадорах 
То же. Редок

Х-Карлсбадский ±[001] II (100) (100) Т о ж е
Х-Аклиновый В4* ±[010] II (010) (100) ■1

* Альбит-эстерельский (А.Н- Винчелл, Г. Винчелл, 1953). 
2* Манебах-периклиновый (А.Н. Винчел, Г. Винчел, 1953). 
3* Манебах-эстерельский.
4* Х-периклиновый (А.Н. Винчелл, Г. В1шчелл,1953).

В нормальных двойниках (закон грани) двойниковая ось перпендикуляр
на плоскости срастания, которая одновременно является двойниковой плос
костью и плоскостью симметрии двойника (обычно это наиболее распро
страненная грань). В параллельных двойниках (закон оси) двойниковая ось 
лежит в плоскости срастания двойника, которой может быть любая грань, 
лежащая в зоне, ребром которой служит данная двойниковая ось. В слож
ных двойниках (сложные законы) двойниковая ось перпендикулярна одному 
из ребер и лежит в какой-либо важной кристаллографической плоскости, 
которая является плоскостью срастания двойников.

Иногда различают карлсбадский-А (плоскость срастания -  (010)) и кар- 
лсбадский-В (плоскость срастания -  (100)) двойники [121]. Аклиновый-А за
кон рассматривается как частный случай периклинового закона с плоско
стью срастания (001), а Ала-А и Ала-В законы -  как частный случай эсте-
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Фиг. 27. Двойники полевых шпатов (по Диру и др., 1966; А.Н. и Г. Винчеллам,1953)
а, 6  -  хардсбадские двойники срастания и прорастания ортоклаза, в -  карлсбадский двойник сраста

ния альбита, г , д -  бавенские двойники ортоклаза, е -  манебахский двойник ортоклаза, ж -  альбитовый 
двойник альбита, з -  периклиновый двойник плагиоклаза

рельского закона с плоскостями срастания (001) и (010). Описаны двойники 
микроклина с двойниковой осью [010] и плоскостью срастания (15.02) [122].

Наиболее часто встречаются двойники с плоскостью срастания (010). 
Для моноклинных К-п.ш. наиболее характерны карлсбадские, манебахские 
и бавенские двойники, для триклинных (К-п.ш., Na-n.ni., плагиоклазы) -  аль- 
битовые, а также периклиновые и карлсбадские (фиг. 27, а-з). Альбитовые 
и периклиновые двойники в моноклинных полевых шпатах вследствие их 
симметрии невозможны (хороший диагностический признак). Наоборот, в 
триклинных полевых шпатах они обычны.

Положение “ромбического сечения” зависит от химического состава 
полевого шпата (фиг. 28). По этой причине различается ориентировка 
альбит-периклиновых двойников в микроклине и в существенно натрие
вом щелочном полевом шпате -  анортоклазе: под микроскопом в микро
клине в разрезах по (010) наблюдаются только периклиновые двойники 
(под утлом 83° к трещинам сп. по (001)), в разрезе по (100) -  только аль-

6 Минералы, том V. Вып. 1
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Фиг. 28. Положение “ромбического сечения” в плагиоклазах и калиевых полевых шпатах (по 
А.Н. и Г. Винчеллам, 1953)

битовые двойники (параллельно трещинам сп. по (010)), а в разрезе по
(001) -  решетка из альбитовых и периклиновых двойников под углом 90° 
(микроклиновая решетка)’, в анортоклазе в разрезах по (010) также на
блюдаются только периклиновые двойники, но они почти параллельны 
(под углом всего 2-5°) трещинам сп. по (001), в разрезе по (100) -  решет
ка из альбитовых и периклиновых двойников под углом 90°, а в разрезе 
по (001) -  только альбитовые двойники, параллельные трещинам сп. по
(010) [116] (фиг. 29, а,б).

В полевых шпатах широко распространены комплексные двойники, для 
изучения которых Варданянцем разработана специальная теория “двойни
ковых триад” [123-127].

Структурное объяснение двойникованию дано Тэйлором с соавт. [53] 
на примере ортоклаза. Двойники связываются через общие для обоих 
сдвойникованных индивидов атомы кислорода, и благодаря тому, что они 
находятся на общих элементах симметрии, как бы продолжается рост еди
ного монокристалла (в ориентировке каждого из сдвойникованных инди
видов). При этом не происходит разрыва или существенного искажения 
четверных колец из [(81,А1)04]-тетраэдров в каркасе структуры (фиг. 30). 
В манебахских двойниках (см. фиг. 30,1) плоскости симметрии (010) в обо
их индивидах совпадают, а общие атомы кислорода 0 (А1) лежат на общих 
осях вращения [010]. В бавенских двойниках (см. фиг. 30,2) общие атомы 
кислорода 0(А2) находятся на плоскостях симметрии (010) или отклоня
ются от них всего на 0,2 А, а сами плоскости симметрии в двойниковых ин
дивидах ориентированы под углом 90°. В карлсбадских двойниках (см. 
фиг. 30,3) два общих атома кислорода 0(А1) и 0(А2) лежат соответствен
но на оси вращения [010] и плоскости симметрии (010) одного из индиви
дов, а другая пара общих атомов 0(А1) и 0(А2) -  на оси [010] и плоскости
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Фиг. 29. Различия в ориентировке альбит-периклиновых двойников в микроклине (а) и анор- 
токлазе (б) (по Диру и др., 1966)

(010) второго индивида. Поскольку атом 0(А1) на высоте 4,7 А в двойни
ке (см. фиг. 30, 36) и в монокристалле (см. фиг. 30, За) находится в одной 
и той же позиции (цепи 81-0-81-0 в двойнике отличаются от конфигура
ции в монокристалле только незначительным разворотом атомов кисло
рода вокруг атомов кремния в [81(1)04]- и [81(2)04]-тетраэдрах на высотах
4,1 и 5,05 А), образуются двойники срастания (“контактные двойники”) по 
плоскости (010). Однако так как она одновременно является и плоскостью 
симметрии, то возможны “правые” и “левые” двойники. А поскольку ту 
же позицию занимают атомы 0(А1) на высоте 1,8 А в цепи 81-0-81-0 вто
рого двойникового индивида, в данном случае возможны также и двойни
ки “прорастания”.

Альбитовые и периклиновые двойники в триклинных полевых шпатах, 
согласно Тэйлору с соавт., получаются соответственно отражением в плос
кости (010) или вращением вокруг оси [010], которая близка к ±(010). Поэ
тому (особенно при полисинтетическом двойниковании или при одновре
менном альбит-периклиновом двойниковании) двойник повышает свою сим
метрию до моноклинной. Для альбит-периклиновых двойников в микрокли
не (“М”-двойники, “микроклиновая” решетка) это является доказательст
вом образования его из первично-моноклинного полевого шпата в результа
те твердофазовых превращений [97, 100, 101]. В моноклинных полевых 
шпатах альбитовые и периклиновые двойники невозможны, так как [010] = 
=  1 (010).

Все полевые шпаты имеют спайность в двух направлениях -  под углом 
90° или незначительно отличающемся от прямого (20' - в микроклине,
3,5-4° -  в плагиоклазах), как правило, совершенную по (001) и совершенную 
или хорошую по (010). Структурное объяснение совершенной спайности по 
(001) и (010) дано Тэйлором с соавт. [53]. В этих направлениях разрывается 
наименьшее число тетраэдрических связей на единицу площади; при этом
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Фиг. 30. Структурное объяснение двойникования в ортоклазе (по Тэйлору и др. [53])
Сплошные линии -  вЮ  связи в I из сдвойникованных индивидов, пунктирные — во II; Я| и /?2 -  пло

скости симметрии; цифры -  высота атомов над плоскостью чертежа (А)
I -  манебахские двойники в проекции на (100) (дв. ось ±(001), лл. срастания (001)); общие атомы 

0(А1) лежат на оси [010] в плоскости чертежа; кристаллографические оси с [001] ориентированы: в 1 ин
дивиде вниз справа налево, во II -  вверх справа налево; 2 -  бавенские двойники в проекции на (100) (дв. 
ось ±(021), пл. срастания (021)); общие атомы 0(А2) лежат на плоскостях симметрии (010), в плоскости 
чертежа и на высоте 0,6, -0,6,1,1,1.65А; кристаллографические оси с [001] ориентированы: в 1 индивиде 
вниз справа налево, во II -  снизу вверх; 3 -  карлсбадские двойники в проекции на (010) (дв. ось [010], пл. 
срастания (010)): а -  цели Бь-О-вь-О в монокристалле ортоклаза, жирные линии -  верхнее четверное 
кольцо из [(81,А1)04]-тетраэдров, тонкие -  нижнее; атомы 0(АI) лежат на оси [010] на высоте 1,8 и 4,7 А, 
атомы 0(А2) -  в плоскости симметрии (010) на высоте 0 и 6,5 А; 6  -  цели вЮ-вь-О в двойнике; общие 
атомы 0(А1) и СКА2) лежат на оси [010] и в плоскости (010), в 1 двойниковом индивиде на высоте 0 п 
1,8 А, во II -  на высоте 4,7 и 6,5 А соответственно
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Фиг. 30 (окончание)

рвутся только связи между цепочками тетраэдров, но сохраняются четвер
ные кольца.

Тв. 6-6,5. Уд.в. 2,54-2,57 для К-п.ш., 2,62-2,65 для альбита, 2,74-2,76 для 
анортита, до 3,4 для цельзиана. Промежуточные значения -  для К,Ыа- и 
Са,]Ча-полевых шпатов.

Определение скоростей прохождения упругих волн при атмосферном да
влении и уточнение упругих констант выполнено в [128-131]. Скорости уп
ругих волн (км • с-') вдоль направлений:

[100]* [010]2* [001]3* [НО]4*

Ортоклаз 4,90-5,06 7,60-7,81 6,30-6,86 6,58-6,68
Микроклин 4,96-5,15 7,84-8,20 6,30-7,01 6,76-7,17
Альбит 5,33-5,42 7,05-7,26 7,09-7,12 6,29-6,38
Олиго кл аз 5,62-5,70 7,41-7,87 6,88-7,18 6,55-6,81
Лабрадор 6,06-6,10 7,71-8,00 7,30-7,53 6,98-7,10
Анортит 6,80 8,61 7,58 7,63
Гналофан 5,18 7,80 6,91 6,75

* Наблюдается смещение волн примерно на 0,7 этой величины в направлении [010] и 
на 0,6 -  в направлении [001].

2* Смещение волн на 0,3 в направлении [001] и 0,5 в направлении [100].
3* Смещение волн на 0,4 в направлении [100] и 0,3 в направлении [010].
4* Смещение волн на 0,5 в направлении [110] и 0,4 в направлении [001].

Для 18 образцов различных полевых шпатов вычислены по 13 значений 
независимых компонент тензоров упругости сл = 10м дин • см-2 и = 
= 1(Н3 см2 • дин-1, максимально согласованных с измеренными скоростями 
волн. Значения усредненных параметров Е, С, К, X и р (105 кг • см-2) и скоро
стей упругих волн юр и ю5 (км • с-1):
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М»ц/п Минерал
Средние значения по 
Фоигту-Реуссу-Хиллу

Постоянные
Ламе

Скорость 
упругих волн

Е С К X Р V,

1 Ортоклаз 6,12 2,38 4,79 3,23 2,37 5,60 3,06
2 я 6,66 2,64 4,65 2,88 2,64 5,64 3,21
3 Микроклин 6,41 2,47 5,29 3,66 2,47 5,78 3,10
4 1* 6,51 2,53 5,10 3,44 2,52 5,75 3,13
5 «1 7,06 2,77 5,23 3,43 2,76 5,91 3,28
6 N 7,22 2,82 5,54 3,64 2,82 6,02 3,32
7 Амазонит 6,28 2,46 4,71 3,09 2,45 5,61 3,11
8 Альбит 7,34 2,86 5,69 3,84 2,84 6,05 3,29
9 (( 7,37 2.93 5,09 3,15 2,92 5,87 3,35

10 О лигокл аз 7,89 3,06 6,20 4,18 3,06 6,25 3,40
11 (1 8,08 3,14 6,30 4,10 3,14 6,26 3,45
12 К 7,59 2,93 6,20 2,29 2,92 6,19 3,33
13 Лабрадор 8,70 3,36 7,08 4,90 3,35 6,58 3,54
14 И 8,79 3,37 7,46 5,16 3,38 6,67 3,56
15 и 8,92 3,45 7,19 4,85 3,46 6,62 3,58
16 Анортит 10,32 3,99 8,42 5,83 3,97 7,06 3.79
17 Гиалофан 6,97 2,68 5,84 4,04 2,68 5,96 3,18

1 -  Мурзинка, Урал; 2, 3 -  Чехия; 4 -6  -  Черная Салма, Сев. Карелия; 7 -  Амазо- 
нитовая копь, Ильменские горы, Урал; 8 -  м-ние не известно; 9 -  Хета-Ламбина, Карелия; 
1 0 -  Чупа, Карелия; 11, 12 -  п-ов Медведок, Чупа, Карелия; 13, 1 4 -  Головино, Украина; 
15 -  п-ов Лабрадор, Канада; 16 -  м-ние не известно; 17 -  Слюдянка, Прибайкалье.

Окраска полевых шпатов разнообразная, как правило, светлая: белая, 
желтоватая, зеленоватая, красноватая, коричневатая. Зеленые и голубова
то-зеленые разности носят название амазонита. Описаны янтарно-желтые 
железистые полевые шпаты. Часто прозрачные, водяно-прозрачные (см. 
“Адуляр”).

Некоторые полевые пшаты обладают способностью опалесценции (аду- 
лярисценции), авантюрисценции или лабрадорисценции, которые в отечест
венной литературе обобщенно принято называть иризацией [132]. Опалес
ценция дает мерцание в голубоватых, зеленоватых, жемчужно-белых и 
бледно-желтых тонах в К,1Ча-п.ш. (криптопертитах) (лунные камни) и оли- 
гоклазах (беломориты) или переливчатую игру света в голубовато-сирене
вых или серо-синих тонах, напоминающую отлив перьев на шее голубя (оли- 
гоклазы-перистериты), и вызвана пертитовым строением щелочных поле
вых шпатов или аналогичным явлением фазового распада в олигоклазах. 
Лабрадорисценция -  аналогичное явление в лабрадорах (один из синонимов 
лабрадора -  тавусит, от персидского “тавуси” -  павлин). Авантюрисценция -  
яркое свечение минерала точечными бликами в оранжево-красных, ярко- 
желтых и малиновых тонах (солнечные камни), вызванное отражением све
та от мелких рассеянных пластинок гематита (в К-п.ш., альбите или оли- 
гоклазе), ильменита или самородной меди (в лабрадорах).

В спектрах фотолюминесценции при возбуждении ртутно-кварцевой 
лампой или азотным лазером (Х,,^ = 337,1 нм) проявлены центры Ей2*, Ре3* 
и Сг3+ [133, 134], в спектрах рентгенолюминесценции зафиксированы восемь 
основных типов излучающих центров, образовавшихся в результате внед
рения примесных ионов-люминогенов -  РЬ*, Т1+, Мл2*, Ре3*, Се3*, Ей2*, и
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центры, связанные со стабилизацией дырки на одном из атомов кислорода 
алюмокремнекислородных тетраэдров -  [8104]3- и [АЮ*]4- [134-141]. В спек
трах катодолюминесценции плагиоклазов найдены полосы Бу3+, Б т 3* 
и N63+ [Н 2].

Кислородные центры в спектрах РЛ полевых шпатов проявляются в об
ласти 400-500 нм. Полосы ультрафиолетового возбуждения (поглощения) и 
излучения обусловлены переходами 'Б0 —> Ф, и 3Р, —» 150 соответственно. 
Энергия переходов определяется локальным кристаллическим полем, в ко
тором находятся поглощающий и излучающий ионы, и зависит от энергии 
связи О-центров с окружающими ионами; дефектные центры могут быть 
стабилизированы вакансиями (А1-0 — \ ^ + , А1-О“-У0, А1-СГ-Б1 — Ук, БЮз- ), 
изоморфными (А1-СГ-А1, А1-СГ— М^+, Б 1 -0  — М*+) или интерстиционны- 
ми ( БЮ ^-Иа) примесями [137].

Центр Ре3+, замещающего А1 в тетраэдрах, обусловливает красную РЛ. 
В случае центров Ре-СГ-А1 или Ре-0'-Б1 излучение при рентгеновском воз
буждении происходит при внутрицентровых с1-с1 переходах в ионах Ре. Спек
тры возбуждения люминесценции ионов Ре3+ в полевых шпатах состоят из 
ряда полос, соответствующих спин-запрещенным электронным переходам 
из основного состояния 6А,(6Б) на уровни вышележащих квартетных состо
яний 4Б  и <}. Спектроскопические параметры и идентификация полос УФ- 
возбуждения (поглощения) и излучения ионов Ре3+ в ортоклазе, микроклине 
и альбите:

Ортоклаз [136,141] Микроклин* [137] Альбит * [137]
Электронный переход

Я, нм V ,  СМ"1 X, нм V ,  С М"1 X, нм V ,  см-1

346 28902

Спектры УФ-возбуждения

6А ,(8 )—>4Т,(Р)
378 26455 371 26950 373 26800 6А ,(8 )—>4Е(Э)

- - 380 26320 379 26390 6А ,(8 )—И е (0 )
418 23923 410 24390 413 24210 бА ,(8 )—>4Т2(0)

- - 417 23980 421 23750 6А ,(8 )-> 4Т2(0)
438 22831 435 22990 436 22940 6А ,(8 )-> 4А,(С)
438 22831 445 22470 449 22270 6А |(8) —> 4Е(С)

- - 455 21980 456 21930 6А,(8) -»  4Е(0)
505 19802 481 20790 490 20410 6А ,(5 )-> 4Т2(С)

- - 506 19760 507 19720 6А ,(8 )-> 4Т2(С)
- - 530 18870 536 18660 бА ,(5 )—И т 2( 0

595 16807 558 17920 567 17640 6А ,(8 )-> 4Т,(С)
- - 608 16450 614 16290 6А ,( 8 ) - И Т 1(0)

- - 635 15750 652 15340 6А ,(8 )-> 4Т,(С)

-700 -14300 700
Спектры УФ-излучения 

14286 740 13514 6А ,(8 )-> 4Т ,(0 )

* Расщепление полос обусловлено более н и з к о й  симметрией кристаллического поля в 
микроклине и альбите.
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Положение полос возбуждения и излучения иона Ее3* практически не за
висит от структурного состояния полевого шпата, т.е. концентрации Ре в те
траэдрах Т,0, Т ,т , Т20 и Т2ш (полоса возбуждения смещается всего на 
1-2 нм, а люминесценции -  на ~ 10 нм), но зависит от химического состава 
полевого шпата -  полоса излучения в альбите смещается в длинноволновую 
область на ~40 нм по сравнению с микроклином, что объясняется меньшим 
размером элементарной ячейки альбита, приводящим к увеличению кри
сталлического поля Dq в позиции Ре3*. В пертитах полоса Ре3* занимает про
межуточное положение между микроклиновым и альбитовым, что можно 
использовать для фазового анализа [137].

Примесные ионы Ре3+ вызывают тушение 51- и А1-0*-центров. В мало
железистых полевых шпатах эти полосы доминируют в области 350-500 нм, 
но с ростом концентрации Ре они полностью перекрываются полосами по
глощения Ре3* из-за конкуренции за захват свободных носителей заряда в ре
комбинационных процессах между центрами БеО^- и центрами и
АЮ4- или из-за передачи энергии возбуждения от последних к центрам Ре 
вследствие индуктивного резонанса [137].

Центр Т1+ установлен в спектрах РЛ К-п.ш. и плагиоклазов в области 
235-290 нм. То, что элементом-активатором данного УФ-излучения дейст
вительно является Т1, а не (как считалось ранее) РЬ+, подтверждено методом 
твердофазной диффузной активации [137]. Спектры возбуждения ФЛ в 
К-п.ш. (температура жидкого азота) обнаруживают две полосы: Атах = 228 нм 
('Бо -> 3Е(3Р,)) и Хтах = 240 нм ('Бо -> 3А(3Р,)), соответствующие полосе излу
чения 287 нм ('Б,, —> 3Р|). Иногда данная полоса излучения расщепляется на 
две: Аизл = 280 и А ^  = 295 нм. Концентрация центров Т1+ линейно связана с 
концентрацией ЛЬ в полевых шпатах, отражая их общую геохимическую 
судьбу в пегматитовом процессе [137].

Центр Се3* наблюдается в ближней УФ-области в спектрах РЛ альбита и 
плагиоклазов в виде характерной двухпиковой полосы: А,|ЗЛ = 321 нм (2Р7/2 —» 
—> 20 5/2) и А,13Л = 347 нм ( ^ 512 —> Юш). Ион Се3* замещает как N3, так и Са. 
Исследование спектров ФЛ показало наличие также сдвоенной полосы воз
буждения с максимумами: = 276 и = 298 нм [137].

Центр Ей2* представлен интенсивной полосой излучения Атах ~ 400 нм с 
полушириной порядка 20 нм (электронный переход 4/5(1 —> 857/2); наиболее 
интенсивные полосы возбуждения 320 и 370 нм проявляются в плагиокла
зах, но маскируются широкополосным фоном центров БЕ [137].

Мп2* является активатором зеленой люминесценции. В спектрах ФЛ и 
РЛ Атах излучения наблюдается при -570 нм с шириной 10-15 нм, а полосы 
поглощения -  при 344, 363 и 402 нм, соответствующие электронным перехо
дам бА, —» 4Е(0), 6А, -» 4Т2(Э) и 6А, —» 4 А4Е(С). Эти центры в альбите хара
ктеризуются изменением яркости, что указывает на различную их природу. 
Скорее всего, они обусловлены замещением N8* на Мп2* с катионной вакан
сией, способной захватить дырку на ближайшем ионе кислорода. Падение 
яркости связано с преобразованием Мп2* центров: Мп2* + е- -> Мп* [137].

Для центра РЬ* характерна полоса излучения с Атах = 860 нм в ИК-обла- 
сти. ИК-люминесценция характерна только для К-п.ш. с повышенным со
держанием свинца (максимальна в амазонитах). Она проявляется как в ФЛ-, 
так и в РЛ-спектрах. При фотовозбуждении она обусловлена внутрицентро- 
выми переходами в ионах РЬ* и проявляется в спектрах возбуждения как две
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полосы с максимумами 380 нм (62Р1/2 -» 72Р,Д) и 550 нм (62Р,Д -> 72Sl/2) [137]. 
После отжига выше 650° ИК-люминесценция исчезает, а РЛ -  увеличивает
ся (даже при кратковременном рентгеновском облучении). Она обусловлена 
захватом электронов на РЬ2+-центрах с образованием возбужденных цент
ров РЬ+, возвращение которых в основное положение приводит к излучению 
квантов с X = 860 нм: РЬ2+ + е° —> (РЬ*)* + е+... Од, + /¡vg60. Падение яркости 
РЛ связано с преобразованием: РЬ2* - е - —> РЬ+.

А10^ центр дает широкую полосу в сине-голубой области спектра, мак
симум которой смещается в зависимости от состава полевого шпата в преде
лах 450-490 нм. Дефектные Al-тетраэдры возникают при изоморфном заме
щении А13+ —» Si4+ в соседних Т-позициях, в результате чего при рентгенов
ском облучении образуется дырочный центр А1-СГ-А1, стабильный при ком
натной и более высоких температурах. РЛ возникает при рекомбинации 
свободного электрона с дыркой на ионе кислорода: Од, + е- —» (Од7)* + 
+ /jv 470. Возбужденный ион ( Од7 )* релаксирует в основное положение с ис
пусканием фотона. В микроклине Хтал = 460-470 нм. Полоса с = 
= 390-400 нм в плагиоклазах сопоставляется с Si04- центром, обуслов
ленным рекомбинацией: 0$, + е~ —> ( О^" )* —» + /?v390. В К-п.ш. эта
полоса не фиксируется [137]. В целом для К-п.ш. характерны центры люми
несценции: Tl, Al, Fe и РЬ (РЬ -  только в них), для альбита -  Si, Мп и Fe, для 
плагиоклазов -  дополнительно центры Се и Ей [137].

Методом РЛ в плагиоклазах (альбит, олигоклаз, андезин) установлены 
центры РЬ2+, Се3*, О* + (Eu2+), Dy3*, Tb3+, Мп2+, Fe3* [134].

Согласно [134], наблюдается отчетливая тенденция смены ведущих лю- 
миногенов в полевых шпатах из геологических образований разной глубин
ности: при переходе от гранулитов к породам амфиболитовой фации мета
морфизма и от ультраметаморфогенных гранитоидов и мигматитов к мезо- 
и гипабиссальным гранитоидам в спектрах РЛ исчезают полосы Се3+ (в пла
гиоклазах), а в спектрах ФЛ -  полосы Ей2* (в плагиоклазах и К-п.ш.) и уси
ливаются полосы Fe3* и особенно Мп2+ и РЬ2+, что объясняется в основном 
сменой восстановительной обстановки на окислительную. В полевых шпа
тах малоглубинных редкометальных 1л,Р-гранитов преобладают полосы 
Мп2+ в сочетании с линиями Dy3* и ТЬ3+, а в амазонитовых редкометальных 
гранитах -  полосы Fe3* и РЬ2*. В полевых шпатах альбитизированных и грей- 
зенизированных редкометальных гранитов и самих грейзенов в спектрах РЛ 
преобладают полосы Mn2*, Dy3*, ТЬ3*, иногда РЬ2*.

Изучение термолюминесценции полевых шпатов широко использова
лось в петрологии для расчленения гранитоидов [143-148] и др.

Сводки по ИК-спектрам полевых шпатов даны в работах [149-151 и др.]. 
ИК- и рамановские спектры полевых шпатов обусловлены вибрационными 
свойствами кристаллической решетки, проявляющимися при воздействии на 
нее тепловой энергии. Они отражают валентные колебания связей Т-О, 
Т-О-Т и М-О, деформационные колебания связей Т-О-Т и О-Т-О и их вза
имодействие, регистрируемые в области 1000-10 см-1 (10-200 ммк), и чувст
вительны к локальным изменениям структуры.

Спектры моноклинных С2/т полевых шпатов с 13 атомами в структуре 
(MT4Og) имеют 6 х 13 = 78 нормальных вибрационных мод, из которых 36 яв
ляются ИК-модами (17 Ag и 19 Bg), 39 -  рамановскими (20_А„ и 19 В„) и 3 -  
акустическими. Для триклинных полевых шпатов с пр. гр. Р1 -153ИК-моды,
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156 римановских и 3 акустические моды. Для полевых шпатов с симметрией 
СТ -  36 ИК-мод, /У -  75 ИК-мод (Smith, Brown, 1988). Все возможные 

полосы поглощения в ИК-спектрах полевых шпатов были рассчитаны по 
аналогии со спектром К-п.ш. Ииши с соавт. [152] на основе силового по
ля Юри-Брэдли. В ближней (1200-400) и дальней (400-100 см-1) инфра
красных областях были сняты и рассчитаны спектры высокого альбита и 
его Ge-аналога, низкого альбита и его Ga-аналога, санидина и его Ge-ана
лога, микроклина, Fe-микроклина, цельзиана, Sr-цельзиана, РЬ-п.ш., 
анортита и плагиоклазов состава Ab^yAn^, АЬ^^Ап^ и Ab20Ans0
[153]. Полосы поглощения более высокой энергии (-1000 см-1, ~10 ммк) 
обусловлены колебаниями Т-О-связей, более низкой энергии (—100 см-1, 
-100 ммк) -  колебаниями М-О-связей. Данная модель позднее улучшена 
при расчете на основе гармонических колебаний в простом поле валент
ных усилий [154]; при этом для неупорядоченных полевых шпатов введе
ны пять силовых параметров, для упорядоченных -  семь. Для альбита и 
микроклина они соответственно равны (мдин/А):

А Ю  Si-O 0 -A I-0  O -Si-O  Т -О -Т  М -О Т-О, Т-О

Альбит 3,2(2) 3.9(1) 0,95(10) 1,34(6) 0,46(10) 0,18(2) -0 ,8(1)
Микроклин 3,2(1) 3,8(1) 0,94(6) 1,44(3) 0,35(5) 0,14(1) -0,92(6)

Рассчитанные на их основе частоты в спектрах оказались результатом 
сложного взаимодействия: в области 1000-1160 см-' они определяются в ос
новном (от 1/4 до 3/4) связями Si-O со значительной долей участия связей 
Т-О, Т-О (до 1/7), O-Si-O (до 1/14) и А Ю  (от 1 до 27%); частоты в области 
250-800 см-1 определяются в основном связями O-Si-O (от 1/3 до 3/4), а час
тоты в области менее 180 см-' сильно зависят от связей К-О. Из-за наложе
ния или малой интенсивности частот не все они проявляются в спектрах по
левых шпатов, особенно в рамановских.

Типовым является ИК-спектр санидина; спектры остальных поле
вых шпатов отличаются лишь в деталях. ИК-спектры К-п.ш. харак
теризуются наличием сложной по структуре, интенсивной полосы 
в области 800-1200 см-1 (валентные колебания, V, Si-O) [155], а в низко
частотной части спектра 400-800 скН — полос 500-650 см-1 (с тремя 
максимумами) и 450-500 см-' (деформационные колебания, 5, Si-O); 
раздвоенная полоса в области 700-800 см-' (720-730 и 760-780 см-1) 
предположительно связана с колебаниями связи Si-O-Al. Спектры 
упорядоченных полевых шпатов являются более четкими и сложными. 
В полевых шпатах с неупорядоченным Si/Al-распределением наблюдает
ся уширение полос поглощения в спектре, что впервые было обна
ружено Лавесом и Хафнером [72, 156] для отожженного при 1323 К 
микроклина.

Связь ИК-спектроскопии с Si/Al-упорядочением в щелочных полевых 
шпатах показана в [72, 156-160] и практически использовалась в работах 
[158-163]. Структурно-чувствительными являются смещающиеся максиму
мы полос поглощения в области 500-550 и 600-650 см-1 (v2 и V ,), отражаю
щие изменение силовой постоянной между атомами кислорода и Si и А1 в те
траэдрах Т(1) и Т(2) соответственно и изменение соотношения интенсивно
сти полос в области 700-800 см-1, стабильных по положению. Расстояние ме
жду максимумами v2 и V, меняется от 90 см-1 в санидине до 110 см-1 в микро
клине. Степень ИК-упорядоченности 0 = 0,05(Av -  90), где Av = v, -  v2. Мак-
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симумы полос поглощения V] и у2 в щелочных полевых шпатах меняются 
следующим образом:

V,, см-1 V2,CM-' Av = V| -  v2, см-1 e

Альбит 649 534 115 1,25
Санидин 641 552 89 0,00
Ортоклаз 648 541 107 0,85
Микроклин 650 540 110 1,00

Возможности использования ИК-спектров поглощения для определения 
структурного состояния щелочных полевых шпатов обсуждались в работах 
[162,163].

В области 2800-3800 см-1 в полевых шпатах обнаруживаются полосы по
глощения, обусловленные присутствием абсорбционной (3400-3600 см-') 
или связанной в структуре (3420,3480 и 3550 с м 1) воды. Согласно [164], в по
ляризованном ИК-спектре поглощения лабрадора с 0,013 мас.% Н20 , снятом 
в области 2500-4000 см-1, были установлены три полосы поглощения 3100, 
3300 и 3600 см-1, соответствующие структурно-связанным ОН-группам. В 
неполяризованном ИК-спектре лабрадора Апх  с 0,030 мас.% Н20 , снятом в 
области 2600-3900 см-1 с пластинки II (010), установлена широкая полоса по
глощения с максимумом при 3230 см-' и слабым плечом при 3550 см-1 [165]. 
Поляризованные спектры показали сильный плеохроизм на пл. (010) с мак
симумом абсорбции под углом 36° к [001], что указывает на замещение в 
структуре наиболее валентно-дефицитного атома кислорода Осш на 
ОН-группу.

ИК-спектры отражения, получаемые от естественных (плоскости спай
ности, грани) или искусственных (сколы) поверхностей кристалла, исследо
ваны для К-п.ш. из пегматитов Сев. Карелии и Мамско-Чуйского р-на [166]. 
Отличия в ИК-спектрах отражения для К-п.ш. разного структурного состо
яния, снятых в разной ориентировке, см. в разделе “Калиевый полевой 
шпат”.

Спектральные особенности бадингтонита в ближней инфракрасной об
ласти исследованы в работе [167], и показано, что сильная полоса поглоще
ния при 2,1 ммк (4760 см-') соответствует МН4-иону.

Серия плагиоклазов разного состава исследована методом высокочас
тотной ИК-спектроскопии (HMIS ( Hard mode infrared spectroscopy) в области 
50-2000 см-1 с использованием преобразования Фурье [168]. Автокорреля
ция позволила уточнить положение и ширину полос поглощения в ИК-спек
тре. Данный метод дал возможность исследовать локальную степень по
рядка в минерале в сопоставлении с макроскопическими его свойствами 
и уточнить состав, симметрию и Si/Al-упорядоченность несоразмерных фаз 
в плагиоклазах и характер фазовых переходов С1 <-> Л ,  С1 <-> е2 и 
С1 <-» е, (см. “Плагиоклазы”).

Фононные спектры ИК-колебаний, активных в области 50-2000 см-1, ис
следованы при 20-900 К с использованием преобразования Фурье для неупо
рядоченной и упорядоченной серий гомогенных щелочных полевых шпатов, 
полученных ионным обменом и детально изученных рентгенографически 
[169]. Профили линий ИК-абсорбции и их частоты зависят от степени Si/Al- 
упорядоченносги и нелинейно -  от химического состава полевых шпатов, 
что указывает на неидеальную смесимость твердых растворов. Изменение 
спектров при разной температуре с очевидностью свидетельствует о фазо
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вом переходе С2/т —> С1 в 81/А1-разупорядоченных высоконатриевых чле
нах ряда (см. “Калиево-натриевые полевые шпаты”).

Исследованы римановские спектры альбита [154, 170], санидина [154, 
170, 171] и анортита [154, 171, 172]. Поляризованные рамановские спект
ры стекол альбитового, ортоклазового и анортитового состава изучены 
в [171-173]. Установлено, что стекла содержат коротко-координирован
ные связи, аналогичные связям в кристаллах с полностью полимеризо- 
ванными тетраэдрами. В рамановских спектрах доминируют частоты в 
области 450-520 см-1 (506 см-1 в альбите [173], 513-514 см-' в санидине 
[171,173], 503 см-' в анортите [171-173]), отражающие симметричные ко
лебания мостиковых атомов кислорода в каркасе, (Т-О-Т), что указы
вает на наличие в структуре стекла колец из связанных тетраэдров. 
В структуре анортитового стекла преобладают 4-членные кольца из 
Т 04-тетраэдров, в структуре закаленного альбитового и ортоклазового 
стекол обнаруживаются лейцитоподобные домены из 6-членных колец 
из Т 0 4-тетраэдров.

Радиоспектроскопическому изучению электронно-дырочных центров в 
полевых шпатах посвящены работы [174—176 и др.]. Наиболее важное значе
ние имеет дырочный центр А1-СГ-А1 (А104_), вызванный вхождением в 
А1,81,0-каркас избыточного алюминия. По данным Таращана [136], с ним 
связана основная полоса, определяющая свечение полевых шпатов в облас
ти 400-550 нм в спектрах РЛ с максимумом ~470 нм. Дырочные центры О , 
являющиеся обычными центрами рекомбинации в полевых шпатах, связаны
с центрами излучения АЮ4- 470 нм и обусловливают ТЛ с максимумом при 
180-200° [148]. Пик ТЛ -200° коррелирует с центром А104_ также по дан
ным ЭПР [175]. Предполагается, что электронными центрами захвата, обра
зующимися параллельно с центрами О , стабилизирующими центры АЮ4“ , 
являются ионы Ыа, находящиеся в междоузельном пространстве, компенси
рующие заряд дополнительных ионов А13+ [145, 177]. Описаны также элек
тронные центры РЬ+ (распространенные в амазонитах) и Т13+, возникающие 
при изоморфном замещении ТИ* -> А13+ с последующим захватом электрона 
при облучении кристалла: Тг*+ + е- —> Т13+, с которым коррелирует максимум 
ТЛ при 290° [136].

Исследования электронного парамагнитного резонанса за послед
ние 30-40 лет привели к открытию 20 парамагнитных центров в по
левых шпатах. Наиболее достоверными из них являются следующие 
П78]:

Парамагнитные
центры

Позиция Степень 5|/А1- 
порядка ^тах» ̂ Та, К 'а. 4 Ссылка

Термально-стабильные центры; катионы с «^-электронными оболочками

Ре3+ Т ,0 Упорядоч. 295 >1123 >200 [179-184]
Бе3* Т(1) + Т(2) Неупорядоч. 295 >1323 >3300 [185]
Ре3+Оз(ОН) Т(1) Неупорядоч. 295 >1323 >1300 [185]
Ре3+0 2(0 Н)2 Т(1) Неупорядоч. 15 >1273 >113 [186]
55Мп2+ м Упорядоч. +

+ неупорядоч.
295 >1323 >3300 [180,184, 

187,188]
Оксиды Ре Упорядоч. +

+ неупорядоч.
295 >1323 >1 [184,185]
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Парамагнитные
центры

Позиция Степень БУАЬ 
порядка 7тах> К | К 'а.Ч Ссылка

Термалыю-метастабильные центры и свободные радикалы 
1. Катионы с необычной валентностью: и р 1 -электронные оболочки

П 3+ Т,0 Упорядоч. +
+ неупорядоч.

77(?) 593 <2 [189, 190]

[РЬ-РЬ]3+

Р5-

М -М  Упорядоч. 40 723

2. Анионы с необычной валентностью: 
•электронные оболочки О1- /  ХМ,- и О 1- /  ХУ,- х Х2,

<2 [186]

М = 5ц М2+, п = 2 Ь(Ьт )*,
К с ^ .К с ^ )

Упорядоч. +
+ неупорядоч.

5,115 623 <3 [186,187, 
190-192]

У = 27 А1, п = 1 а\ Упорядоч. 110 493 <3 [190-193]
У = 27 А1, я = 2 4 ' , с о . 4 , Упорядоч. +

+ неупорядоч.
60 493 <3 [177,189- 

193,]

У = “ Иа, п = 1 а, (?)/М Упорядоч. 11(1) 493 <2 [189]
У = 27А1, и = 1, 
г  = 23Ка, т = 2

ц{Д’1т/М Упорядоч. 60 553 <3 [192]

У = Ю7.109 д е+1 „ =1 а[(?)/М Упорядоч. П(1) 553 1,5 [189]
У = 207рь2+ П=1 Ст/М

3.

Упорядоч.

ВО„-радикалы

11(1) 533 <2 [189-191]

е (т ) Упорядоч. +
+ неупорядоч.

11(1) 598 <3 [186]

8 Юз_/27А1 е(Ь0) Упорядоч. 295 653 0,3 [187,193]

РО5-  2* Т(2) ? Упорядоч. 11(1) 623(?) <3 [194]

ИОз3* М Упорядоч. + 70 
+ неупорядоч.

4. Органические радикалы

873 0,3 [186,187, 
193]

с 2н 54‘ М Упорядоч. +
+ неупорядоч.

295 573 0,3 [186,187, 
193]

СН3 м Упорядоч. +
+ неупорядоч.

295 573 0,3 [186,187, 
193]

* Позиции интерпретированы авторами [190,191] как КЬо) и Ь0 соответственно.
2* Сигнал РО3-  интерпретирован авторами [164] как неизвестный.
3* Сигнал интерпретирован авторами [187,193] как Ы2_.
4* Сигнал интерпретирован авторами [187, 193] как №1з .
Примечание. Упорядоч. -  упорядоченный, неупорядоч. -  неупорядоченный; Гтак -  

температура максимальной интенсивности сигналов; Тл -  температура аннигиляции при 
нагревании; га -  время аннигиляции.

Наиболее полная последняя сводка по идентификации спектров ЭПР в 
полевых пшатах и использованию их в минералогии, петрологии и геологии 
составлена Петровым [178]. Широко распространенным центром ЭПР в по
левых шпатах является центр Ре3*, локализующийся в алюмокремнекисло- 
родных тетраэдрах. Он исследован в альбите [181-184], К-санидине, орток
лазе и адуляре [185], микроклине [181, 182], микроклин-пертите [182], кис
лых [181, 182], средних [182, 195-196] и основных [182, 195] плагиоклазах. 
Ре3+ локализуется предпочтительно в позиции Т,0. В пертитах оно обогаща
ет позицию Т,0 в более упорядоченной фазе. В неупорядоченных полевых
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шпатах входит и в Т(1), и в Т(2), но предпочтительно в Т(1) [192]. Наиболее 
сильные сигналы (и наивысшее содержание Fe) установлено в ортоклазе с 
Мадагаскара и адуляре из Хибин, наименьшее -  в К-санидине Айфеля. Дан
ные о вхождении Fe3+ в плагиоклазы вместо Са недостоверны; скорее всего, 
оно входит в интерстиционное пространство.

В К-п.ш. наблюдались ЭПР спектры “гематитоподобных” и “магнетито
подобных” окислов Fe, рассеянных в виде тонких (< 10 нм) частиц в решет
ке [184, 185].

С помощью изучения центров ЭПР выяснена природа сине-зеленой ок
раски амазонита [186,189,194], обусловленная центром РЬ. Предполагается, 
что этот центр отражает взаимодействие неспаренного электрона с парой 
неэквивалентных атомов свинца РЬА и РЬВ+ с электронными оболочками 
6s26p2 и 6s2, которые соответственно диамагнитны. Однако в химических со
единениях с РЬ2+ при захвате одного из электронов может возникнуть пара
магнитный центр РЬ+ с электронной оболочкой 6s26pI. При локализации 
этого электрона при двух ионах РЬ2+ возникает центр [РЬА-РЬВ]3+. Большин
ство полос в ЭПР-спектре обусловлены взаимодействием электрона 6р' с 
четными изотопами РЬА и РЬВ, но два слабых дуплета отражают его взаимо
действие с 207РЬ. Их вклад в общую электронную плотность составляет: 
четнрь-четнрь = 59,9%, 207РЬ-четнРЬ = (8,75 X 2)%, четнрь_207рь = (8,75 х 2)% и 
207рь_207рь = (1,3 х 4)% [178, 186]. Данные ЭПР показывают, что образова
ние центра РЬ2* является результатом направленного метасоматического 
процесса: Pb2* + А13* —» К* + Si4* [178,186].

В полевых шпатах наблюдались ЭПР центры от свободных радикалов. 
Центр N 02 впервые был установлен в микроклинах из гранитов и пегмати
тов Украинского щита, но идентифицирован как N2- [187,193]. Позже он на
блюдался в микроклинах и гиалофанах Хагендорфа [178]. Устойчив до 
573 К. Метастабильные центры СН3 (метил-радикал) и С2Н5 (этил-радикал), 
наведенные искусственной радиацией, также впервые наблюдались в микро
клинах Украинского щита, но были идентифицированы как NH3 [187, 193] и 
затем были реинтерпретированы после изучения микрокпинов и гиалофа
нов Хагендорфа [178]. Они менее устойчивые, короткоживущие (всего не
сколько мин при 77 К после у-облучения) и разрушаются при нагревания до 
530 К. Данные исследования должны быть обсуждены в связи с проблемой 
обнаружения бадингтонита на Украине.

Исследование рентгеновских А1Ар- и SiXp-спектров эмиссии и А\К- и 
SiX-спектров квантового выхода [197] показало, что на формирование 
электронной структуры оксианионов А1 и Si влияет не только тип крем
некислородного радикала, но и характер катионного окружения. Энергия 
поглощения АЕ SiX-равна 15,6 эВ в альбите, 16,0 эВ в микроклине, 15,1 эВ 
в анортите, для А1: 14,6 эВ в альбите, 14,2 эВ в микроклине и 14,2 эВ в 
анортите.

Полевые шпаты кислотоупорны, не растворяются в кислотах, кроме HF 
(К-п.ш. и альбит), или легко (анортит) или с трудом (основные плагиоклазы) 
разлагаются в конц. НС1 с выделением студенистого осадка кремнезема. 
Легко (альбит) или с трудом плавятся п.п.тр. в пузыристое стекло.

Физико-химические константы полевых шпатов рассчитывались исходя 
из калориметрических измерений тепл от растворения [198-207 и др.] и на 
основании изучения фазовых равновесий [208-210]. Последние уточненные 
данные приведены в работах Роби и Хемингуэя [207] и Холланда и Пауэлла
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Фиг. 31. Зависимости равновесного распределения алюминия по тетраэдрическим позициям 
в калиевом (а) и натриевом (б) полевых шпатах от температуры, рассчитанные по коэффи
циентам У и 2  Томпсона (по Ховису [200])

Т |, Т2, Т,0, Т[ГП -  различаемые структурные позиции вц А1; ЫА] -  мольная доля алюми
ния в Т - П 0 3 1 Щ И Я Х ,  01М -  температура фазового перехода санидин —» микроклин, ММ -  то же 
для перехода мональбит —» аиальбит

[210] (см. “Калиево-натриевые полевые шпаты”, “Санидин”, “Микроклин”, 
“Натриевый полевой шпат”, “Анальбит”, “Альбит”, “Анортит”).

Термодинамические аспекты Si/Al-упорядочения и фазовых превраще
ний в щелочных полевых шпатах и плагиоклазах детально рассмотрены в 
работах Ховиса, Томпсона и Вальдбаума и др. [200, 211]. Термодинамиче
ские расчеты объясняют различия в путях Si/Al-упорядочения в полевых 
шпатах -  одноступенчатом в Na-n.ni. и двухступенчатом в К-п.ш. (фиг. 31).

Термодинамике твердых растворов посвящены работы Ховиса, Хазел- 
тона, Хемингуэя, Роби, Вальдбаума, Томпсона и др. [199, 212-221]. Кинети
ка Si/Al-упорядочения и фазового распада в полевых шпатах рассмотрена в 
работах [220-222].

Эксперименты по определению закономерностей парционирования ми
кропримесей Li, Na, К, Rb, Cs, Са, Sr и Ва между полевыми шпатами разно
го состава и хлоридным гидротермальным раствором выполнены многими 
исследователями, но главным образом сотрудниками школы акад. Виара 
[94—96]. Описывающие их термодинамические модели основаны на предпо
ложении, что при низком содержании микропримесей твердые полевошпа
товые растворы и гидротермальные растворы хлоридов щелочей [217, 223, 
224] и щелочноземельных элементов [225-227] являются разбавленными 
идеальными растворами. Ионообменные свойства -  см. “К-санидин”, “Аль
бит”, “Анортит”, “Калиево-натриевые полевые шпаты”.
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Полевые шпаты являются главными породообразующими минералами 
магматических, метаморфических, ряда осадочных пород, пегматитов, мета- 
соматитов и гидротермальных жил.

Санидины характерны для кислых и щелочных вулканических пород: 
риолитов, трахитов, фонолитов и интрузий неглубокого залегания. Счита
ется, что они гомогенны, но современные методы исследования показыва
ют, что в большинстве они являются санидин-криптопертитами. В ультра- 
кремнекислых породах, таких как обсидианы и риолиты, могут образовы
вать сферолиты в срастании с кристобалитом и пучки игольчатых кристал
лов. В метаморфических породах образуются в условиях санидиновой фа
ции метаморфизма при высокой температуре и низком давлении. Иногда ус
танавливаются как аутигенные образования в осадочных породах.

Ортоклазы характерны для кислых и щелочных плутонических и вулка
нических пород, а также пегматитов в этих породах. Они типичны для мета
морфических пород высокой степени метаморфизма, контактово-метасома- 
тических образований. В случае высокого содержания натриевого компо
нента обычно представляют собой крипто- или микропертиты. Образуются 
в гидротермальных альпийских жилах (адуляр). Характерны для осадочных 
пород в зонах материкового сноса (аркозовые песчаники) и аутигенных но
вообразований в осадках разного состава (в том числе карбонатных).

Микроклин является обычным минералом плутонических фельзитовых 
(без вкрапленников) пород: гранитов, гранодиоритов, сиенитов и простых и 
сложных пегматитов в этих породах в ассоциации с кварцем, кислым плаги
оклазом, мусковитом, биотитом и роговой обманкой. Характерен для мета
морфических пород амфиболитовой фации и фации зеленых сланцев. Так 
же как и ортоклаз, является обычным обломочным минералом в детрито- 
вых осадочных породах, но может возникать и как аутигенное образование.

Высоконатриевые К,Ка-п.ш. (анортоклазы) типичны для вулканических 
и гипабиссальных пород, сформировавшихся в условиях подъема температу
ры. Часто образуется в периферических каемках порфировых вкрапленни
ков олигоклаза в щелочных сиенитах (ларвикиты и др.) или выделяется в ви
де гомогенного К,Са,Ка-п.ш. (тройного). Обычно является криптопертитом. 
Ассоциирует с И-авгитом, апатитом, ильменитом.

Плагиоклазы широко распространены почти во всех типах извержен
ных и метаморфических пород и некоторых осадочных отложениях. Альбит 
и олигоклаз характерны для кислых пород: гранитов, гранодиоритов, риоли
тов, сиенитов, гранитных и сиенитовых пегматитов. Андезин типичен для 
пород средней кремнекислотности. Лабрадор и битовнит обычны в основ
ных породах: -  габброидах и базальтах -  и являются главным минералом 
анортозитов. Анортит менее распространен и появляется в аномальных ос
новных и ультраосновных породах. В метаморфических породах распро
странены обычно кислые и промежуточные плагиоклазы с содержанием 
Ал-компонента менее 50%, но содержание Са растет в породах более высо
кой степени метаморфизма. Анортит присутствует в скарнах и других кон- 
тактово-метаморфизованных карбонатных породах. В осадочных породах 
плагиоклазы обычно присутствуют в виде обломочных зерен, но альбит ча
сто возникает в них как аутигенное новообразование при диагенезе осадков.

Цельзиан характерен для метаморфических пород амфиболитовой фа
ции метаморфизма, богатых Мп и Ва, где обычно постепенно переходит в 
гиалофан. В парагенезисе с ними типичны спессартин, родонит, Мп-эпидот, 
санборнит, джиллеспит и др. Бадингтонит -  редкий минерал, образующийся



Полевые шпаты 97

из КН4-содержащих грунтовых вод. Установлен в ртутных киноварных 
рудах, породах фосфорной формации, в горючих сланцах. Образует псевдо
морфозы по кислому плагиоклазу. Ридмерджнерит -  редкий минерал, обра
зующийся при обогащении пород бором. Установлен как аутигенный мине
рал в черных горючих сланцах и бурых доломитах, а также в щелочных 
породах осадочной формации Грин Ривер в США и щелочных пегматитах 
Дараи-Пиеза в Таджикистане.

Межплоскостные расстояния полевых шпатов приводятся только для ми
неральных видов и главных их разновидностей, в основном по фундаменталь
ным данным Борга и Смита [228, 229]. Учитывая важность порошковых дан
ных для диагностики полевых шпатов, кроме межплоскостных расстояний 
приводятся также угловые значения 20° для Cu Kat.

Диагностика полевого шпата может быть проведена по восьми наиболее 
сильным рефлексам на порошкограммах, показанных в табл. 3.

K,Na-n.m. отличаются от плагиоклазов по величине параметра а, 
поэтому диагностическим является рефлекс 201 и другие рефлексы, зави
сящие от а. В плагиоклазах 201 мало меняется в зависимости от содер
жания Ca (29Си Ка = 22°). В K.Na-п.ш. положение рефлекса 201 зависит 
от содержания Na и смещается от 2 0 ,^ ^  = 21° в К-п.ш. до 20СиА-а = 22° 
в Na-n.ni. Присутствие кварца (100 2ВСаКа = 20,86°) в пробе затрудняет 
рентгеновскую диагностику К-п.ш., но может быть установлено по нали
чию сильного рефлекса кварца 2QCuKa = 26,64°. Триклинная симметрия 
К-п.ш., возникающая при их Si/Al-упорядочении, устанавливается по расще
плению рефлексов 131 на 131 и 131 (до 0,7° 20CuJfo) и 130 на 130 и 130 
(до 0,8° 29Сц Ка ). Триклинная симметрия характерна также для неупорядо
ченных K,Na-n.in. с содержанием Na-компонента более 60% (анортоклазы) -  
величина расщепления рефлекса 131 достигает в анортоклазах 0,8-1,4°
20Си ка >а 130 -  0,2-0,6° 20Си Ка (см. также 111, 132 и др.) и возрастает с уве

личением содержания Na, достигая в высоком альбите 1,43-1,65° 20С(1 Ка.

В этом случае на рефлекс 131 накладывается отражение 202, искажая со
отношение их интенсивностей. Изменение положения рефлексов на порош
кограммах плагиоклазов (так же как и параметров их ячейки) зависит от 
изменения как их состава, так и степени Si/Al-упорядоченности, поэтому 
для их диагностики более надежны химические и оптические методы [230, 
231].

Полевые шпаты имеют важное практическое значение. Полевошпато
вое сырье используется в разных отраслях промышленности в качестве 
флюсующего, глиноземистого, щелочного или глиноземисто-щелочного 
компонентов, а также инертных наполнителей. Предпочтительны полевош
патовые породы с содержанием К20  + Na20  более 7 мас.%, CaO + MgO не бо
лее 2, А120 3 более 11 и Si02 63-80%. Поэтому в качестве сырья используют
ся в основном кислые (реже средние, щелочные) алюмосиликатные магма
тические, метаморфические или осадочные породы полевошпатового, 
кварц-полевошпатового, каолинит-полевошпат-кварцевого или нефелин-

7 Минерапы, том V Вып. I
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Таблица 3

Положение диагностических линий на порошкограммах 
полевых шпатов по [230]

ш
Санидин (до 10% АЬ) Промежуточный

микроклин
Максимальный
мнкроклин

о̂тн 2 0 С и  Ка о̂тн 2 0 С и  Ка о̂тн 2 0 С и К „

201 35 20,87-21,13 45 21,00-21.05 35 20,96-21,04
130 65 23,54-23,64 30 23,44-23,51 25 23,18-23,24
Т з о 15 24,58-24,69 30 23,67-23,73 30 23,97-24,02
040; 020 100 27,51-27.74 100 27,50-27,59 100 27,44-27,52
131 - - 35 29,92-30,01 30 30,12-30,24
131 50 29,82-29,97 40 29.72-29,82 30 29,42-29,55
060 30 41,60-42,00 30 41,72-41,79 30 41,78-41,85
204 30 50.50-51,10 30 50,58-50,78 25 50,51-50,66

Анортоклаз А льбит низкий-высокий Плагиоклаз
Ш (от 60 до 95% АЬ) (до 5% Ап) (от 5 до 100% Ап)

О̂ТН 20Си Ка О̂ТН 26Си Ка О̂ТН 2 0 С и  Ка

201 65 21,65-21,88 40 22,04-22,23 58 21,97-21,99
130 40 23,90-24,30 — - 28 24,32-24,57
Т з о 45 23,66 30 24,26-24,31 40 23,50-23,87
040; 020 100 27,48-27,98 100 27,92-27,95 100 28,00-28,04
131 25 29,64-29,91 25 29,59-30.11 23 29,34-29,74
131 25 30,50-31,28 15 31,24-31,54 20 31,40-31,62
060 15 41,74-42,03 25 42,48-42,54 25 42,19-42,25
204 25 51,02-51,31 30 51,12-51,18 10 51,36-51,64

полевошпатового состава. Основные и ультраосновные породы практиче
ски не используются [232].

Общемировые запасы и ресурсы полевошпатового сырья не оценены. 
В России в настоящее время они составляют 115 млн т (52% запасов стран 
СНГ); из них 88 млн т (76%) приходится на гранитные пегматиты. Мировая до
быча полевошпатового сырья составляет 5 млн т/год: Италия -  1500, США -  
700, Франция -  400, Германия -  330, Таиланд -  330, Южн. Корея -  240, Мекси
ка -  200 тыс. т. В мировой добыче стран СНГ -  10-15%, из которых доля Рос
сии около 48%, Казахстана -  30, Украины -  15, Узбекистана -  7%. Основной 
объем добычи в России приходится на Карелию и Мурманскую обл. [232].

По содержанию кварца сырье подразделяется на собственно полевош
патовое (кварца меньше 10%) и кварц-полевошпатовое (кварца больше 
10%); по соотношению щелочей -  на высококалиевое (“калиевый модуль” = 
= К20/Иа20  > 3 мае. %), используемое в электротехнической и абразивной 
промышленности, а также для производства сварочных электродов, калие
вое (“модуль” не менее 2), применяемое в электротехнической и фарфоро- 
фаянсовой промышленности, калиево-натриевое (“модуль” не менее 0,9),
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используемое для производства строительной керамики, и натриевое (“мо
дуль” менее 0,9 или не нормирован), применяемое в стекольной промышлен
ности и для производства эмалей типа “стекловидного фарфора” [233]. Если 
присутствует нефелин, выделяют нефелин-полевоитатовое сырье.

Высококалиевые полевошпатовые материалы (с высоким “калиевым 
модулем” -  выше 4, низким содержанием СаО и MgO -  не более 1,5% и FeO 
и Fe203 -  не выше 0,15-0,30%) используются в электрокерамическом произ
водстве для изготовления высоковольтных фарфоровых изоляторов, в каче
стве плавня и сцепляющей массы для производства шлифовальных и то
чильных абразивных изделий, для керамической обмазки (шлакообразую
щих изделий, стабилизирующих дугу) в производстве сварочных электро
дов, в фарфоро-фаянсовом производстве для получения прозрачных глазур
ных покрытий (“модуль” не менее 3). Полевошпатовые и кварц-полевошпа- 
товые материалы с высоким “калиевым модулем” (2-3 и выше 3 для изделий 
высших марок) применяют в керамической промышленности в качестве 
плавня (флюса) для производства тонкой керамики (хозяйственный и худо
жественный фарфор, электротехнический фарфор), калиево-натриевые 
кварц-полевошпатовые материалы (с низким “модулем” до 0,9) -  для произ
водства строительной керамики (санитарно-керамические изделия, облицо
вочные и отделочные плитки), а натриевые полевые шпаты (с ненормируе- 
мым “модулем”) -  для производства низкотемпературного фарфора. Кварц- 
полевошпатовые и нефелин-полевошпатовые материалы используют 
также в качестве шихты для производства электровакуумного и высоко
сортного технического стекла, листового технического и оконного стекла и 
изделий из темно-зеленого и тарного стекла. Натриевые полевошпатовые 
материалы применяются для эмалевых покрытий чугунных и железных из
делий, для увеличения их вязкости и химической стойкости [232].

Полевые шпаты используются в качестве наполнителя в лакокрасочной 
промышленности (получаемые краски более стойки, чем с карбонатным на
полнителем, к воздействию кислотных дождей и солнечному свету и приме
няются для наружных работ), в резиновом производстве, при изготовлении 
опалесцирующего стекла, изразцов, черепицы, бетона, цемента, в стомато
логии для производства искусственных зубов и др. [232, 234, 235].

Новыми областями применения полевых шпатов (главным образом из 
низкокачественных и некондиционных полевошпатовых и нефелин-поле- 
вошпатовых материалов, что важно при решении экологических проблем и 
комплексного освоения месторождений) являются производство стеклокри
сталлических материалов (ситаллы и шлакоситаллы, используемые в стро
ительстве, химической, горнодобывающей и электротехнической промыш
ленности), теплоизоляционных материалов (пеностекло, применяемое в 
строительстве для изоляции стен и полов, холодильников и др.), а также вя
жущих материалов (пуццол и другие новые цементы), получаемых из сиш- 
тофа (стеклоподобной массы с примесью микроклина, эгирина и других со
путствующих минералов) и сульфатно-щелочных удобрений, получаемых из 
фосфогипса, -  промышленных отходов, образующихся при кислотной (с 
H2S04) переработке хибинских апатит-нефелиновых руд в ходе получения 
фосфорных удобрений. Нефелин-полевошпатовые материалы используют
ся для получения ангоба -  керамической массы, припекаемой в виде глазу- 
рий к изделиям из легкого бетона (стеновым панелям и др.) [232].

Месторождениями полевошпатового сырья являются в основном гиган
тозернистые дифференцированные гранитные пегматиты (керамические,
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мусковитовые, редкометальные, хрусталеносные и др.), откуда полевой 
шпат извлекается вручную, а также граниты (в том числе редкометальные), 
кислые вулканиты, сиениты и нефелиновые сиениты, полевошпатовые ме- 
тасоматиты, аркозовые пески и песчаники, обычно требующие обогащения 
[233,236-239]. Новым типом комплексного каолин-полевошпатового сырья 
являются фарфоровые камни (м-ния элювиального каолина).

Крупными считаются м-ния с запасами 8-12 млн т., очень крупными -  
более 12, средними -  4—8, мелкими -  до 4, очень мелкими -  менее 4 млн т. 
Последние обычно непромышленные за исключением пегматитов и кислых 
эффузивов [232, 233].

Промышленные м-ния [232-234, 236-240] подразделяются на следую
щие типы.

Собственно полевошпатовые, высококалиевые (“калиевый модуль” бо
лее 3). Высококачественное полевошпатовое сырье слабо обеспечено раз
веданными запасами [233]. Наибольшее значение имеют керамические пег
матиты Хето-Ламбины и рудника им. Чкалова (район Чупы, Сев. Карелия) 
и Нарын-Кунтинского м-ния (Прибайкалье, Иркутская обл.). Это относи
тельно мелкие м-ния с содержанием 50-60% К-п.ш. и до 40% олигоклаза, из
влекаемых ручной рудоразборкой. Разрабатываются также мусковитовые 
пегматиты Малиновой Бараки и Тэдино (Сев. Карелия), Мамско-Чуйской 
слюдоносной группы (Воет. Сибирь) (средние м-ния); редкометально-муско- 
витовые пегматиты Слюдяного Бора (вблизи Беломорска, Карелия), Бихар
ской пегматитовой провинции (Индия) (мелкие и средние м-ния); хрустале
носные пегматиты Акжайляу (хр. Тарбагатай, Воет. Казахстан) с микрокли
ном, Катбар и др. (Казахстан) (мелкие и очень мелкие м-ния); псевдолейци- 
товые сиениты и сынныриты Калюмного, Трехглавого и Голевского м-ний 
(Россия) с кальсилитом и нефелином (очень крупные и крупные м-ния).

Полевошпатовые, калиевые (“калиевый модуль” не менее 2): редкоме
тальные пегматиты с цветными камнями Среднеуральского (Малышевское) 
и Забайкальского (Воет. Забайкалье) м-ний (Россия), Асу-Булакского и Ог- 
невского м-ний (вблизи Усть-Каменогорска, Калбинский хр., Казахстан) 
(крупные и средние м-ния).

Полевошпатовые, натриевые (“калиевый модуль” менее 0,9): редкоме
тальные пегматиты с цветными камнями Среднеуральского (Малышевское) 
и Забайкальского (Воет. Забайкалье) м-ний (Россия), Асу-Булакского и Ог- 
невского м-ний (вблизи Усть-Каменогорска, Калбинский хр., Казахстан) 
(крупные и средние м-ния); альбититы Шалтасского и Аксоранского м-ний 
(Казахстан) (мелкие м-ния).

Кварц-полевошпатовые (кварца больше 10%), высококалиевые: кера
мические пегматиты Хето-Ламбины и рудника им. Чкалова (Карелия), 
Нарын-Кунтинского м-ния (Прибайкалье) (мелкие м-ния); мусковитовые 
пегматиты Малиновой Бараки и Тэдино (Сев. Карелия), Мамско-Чуйской 
слюдоносной группы (Воет. Сибирь) (средние м-ния); редкометально-муско- 
витовые пегматиты Слюдяного Бора (Карелия), Бихарской пегматитовой 
провинции (Индия) (мелкие и средние м-ния).

Кварц-полевошпатовые, калиевые. Ведущее значение имеют недиффе
ренцированные керамические пегматиты Люпикко (Питкяранта, Сев. При- 
ладожье, Карелия) и Балки Большого Лагеря (Украина) -  очень крупные и 
крупные м-ния, содержащие 10-50% микроклин-пертита и 30-60% олигок
лаза, обогащаемых флотационными, магнитно-флотационными и магнит
но-электрическими методами. Разрабатываются также керамические пег
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матиты Хето-Ламбины и рудника им. Чкалова (Карелия), Нарын-Кунтинско- 
го м-ния (Прибайкалье) (мелкие м-ния); редкометальные пегматиты с цвет
ными камнями Среднеуральского (Малышевское) и Забайкальского (Воет. 
Забайкалье) м-ний (Россия), Асу-Булака и Огневского м-ний (вблизи Усть- 
Каменогорска, Калбинский хр., Казахстан) (крупные и средние м-ния); хру
сталеносные пегматиты Акжайляу (хр. Тарбагатай, Воет. Казахстан) с микро
клином, Катбар и др. (Казахстан) (мелкие и очень мелкие м-ния); лейкокра- 
товые граниты Каричсайского и Водораздельного м-ний (Узбекистан) (очень 
крупные и крупные м-ния); редкометальные апограниты Орловского и Эты- 
кинского м-ний (Воет. Забайкалье) (очень крупные м-ния); редкометальные 
щелочные граниты и граносиениты Катугинского м-ния (Каларский хр., Сев.- 
Вост. Забайкалье) и Пержанского м-ния (Украина) (очень крупные м-ния).

Кварц-полевошпатовые, калиево-натриевые. Ведущее значение име
ют крупные и очень крупные м-ния лейкократовых гранитов Каричсай- 
ское (Узбекистан) и аляскитовых гранитов Режик (р-н Алапаевского 
м-ния, Среди. Урал), содержащие 25-45% микроклин-пертита и 35-65% 
альбит-олигоклаза, обогащаемых флотационными и магнитно-электри
ческими методами. Разрабатываются также лейкократовые граниты Во
дораздельного м-ния (Узбекистан); крупные и очень крупные м-ния аля
скитовых гранитов и гранит-аплитов Такобское (Варзоб, Гиссарский хр., 
вблизи Душанбе, Таджикистан), Спрус-Пайн (хр. Блу-Ридж, округ Мит
челл, шт. Сев. Каролина, США); граниты рапакиви Уксу Ала-Носкуа 
(Россия) (очень крупное м-ние); редкометальные апограниты Орловского 
и Этыкинского м-ний (Воет. Забайкалье) (очень крупные м-ния); редко
метальные щелочные граниты и граносиениты Катугинского м-ния (Ка
ларский хр., Сев-Вост. Забайкалье) и Пержанского м-ния (Украина) 
(очень крупные м-ния); керамические пегматиты Люпикко (Питкяранта, 
Сев. Приладожье, Карелия) и Балки Большого Лагеря (Украина) (очень 
крупные и крупные м-ния), редкометальные пегматиты с цветными кам
нями Среднеуральского и Забайкальского (Воет. Забайкалье) м-ний (Рос
сия), Асу-Булакского и Огневского м-ний (вблизи Усть-Каменогорска, 
Калбинский хр., Казахстан) (крупные и средние м-ния).

Кварц-полевошпатовые, натриевые: риолиты, риодациты, альбитизи- 
рованные риолиты Артенинского и Арагацкого м-ний (Армения), Неждан- 
ковского м-ния (Карелия) и плагиопорфиры, альбитофиры-кератофиры 
Костомукшского м-ния (Карелия) (крупные, средние и мелкие м-ния); фоно
литы Айфеля (Эйфеля) (Германия), лейцитовые фонолиты Шонкин-Сага 
(США) (крупные, средние и мелкие м-ния); трахиты Зибенгебирге и Айфе
ля (Германия) и Седлеца (Польша) (средние и мелкие м-ния).

Нефелин-полевошпатовые, натриевые и калиево-натриевые. Ведущее 
значение имеют щелочные пегматиты в миаскитовых нефелиновых сиени
тах Вишневогорского м-ния (Свердловская обл., Южн. Урал) (очень круп
ное м-ние), агпаитовые нефелиновые сиениты Хибинского и Ловозерского 
щелочных комплексов (Кольский п-ов) (очень крупные м-ния), нефелино
вые сиениты Блю-Маунтин (район Торонто, пров. Онтарио, Канада) и 
Стьерней (вблизи г. Хаммерфест, Норвегия) (очень крупные и крупные 
м-ния), с 50-65% микроклин-пертита и до 30-40% нефелина, обогащаемых 
электромагнитной сепарацией (см. также раздел “Практ. исп.”, “Калиевый 
полевой шпат”).

Относительно новым видом полевошпатового сырья являются фарфо
ровые камни -  тонкозернистые полиминеральные продукты гидротермаль
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но-измененных кислых (реже средних) вулканических пород, состоящих из 
кварца -  источника кремнезема, полевого шпата или мусковита (серицита) -  
носителя щелочей, выполняющих функцию плавня при образовании стекло
видной фазы, и каолинита (диккита, галлуазита) или пирофиллита -  источни
ка глинозема, необходимого для получения муллита — основы фарфоровых 
изделий. Фарфоровые камни без обогащения применяются в производстве 
широкого ассортимента керамических изделий от высокохудожественного 
бытового фарфора и электрофарфора до санитарно-технических изделий 
вместо традиционного фарфорового мономинерального сырья -  каолина, 
кварцевого песка и полевых шпатов [241,242]. Фарфоровые камни кварц-по- 
левошпатового типа содержат 35-65% полевого шпата, 30-45% кварца и 
15-20% каолинита и подразделяются на высококалиевые (“калиевый модуль”
5-70), калиево-натриевые и натриевые (“модуль” 0,03-1,6) [232]. Основные 
м-ния фарфоровых камней этих типов: высококалиевые — слабо аргиллизиро- 
ванные вулканиты Большого Безенги (Сев. Кавказ), содержащие 35-40% 
К-п.ш. и 3-5% плагиоклаза; калиево-натриевые -  слабо аргиллизированные 
вулканиты Сергеевского м-ния (Приморье) с 24-45% Ыа-санидина и 15-20% 
плагиоклаза; натриевые — полевошпатовые метасоматиты Сан-Бернардино 
(США) с 60% альбита и Тайсю (Япония) с 50-60% альбита, м-ния Бектакари 
(Грузия) с 15% К-п.ш. и 30% плагиоклаза и Чи-Мынь (КНР) с 2% К-п.ш. и 21% 
плагиоклаза [241]. Также пропилиты с альбитом Гусевского м-ния (Примо
рье), измененные породы Самурского гранитного массива на Бикинском 
м-нии (Хабаровский край, Приморье), околорудные метасоматиты с адуля
ром Кишкитского сурьмяно-ртутного м-ния (Грузия) [232].

Гипергенно-измененные гранитоиды и другие кислые породы (каолини- 
зированные и серицитизированные) содержат до 20-50% К-п.ш. и 20-45% 
плагиоклаза. Ведущими м-ниями являются Елтайское (Казахстан), а также 
Тиршенройт, Хиршау и Биркенфельд (Германия). Каолинит-полевошпато- 
вым сырьем являются также коры выветривания гранитов Бисембаевского 
и Юбилейного м-ний (Калбинский хр., Воет. Казахстан), Просяновского 
(Украина), коры выветривания монцонитов Караоткельского м-ния (Казах
стан), каолинизированные аркозовые песчаники Оберпфальца и Хиршау 
(Германия) и Десиза (Франция) [232].

Используются также полевошпатовые пески континентальных, морских 
и дюнных отложений, содержащие 12-50% К-п.ш. Ведущими являются вы
сококалиевые пески Кермининского м-ния (Узбекистан) и металлоносные 
россыпи Караоткельского м-ния (Казахстан). Используются высококалие
вые пески Чалганского м-ния (Россия), пески м-ний Латина (Италия), Оке- 
ансайд (США), Дель-Монте (США), пески и аркозовые песчаники Джездин- 
ского (Центр. Казахстан), Баба-Дурмазского (вблизи Ашхабада,Туркмения) 
м-ний, россыпи Лукояновского м-ния (Россия) [232].

Иризирующие лунные и солнечные камни, лабрадор, а также амазонит 
являются камнесамоцветным сырьем.

Лунными камнями называют полевые шпаты с молочно-белой, бледно- 
голубой иризацией, как К,Ка-п.ш. -  криптопертиты, так и олигоклазы с пе- 
ристеритовым фазовым распадом (см. “Пертиты”, “Лунный камень”). Мес
торождения криптопертитовых лунных камней известны на Шри-Ланке 
(Цейлон) и в Бирме [243], в Нью-Мексико, США. Месторождения олигокла- 
зовых лунных камней известны в пров. Онтарио и Квебек, Канада, шт. Вир
гиния, США, по берегу Белого моря -  Хетоламбина, Длинная Ламбина и др. 
(беломорит). Классификация иризирующих камней дана в работе [244].
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Лабрадоры, обладающие голубой, синей, реже зеленой и золотисто
желтой иризацией, используются как декоративно-облицовочные и ювелир
но-поделочные камни. Разрабатываются в основном лабрадориты -  разно
видность анортозита, содержащая от 60 до 95-100% лабрадора, развитые на 
древних кристаллических щитах: Канадском, Украинском, Анабарском и др. 
Крупнейшие м-ния известны на западе п-ова Лабрадор и в пров. Онтарио и 
Квебек (Канада), в горах Адирондак (к северу от Нью-Йорка) в США, в Ко- 
ростеньском массиве (Головинское м-ние) на Волыни и Корсунь-Новомир- 
городском массиве в Приднепровье (Киевская обл.) на Украине.

Солнечными камнями или авантюриновыми полевыми шпатами называ
ют калиевые полевые шпаты и олигоклазы с ярким солнечно-желтым или 
оранжево-красным отсветом от мельчайших включений чешуек гематита 
или гётита, а также лабрадоры, золотистый отлив в которых вызван вклю
чениями ильменита, магнетита или самородной меди [245]. Ювелирный сол
нечный камень (авантюриновый олигоклаз) добывается в Южн. Норвегии 
(м-ния в районах Бамбле, Бьёрдаммена, Хавредала, Тведестранна, Хитерё и 
Эдегордена), в Индии. Месторождения олигоклазовых солнечных камней 
известны в Сев. Карелии по берегу Белого моря (совместно с беломоритом), 
в Прибайкалье -  Падь дер. Уточкине (вблизи Улан-Удэ) (К-п.ш), на Урале.

Амазониты в настоящее время в России добываются в основном в Кей
вах, Кольский п-ов (Плоскогорское м-ние, Краснощелье), на Урале жилы 
практически выработаны или находятся на территории Ильменского заповед
ника, где добыча его запрещена. В Прибайкалье известно Улан-Нурское 
м-ние. Амазонитовые граниты как облицовочный камень добываются на 
Майкульском и Турангинском м-ниях в Казахстане. Отдельные пегматитовые 
проявления с амазонитом известны в Воет. Сибири и Средней Азии, а за рубе
жом на Мадагаскаре, в Зимбабве, в Бразилии. Известными м-ниями являют
ся Вудкоке, Ренфу и Перии-Саунд в пров. Онтарио, Бушет-Халл, Вильнев, Ле- 
дюк в пров. Квебек (Канада), Амелия, Резерфорд, Морфилд в шт. Виргиния, 
Пайкс-Пик, Кристал-Пик, Флориссант и Камерон-Коун в шт. Колорадо, Ро- 
упорт в шт. Массачусетс и др. (США). Граниты с амазонитом широко разви
ты в Воет. Сибири, Средней Азии и Казахстане, а также в Монголии [246].

В последние годы к полевым шпатам привлечено внимание в связи с 
проблемой захоронения радиоактивных отходов. Вместо распространенной 
технологии остекловывания предложена фиксация радиоизотопов ^ г ,  134С8 
и ,37С5 в полиминеральных матричных материалах, состоящих из 8г-содер- 
жащего полевого шпата с кварцевой оболочкой или поллуцита с оболочкой 
из К,Ыа-полевого шпата; эти материалы более устойчивы к выщелачива
нию, чем стекла [247,248].

Полевым шпатам посвящено огромное число печатных работ (несколь
ко тысяч). Вопреки традициям нашего издания все они не могли быть учте
ны при подготовке статей данного раздела Справочника и должным обра
зом прокомментированы. Полевые шпаты детальнейшим образом изучают
ся с позиций структурного анализа, электронной микроскопии, физики ми
нералов, использования современных достижений спектроскопии, изотопии, 
физико-химического анализа. Они служат моделями для реконструкции 
процессов породообразования, изучения явлений посткристаллизационных 
фазовых превращений, химической и структурной упорядоченности; обшир
ная “полевошпатовая” литература ежегодно пополняется несколькими де
сятками работ первостепенной важности. Под эгидой НАТО неоднократно 
создавались международные институты по изучению полевошпатовых про
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блем с участием крупнейших ученых разных стран. Ниже в хронологиче
ском порядке приведен ряд прекрасных сводок и монографий, освещающих 
различные аспекты полевошпатовой проблемы по мере поступления науч
ных данных и результатов экспериментальных исследований:

Papers for the feldspar symposium / Intern. Miner. Assoc. Copenhagen, 1960. 
(Cursillos y Conferencias del Instituto “Lucas Mallada”, 1961; Fase. 8).

Марфунин А.С. Полевые шпаты -  фазовые взаимоотношения, оптиче
ские свойства, геологическое распределение. М., 1962.275 с. (Тр. ИГЕМ АН 
СССР; Вып. 78). Пер.: Marfunin A.S. The feldspars -  phase relations, optical prop
erties, and geological distribution: Transí, from the 1962 Russ. ed. Jerusalem, 1965. 
317 p. (Israel Progr. Sci. Transí.).

T.F.W. Barth’s feldspar volume /  Ed. O.H.J. Christie // Norsk, geol. tidsskr. 
1962. Bd. 42, N. 2. S. 1-606.

Deer WA., Howie RA., Zussman J. Rock-forming minerals. Vol. 4. Framework 
silicates. L.: Longmans, Green, 1963. 433 p. (cm. c. 1-178). Пер.: Дир У A ., Xa- 
yu P.A., ЗусманДж. Породообразующие минералы. T. 4. Каркасные силика
ты. М.: Мир, 1966. 482 с. (см. с. 9-204).

Barth T.F.W. Feldspats. N.Y. ets.: Wiley, 1969. 261 p.
The feldspars /  Ed.W.S. MacKenzie and J. Zussman. Manchester etc.: 

Manchester Univ. press, 1974. 717 p. (Proc. NATO Adv. Study Inst, on Feldspars).
Smith J.V. Feldspar minerals. I. Crystal structure and physical properties. 

Heidelberg; N.Y.: Springer, 1974. 627 p.
Smith J.V. Feldspar minerals. П. Chemical and textural properties. Heidelberg;

N.Y.: Springer, 1974. 690 p.
Feldspar mineralogy: Short course notes /  Ed. P.H. Ribbe. Blacksburg (Va). 

Miner. Soc. of Amer. Southern print, со, 1975.
Радиоспектроскопия полевых шпатов / И.В. Матяш, А.С. Литовченко, 

Н.Н. Багмунт, В.Я. Прошко. Киев: Наук, думка, 1981. 112 с.
Кумеев С.С. Полевые шпаты -  петрогенетические индикаторы. М.: Нед

ра, 1982. 207 с.
Рентгенография основных типов породообразующих минералов: (Слои

стые и каркасные силикаты) / Под ред. В.А. Франк-Каменецкого. Л.: Недра, 
1983. 359 с. (см. с. 245-356).

Feldspars and feldspathoids: Structures, properties and occurrences /  Ed. 
W.L. Brown. Dordrecht; Boston; Lancaster: Reidel, 1984.541 p. (Proc. NATO Adv. 
Study Inst, on Feldspars and Feldspathoids. Ser. C; № 137).

Smith J.V., Brown WX. Feldspar minerals. Vol. 1. Crystal structures, chemical 
and microtextural properties. 2nd ed. N.Y.: Springer, 1988. 828 p.

Сендеров Э.Э. Процессы упорядочения каркасных алюмосиликатов. М.: 
Наука, 1990. 208 с.
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С Т Р У К Т У Р А  Т И П А  О Р Т О К Л А З А

Структура “типа ортоклаза”, расшифрованная Тэйлором [1] на примере 
санидина с Везувия, как одна из первых структур, расшифрованных для ми
нералов вообще (см. “Полевые шпаты”), характерна для всех полевых шпа
тов. Однако из-за различного соотношения между кремнием и алюминием в 
щелочных и щелочноземельных полевых шпатах, а также в промежуточ
ных разностях полевошпатовых изоморфных рядов и серий, различного ста
тистического распределения и А1 в тетраэдрах алюмокремнекислородно- 
го каркаса и различающихся размеров щелочных и щелочноземельных 
М-катионов полевошпатовые структуры различаются в деталях. Поэтому 
при характеристике структур индивидуальных полевых шпатов говорят не 
об их расшифровке, а об уточнении.

Фундаментальными характеристиками полевошпатовых структур, указы
ваемыми в таблицах при описании полевошпатовых минералов и их разновид
ностей (см. соответствующие разделы), являются: число независимых тетра
эдрических Т-позиций (разное, в зависимости от симметрии минерала), рас
стояния Т -0  в каждом из тетраэдров, по которым определяется 81/А1-заселен- 
ность тетраэдров, характеризующая степень 8 ¿/^-упорядоченности в поле
вошпатовой структуре (структурное состояние полевого шпата), расстоя
ния 0 - 0  в тетраэдрах, углы 0-81(А1)-0 и 81(А1)-0-81(А1) в тетраэдрах и меж
ду тетраэдрами в А1,81,О-каркасе, координация и расстояния М -0 для пози
ции щелочного, щелочноземельного или “смешанного” катиона. Относитель
ное содержание А1 в Т-позициях (А1:(А1 + 81)) указывается как величина *4” 
(например, 1, -  для позиции Т(1) или 1,0 -  для позиции Т,0). Из-за фундамен
тальной важности этих данных, непосредственно характеризующих природу 
полевого шпата, они приводятся полностью (в отличие от предыдущих томов 
Справочника, где указывались только средние значения) и с указанием точно
сти (в скобках, после цифры). Угол 81-0-81 в каркасных силикатах варьирует 
от 140 до 160°, возрастая, согласно Такеучи, до 180° при высокой температуре; 
тот же эффект достигается при замещении половины 81 в тетраэдрах на А1 [2].

Симметрия полевых шпатов не является определяющей. Она меняется 
по разным причинам и не может служить классификационным признаком, 
как это принято в некоторых классификациях (Бокий, 1997). Триклинная 
симметрия альбита и анортоклазов, например, обусловлена сжатием 
А1,81,0-каркаса вокруг 1Ча -  менее крупного М-катиона, чем К в ортоклазе, 
в результате сдвигового концентрационного или термического превраще
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ния, в то время как триклинная симметрия микроклина вызвана реконстру
ктивным термическим превращением К-п.ш. в результате перераспределе
ния и А1 в Т-позициях [2]. Таким образом, изменение симметрии является 
всего лишь следствием посткристаллизационных фазовых превращений в 
полевых шпатах.

Указание точности необходимо для оценки достоверности выводов о 
структурном состоянии и симметрии полевых шпатов. Например, в работе 
[3] приводятся данные о “триклинном санидине” (пр. гр. С1) с углами ячейки 
а  = 89,99(5)° и у = 89,98(7)° (см. “Адуляр"). Очевидно, что при указанной точ
ности отклонение этих углов от 90° не может считаться достоверным, а вывод 
о триклинной симметрии практически чисто калиевого санидина -  убедитель
ным. С другой стороны, невозможно оценить и достоверность “триклинного”, 
по мнению авторов работы, 51/А1-распределения в данном санидине (1,0 = 0,37, 
1,ш = 0,31, г20 = 0,15,12т  = 0,18), так как в работе не приводятся индивидуаль
ные Т -0 расстояния и не указывается точность их средних значений.

Необходимо отметить недостаточность фундаментальных структурных 
данных для суждения о природе полевых шпатов, поскольку происходящие 
в них фазовые превращения вовлекают не только первую координационную 
сферу, но и связи дальнего порядка, т.е. происходят в некотором объеме ми
нерального вещества и имеют статистический характер. К числу таких явле
ний относятся 51/А1-упорядочение, блоковое строение, фазовый распад, ми- 
кродвойникование.

В каждой отдельно взятой элементарной ячейке щелочного полевого 
шпата (при Ъ = 4) А1 может занимать любые четыре позиции из 16, и 51/А1- 
распределение в соседних ячейках может существенно различаться. Однако 
статистически прослеживаются тенденции к одноступенчатому упорядоче
нию А1 в альбите (из всех позиций —» в Т,0) или двухступенчатому -  в К-п.ш. 
(сначала из Т(2) в Т(1), а затем из Т ,т  в Т,(0) [4].

Элементарные ячейки с разной степенью упорядоченности и даже раз
ного химического состава, а также отдельные обособленные их группы 
(субъячейки) могут образовывать самостоятельные блоки внутри полевош
патовой структуры. Особенно это характерно для плагиоклазов промежу
точного состава (примерно АЬ25Ап75-ЛЬ75Аи25), в которых альбитовые блоки 
с АКБ! = 1:3 и параметром с = 7 А сосуществуют с анортитовыми блоками, 
вде А1:51 = 2:2, а параметр с удвоен до 14 А. В таких плагиоклазах устанав
ливаются так называемые переходные структуры, на рентгенограммах ко
торых, кроме отражений альбита и анортита, фиксируются дополнитель
ные сателлитовые рефлексы [5-9]. Построенные из чередующихся блоков 
разного состава и упорядоченности кристаллические структуры этих плаги
оклазов являются модулированными и, естественно, суммарными, посколь
ку структуры отдельных блоков в силу их малых размеров не могут быть 
разрешены рентгеновскими методами.

Аналогичное явление наблюдается в ортоклазах, в которых химический 
состав не меняется, но существуют блоки с различной 51/А1-упорядоченно- 
стью, возрастающей при охлаждении минерала вплоть до максимально упо
рядоченного микроклина. Однако в результате микродвойникования таких 
блоков симметрия ортоклаза остается моноклинной, точнее псевдомонок- 
линной. На рентгенограммах и электронно-микроскопических снимках та
ких ортоклазов часто наблюдаются так называемые твидовые структуры -  
размытые решетчатые рефлексы, направленные от положения моноклин
ного полевого шпата к положениям сдвойникованного по альбитовому и пе-
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риклиновому законам микроклина. Поскольку в разных участках зерна ор
токлаза число и степень упорядоченности таких блоков варьируют, структу
ра ортоклаза также является модулированной [10, 11].

Фазовый распад в полешпатовых твердых растворах на ранних его ста
диях часто происходит по спинодальному механизму. В результате в зернах 
щелочных полевых шпатов и плагиоклазов образуются модулированные 
структуры, в пределах которых химический состав минерала волнообразно 
меняется от некоторого исходного суммарного вплоть до состава крайних 
членов данного изоморфного ряда. Единая структура полевого шпата при 
этом сохраняется, и он является одновременно и двухфазным и однофаз
ным, так как поверхности раздела между фазами не возникают. При даль
нейшей эволюции спинодальных структур распада образуются так называ
емые когерентные структуры, в которых осуществляется раздел между фа
зами в направлении оси а (из-за различия в размерах М-катионов), но нет 
раздела в направлении осей Ь и с. Геометрия элементарных ячеек фаз рас
пада при этом приспосабливается друг к другу внутри единого блок-кристал
ла, и параметры обнаруживают аномальность, не соответствующую пара
метрам фаз данного состава. Возникающие при этом криптопертитовые 
структуры фиксируются рентгеновскими методами, но химический состав и 
структурное состояние продуктов распада не могут быть детально изучены 
из-за этой аномальности. В то же время фазовый распад проявляется в дру
гих свойствах минерала, например в иризации, известной в лунных и солнеч
ных камнях, беломорите и лабрадоре. Существование подобных “недоразви
тых” структур распада заставляет рассматривать подобные полевые шпаты 
как условно гомогенные. Однако микропертиты представляют собой две 
фазы, описание которых целесообразно в соответствующих разделах.

Более существенная перестройка полевошпатовой структуры происхо
дит в гексагональных и ромбических аналогах полевых шпатов. При этом 
образуются новые структурные типы гексацельзиана и парацельзиана, хотя 
могут быть показаны связи между этими структурами и способы перехода 
из одной структуры в другую, а также их соотношения со структурами цео
литов [12-15].
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ГРУППА ЩЕЛОЧНЫХ ПОЛЕВЫХ ШПАТОВ

“ о

Натриевый полевой шпат 
№1[А18130 8]

М ональбит 8,30
Анальбит 8,16
А льбит 8,14

Ридмерджнерит №[В8130 8] 7,83
Калиевый полевой шпат К[А18130 8]

К-санидин 8,60
Микроклин 8,39

Рубидиевый полевой шпат 
ВДА^зСУ

ИЬ-санидин 8,84
ИЬ-микроклин 8,84

Цезиевый полевой шпат С8[А18130 8]
Св-санидин 9,05

Бадингтонит КН4[А18130 8] 8,80
Водородсодержащий полевой ш пат 8,00 
Н[А18130 8]

* В скобках — вычисленные данные.

ьо со °о 00 Уо Уд.в.

12,99 7,14 90 116,1 90 (2,52)*
12,87 7,11 93,5 116,4 90,3 2,62
12,79 7,16 94,3 116,6 87,7 2.63
12.36 6,80 93,3 116,4 92,1 2,78

13,03 7,18 90 116,0 90 2,56
12,97 7,22 90,6 115,9 87,7 2,55

13,05 7,19 90 116,3 90 (2,90)
12,96 7,25 90,5 116,1 88,1 (2,89)

12,95 7,21 90 116,7 90 (3,27)
13,02 7,18 90 116,1 90 2,30
13,13 7,19 90 116,5 90 (2,36)

Натриевый полевой шпат Sodium feldspar
Na[AlSi3Og]

Натриевый крайний член полевошпатовых рядов. К натриевому полево
му шпату (Ыа-п.ш.) условно относятся разности с содержанием натриевой со
ставляющей более 95 мол.%. Разности с большим содержанием калиевого 
минала должны быть отнесены к анортоклазам (см. “Калиево-натриевые 
полевые шпаты”). Нередко к Na-п.ш. относят все полевые шпаты состава 
Abt(xrAb650r35, поскольку они непосредственно кристаллизуются или пере
ходят при охлаждении в триклинную форму (структура альбита) вследствие 
сжатия алюмокремнекислородного каркаса вокруг малых по размеру ато
мов натрия (незакаливающееся “сдвиговое” превращение С/2т —» С1).

Синон. Натрошпат -  sodaclase; альбит -  albite (Ган, Берцелиус, 1815) (в 
общем смысле, без учета структурных модификаций).

Разное. Выделяют четыре структурные модификации натриевого поле
вого шпата: мональбит -  monalbite, моноклинный, С/2т, с максимальным 
Si/Al-разупорядочением в кристаллической структуре, анальбит -  analbite, 
триклинный С1, с максимальным Si/Al-разупорядочением в кристалличес
кой структуре, высокий альбит -  high albite, часто его также называют 
анальбитом, триклинный С1, с неупорядоченным Si/Al-распределением в 
структуре, низкий альбит (собственно альбит) -  albite, триклинный, С1, с 
полностью упорядоченным Si/Al-распределением. Различия между модифи
кациями в механизмах их возникновения: полностью разупорядоченное 
структурное состояние достигается в результате “сдвигового” (displacive) 
превращения альбита с изменением симметрии сТ —» С21т (мональбит -

8  М и н е р а л ы ,  т о м  V .  В ы л . I
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топохимически моноклинное состояние) или в результате внутриструктур- 
ного 51/А1-разупорядочения без изменения симметрии С 1 (анальбит -  топохи
мически триклинное состояние). Первое описывается макроскопическим 
параметром порядка (), а второе -  микроскопическим параметром порядка <7 
(или [1, 2].

Равновесная температура перехода в мональбит -  980° (1250 К). Присут
ствие в альбите К понижает температуру сдвигового превращения, содержа
ние Са не должно превышать 5%. Переход в анальбит возможен в отсутст
вие сдвигового превращения; вхождение Са быстро понижает величину 
(2 Т пропорционально его содержанию. Температура перехода высо
кий <-» низкий альбит 680° (953 К). Температуры данных превращений зави
сят также от кинетики процесса, скорости нагревания (охлаждения), присут
ствия катализаторов, внутреннего строения образцов (например, наличия 
полисинтетического двойникования). _ _

Структ. и морф, крист. Альбит, анальбит; трикл. с. С \—Р 1 (условно С1);
а0 = 8,1-8,2, Ь0 = 12,8-12,9, с0 = 7,2-7,1 А; а = 94,3-93,5, р = 116,6-116,4, 
у = 87,7-90,3°. Мональбит: монокл. с. С|й-С2/т; а0 = 8,3, Ь0 = 13,0, с0 = 7,1 А; 
а = 90, р= 116,1,у=90°.

В качестве реперных значений для низкого альбита и высокого альбита 
(анальбита), используемых при выводе корреляционных уравнений для 
диагностики Na-n.ni., Кролем и Риббе [3] даны следующие параметры; 
альбит -  а0 = 8,135, Ь0 — 12,785, с0 — 7,158 А, с  ̂ = 0,156552 А-1; <х = 94,27, 
<х* = 86,39, р = 116,60, у = 87,68, у* = 90,46°; У = 663,81 АЗ; анальбит - а 0 = 8,156, 
Ь0 = 12,871, с0 = 7,108 А, с* = 0,157516 А-'; а  = 93,52, а* = 85,94, р = 116,44, 
у = 90,26, у* = 87,96°; V = 666,44 Аз.

Изменение параметров ячейки при нагревании исследовано на образце 
альбита Тибурон, Марин-Каунти, шт. Калифорния (США), АЬддъ15Ог0 25, ото
жженного в платиновой капсуле при 1080° в течение 60 сут и после закалки 
нагретого до указанных температур [4]:

Г «0 Ьо со а Р У V

25 8,161(1) 12,875(2) 7,110(1) 93,53(1) 116,46(1) 90,24(1) 669,8(2)
500 8,208(2) 12,934(4) 7,134(2) 92,65(2) 116,25(2) 90.12(2) 678,4(3)
750 8,234(1) 12,955(4) 7.143(2) 92,00(2) 116,17(2) 90,06(2) 683,3(3)
980 8,259(1) 12.975(3) 7,151(2) 90,81(2) 116,08(2) 89,99(2) 688,2(3)

1000 8,263(2) 12,976(4) 7,152(2) 90,58(2) 116,08(2) 89,98(2) 688,8(3)
1020 8,266(2) 12,975(4) 7,153(2) 90,37(2) 116,07(2) 89,96(2) 689,1(3)
1040 8,270(2) 12,978(4) 7,154(2) 90,22(2) 116,05(2) 89,96(2) 689,9(3)
1062 8,272(2) 12,981(4) 7,155(2) 90,17(2) 116,04(2) 89,96(2) 690,4(4)
1080 8,276(2) 12,982(4) 7,154(2) 90,15(2) 116,02(2) 89,96(2) 690,7(3)

Уточнение кристаллических структур образцов при 25, 500, 750, 980 и 
1040° показало, что модификация анальбита в данном случае сохранялась до 
1050-1075°, после чего происходило изменение симметрии С1 —» С/2ш, и он 
переходил в мональбит. Для образца альбита из Амелии, шт. Виргиния 
(США), Аб99 зОг06А«01, отожженного при 1110° и после закалки изученного 
при 980 и 1060°, переход в мональбит наблюдался уже при 980° [4];
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Т ао £>0 со а Р У У
980 8,274(5) 12,991(6) 7,144(4) 90,06(4) 116,13(4) 90,05(4) 689,4(6)

1060 8,297(5) 12,994(5) 7,144(5) 90,03(4) 116,01(4) 89,99(4) 692,2(6)

Физ. св. Сп. совершенная по (010) и (001), несовершенная по (100). Изл. 
неровный до раковистого. Хрупок. Тв. 6-6,5. Уд. в. 2,60-2,62. Цв. белый, се
рый, светло-желтый, реже светло-красный, зеленый, бурый, нередко бес
цветные кристаллы. Прозрачен или полупрозрачен. Черта бесцветная. Бл. 
стеклянный, на пл. спайности часто перламутровый.

Диэлектрик. Диэлектрическая проницаемость 6,0-7,2 Ф/м. Диамагнит
ный. Удельная магнитная восприимчивость до -0,12 • 10-3 м3/кг [5].

Физ.-хим. конст. Температура плавл. Na-n.ni. 1118 + 3° [6-8]. Из-за высо
кой вязкости расплава непосредственная кристаллизация Иа-п.ш. происхо
дит при сильном переохлаждении (почти на 100° ниже). Присутствие в 
расплаве воды снижает точку плавления Na-n.ni. при РН20 = 1000 бар до 
900°, при РН2о = 2000 бар до 840° [9].

По данным Бермана [10], для высокого (анальбит, мональбит) и низкого 
альбитов при стандартных условиях (1 бар и 298,15 К) свободная энергия об
разования Гиббса из элементов А р р-Т = -3703,293 и -3711,715 кДж/моль, эн
тальпия А р рт = -3921,618 и -3935,100 кДж/моль, энтропия Брт = 224,412 
и 207,443 кДж • град. К-'/моль и молярные объемы Урт = 10,083 и 
10,043 Дж/бар соответственно. Отличие термодинамических данных [10] от 
предыдущих данных, например [11], обусловлено тем, что они рассчитаны 
из энтальпии, а не из энтропии элементов в стандартных условиях. Теплоем
кость (Дж ■ град. К-'/моль) рассчитывается уравнению:

ср = ко +  к,Т~°̂  +  к2Т~2 + к3Т~\
ще *о = 393,64; к, ■ 10-2 = -24,155; к2 • 10-5 = -78,928; к3 - 10-’ = 107,064 в интер
валах 250-370° [12], 339-997° [13], 472-1250° [14] и 373-1373° [15]. Тепловое 
расширение/сжатие -  по уравнению:

ypjjVPr.Tr -  1 + У,(Р -  Рг) + У2(Р -  Рг)2 + У3(Т -  Тг) + Уй(Т -  Тг)2,

где V, • 106 бар-' = -1,945; У2 ■ 1012 бар-2 = 4,861 при максимальном давлении 
до 10 кбар; У3 ■ 10б град. К-1 = 26,307; У4 • 1010 град. К"2 = 32,407 при макси
мальной температуре до 1100° [16] (все по Берману [10]).

Энтальпия образования из элементов по данным [17], уточняющим дан
ные работы [18], основанные на калориметрических измерениях, для высо
кого альбита (анальбит, мональбит): -3923,6 и для низкого альбита: 
-3935,0 кДж/моль.

Энтальпия образования из элементов по данным [19], уточняющим дан
ные [10, 11, 20-23], основанные на результатах изучения фазовых равнове
сий, для высокого альбита: -3924,84 и для низкого альбита:
-3934,60 кДж/моль. Рассчитанные на их основе при стандартных условиях 
молярные термодинамические свойства для высокого альбита (мональби- 
та): свободная энергия образования Гиббса А р  =-3706,12 кДж/моль, энтро
пия 5 = 223,40 кДж -град. К-'/моль, молярный объем V = 10,109 Дж ■ бар-'; 
для низкого альбита: свободная энергия образования Гиббса А р  = 
= -3711,91 кДж/моль, энтропия 5 = 210,10 кДж • град. К-'/моль, молярный 
объем V = 10,006 Дж ■ бар-'. Коэффициенты для расчета теплоемкости 
Na-n.ni. (высокого и низкого альбитов) из бинома ср = а + ЬТ + сТ~2 + с1Т-*п :
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а = 0,4520 кДж • град. К-1, Ь ■ 105 = -1,3364 кДж • град. К-2, с = 
= -1275,9 кДж ■ град. К, = -3,9536 кДж • град. К-'/2, параметр термическо
го расширения а = 4,56 град. К-', модуль сжатия (расширения) при 298 К к 
= 593 кбар. Константы, полученные разными способами, практически 
одинаковы. Параметры Ландау для вычисления зависимости температу
ры превращения порядок-беспорядок от давления для низкого альбита: 
критическая температура при 1 бар Тс = 950 град. К, максимальная (избы
точная) энтропия разупорядочения = 16,00 Дж ■ град. К-' и макси
мальный (избыточный) объем разупорядочения = 0,1240 Дж - бар-'. 
Энтропия Ятах для высокого альбита в модели Ландау может быть полу
чена добавлением 2 Дж/моль [19].

Термодинамические свойства Na-n.ni. исследовались в связи с явлениями 
8¡/^-перераспределения и фазовыми переходами на основе структурных и 
калориметрических данных, а также экспериментального определении рав
новесий при высокой температуре.

Процессы 81/А1-перераспределения в полевошпатовой структуре име
ют высокую энергию активации и малую скорость достижения равнове
сия, и поэтому являются закаливающимися. 81 и А1 в структуре триклин- 
ного полевого шпата распределяются по четырем независимым тетраэд
рическим позициям, и для их описания достаточно трех степеней свободы -  
трех “параметров порядка”. Томпсоном [24, 25] предложены параметры 
порядка X, У и Ъ:

Х = А А1(Т20 ) - В Д ’2ш),
¥  = В Д '10 ) -А А1(Т1ш),
2  = [А'а.СГ.О) + АА1(Т,ш)] -  [Аа,(Т20) + АА1(Т2ш)],

где Аа, -  мольная доля, т.е. относительное содержание А1 в соответствую
щей позиции. В моноклинных полевых шпатах (в которых позиции “0” и “ш” 
неразличимы) X = У = 0, аХ  = 2[Д'А1(Т1) - Л/’А|(Т2)].

В Ка-п.ш., кроме 81/А1-упорядочения, в тетраэдрических позициях 
наблюдается незакаливающееся “сдвиговое” превращение С2/т —» С1 
[26-31], обусловленное пока неизвестной, иной причиной, возможно “рас
щеплением” позиции Иа [32-34] или появлением вакансий в позициях ще
лочного атома или кислорода [25]. Мегоу [35] характеризовала описываю
щий их параметр как “параметр беспорядка”. Томпсоном [25] он обозначен 
как дополнительный “незакаливающийся” параметр и , меняющийся от 
и  = 0 в неупорядоченных моноклинных полевых шпатах до и  = ±1 в полно
стью упорядоченных триклинных.

Связь параметра Ъ с параметрами ячейки б и с  для триклинных полевых 
шпатов более сложная, чем для моноклинных (см. “Калиевый полевой 
шпат”), так как имеется больше степеней свободы и вторым “закаливаю
щимся” параметром является У:

^„кл = а0 + в\Ь + а2с + а ^ 0п
где щ -  эмпирические “равносимметричные” (см. далее) величины. Из стру
ктурно изученных полевых шпатов и их ЫаС1-замещенных эквивалентов 
найдено [25] 
для чисто Na-n.ni.:

= -12,523 -  3,40656 + 7,549с;
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для обогащенных калием (N0r < 0,45) триклинных K.Na-п.ш. (анортоклазов): 
= -12,523 -  3,4065b + 7,549с + 0,2335/VOr,

Y = -0,96480 cos а  + 19,890 cos у
или

Y = -0,016839(90° -  а) + 0,34715(90° -  у).
Параметр порядка Y зависит от величины cos у (cos у*) и в меньшей сте

пени от величины cos a  (cos а*), что согласуется с тем, что ромбическое се
чение в анальбите (и анортоклазах) близко к (001) [36]. Точно так же раз
ность [¿/(по) -  ¿/(iTo)] в большей степени зависит от Y, чем от U [37].

Незакаливающийся параметр U также зависит от величин cos у (cos у*) и 
cos a  (cos а*) и описывается аналогичным уравнением, но с другими коэф
фициентами и является функцией Y: U = ß Y ) = U0 + uyY (по крайней мере в 
интервале 25-600°). Выше 600° необходима коррекция. Для Na-плн. U0(Na) и 
uy(Na) зависят от температуры и давления [25].

Томпсоном [24, 25] на основе параметров порядка для Na-n.ni. с симмет
рией С2/т и С1 рассчитаны (на полную молярную формулу -  Na2Al2Si6Ol6)
термодинамические их свойства: молярный объем V, молярная внутренняя 
энергия Е , молярная энтропия S, молярная энтальпия Н(= Е + PV) и 
молярная энергия Гиббса G(= E + PV -T S ). Для стандартных условий 
(298,15 К, 1 атм):

V IR  ~ 2,4151 -  0,0090 Z (кал/бар ■ моль).
Рассчитанные таким образом молярные объемы V : для анальбита (отож

женный альбит из Амелии, шт. Виргиния, США) 4,7953 (±0022), для высоких 
альбитов (Y = 0) (Na-замещенный ортоклаз из Ампандрандавы, Мадагаскар, 
и адуляр с Сен-Готарда, Швейцария) 4,7961 (±0020) и 4,7870 (±0017), для низ
кого альбита из Амелии 4,7711 (±0017) кал/бар • моль. Соответственно 
молярные теплоты растворения Н : для анальбита (Z = 0,133) -308,88 
(±0,50), для Na-замещенных низкого санидина из Лаахер-Зее, Германия 
(Z = 0,218), ортоклаза из Ампандрандавы (Z = 0,388) и адуляра с Сен-Готар
да (Z = 0,563) соответственно -306,86 (±0,06), -305,98 (±0,22) и -304,88 
(±0,24), для низкого альбита из Амелии -303,62 (±0,20) ккал/моль. Различия 
в теплотах образования АН (кал/моль) альбита и анальбита, следовательно, 
5260 (±800) кал/моль (при 49,7°) [25], что согласуется с данными [38]: 5206 
(±600) при 49,7° и [39]: 5200 (±700) при 25° и 6800 (±700) при 698°.

Из-за того, что триклинизация полевого шпата может идти как с увели
чением угла а  (а  > 90°, стандартная ориентировка), так и с его уменьшени
ем (а<  90°, нестандартная ориентировка) [40], зависимости ряда физических 
и термодинамических свойств ■& от U (или Y) при постоянных Т, Р и Z могут 
быть трех типов: 1) “равносимметричными” (even) (свойство О не меняет ни 
знака, ни амплитуды при изменении знака U (или Y)) таковы Z, Е, V,S, Н, G, 
а, Ь, с, угол ß ячейки, а*, Ь*, с*, угол ß*, ¿/(201); 2) “неравносимметричными” 
(odd) ( меняет знак, но не меняет амплитуды), таковы cos a , cos у, (90 -  а),
(90 -  у), cos ос*, cos у*, (90 -  а*), (90 -  у*), [¿/(131) -  ¿/{1з0], [¿/(По) -  ¿аТо)1' ~
¿/(Ш)1; 3) “несимметричными” -  может меняться как знак, так и амплитуда.
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С учетом этих данных рассмотрены условия полного внутреннего равнове
сия и выведены уравнения, связывающие молярную энергию Гиббса G с Т, 
Р и коэффициентами Томпсона Z, Y и U.

При полном внутреннем равновесии при данных Р и Т молярная энергия
Гиббса G (или Г = G / RT) —> 0. Г = Гс + Р  = 0:

Г(и2 j -  } = -  ёш -  8иу^ ̂  U,

Г^ ) = - Г^ )  = - ^ - ^ и /2 ¥ ’ 

r^  = - r * = - g z- gzzZ,

где Гс = - S c/R  [24], S c -  доля мольной энтропии (S = SC + S*), учитываю
щей беспорядочное распределение атомов в кристаллографически различ
ных позициях в структуре, описываемое с помощью U-параметра Томпсона 
(5* -  доля мольной энтропии, учитывающей энергетический вклад осталь
ных источников, например колебания атомов в решетке, упорядочение 
ближнего порядка, доменное строение и т.п., не описываемые U-парамет- 
ром); Г* = -G * / RT\ коэффициенты g есть коэффициенты совместного 
(coupling) действия параметров порядка U и Y. В отличие от К-п.ш., где 
U = 0, в Na-п.ш. должны учитываться эффекты Y-упорядочения и U-упоря- 
дочения, а также совместного их действия.

Экспериментальное определение равновесий для Na-n.ni. проведено 
в [41-44]. На основании экспериментов [41-44] Томпсоном с соавт. [25] 
рассчитаны равновесные значения Y, Z, Г^.2) и Г | для разных температур:

Г 1/Т ■ Ю ^К"1) Длительность опыта, ч Y Z рС
V )

г с* z

420 1,443 1008 0,775 0,743 2,91 1,96
500 1,293 2680 0,552 0,665 2,38 1,89
500 1,293 2000 0,611 0,664 2,48 1,82
550 1,215 1495 0,449 0,561 2,32 1,52
600 1,145 1761 0,251 0,417 2,26 1,12
600 1,145 1010 0,280 0,406 2,29 1.07
700 1,028 1200 0,184 0,329 2,30 0,87
700 1,028 508 0,181 0,320 2,31 0,85
750 0,977 1422 0,109 0,297 2,32 0,74
750 0,977 1422 0,113 0,234 2,36 0,62
800 0,932 1440 0,075 0,176 2,42 0,47
850 0,890 1440 0,049 0,166 2,43 0,44
850 0,890 1440 0,065 0,219 2,37 0,59
900 0,852 41 0,008 0,132 2,46 0,35

1000 0,785 66 0 0,090 2,52 0,24

Различия в энтальпиях между высоким и низким альбитами в зависимо
сти от температуры и 81/А1-упорядоченности определены калориметриче
скими измерениями [39,45]. Согласно Салье [1], различаются два параметра 
порядка, зависящие от фазового перехода монокл.—> трикл. и от степени 
81/А1-упорядоченности; расчетные данные, полученные с использованием 
уравнений, описывающих суммарное взаимодействие обоих этих явлений
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[2], согласуются с калориметрическими измерениями. Согласно [2], разли
чия в свободной энергии Гиббса, энтальпии и энтропии между полностью 
упорядоченным и полностью неупорядоченными Na-n.ni. (низким альбитом 
и мональбитом), отнесенные к 298,15 К, соответственно равны 
8422 Дж/моль, 13482 Дж/моль и 16,97 Дж/моль ■ град. Различия в объемах в 
стандартном состоянии 0,04 Дж/бар.

Микр. Низкотемпературный альбит оптически (+). ng = 1,540-1,537, пт = 
= 1,534-1,532, пр = 1,530-1,528; ng -  пр = 0,010-0,009; 2V = (+75) -  
-  (+82)°. В отличие от него анальбит оптически (-). ng = 1,534, пт = 1,532, 
пр = 1,527; ng- n p = 0,007; 2V = (-45) -  (-55)°.

Хим. Теор. состав NaAlSi30 8,: Na20  -  11,82; А120 3 -  19,44; Si02 -  68,74. 
Молек. вес 262,24. При вхождении в него К20  Na-n.ni. (мональбит. анальбит) 
превращается в анортоклаз (см. “Анортоклаз”).

Диагност. Высокотемпературный альбит отличается от низкотемпера
турного по порошкограмме и оптическим свойствам.

Диагностическим для высокого альбита является наличие рефлекса
3.01 А, отсутствующего на порошкограмме низкого альбита. Расстояние
20Си/са(132)-(131) в высоком альбите значительно больше, чем в низком
(2,16° против 1,34°). На рентгенограммах по методу монокристалла все реф
лексы МО высокого альбита (в частности, 820, 480, 370, 170, 190) имеют
большую интенсивность, чем МО [46].

Согласно Кролю и Риббе [3], определение содержания A1 (t,) в индивиду
альном [(81,А1)04]-тетраэдре (Т,) следует проводить на основании анализа 
надежных структурных данных по уравнению

1, = 0,25(1 + пА„) + (<Т,-0> -  <<T-0»)/const,

где t,- -  число атомов А1 в Т,-тетраэдре, деленное на число тетраэдров, пАп -  
мольная доля анортитового компонента, (Т,—0 ) -  среднее значение из четы
рех расстояний (Sî A.1)—О в Т,-тетраэдре, ((Т-О)) -  общее среднее значение 
для всех неэквивалентных Т-О расстояний в ячейке (8 -  в моноклинной, 16 -  
в триклинной), const -  общее значение (((Al-0))-((Si-0))), равное 0,125 А для 
К-п.ш. или 0,130 А для Na-п.ш. При этом предполагается, что в максималь
ном (низком) микроклине, так же как в низком альбите, t,0 = 1,00, t,m = t20 
= t2m = 0,00. Данная зависимость лежит в основе всех корреляций, предло
женных Кролем и Риббе [3] для диагностики щелочных полевых шпатов, в 
отличие от Стюарта и Райта [47], которые за крайние значения “полевош
патового ромба” принимали максимальные (известные в то время) различия 
в параметрах.

Согласно [3], в низком альбите: 20CuJfai (201) = 22,059°, 20CuJfai (400) = 

= 50,125°, 2 0 « -^  (060) = 42,510°, 2 0 ^ ( 2 0 4 )  =51,147°, A20Cu*ai (130-130) =

= -0,172°, A20Cu*a (131-131) = 1,100°. tr[l 10] s  1/2(a2 + b2 + 2ab cos у)ш =

= 7,7145 A, tr[110] = l/2(a2 + b2 -  2ab cos y)xn = 7,4366 A, Atr = 0,2779; в аналь- 
бите: 2вСиКщ (201) =22,002°, 20Cû (4OO) =49,945°, 20CuJfaj (060) =42,200°,

“®cuxa, (204) =51,486°, A20Cu„a](130-130) =0,761°, A20c^ o](131-131) =
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= 2,003°. tr[l 10] — 1/2(й2 + 62 + 2ab cos у)'/2 = 7,6031 Ä, tr[lÍ0] = 1/2(о2 + 62 -
- 2ab cos у)1/2 = 7,6344 Ä, Atr = -0,0313.

В триклинных щелочных полевых шпатах Et, s  (t,0 + t,m) и At, s  (t,0 -
-  t,m), откуда: t,0 = (Et, + At,)/2, t,m = (Et, -  At,)/2, t20 = t2m = (1 -  Et,)/2. Для оп
ределения содержания Al в Т-позициях предлагаются следующие уравнения
регрессии Ь-с*, b -с  и 20cuxo, (O6O)-20CuKai (204), а также a*-f:

Ef, = (í, 0 + ?2т )  —6-21,5398 + 53,8405с* 
2,1567-15,8583с*

или

2001*0, (060) + 8,3063 -  0,96459 2вСаКщ (204) 
1_ -6,5616 + 0,15724 2вСиКщ (204)

Эти уравнения лучше, чем уравнение с прямыми параметрами ячейки 6-с:

Eí, s(f,0  + í,/n) = 6-1,6757-1,61388с 
-8,9210 + 1,18443с ’

Ai, = (f,0 -í,/n) = Y -44,778 -  0,50246a* 
6,646 -  0,05061«*

Переход к обратным параметрам может быть осуществлен по извест
ным формулам кристаллографии: с* = об sin y/V; cos a* = (cos (3 cos у -  
-  cos a)/sin P sin y, cos y  = (cos a  cos P -  cos y)/sin a  sin p. График a*-y* исполь
зовался еще в [48], и в виде последнего уравнения эта зависимость оформле
на в [49]. Для триклинного Na-n.ni. можно использовать уравнение регрес
сии с Д20СиХа (13О) s  20CuJC(4 (13O)-20CuA-ai (130) (структурно-чувстви

тельный параметр) и 20CuJf (201) (параметр, чувствительный к измене
нию состава) [3]:

А20Сик (130)+ 25,606-1,1985 20Cu„ (201)
At. = ( t,0 -t,m ) = --------- ^ ^ ------- .

1 1  1 7,0791 -  0,36583 20Си̂  (201)

Поскольку эффект Si/Al-упорядочения/разупорядочения может быть 
прослежен по содержанию А1 в тетраэдрах Т,0 и Т,ш, он сказывается
на величине векторов tr[ 110] и tr[110], в направлении которых чередуются 
тетраэдры Т,0 —» Т20 —» Т2т  и Т ,т  —» Т20 —» Т2ш [37, 50, 51]. Уравнения рег
рессии для триклинных Na-п.ш.:

t Q _ tr[lÏ0]-5,3327-3,5620 10~3y 
1 0,18238- 6,6729 ■ÎO’V  ’

At, s ( t , 0 -t,m ) = (tr[l 10] -  tr[lÏ0]) + 0,8393 -  0,1213 • 10~3 У 
0,4579 -  0.2196 ■ 10"4 V
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Мональбит отличается отсутствием расщепления ¿-рефлексов и углами 
ячейки а  и у = 90°.

Высокий альбит отличается от низкого оптическим знаком (отрицатель
ный) с малым значением угла оптических осей (-45°), более низкими пока
зателями преломления (ng = 1,534, пр = 1,527) и меньшим углом погасания на 
(010) (9°) (в низком альбите соответственно: +83°, ng = 1,539, пр = 1,529 и угол 
погасания на (010) = 20°) [46].

Повед. при нагрев. При нагревании Si и А1 в структуре альбита разупо- 
рядочиваются вплоть до образования максимально неупорядоченного мо- 
нальбита (топологически моноклинного) или анальбита (топологически 
триклинного). Их образование идет по разным механизмам (путем резкого 
скачкообразного сдвигового превращения в структуре или постепенного 
диффузионного перемещения Si и А1 между Т-позициями (см. также “Аль
бит”, “Анальбит”, “Мональбит”, “Калиево-натриевые полевые шпаты”). 
При нагревании резко возрастают термические колебания в структуре, что 
приводит к размыванию или расщеплению плотности рефлексов на рентге
нограммах, которые интерпретируются либо как искажение формы терми
ческого эллипсоида, либо как нахождение щелочного М-атома в нескольких 
субпозициях (см. те же разделы). Исследование этого явления привело к не
обходимости уточнения кристаллической структуры натриевых полевых 
шпатов и анортоклазов непосредственно при высоких температурах в специ
альных высокотемпературных рентгеновских камерах.

Увеличение давления способствует Si/Al-разупорядочению в Na-n.ni. 
[52].

Нахожд. Na-n.ni. образуется в природе главным образом в виде альбита 
при относительно низких температурах. При высокой температуре из-за вы
сокой изоморфной емкости Na-п.ш. превращается в олигоклаз, Na-олигок- 
лаз (“альбиклаз”) или анортоклаз.

Мональбит в природных образованиях, по-видимому, не сохраняется, и о 
его существовании можно судить по наличию внутреннего двойникования, 
имитирующего исходную моноклинную симметрию Na-п.ш. в криптоперти- 
тах. Анальбит и высокий альбит сохраняются в качестве Na-фазы крипто- 
пертитов и надежно диагностируются по рентгенографическим свойствам. 
В виде самостоятельных выделений они сохраняются чрезвычайно редко и, 
как правило, оказываются либо промежуточным альбитом, либо анорток- 
лазом, так как содержат значительное количество калия. Низкий альбит -  
широко распространенный в природе минерал, кристаллизующийся в поле 
его устойчивости ниже 680° в магматических породах (альбитовых грани
тах, онгонитах), пегматитах и гидротермалитах, в метаморфических и мета- 
соматических образованиях, а также в осадочных отложениях (см. “Аль
бит”). Кроме того, он образуется в ходе твердофазовых превращений высо
котемпературных, неупорядоченных форм Na-п.ш.

Искусств. Синтез Na-п.ш. непосредственно из альбитового расплава за
труднен из-за его высокой вязкости и не мог быть осуществлен даже при 
сильном переохлаждении и длительности опыта в течение 5 лет. Специаль
ная “акклиматизация” альбитового стекла (длительный отжиг при низкой 
температуре) позволила синтезировать Na-п.ш. при 1050° за несколько ча
сов [8].

Синтез Na-п.ш. из водосодержащего альбитового расплава (Рн,0 = 
= 1000 бар) происходит при температуре ниже 900°; при этом продуктом син
теза является высокий альбит (анальбит), даже при очень низких (до 250°)
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температурах [9]. Мак-Кензи [41] показано, что высокий альбит кристалли
зуется метастабильно из водосодержащего альбитового расплава в интерва
ле 1000 —> 450°, но устойчив только выше 1000°; низкий альбит устойчив ни
же 450°.

Эксперим. Na-n.ni. (альбит) является петрологически важным минера
лом, и системы с альбитом детально изучены, хотя в старых работах без 
проверки структурного состояния получавшихся продуктов.

Система ЫаА18130 8-Н20  при 200-700° и давлении 1-10 кбар изучена Мар
тином [53], показавшим, что низкий альбит легко образуется при 300-400° в 
присутствии метасиликата натрия Ыа28Ю3. Фазовые взаимоотношения в си
стеме NaAlSi30 g-C 0 2-H20  изучались Уилли и Таттлом [54, 55].

Наиболее важной для понимания природы полевошпатовых взаимоот
ношений является псевдобинарная система ЫаА15130 8-КА15130 8. Она изуче
на как часть системы КаА18130 8-КА15130 8-8Ю2 (кристобалит) Шейрером 
[56] и системы с остаточными расплавами НаА18130 8-КА18130 8-8Ю2-Н 20  
Таттлом и Боуэном [9, 46] в сухих условиях (1 атм) и под давлением воды 
1 и 2 кбар. (Остаточные расплавы в ней, как отмечали Таттл и Боуэн, образу
ются только в сечении ЙаА18130 8-8Ю2-Н 20.) Показано, что при увеличении 
давления воды критическая точка на кривых ликвидуса и солидуса полевош
патовых твердых растворов существенно снижается -  от -1050 до -780°, а 
положение состава критических точек смещается в сторону альбита (при 
этом понижается и температура плавления ЫаА18130 8). Понижение кривой 
солидуса может привести к пересечению ею кривой сольвуса полевых шпа
тов. Изучение этой системы при РНз0 до 4-10 кбар [57] показало дальнейшее 
смещение точки минимума плавления в сторону альбита.

Эта система изучалась также в условиях пересыщения щелочами. Введе
ние в нее 4,5 % акмита ЫаА18120 6 и 4,5-8,3 мас.% метасиликата натрия 
N838105 сместило температурный минимум ликвидуса в сторону разреза 
К-п.ш. -  8Ю2 [58]. Введение 5% акмита, 5% N828105,5% К28Ю3 и 5% № К8Ю3 
[59] показало, что из расплава в первую очередь кристаллизуется полевой 
шпат, обогащенный калием, а в остаточном расплаве накапливаются альби- 
товые компоненты, и он смещается в сторону плоскости № 20-8Ю 2-А120 3 в 
системе № 20 -К 20-8Ю 2-А120 3-Н 20 . Этот эффект, названный [60,61] “орто- 
клазовым эффектом”, способен объяснить образование низкотемператур
ных остаточных “альбитовых” расплавов и формирование пантеллеритов и 
щелочных альбитовых гранитов.

Система NaAlSi30 8 (альбит)-КА18130 8 (санидин)-СаА128120 8 (анортит) 
изучена Йодером, Стюартом и Смитом [62] и под давлением воды в 5 кбар 
Морзе [63] (см. “Калиево-натриевые полевые шпаты”, “Калиево-натриево
кальциевые полевые шпаты”).

Изучение системы №А18130 8 (альбит)-НаА18Ю4 (карнегиит, Иа-нефе- 
лин) [64] показало, что в альбите может раствориться не более 4 мас.% 
нефелинового компонента, тогда как в нефелине -  до 34 мас.% альбито
вого компонента при низкой температуре и до 23% при 1200°; вне этих 
пределов существует смесь альбита и нефелина. Эвтектика альбит—нефе
лин наблюдалась при 1000° с составом 76 мас.% альбита + 24% нефелина. 
Более общая система NaAlSi04-S i0 2 изучалась Грэйгом и Бартом [64] и 
Шерером и Боуэном [7], а при высоких давлениях -  Робертсоном с соавт. 
[65] и Ньютоном и Смитом [66], Ньютоном и Кеннеди [67], Беллом и Ро- 
зебумом [68]. При атмосферном давлении альбит в этой системе сущест
вует как конгруэнтно плавящееся промежуточное соединение [64]. С воз-



Натриевый полевой шпат 123

растением давления поверхности ликвидусов поднимаются, и эвтектика 
между альбитом и нефелином смещается из области, богатой кремнезе
мом, в сторону жадеита и нефелина: 1080° при 1 атм -  1185° при 10 кбар -  
1250° при 22 кбар. При 22 кбар точка эвтектики альбит—кварц поднима
ется выше точки эвтектики альбит-нефелин. С ростом давления увели
чивается поле стабильности жадеита, при 25 кбар (1268°) оно пересекает 
эвтектику альбит-нефелин, и в этой инвариантной точке сосуществуют 
четыре фазы: жидкость, нефелин, альбит и жадеит. Выше 26 кбар предел 
устойчивости жадеита поднимается выше температуры эвтектики аль
бит-нефелин (соответственно 1295 и 1275°), и жадеит начинает плавится 
инконгруэнтно. При 28-29 кбар жадеит плавится уже конгруэнтно, и ме
жду ним и альбитом возникает эвтектика при 1360°, а альбит при низких 
температурах (1080-1140°) начинает разлагаться с образованием смеси 
жадеита и кварца, поле которой разрастается за счет альбита до 1200° 
при 30 кбар, 1355° при 33 кбар, 1387° при 34 кбар. При 33 кбар исчезает 
эвтектика между альбитом и жадеитом, а свыше 34 кбар полностью ис
чезает и альбит. При 34 кбар, кроме кварца, при низких температурах по
является коусит, а при 40 кбар коусит полностью вытесняет кварц и сис
тема нефелин—кварц превращается в систему нефелин-коусит с жадеи
том в качестве промежуточного соединения [68].

Система альбит-анортит-диопсид изучена Боуэном [69], а псевдочет- 
верная система альбит-анортит-диопсид-форстерит -  Шейрером и Йоде
ром [70]. Другие системы с альбитом подробно обсуждаются в работах 
[71,72].

С помощью уточненных термодинамических данных Берманом [10] с 
учетом структурного состояния Na-n.ni. (низкий альбит, мональбит) скорре
ктированы экспериментально изученные Р-Т  равновесия в системе 
Na20 -Al203-Si02-H20  [73, 74] для реакций

Ab/hAb + W + Ку = Pg + Qz ,
Альбит/мональбит Вода Кианит П арагонит Кварц

NaAlSijOg н2о Al2SiOs NaAl3Si3O j0(OH)2 S i0 2

Ab/hAb + W + And II £ + N

Альбит/мональбит Вода Андалузит П арагонит Кварц
NaAlSi3Og н2о A ^SiO j NaAl3Si3O10(OH)2 S i0 2

Ab/hAb + W + Со = Pg
Альбит/мональбит Вода Корунд Парагонит

NaAlSi3Og н2о a i2o 3 NaAl3Si3O 10(OH)2

(фиг. 32, о-в). Согласно [73], альбиты достигают равновесия за 150 сут, и 
для всех реакций можно было построить обе кривые -  для упорядоченно
го и неупорядоченного Na-n.ni. (однако возможно, что в случае реакции с 
корундом при низких Р -Т  параметрах равновесие не полностью достигну-
то). В реакциях

ИАЬ = Jd + ÖZ ,
Мональбит Ж адеит Кварц
NaAlSi3Og NaAlSi20 6 S i0 2

hAb + Со = Ку + Jd
Мональбит Корунд Кианит Ж адеит
NaAlSijOg a i2o 3 Al2SiO j NaAlSi ¿06
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Р, кбар

а б  в

Фиг. 32. Сопоставление уточненных расчетных термодинамических данных с эксперименталь
но найденными Р -Т  равновесиями в системе N ajO -A ljO j-S iO j-i^O , учитывающими структур
ное состояние натриевого полевого шпата (низкий альбит, мональбит) (по Берману [10])

а  -  для реакции: A blhA b  + К у  + IV <-» P g  + Q z\ 6  -  для реакции A b lh A b  + A n d  + IV «-» P g  + Q r, в -  для 
реакции A b lh A b  + С о + W  *-*Pg

C70, C72 -  данные Чаттерджи (1970, 1972) соответственно [73,74]; AblhAb -  низкий альбит /  высо
кий альбит (мональбит), IV -  вода, К у  -  кианит, And -  андалузит, Со — корунд, P g  -  парагонит, Q z — кварц; 
сплошные линии -  низкий альбит, пунктирные линии -  высокий альбит (мональбит), полые значки -  экс
периментальные данные, запитые значки — расчетные значения

(фиг. 33, а, б) в силу недостаточной длительности экспериментов мональбит 
не успевает перейти в стабильную форму Na-n.ni.

Номенклатура. В соответствии с рекомендациями МКНМиНМ ММА к Ыа- 
п.ш. (см. “Альбит”) должны быть отнесены все доминантно-натриевые составы 
вплоть до АЬх Ог5о и  АЬ^Ап^ в бинарных смесях и до АЬ34Ог33Ап33 в тройных. Та
кой примитивный подход к полевошпатовым минералам не может быть принят 
по следующим причинам: 1) альбитовая структура является устойчивой в ще
лочно-полевошпатовом ряду только до состава АЬ630г31 при комнатной темпе
ратуре и еще менее калиевого при высоких температурах вплоть до чистого 
АЬт  при -1000°, после чего переходит в моноклинную или триклинную струк
туру К-п.ш.; 2) она устойчива в плагиоклазовом ряду только до состава АЬ95Ап5, 
после чего переходит в структуру “переходного” плагиоклаза и анортита; 
3) при рекомендуемом МКНМиНМ подходе под термином альбит будут опи
сываться анортоклазы (некоторые исследователи их уже начали называть 
К-альбитами), и также в альбиты “превратятся” сшигоклазы и андезины, что 
нецелесообразно, поскольку геологически они связаны с вполне определенны
ми типами пород и именно для их обозначения и предложены были эти терми
ны, прочно вошедшие в петрологическую и минералогическую литературу.

Практ. знач. Натриевый полевой шпат, наряду с калиевым, использу
ется в качестве полевошпатового сырья для керамической промышлен-
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Фиг. 33. Сопоставление уточненных расчет
ных термодинамических данных с эксперимен
тально найденными Р -Т  равновесиями в систе
ме № 20-А 120з-8Ю 2-Н20  ( п о  Берману [10])

а -  для реакции: Мб + От, б —для реакции:
Мб + Со «-»Л! + Ху

НВ73 -данные [75], 171 -  [76], Б 84- [77], Е72 -  
[78], Н80 -  [20]; Мб -  высокий альбит (мональбит), 
.М— жадеит, К у-  кианит. Со — корунд, О г-  кварц; по
лые значки -  экспериментальные данные, залитые 
значки -  расчетные значения

ности (см. “Полевые шпаты”, “Кали
евый полевой шпат”). В качестве ис
точника альбита, а также кислого 
плагиоклаза практическое значение 
имеют полевошпатовые, натриевые 
(“калиевый модуль” менее 0,9) ред
кометальные пегматиты с цветными 
камнями Среднеуральского (Малы- 
шевское) и Забайкальского (Воет.
Забайкалье) м-ний (Россия), Асу-Бу- 
лакского и Огневского м-ний (вбли
зи Усть-Каменогорска, Калбин- 
ский хр., Казахстан) (крупные и средние м-ния); альбититы Шалтасского 
и Аксоранского м-ний (Казахстан) (мелкие м-ния).
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Мональбит Monalbite
(Nâ o-O.gKoo.o,! )[AlSi30 8]

Название по симметрии -  моноклинный альбит [1]. Искусственно при
готовленная, не закаливающаяся, топологически моноклинная, высокотем
пературная структурная модификация NaAlSi3Og с максимально разупорядо- 
ченным Si/Al-распределением; ниже 980° (1250 К) переходит в упорядочен
ную триклинную модификацию.

Синон. Барбьерит -  barbierite (ошибочно); описан Шаллером (Schaller, 
1910-1912) [2-5] из Крагеро в Норвегии; назван в честь Барбье, выполнив- 
шего его химический анализ [6]. Данный термин был принят Ито [7], кото
рый обнаружил моноклинный натриевый полевой шпат вместе с санидином 
в качестве фазы распада лунного камня из Мейсена, в Корее. Шнейдер и Ла- 
вес [1], исследовав голотип барбьерита, показали, однако, что он представ
ляет собой тонкосдвойникованный микроклин с 20% пертитового низкого 
альбита. Термин “барбьерит” сейчас не употребляется.

Проблема мональбита детально исследована в [8, 9] (Smith, 1974). Со
гласно [10,11], переход трикл. —> монокл. происходит при 980°, по [12] -  при 
930°, однако Превит с соавт. [9] не могли получить его ниже 1105°. Уинтер 
с соавт. [13] для отожженного при 1080° (60 сут) альбита из Тибурона, 
Марин Каунти, шт. Калифорния (США), получили переход C l —> С 2 /т  
выше 1050-1075°, однако для альбита из Амелии, шт. Виргиния (США), ото
жженного при 1110°, переход наблюдался при 930°, что объяснялось тонким 
полисинтетическим двойникованием последнего.

Характ. выдел. Мональбит не закаливается и не существует при низких 
температурах.

Структ. и морф, крист. Монокл. с. Clh -С 2 /т .  Z = 4.
Параметры ячейки для структурно уточненных мональбитов (отожжен

ный альбит из Амелии) [13]:
Т оо * 0 <Ч) а Р 1 V

980 8,274(5) 12,991(6) 7,144(4) 90,06(4) 116,13(4) 90,05(4) 689,4(6)
1060 8,297(5) 12,994(6) 7,144(5) 90,03(4) 116,01(4) 89,99(4) 692,2(6)

Кристаллическая структура мональбита уточнена на примере двух ото
жженных образцов альбита из Амелии в результате серии экспериментов, 
проведенных при температурах выше температуры фазового превращения 
[13]. Поскольку структурное состояние мональбита не закаливается, все 
данные получены непосредственно при нагревании в высокотемпературной 
рентгеновской камере.

Межатомные расстояния (А) и углы (град.):

В тетраэдре Т(1)

980° 1060°
т .- о А 1,648(1) 1,642(3)
* |-*7в 1,636(2) 1,638(12)
* |-°С 1,650(2) 1,654(4)
t ,- o d 1,654(2) 1,645(3)

Среднее 1,647 1,645

В тетраэдре Т(2)

980° 1060°
Тг -Оа 1,653(1) 1,645(5)
Ту-Ов 1.627(2) 1.617(12)

1.632(2) 1,616(8)
Тг -Od 1,635(2) 1,638(4)

Среднее 1,637 1,629
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В тетраэдре Т(1) В тетраэдре Т(2)

980° 1060° 980° 1060°
Оа-Т|-Ов 105,2(1) 105,4(3) Оа-Т2-Ов 109,1(2) 108,8(5)
Oa-Ti-Oc 113,3(1) 112,3(3) Оа-Т2-Ос 105,8(1) 106,4(5)
Oa-T|-Od 105,3(1) 105,8(3) Oa-12-Od 107,9(2) 107,5(3)
Ов-Т  1 -О с 111,7(2) 112.1(6) Ов-Т2~Ос 110.5(2) 109,7(4)
Ов-Т | -Od 111,8(2) 112.1(4) Ов-Т2-0[) 111,5(2) 111,6(5)
Of—Т | -Od 109,4(1) 108,9(4) OfrT2-0 D 112,3(2) 112,7(5)

980° 1060° 980° 1060°

Tr° A l-T l 144,2(3) 145,4(4) N a-0 AI 2,755 4 2.764 11
Т2-0А2-Т2 132,0(2) 134,2(7) N a-0 A2 2,436 5 2,505 18
Т |-О в-Т2 151,2(2) 151,1(4) N a-0 B 2,931 5 2,946 11
Т,-Ос-Т2 133,6(2) 134,5(6) Na-Oc 3,133 3 3,156 11
т |-О0-Т2 137,4(2) 141,2(5) Na—0 D 2,832 6 2,825 14

Среднее 2,817 :2,851

Средние расстояния Т-О (А) и распределение A1 по Т-позициям в долях
от £ А1 = 1,00 (t) (уточнены по уравнениям Смита (Smith, 1974):

Г т,о-о Т | m—О Т20-О T2m -0  t |0 t|tn  t20 t2m

980 1,647(2) 1,647(2) 1,637(2) 1,637(2) 0,28 0,28 0,21 0,21
1060 1,645(6) 1,645(6) 1,629(7) 1,629(7) 0,31 0.31 0.19 0,19

Физ.-хим. конст. По данным Бермана [14], свободная энергия образо
вания Гиббса из элементов для мональбита при стандартных условиях 
(1 бар и 298,15 К) Ду СРТ = -3703,293 кДж/моль, энтальпия Ду Нрт = 
= -3921,618 кДж/моль, энтропия Брт = 224,412 кДж/моль/К и молярный объем 
Ур г = 10,083 Дж/бар. В отличие от термодинамических данных [15] они рас
считаны из энтальпии, а не из энтропии элементов в стандартных условиях.

Энтальпия образования из элементов, по данным [16], основанная на ка
лориметрических измерениях, для мональбита: -3923,6 кДж/моль.

Энтальпия образования из элементов, по данным Холланда и Пауэлла 
[17], полученная, исходя из результатов изучения фазовых равно
весий, -3924,84 кДж/моль. Рассчитанные на ее основе при стандартных 
условиях молярные термодинамические свойства для мональбита: свобод
ная энергия образования Гиббса Ду С = -3706,12 кДж/моль, энтропия Б = 
= 223,40 кДж ■ град. К-*/моль, молярный объем V = 10,109 Дж ■ бар-1, коэф
фициенты для расчета теплоемкости из бинома ср = а + ЪТ + сТ~2 + с!Т-]р2 : 
а = 0,4520 кДж ■ град. К->, Ь ■ 105 = -1,3364 кДж ■ град. К-2, 
с = -1275,9 кДж ■ град. К, ¿  = -3,9536 кДж • град. К-1/2, параметр термическо
го расширения а = 4,56 град. К-1, модуль сжатия (расширения) при 298 К 
к = 593 кбар.

Диагност. Переход альбита в высокотемпературную моноклинную мо
дификацию фиксируется по изменению углов а  и у ячейки до 90°.

Искусств. Не закаливается.
Эксперим. В большинстве экспериментальных работ не делается разли

чий между высоким альбитом (анальбитом) и мональбитом. Наиболее не
упорядоченная форма высокого альбита (анальбит) принимается тождест
венной мональбиту.
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Анальбит Analbite
Высокий альбит High albite

(NaItw)9K0tw)|)[AlSÍ3O8]

Название анальбит указывает на отличие от альбита.
Термин высокий альбит  используется в разных смыслах; в широ

ком смысле -  “high albite s.l.” (“sensu lato”) -  для обозначения богатых 
натрием триклинных полевошпатовых твердых растворов состава 

включающих в себя как максимально неупорядоченный 
анальбит, при повышении температуры превращающийся в моноклин
ный моналъбит (см. “Мональбит”), так и богатые калием разности 
Na-n.ni. Учитывая высокое содержание Ог-компонента, их называют 
также К-альбитами. Однако более удачным и широко применяемым в 
“полевошпатовой” литературе для их обозначения является термин 
анортоклаз. К анальбиту (высокому альбиту) мы относим Na-n.ni. 
с меньшим содержанием ¿/--компонента (не более 10%), но эта граница 
с анортоклазом условна.

В узком смысле -  “high albite s.s” (“sensu stricto”) -  этот термин применя
ется для обозначения высоко-разупорядоченного собственно Na-п.ш., сте
пень Si/Al-упорядочения которого недостаточна, однако, для превращения в 
мональбит (Smith, Brown, 1988).

Об “аномальном” (по оптическим свойствам) альбите впервые сообщил 
Дана (1906) на основании исследования Фуке [1] альбита из вулканитов 
Азорских о-вов. Название “анальбит” для него предложено Винчеллом [2] и 
затем использовано для обозначения данной модификации Лавесом [3, 4]. 
Таттлом и Боуэном [5] показано, что эта модификация является высокотем
пературной формой альбита и всегда образуется при синтезе Na-п.ш. Стру
ктурные различия между высокотемпературным (“высокий” -  “high”) и низ
котемпературным (“низкий” -  “low”) альбитами впервые установлены Татт
лом и Боуэном [5] и Лавесом и Чейссон [6].

9 Минералы, том V. Вып. I
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При высокой температуре существует непрерывная серия высоких аль
битов, различающихся степенью Si/Al-упорядочения в кристаллической 
структуре, ограниченная снизу фазовым переходом в нормальный низкий 
альбит (максимально упорядоченный), а сверху -  в моналъбит (максималь
но неупорядоченный, моноклинный альбит). В такой серии под аналъбитом 
понимается максимально неупорядоченная крайняя высокотемпературная 
форма в ряду высоких альбитов уже с “моноклинным” упорядочением, хара
ктерным для мональбита, но с еще триклинной симметрией.

Синон. Высокий альбит -  high albite (Таттл и Боуэн [5]) (с учетом ска
занного выше).

Структ. и морф, крист. Трикл. с. С/ -  Р\ (условно C l ); Z = 4. В отличие
от нормального альбита (а  = 94°20\ а* = 86°20', у = 87°39', у* = 90°30') эле
ментарная ячейка высокого альбита менее косоугольная (угол а  уменьша
ется до 93°44'-93°26', угол у возрастает до 89°36'-90°04'; а* = 86°01', у* = 
= 88°15') [5, 6].

Изменение параметров ячейки в зависимости от температуры на приме
ре отожженного альбита из Тибурон, Марин Каунти, шт. Калифорния 
(США), состава A b ^ ^ O r ^ ,  исследовано Уинтером с соавт. [7]:

Г ао *0 го а Р У V

250 8,175(1) 12,798(3) 7,166(1) 94,18(2) 116,54(1) 87,72(2) 669,0(2)
500 8,206(1) 12,817(3) 7,169(1) 93,99(2) 116,39(1) 87,68(2) 673,8(2)
750 8,242(1) 12,841(2) 7,176(1) 93,69(1) 116,27(1) 87,62(2) 679,6(2)
970 8,277(1) 12,860(2) 7,181(1) 93,33(1) 116,15(1) 87,56(1) 684,9(2)

С возрастанием температуры  увеличиваю тся все линейные параметры  ячейки и 
меняются ее углы, но крайне неупорядоченное состояние анальбита не было достигнуто.

Параметры ячейки для синтезированного анальбита:

Состав а Ъ с а Р 7 V

0,00*
0,002‘

8,172
8,160

12,884
12,871

7,123
7,115

93,649
93,542

116,447
116,362

90,192
90,235

669,7
667,4

0,003* 8,1506(24) 12,8616(20) 7,1151(10) 93,650(19) 116,451(20) 89,985(16) 666,11(18)
0,05654* 8,1749(15) 12,8962(27) 7,1244(14) 93,272(23) 116,423(18) 90,093(17) 671,22(17)
0,01145‘ 8,1617(17) 12,8731(12) 7,1118(15) 93,479(12) 116,450(11) 90,211(12) 667,36(33)
Анальбит6* 8,1560(6) 12,8713(6) 7,1077(4) 93,483(5) 116,448(4) 90,251(5) 666,41(10)

* Мол.% Ог. Синтезирован при 700-800° и рн2о  = 1000 кг/см2 за 1-9 сут. Линейные 
параметры ± 0,04% (а, с = ±  0,003, Ь = ±  0,005 А), угловые ±0,01° [8].

2‘ Те же данные, пересчитанные по программе Эванса, Апплемана и Хэндверкера [9].
3* Синтезирован при 800°, Рщ  0  = 1 кбар за 5-7  сут из стекол, приготовленных 

Ш ейрером в Геофизической лаборатории Института Карнеги, США [10].
4* М ол. дол. Ог-компонента (Л/0г). Синтез из дегидратированных гелей в гидротер

мальных условиях при 800 ±  10° и РНг 0  = 0,5 кбар с контролем состава продукта синтеза 
методом атомной абсорбции [11]. Более высокие значения параметров Ь, с и V, чем в 
работе [10], объясняю тся достижением более высокой степени 81/А1-разупорядоченности 
анальбита.

5* Получен отжигом низкого альбита из Амелии при 1052°, Р = 1 атм за 710 ч [12].
6* А нальбит состава АЬдд4Ог0^Апа^ получен сухим отж игом низкого альбита нз 

Казадеро, шт. Калифорния (СШ А), А Ь ^ О г а ^ А п ^  при 1090° за 110 сут [13].
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Параметры ячейки для структурно уточненных анальбитов:

№ ц/п «0 Ьо 0) а Р 7 V

1 8,149(3) 12,880(1) 7,106(4) 93,37(3) 116,30(3) 90,28(3) 667,1
2 8,152 12,858 7,108 93,587 116,455 90,115 665.3
3 8,175(1) 12,893(2) 7,125(1) 93,50(2) 116,41(1) 90,19(1) 670,9
4 8,176(2) 12,891(3) 7,123(2) 93,40(2) 116,50(2) 90,27(2) 670,3

1 -  Амелия, отожженный [14]; 2 -  Тибурон, отожженный (Smith, 1974); 3 -  М ама, 
отжиг при 1030°, 11 сут [15]; 4 - т о  ж е, отжиг при 1030°, 27 сут [15].

Полное структурное уточнение выполнено для отожженных низких аль
битов: из Амелии, Курт-Хауз, шт. Виргиния (США) [14,16], из Тибурон, Ма
рин Каунти, шт. Калифорния (США) (Smith, 1974), и для альбита с Мамы 
(Северо-Байкальская мусковитовая провинция) -  Ab910Anl0Or2J0 [15].

Средние расстояния Т -0  (А) и распределение А1 по Т-позициям в долях 
от I  А1 = 1,00 (t) (уточнены по уравнениям Смита (Smith, 1974)):

№ п/п "Б о-о Т]Гп-0 Т20 -0 Т2т - 0 t,0 tjm  = t20

1 1,648 1,644 1,639 1,643 0,26 0.24
2 1,650 1,640 1,641 1,643 0,300 0,235
3 1,649 1,642 1,640 1,642 0,290 0,235
4 1,646 1,641 1,641 1,642 0,280 0,245
5 1,651 1,646 1,645 1,642 0,29 0,24
6 1,650 1,643 1,644 1,644 0,26 0,24

1 -  Амелия, отожженный [14]; 2 -  Тибурон, отожженный (Smith, 1974); 3 -  то же, при 
1080° за 60 сут [17]; 4 -  синтез с последующим отжигом при 1060°, 40 сут [18]; 5 -  М ама, 
отжиг при 1030°, 11 сут [15]; 6 -  то же, отжиг при 1030°, 27 сут [15].

Кристаллическая структура аналогична структуре низкого альбита, но 
анизотропия электронной плотности атома Ыа в высоком альбите еще боль
ше, чем в низком, что объяснялось либо анизотропией тепловых колебаний 
щелочного атома внутри слишком просторной полости в 8^А1-каркасе, ли
бо расщеплением позиции №  на две или даже четыре субпозиции.

Синтетический высокий альбит кристаллизовался в виде кристаллов 
двух типов: тонких иголок, вытянутых по оси с с гранями (010) и (001), поли
синтетически сдвойникованных по альбитовому закону, и табличек, упло
щенных по (010), с субмикроскопическими двойниками по периклиновому и 
карлсбадскому (?) законам (альбитовые двойники не наблюдались) [5, 6].

Физ. св. Прозрачный. Бесцветный. Сп. по (001) совершенная, по (010) яс
ная. Уд. в. 2,606 ± 0,004 [3,4,9].

В спектрах ядерного магнитного и ядерного электрического квадру- 
польного резонанса ЫМК/ЫС^К альбита из Амелии, отожженного при 1303 К 
(1030°) в течение 7 сут и при 1333 К (1060°) в течение 43 сут, вместо пяти 
острых пиков ЭТА1 и трех пиков 23Ыа (см. “Альбит”) сохраняются только по 
одному основному широкому сигналу от ядер 27А1 и 23Ыа, что указывает на 
явления разупорядочения в структуре [19]. Структурное разупорядочение 
подтверждено методом высокоразрешающего ядерного магнитного резо
нанса с использованием магического угла спинового вращения МА8-ММК 
ядра для отожженных при 1333 К (1060°) и 1353 К (1080°) за 3 недели 
альбитов из Францисканской провинции и Амелии (шт. Виргиния, США): 
кроме трех сигналов 298ц характерных для низкого альбита [20] (см. “Аль
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бит”), но сильно размытых (разупорядочение), наблюдались еще четыре 
слабых сигнала с изотропными химическими сдвигами -82, -86, -89 и 
-109 ррш [21]. Последний сигнал с относительной интенсивностью 0,1 (от 
общей интенсивности MSi) возникает из-за специфического окружения Si 
четырьмя атомами Si вместо трех атомов Si, как это имеет место в позици
ях Т,ш и Т20, или двух атомов Si, как это наблюдается в позиции Т2ш низко
го альбита; это указывает на сохранение в высоком альбите порядка ближ
ней координации при утрачивании им порядка дальней координации (Smith, 
Brown, 1988).

Физ.-хим. конст. Молярный объем 100,63 ± 0,15 см3 [3,4,9]. Колоримет
рически определенная в 20%-ной HF при 74,7° молярная теплота растворе
ния (разложения) AHwln отожженных альбитов из Амелии, пгг. Виргиния 
(США), и Варутреска (Швеция), равна -151,99 и -150,55 ккал/моль соответ
ственно; вычисленные из этих данных молярные теплоты образования 
Д#298 к  = 9,45 и 10,10 ккал/моль, а отнесенные к температуре плавления 
анальбита (1393 К) скрытые теплоты плавления LT = 12,6 и 13,2 ккал/моль 
(48,1 и 50,4 кал/г) и энтропия AST = 9,0 и 9,5 кал/моль • град [22].

По данным Бермана [23], для высокого альбита при стандартных 
условиях (1 бар и 298,15 К) свободная энергия образования Гиббса 
из элементов Af  GPT = -3703,293 кДж/моль, энтальпия Af  Нр-Т = 
= -3921,618 кДж/моль, энтропия SPT = 224,412 кДж • град. К-'/моль и моляр
ный объем VPJ = 10,083 Дж/бар. Отличие термодинамических данных [23] от 
данных [24] обусловлено иным способом расчета -  из энтальпии, а не из эн
тропии элементов. Теплоемкость ср (Дж/моль ■ град.) рассчитывается по 
уравнению:

ср = к0 + + к2Т~2 + к3Т-з,
где к0 = 393,64; к{ • 10-2 = -24,155; к2 ■ 10-5 = -78,928; къ ■ КН = 107,064 в интер
вале 250-370° [25], 339-997° [26], 472-1250° [27] и 373-1373° [28]. Тепловое 
расширение/сжатие -  по уравнению:

ур.т ! угг,тг = ! + у ^р  _ р ) + у ^ р  _ р ) 2 + у ^ г  _ т) + v4(T -  Гг)2,

где V, ■ 106 бар-' = -1,945; V2 - 1012 бар-2 = 4,861 при максимальном давлении 
до 10 кбар [29]; V3 ■ 106 град. К-' = 26,307; V4 ■ 10ш град. К-2 = 32,407 при ма
ксимальной температуре до 1100° [30] (все по Берману [23] со ссылкой на 
указанные работы).

Энтальпия образования из элементов по данным [31], основанным на ка
лориметрических измерениях, для анальбита: -3923,6 кДж/моль.

Энтальпия образования из элементов по данным [32], полученным, исхо
дя из результатов изучения фазовых равновесий: -3924,84 кДж/моль. Рассчи
танные на ее основе при стандартных условиях молярные термодинамические 
свойства для высокого альбита (анальбита): свободная энергия образования 
Гиббса AfG = -3706,12 кДж/моль, энтропия S = 223,40 кДж ■ град.К-'/моль, мо
лярный объем V = 10,109 Дж • бар-', коэффициенты для расчета теплоемко
сти из бинома ср = а + ЬТ + сТ~2 + ¿/Г-'/2: а = 0,4520 кДж • град. К-', Ь ■ 105 = 
= -1,3364 кДж ■ град. К-2, с = -1275,9 кДж • град. К, d = -3,9536 кДж • град. К-1/2, 
параметр термического расширения а = 4,56 град. К-', модуль сжатия (расши
рения) при 298 К к = 593 кбар.

Микр. В шлифах прозрачный, бесцветный. В отличие от низкого альби
та оптически (-). Угол cNm возрастает до 26° (фиг. 34). Для синтетического
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Фиг. 34. Различия в оптической ориентировке альбита (по Днру и др.,1966) 
а -  высокий альбит; б -  низкий альбит

материала: ng = 1,534(1), пт = 1,532, пр- 1,527(2); ng- n p = 0,007; 2V- -45°. По
гасание на (010) 9°, на (001) 0-2°. Для отожженного альбита из Амелии, ис
пользованного в дальнейшем для структурного уточнения [16]: ng = 1,534(4), 
пт = 1,532, пр = 1,527(3); ng- n p = 0,007; 2V = (-45)-(-55)°; г < v. Погасание на 
(010)9°, на (001) 1° [5].

Хим. Теор. состав NaAlSi3Og: Na20  -  11,82; А120 3 -  19,44; Si02 -  68,74. Ва
риации теор. составов в области ЛЬ10О_90: Na20  -  11,82-10,57; К20  -  0,00-1,79; 
А120 3-  19,44-19,32; Si02 -  68,74-68,32.

Анализ:

N320 11,59 АЬ (мол.%) 98,1 «0 8,149
к2о 0,28 Or 1,5 Ьо 12,880
MgO Сл. Ап 0,4 со 7,106
СаО 0,08 Уд.в. 2,622 а 93,37
Fe20 3 0,08 ng 1,534 Р 116,30
a i2o 3 19,62 1,532 У 90.28
S i02 68,17 пр 1,527 1|0 0,27
н2о± 0,12 -2V 45-55 Ц т 0,24

Сумма 99,95 t20 0,21
t2lTl 0,24

Отожженный при 1065° в течение 16 сут низкий альбит из пегматита 
шахты Рутерфорд, Курт-Х ауз, А мелия, шт. Виргиния (СШ А), анал. Стивенс 
[33,34] (оригинал структурного уточнения [14,16]), оптические данные после 
отжига -  по [5 ,6], рентгеновские данные -  по [16].

Повед. при нагрев. При 980° (1253 К), если предварительным отжигом 
достигнуто соответствующее максимально неупорядоченное 81/А1-перерас- 
пределение в структуре, превращается в мональбит.

Нахожд. Анальбит, по-видимому, не встречается в природе из-за высо
кой изоморфной емкости Ыа-п.ш. при высокой температуре. Вместо него 
образуются анортоклазы, кислые плагиоклазы (альбит-олигоклаз) и трой
ные К,Ыа,Са-полевые шпаты. Однако плагиоклазы с более высоким содер
жанием натрия, чем Ап20, редко присутствуют в виде порфировых вкраплен
ников в кислых эффузивах, например в риолитах.
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Высокие и промежуточные альбиты устанавливаются в некоторых вул
канических породах и в осадках, образовавшихся из термальных вод, напри
мер в обсадных трубах Паужетской скв. на Камчатке [35].

Искусств. При синтезе Na-n.ni. как при высоких температурах, так и при 
низких (метастабильно) во всех случаях кристаллизовался высокий альбит. 
Таттлом и Боуэном [5] он синтезирован из стекла альбитового состава под 
давлением водяного пара 1000 кг/см2 в интервале 250-1000°. При использо
вании низкого альбита в качестве затравки при 775° превращался в высокий 
альбит за 3 сут, при 720° -  за 2 недели (3 недель при 675° для превращения 
оказалось недостаточно). Лавесом и Чейссон [6] синтезирован в бомбах 
Мори при 300 и 450°. Анальбит синтезирован при 700-800° и РНг 0 =
= 1000 кг/см2 за 1-9 сут [8]; при 800°, /н2о = 1 кбар за 5-7 сут получен рас-
кристаллизацией стекол, приготовленных Шейрером в Геофизической ла
боратории Института Карнеги (США) [10], а также из дегидратированных 
гелей в гидротермальных условиях при 800 ± 10° и Рн, 0 = 0,5 кбар (с конт
ролем состава продукта синтеза методом атомной абсорбции) [11].

Высокотемпературный альбит получен также в результате продолжи
тельного отжига низкого альбита при температуре чуть ниже температуры 
плавления Na-n.ni. Длительность отжига зависит от качества материала: 
альбит из Амелии, шт. Виргиния (США), превращался в высокотемператур
ную форму при 1050° за 10 сут, альбит из Варутреска (Швеция) -  за 3 недели 
[5]. Анальбит получен отжигом низкого альбита из Амелии при 1052°, Р = 
= 1 атм за 710 ч [12], сухим отжигом низкого альбита из Казадеро, шт. Кали
форния (США), Ab997An0íOr02, при 1090° за 110 сут [13]. Уинтером с соавт. 
[7, 30] серия образцов анальбита получена отжигом низкого альбита из Ти- 
бурон, Марин Каунти, шт. Калифорния (США), АЬдд75Ого:г5, в платиновых 
ампулах при 1080° за 60 сут.

Диагност. От низкотемпературного альбита отличается по порошко- 
грамме и оптическим свойствам.

Диагностическим является наличие рефлекса 3,01 А, отсутствующего на 
порошкограмме низкого альбита. Расстояние 20Cu (132) -  (131) в высо
ком альбите значительно больше, чем в низком (2,16° против 1,34°). На 
рентгенограммах по методу монокристалла все рефлексы МО (в частности, 
820, 480, 370, 170, 190) имеют большую интенсивность, чем МО [5].

Высокий альбит отличается от низкого оптическим знаком (-) с малым 
значением угла оптических осей (-45°), более низкими показателями прело
мления (ng = 1,534, пр = 1,527) и меньшим углом погасания на (010) -  9° (в низ
ком альбите соответственно: +83°, ng = 1,539, пр = 1,529 и угол погасания на 
(010) -  20°) [5]. Угол cNm возрастает от 18 до 26° (Марфунин, 1962).

М ежплоскостные расстояния анальбита 
(отожженный альбит из Амелии, шт. Виргиния, США) [36]

Си Ка1 -излучение. Дифрактометр

ш / 4 ( A ) 2 0 hkl / 4 ( A ) 2 0 hkl / 4 ( A ) 2 0

110 9 6 ,4 4 5 1 3 ,7 6 2 4 1 2 4 2 ,5 1 8 3 5 ,6 4 3 3 0 1 2 ,0 8 5 4 2 ,2 8 ’
0 2 0 1 0 6 ,4 2 5 1 3 ,7 6 3 12 3 2 ,5 1 6 3 5 ,6 4 4 0 2 3 2 ,0 1 6 4 4 ,9 2
0 0 1 4 6 ,3 5 6 1 3 ,9 2 1 Í 2 3 2 ,5 1 5 3 5 ,6 4 2 4 1 1 2 ,0 1 0 4 5 ,0 6 ’
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ш / d ( k ) 20 hkl / d ( k ) 20 hkl / d  (Â) 20

110 1 6,255 14,14 240 3 2,455 36,60 401 3 2,007 45,14
III 6 5,822 15,22 Ï50 1 2,451 36,60 061 5 1,9889 45,58
111 6 5,648 15,68 221 3 2,435 36.88 3Ï1 1 1,9874 45,58
021 2 4,681 18,96 151 3 2,417 37,16 023 1 1,9724 45,98
021 1 4,372 20,30 310 3 2,407 37,32 311 1 1,9574 46,34
201 100 4,032 22,04 310 3 2,376 37,92 222 4 1,9418 46,74
111 23 3,884 22,88 240 7 2,371 37,92 243 1 1,9396 46,74
Î30 45 3,752 23,70 151 2 2354 3830 422 9 1,9210 47,28
111 30 3,749 23,70 113 1 2,319 38,80 260 6 1,8761 48,50
130 30 3,639 24,44 331 5 2,300 39,12 222 7 1,8747 48,50
ÏÎ2 9 3,472 25,64 331 7 2380 39,50 351 1 1,8740 48,50
221 2 3,422 26,02 Ï13 3 2,268 39,70 403 11 1,8467 49,30
Ï12 17 3,368 26,44 132 2 2,245 40,12 331 1 1,8448 49,30
040 68 3,212 27,76 242 2 2,226 40,50 062 4 1,8349 49,64
202 83 3,203 27,82* 151 2 2,225 40,50 113 3 1,8279 49,92
002 100 3,178 28,06* 042 2 2,186 41,26 043 3 1,8267 49,92
220 35 3,127 28,52 332 1 2,178 41,38* 400 11 1,8253 49,92
131 18 3,016 29,60 223 1 2,160 41,78 260 5 1,8197 50,06*
041 22 2,949 30,28 152 1 2,142 42,16 170 3 1,7952 50,86
022 16 2,929 30,50 060 11 2,142 42,16 113 8 1,7937 50,86
222 10 2,911 30,68 241 12 2,121 42,60 423 1 1,7862 50,98*
131 21 2,835 31,54 003 L 2,119 42,60 Ï71 1 1,7827 51,22
132 6 2,815 31,76 151 5 2,103 42,98 331 1 1.7754 51,50
l32 10 2,656 33,72 313 3 2,093 43,16 204 21 1,7733 51,50

* Сильное наложение от предыдущего рефлекса Си Ка г .
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Альбит Albite
Низкий альбит Low albite

Na[AlSi3Og]

Назван от латинск. albus -  белый (Ган, Берцелиус -  Gann, Berzelius, 1815). 
Впервые описан из Амелии, пгг. Виргиния, США.

Разное. Периклин -  pericline (Брайтхаупт -  Breithaupt, 1830) с удлинени
ем кристаллов по оси Ъ [010] и периклиновым типом двойникования, описан 
с Сен-Готарда, Швейцария (содержал примесь калия -  2,5 мас.% К20); клеве- 
ландит -  cleavelandite (Бруке, 1823) [1], пластинчатый, уплощенный по 
(010), описан из Честерфилда, шт. Массачусетс (сейчас в шт. Нью-Гэмп- 
шир), США.

Не выделяющиеся в настоящее время разновидности: цигадит -  zyga- 
dite, описанный из Андреасберга в Гарце; гипосклерит -  hyposclerite (Брайт
хаупт -  Breithhaupt, 1930) из Арендаля в Ауст-Агдере, Норвегия; олафшп -  
olafite из Снарума в Бускеруде; тетартин -  tetartine (Розе -  Rose, 1883).

Характ. выдел. Кристаллы, зернистые массы.
Сгрукт. и морф, крист. Трикл. с. C j- P  1 (условно С 1 ); а0 = 8,13-8,15, 

Ь0 = 12,78-12,80, с0 = 7,15-7,16 А; а  = 94,2-94,3, р = 116,6-116,7, у = 87,6-87,7°; 
V = 662,0-666,4 A3; Z = 4. Параметры ячейки впервые измерены в [2-5] и в 
настоящее время определяются во всех исследованиях как фундаментальная 
константа.
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Параметры ячейки для альбитов с полным структурным уточнением:

№ ц/п а Ъ с

1 8,138(6) 12,789(1) 7,156(2)
2 8,133(3) 12,7808 7,155
3 8,152(1) 12,784(3) 7,165(1)
4 8,150(3) 12,797(3) 7,1640)
5 8,142(2) 12,785(2) 7.159(2)

1 -  Рамона, ш т. Калифорния, США 
форния, США: 2 -  [8], 3 -  [9]; 4 -  М ама, 
США [11].

а Р У V

94,33(3) 116,57(3) 87,65(3) 664,2
94,272 116,615 87,725 662,0
9408(2) 116,67(1) 87.74(2) 665,4(2)
9404(2) 116,58(2) 87,69(3) 666,4(3)
94,19(2) 116,61(2) 87,68(2) 664,5(9)

I, 7] (Smith, 1974); 2, 3 -  Тибурон, шт. Кали-
Сибирь [10]; 5 -  Амелия, шт. Виргиния,

Изменение параметров ячейки альбита при нагревании (альбит из Тибу- 
рон, шт. Калифорния, А Ь ^^О г^ ) , по Винтеру с соавт. [9]:

Т а Ь с а Р У V

250 8,175(1) 12,798(3) 7,166(1) 94,18(2) 116,54(1) 87,72(2) 669,0(2)
500 8,206(1) 12,817(3) 7,169(1) 93.99(2) 116,39(1) 87,68(2) 673,8(2)
750 8,242(1) 12,841(2) 7,176(1) 93,69(1) 116,27(1) 87,62(2) 679,6(2)
970 8,277(1) 12,860(2) 7,181(1) 93,33(1) 116,15(1) 87,56(1) 684,9(2)

С возрастанием температуры увеличиваю тся все линейные параметры ячейки, но 
уменьшаются ее углы.

При низкой температуре 13 К (-260°) для альбита из Амелии найдено: 
а = 8,1151(8), Ъ = 12,7621(25), с = 7,1576(6) А; ос = 94,218(12), р = 116,803(8), 
у = 87,707(13)°; V = 659,83 Аз [12].

Изменение параметров ячейки альбита в зависимости от давления (аль
бит из пегматита Курт-Хауз, Амелия, шт. Виргиния, США, с составом 
АЬ^АпхОгх, согласно [13]) исследовано Ангелом с соавт. [14]:

Р, кбар а Ъ с ос Р У V

0,0 8,141(1) 12,783(1) 7,161(1) 94,23(1) 116,61(1) 87,69(1) 664,39(12)
6,5 8,100(1) 12,761(1) 7,146(1) 9407(1) 116,72(1) 87,71(1) 657,94(9)

14,0 8,049(2) 12,727(1) 7,129(2) 94,24(1) 116,91(1) 87,78(1) 649,44(19)
19,0 8,025(1) 12,718(2) 7,117(1) 94,23(1) 116,87(1) 87,83(1) 64601(15)
25,5 7,968(1) 12,684(1) 7,100(1) 94,17(2) 116,98(1) 87.93(1) 637,75(14)
29,5 7,952(2) 12,676(2) 7,095(2) 9403(2) 116,97(2) 87,87(2) 635,60(19)
35,5 7,922(2) 12,663(3) 7,081(1) 94,18(3) 117,08(1) 87,99(2) 630,79(21)
41,5 7,864(1) 12,627(2) 7,058(1) 94,19(2) 117,09(2) 87,99(2) 622,31(16)
49,5 7,833(2) 12,614(2) 7,049(2) 94,09(1) 117,07(1) 88,08(1) 618,57(21)

С увеличением давления линейные параметры ячейки альбита (в первую очередь а), 
ее объем  и угол а  уменьш аю тся, а углы р и у  увеличиваю тся, что указы вает на 
укорачивание коленчатых цепочек из [(51,А1)04]-тетраэдров за счет уменьшения углов 
Т-О -Т. Объемный модуль равен 0,70 Мбар.

Полное структурное уточнение выполнено для низких альбитов из Аме
лии, Курт-Хауз, шт. Виргиния (США), -  Ab^^An^O r^  [11, 15]; из Тибурон, 
Марин-Каунти, шт. Калифорния (США), -  Ab99J5An000Or025 [8] (Smith, 1974); 
из Рамоны, шт. Калифорния (США), -  АЬ9&5Агц^Огх0 [6, 7, 16, 17] (Smith, 
1974); с Мамы (Северо-Байкальская мусковитовая провинция) -
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ЛЬ91(уЛпи0Ог20 [10]. Для альбита из Рамоны выполнено также структурное 
уточнение при низкой температуре (-180°) [17], а для альбита из Тибурона- 
при высоких температурах 773,1023 и 1243 К (500, 750 и 970°) [9] и для ото
жженных образцов при 25, 500, 750, 980 и 1040° [18] (см. “Анальбит”)-

Для альбита из Амелии проведено сравнительное уточнение кристалличе
ской структуры рентгенографическим и нейтронографическим методами при 
комнатной температуре [11] и нейтронографическим -  при 13 К (-260°) [12].

Результаты структурного уточнения приводятся, по Харлоу и Брауну
[11], при нормальной температуре, для нейтронографических и рентгено
графических данных.

Расстояния (5цА1)-0 в неэквивалентных [(51,А1)04]-тетраэдрах (А):

В тетраэдре Т]0 В тетраэдреТ 1 ш
нейтрон. рентген. нерггрон. рентген.

Т ,0-О А1 1,7472(9) 1,749(2) Т .гп-О а , 1,5955(8) 1.594(2)
Т ,0-О в0 1,7446(10) 1,739(2) Т 1т -О вт 1,6000(9) 1,599(2)
Т ,0-О с0 1,7348(9) 1,737(2) Т]1п-О ст 1,6214(8) 1.621(2)
Т,0-О1)0 1,7448(10) 1,744(2) Т|ГП-О0П) 1,6179(8) 1,614(2)

Среднее 1,7429 1,742 Среднее 1,6087 1,607

В тетраэдре Т20 В тетраэдре Т2ш
нейтрон. рентген. нейтрон. рентген.

Т20—0 Д2 1,6322(8) 1,633(2) Т2т - 0 А2 1,6448(8) 1,650(2)
12̂)— 1,5918(8) 1,592(2) Т2т - О в т 1.6205(8) 1,617(2)
12 и—О ст 1,6171(8) 1,617(2) Т2П1—0^0 1,5957(8) 1.594(2)
120—ОрШ 1,6152(8) 1,619(2) Т2т -О о0 1,6015(8) 1,603(2)

Среднее 1,6141 1,615 Среднее 1,6156 1,616

Расстояния между атомами кислорода в тетраэдрах (А):

В тетраэдре Т |0 В тетраэдре Т 1 т
нейтрон. рентген. нейтрон. рентген.

Оа1~ОвО 2,7310(9) 2,732(3) 0 А1-О вт 2,6010(9) 2,610(3)
^А 1 -°си 2,9528(10) 2,955(3) Од 1 -О ст 2,6747(8) 2,671(3)
° А |-° [)и 2,7525(8) 2,753(3) 0А|-ОиЩ 2,5883(8) 2,583(3)
ОвО-ОсР 2,8861(8) 2,886(3) Овт -О с т 2,6100(8) 2.612(3)
ОвО-ОцО 2,8783(10) 2,874(3) Овт -О 0т 2,6570(10) 2,651(3)
ОсО-ОцО 2,8518(8) 2,852(3) Ост -О 0 т 2,6210(8) 2,620(3)

Среднее 2,8424 2,842 Среднее 2,6253 2.625

В тетраэдре Т20 В тетраэдре Т2т
нейтрон. рентген. нейтрон. рентген.

Оа г- ° в° 2,6595(9) 2,662(3) 0А2-Овт 2,6258(8) 2,631(3)
Одг-Сс111 2.5653(7) 2,563(3) Одг-ОсО 2,5875(7) 2,585(2)
С а г ^ в™ 2,6115(8) 2,618(3) Одг-ОцО 2,6349(8) 2.543(3)
О вО -О ст 2,6612(9) 2,660(3) Овпь-Ос0 2,6367(10) 2,636(3)
ОрЦ—ОрШ 2,6524(8) 2,652(3) Овт -О о0 2,6428(8) 2,640(3)
Ост-О огп 2,6533(9) 2,659(3) ОсО-ОцО 2,6884(9) 2,687(3)

Среднее 2,6339 2,636 Среднее 2,6365 2,637
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Углы 0-(81,А1)-0 в тетраэдрах (град.):
В тетраэдре Т]0 В тетраэдре Т [т

нейтрон. рентген. нейтрон. рентген.

О д1-Т |0-О вО 102,91(5) 103,1(1) Оа1—Т ,т -О вт 109,50(5) 109,6(1)
ОАгТ ,0 -О с0 115,99(5) 115,9(1) Од1-Т1гп-Ос т 112,50(5) 112,3(1)
Од р ^ О -О оО 104,04(5) 104,0(1) О д 1 -Т |т-О 0ш 108,23(5) 108,4(1)
ОвЦ-Т,(М)сО 112,21(5) 112,3(1) Овт - Т  | т - О с т 108,23(5) 108,4(1)
ОвО-Т |0 -0[)0 111,16(5) 111,2(1) Овт - Т  | т -О 0т 111,31(5) 111,2(1)
ОсР-^О-ОсО 110,08(5) 110,0(1) О ст -Т  | т -О ц т 108,02(5) 108,2(1)

Среднее 109,40 109,4 Среднее 109,48 109,5

В тетраэдре Т20 В тетраэдре Т2т

нейтрон. рентген. нейтрон. рентген.

Одт-ТгО-ОаО 111,15(5) 111,3(1) Од2—Т2ГП—Овт 107,21(4) 107,3(1)
ОА2-Т20 -О ст 104,23(4) 104,1(1) Оа2—Т2т -О с О 105,96(4) 105,7(1)
Одг-ТгО-Оов1 107,06(4) 107,2(1) Од2~Т2П1—Оо0 108,51(4) 108,7(1)
0^0—Т2О—0(ЧП 112,06(5) 112,0(1) Овт - Т 2 т -О с 0 110,14(5) 110,3(1)
ОцО—Т^О-ОпГП 111,60(5) 111,4(1) Овт -Т 2т-О [)0 110,22(5) 110,2(1)
О ст-Т 20-О от 110,34(5) 110,6(1) О с0-Т2ГП—ОрО 114,46(5) 114,4(1)

Среднее 109,42 109,4 Среднее 109,42 109,4

Углы (8цА1)-0-(5цА1) в кремнекислородном каркасе (град.):

нейтрон. рентген. нейтрон. рентген.

Т1&-ОА1-Т 1П1 141,45(5) 141,5(1) Т10—Ос0-Т2гп 129,88(5) 129,8(1)
Х2О—Од2-Т2ГП 130,08(4) 129,7(1) X | гп—Ос т —Х2О 135,85(5) 135,8(1)
т , о - о во - т 7 о 139,66(5) 129,8(1) X10—О]̂ 0—X 2гп 133,95(5) 133,9(1)
Т|Ш—Оигп—Т2т 161,20(5) 161,5(1) Т |Гп-О 0т-Т 2О 151,84(5) 151,8(2)

Среднее 140,49 140,5

Расстояния в полости, занятой щелочным атомом (А):
Иа-О

N3(0000) Ыа, N3;!
нейтрон. рентген. нейтрон. рентген. нейтрон. рентген.

ОА1(0000) 2,671(1) 2,671(2) 2,801(2) 2,797(4) 2,527(2) 2,535(4)
ОА1(000с) 2,537(1) 2,537(2) 2,458(2) 2,456(4) 2,644(2) 2,643(4)
0 А2(0000) 2,372(1) 2,369(2) 2,380(2) 2381(4) 2,381(2) 2,372(4)
ОА2(000с) 3,724(1) 3,719(3) 3,837(3) 3,837(5) 3,600(3) 3,590(5)
ОА2(000с) 3,725(1) 3,733(3) 3,623(3) 3,627(5) 3,853(3) 3,863(5)
Ов(ОООс) 2,461(1) 2,464(2) 2,492(2) 2,499(4) 2,442(2) 2,438(4)
ОбСшООс) 3,465(2) 3,466(3) 3,640(3) 3,641(5) 3,261(3) 3,265(5)
Ос(ОгЮ) 2,961(1) 2,959(2) 2,835(2) 2,839(4) 3,116(2) 3,106(4)
ОсСшгЮ) 3,266(1) 3,267(2) 3,390(3) 3,390(5) 3,127(3) 3,131(4)
О^ОООО) 2,437(1) 2,440(2) 2,451(2) 2,447(4) 2,438(2) 2,449(4)
О^тООО) 2,996(2) 2,997(3) 2,835(3) 2,834(4) 3,188(3) 3,188(5)

В низком альбите весь А1 практически находится в позиции Т,0, а -  в 
позициях Т,ш, Т20 и Т2ш.
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А  А104 Д  Si0 4

Фиг. 35. Фрагмент кристаллической структуры низкого альбита по Дана (Бала, 1997). Цепоч
ки из ТО4-тетраэдров (“карданные валы”), вытянутые вдоль оси а, образуют четверные коль
ца со строго упорядоченным распределением 81 и А1

Средние расстояния Т-О (А) и распределение А1 по Т-позициям (t) в долях 
от Z А1 = 1,00 (по уравнениям Смита (Smith, 1974)) для альбитов с полным 
структурным уточнением:

№ п/п Т ,0 -0
1 1,746(4)
2* 1.737(1)
3 1,746
4 1,740
5 1,739
6 1,742(2)
72* 1,743(1)
82* 1,743

Tjm -O т 2о - о
1,610(4) 1.615(4)
1,617(1) 1,622(1)
1,610 1,615
1,609 1,614
1,609 1,616
1,607(2) 1,615(2)
1,609(1) 1.614(1)
1,611 1,615

Т2т - 0 t,0
1,612(4) 0,97
1,616(1) 0,91
1,612 1,000
1,615 0,985
1,622 0,95
1,616(2) 0,97(2)
1,616(1) 0,97(2)
1,616 0,997(4)

tim  = t20 = t2m 
0,00-0,03-0,02 
0,05-0,09-0,04 
0,000 
0,005 
0,02
0,035-0,00-0,00 
0,035-0,00-0,00 
-0,001(3),-0,002(3), 
-0,006(4)

* Согласно зависимости Смита и Бэйли [19], где S i-O  =1,61, А Ю  = 1,75 А.
2* Нейтронографическим методом.
1 -  Рамона [6, 7]; 2 -  Рамона при -180° [17]; 3 -  Рамона (Smith, 1974); 4 -  Тибурон 

[8,20] (Smith, 1974); 5 -  М ама [10]; 6 ,7  -  Амелия [11]; 8 -  Амелия при -260° [12].

В структуре низкого альбита “карданные валы” из ТО4-тетраэдров, об
разующие вытянутые вдоль оси а цепочки, соединяются в виде гирлянды 
четверных колец со строго упорядоченным распределением Si и А1 (фиг. 35).

Специфической особенностью структуры альбита является высокая 
анизотропия электронной плотности атома Na с более высоким изотропным 
тепловым^ фактором (В = 1,65 А2), чем (Si,Al) (В = 0,6 А2) и кислорода 
(В = 1,25 А2), что соответствует “размазыванию” позиции Na с амплитудой 
0,13 А в плоскости X оси b и 0,18 А вдоль оси Ь [6].

Причины этой анизотропии обсуждались в работах (Smith, 1954) [6, 7,9, 
11, 12, 17, 21]. Согласно [6], она обусловлена либо анизотропией тепловых 
колебаний Na внутри полости щелочного атома в Si.Al-каркасе, вызванной
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Фиг. 36. Анизотропия атома Na в структу
ре низкого альбита (по Смиту и др. [12]) 

а -  изменение расстояний Na-O до 7 ближай
ших атомов кислорода в структуре низкого альби
та с температурой; / -  альбит из Амелии по дан
ным [11,12],2-альбитизТибурон поданным [9]; 
3 -  справа от диаграммы для сравнения показаны 
расстояния К-О в санидине при комнатной темпе
ратуре по (Smith, 1974); А1, АГ, А2, ВО, СО, DO, 
Dm -  позиции атомов кислорода; б  -  сравнение 
ближайшего окружения атома Na при 13 К (слева) 
н при комнатной температуре (справа); 
0(1)-0(8) -  атомы кислорода: 0 А1, Оа2. ОвО. Овт, 
°с0> Ост , ОрО и Опт соответственно; жирные ли
нии -  связи атома Na с 3 ближайшими атомами ки
слорода; эллипсы -  конфигурации температур
ных колебаний атомов Na и кислорода

•  D m
•  В о  
_ , С о
£ do 

А 1 ,  А 1 ’

•  А 2

SКЖоо-и
- 2

• 1 
• 2 
• 3

асимметричным расположением окружающих [(51,А1)04]-тетраэдров в три- 
клинном полевом шпате, либо расщеплением позиции Na на две £или боль
ше) “подпозиции” Na(l) и Na(2) с разрешением вдоль оси Y на 0,1 А. Уточне
ние структуры при низкой температуре 93 К (-180°) [17] показало, что раз
решение подпозиций должно быть еще большим (0,27 А) и они наклонены к 
оси Y под углом 19°, однако эффект изменения теплового фактора от ком
натной температуры до -180° был более значительным, чем эксперимен
тально найденное раздвоение, и невозможно решить, вызвана ли анизотро
пия атома Na расщеплением его позиции на Na(l) и Na(2) или анизотропией 
тепловых колебаний. Исследования Винтера с соавт. [9] при высоких темпе
ратурах показали, что атом Na в низком альбите (но не в высоком) анизо
тропно вибрирует около одного центра.

Выполненное Смитом с соавт. [12] нейтронографическое уточнение 
структуры альбита из Амелии при более низкой температуре, чем Вильям
сом и Мегоу, -1 3  К (-260°) показало, что анизотропные колебания атома Na 
около одного центра более вероятны, чем его расщепление на подпозиции. 
Тепловые факторы для атомов каркаса Si (В = 0,19-0,20 А2), А1 (В = 0,20 А2) 
и кислорода (В = 0,29-0,42 А2) при переходе от комнатной температуры до 
13 К уменьшаются в 3 раза; при этом уменьшается и их анизотропия. Тепло
вой фактор Na более высокий (В = 0,56 А2). Он линейно связан с температу
рой; с возрастанием температуры существенно увеличиваются расстояния 
Na-O до 5 из 9 ближайших атомов кислорода: Оа1, 0 А1-, Ов0, OD0 и Од2, хотя 
расстояние до ОсШ практически не меняется, а до ОсО даже уменьшается 
(фиг. 36, а, б  ). Однако расстояния Na-O даже при 1243 К (970°) не достига
ют величин, характерных для К-О еще при комнатной температуре.
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Пинакоидальный кл. С, -  1(C). а : b  : с = 0,6335 : 1 : 0,5577; а  = 94°15', 
р=  116°47', 7= 87°52'.

Формы (по Гольдшмидту, 1897):

<Р Р <Р Р

с 001 81°51' 27°0Г £021 -25°44' -49°18'
ь о ю 000 9000 /552 -65 41 -72  53
d  150 19 22 9000 g \ \ 2 -2  13 1931
п 130 30 23 90 00 p ill -36 53 38 30
/4 5 0 54 42 90 00 0443 -44 199 49 02
т 110 59 23 9000 w221 -50  34 62 07
M1Ï0 -60  08 -90  00 8Ï12 3 49 -11 38
£450 -54  22 -9 0 0 0 itïïl 44 39 -34  11
N130 -30  16 -90  00 y665 48 35 -41 56
¿403 87 54 6109 s443 5018 -46  17

JCÏ01 -80  54 25 48 Л332 51 50 -50  55
о403 -84  28 38 57 v221 54 34 -60  50
у 201 -86  50 55 37 гТ32 -1 02 -37 26
е 021 22 57 52 18

Оо

л  001 = 86° 24' mM 110 л  110 =59° 14'
Ът 010 л  110=60 26 cm 001 л  110=65 15
сМ 001 л  1Î0 = 69 10 ex 001 л  Î01 = 52 16

Кристаллы разнообразного габитуса (фиг. 37), изометричные или упло
щенные по b (010). Кристаллы, уплощенные по с (001) и вытянутые вдоль 
оси b [010], получили название периклинового типа-, уплощенные по с (001), 
листоватые кристаллы -  клевеландита. Наиболее развиты формы: с (001), 
b (010), т (010), M(0l0), jc(ÏOI).

Обычны двойники по альбитовому и периклиновому (фиг. 38) законам, 
часто полисинтетические; реже более сложные.

Для аутогенного альбита характерны кристаллы двух типов: периклино
вого — уплощенные по (001) и альбитового -  уплощенные по (010); наиболее 
развиты грани (010), (110), (001), (111), (130), (20Ï) и (10Ï). Отмечались 
двойники по аклиновому [010], карлсбадскому [001], Х-карлсбадскому (100) 
и Рок-Турне законам [22, 23]. Примером могут служить кристаллы перик
линового типа из сенонских отложений Ганновера (альбитовые и Х-карлс- 
бадские двойники) с гранями (001), (Ï12), (111), (010), (130), (Ï30). (110)
и (021) (фиг. 39) [24]. Типичные кристаллы клевеландита показаны 
на фиг. 40.

Физ. св. Сп. совершенная по (010) и (001), несовершенная по (100). Изл. 
неровный до раковистого. Хрупок. Тв. 6-6,5. Уд. в. 2,60-2,62. Цв. белый, се
рый, светло-желтый, реже светло-красный, зеленый, бурый, нередко бес
цветные кристаллы. Прозрачен или полупрозрачен. Черта бесцветная. Бл. 
стеклянный, на пл. сп. часто перламутровый.

В альбитах в качестве примесных элементов-люминогенов установлены 
Fe3*, Мп2+, РЬ2+, ТГ и редкоземельные элементы [25].
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Фиг. 37. Кристаллы альбита (Гольдшмидт, 1916)
/-5  -  Сен-Готард, Ш вейцария (по Мосу (1824) и Мосу и Хайдингеру, (1825)); 6 -  Пфицч, 

Тироль, Австрия (по Де-Клуазо (1862-1874)); 7 -  Ц иллерталь, Тироль, Австрия (по Ш трауфу 
(1864) и Дана (1892)); 8 -  Мидлтаун, шт. Коннектикут, США (по Ш трауфу (1864) и Дана 
(1892)); 9 -  Шмирн, Тироль, Австрия (по Чермаку (1873)); 10 -  Воет. Сибирь (по Глинке 
(1889)); 11 -  Лакос, о-в Крит (по Лакруа (1897)) (периклиновый габитус); 12 -  Модан, деп. Са
войя, Франция (по Де-Клуазо (1862-1874)) (периклиновый габитус)
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Фиг. 38. Двойники альбита (Гольдшмидт, 1916)
1 -  Миас, Урал (по Филлипсу, (1837) и Дана (1837)); 2 -  Пфицч, Тироль, Австрия (по Ду-Френо, 

(1856-1859)); 3 -  Арендал, Норвегия (по Хейдингеру (1845))

Фиг. 39. Кристаллы аутигенного альбита из сенонских отложений Ганновера, Германия (по 
Шонеру [24])

а -  уплощенные по (001), в проекциях на (010) и (001); 6  -уплощенные по (010)

В спектрах рентгенолюминесценции в области 250-750 нм проявляются 
полосы излучения с максимумами 290 нм (ТГ, замещающий Na), 320 и 350 нм 
(Се5*), 400 нм (Еи2+) и 570 нм (Мп2+) (последняя полоса является наиболее ин
тенсивной и вызывает зеленую РЛ), а также 850 нм (РЬ+, замещающий Na); 
кроме того, проявляются широкие полосы экситонных центров, связанных с
возбужденным состоянием кислорода (О*) в [SiO^] (-400 нм) и [-АЮд]
(440—470 нм), а также центр Fe3+, замещающего А1 в тетраэдрах 
(700-780 нм), вызывающий красную РЛ [26]. Набор полос возбуждения и 
их относительная интенсивность меняются в зависимости от геологиче
ской обстановки. В спектрах РЛ альбита из кварц-петалит-лепидолитово-
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Фиг. 40. Кристаллы клевеландита (Гольдшмидт, 1916)
1 -  Маас, Урал, 2 -  Екатеринбург, Урал; 3 , 5 -  Сен-Готард, Швейцария; 4 -  Арендал, Норвегия (/-5 -  

по данным Леви (1837))

го комплекса в редкометальном пегматите Калбы (Казахстан) установле
ны полосы кислорода (О*), Еи2+ и Мп, а в позднем клевеландите из того 
же пегматита -  только Мп2+ [26,27], в пластинчатом альбите из редкоме
тального пегматитового м-ния Вишняковское (Воет. Сибирь) -  ТГ, Еи2+ 
и Мп2+ [26, 28]. В альбите из редкометальных, даже малоизмененных 
гранитов по сравнению с обычными гранитами резко увеличивается 
интенсивность полос Мп относительно Ее и появляются полосы ТИ-эле
ментов [25].

В спектре катодолюминесценции (КЛ) альбита, замещающего К-п.ш. в 
граните Халдзан, Бурегте (Монголия), с красной КЛ установлена только 
широкая полоса Ее3+ с максимумом 730 нм [26, 29].

ИК-спектры альбита в ближней и дальней ИК-области исследованы 
в [30-36 и др.]. Диагностические полосы поглощения в низком альбите: 
V! = 649 см-1, V-, = 534 см-1 (V, -  \ 2 = 115 см-', ИК-упорядоченность 0 = 1,25), 
у3 = 593 см-1.

Ииши с соавт. [37, 38], исследовавшие ИК-спектр альбита в ближней 
(400-1200 см-1) и дальней (400-100 см-1) ИК-области при комнатной темпе
ратуре, на основе анализа силового поля Юри-Брэдли дают следующую его 
интерпретацию:

10 Минерачы, том V. Выл. 1
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со (см_ |) Y* Описание со (см-1) Y Описание

90 - К а-О  растяжение 462 1,10 Взаимодействие
145 - К а-О  растяжение 476 0,82 O -Sï-O
164 2,67 N 3-0  растяжение 497 - деформации и
185 4,35 № -0  растяжение 531 0,43 N a-O  растяжения
201 3,90 № -0  растяжение 589 0,58 0 -S i(A l)-0  изгиб
216 -0,74 N 8-0  растяжение 611 0,59 0 -S i(A l)-0  изгиб
251 - 81-0-А1 деформа 650 0.32 0 -S i(A l)-0  изгиб

ция или скручива
ние

276 - 8ьО -А 1 деформа 732 0,42 Sl-Al(Si) растя
ция или скручива жение
ние

318 - - 744 1,25 Si-A l(Si) растя
жение

334 -0,14 вь-О-ЗЦА!) де 761 0,54 Si-Si растяжение
формация или
скручивание

374 - - 781 0,92 Si-Si растяжение
387 0,24 81—0 —51 (А1) де 994 0,70 S i(A l)-0  растя

формация или жение
скручивание

400 -1,07 81- 0-81 деформа 1018 0,72 S i(A l)-0  растя
ция жение

416 0,30 81-0-81 деформа 1040 0,65 S i(A l)-0 растя
ция жение

429 -0,33 - 1058 0,29 -

1102 1,35 Si-O  растяжение
1142 1,32 Si-O  растяжение
1162 1,74 Si-O  растяжение

‘ Параметр Грюнейзена, у =  [Э1п с о /d ln  V].

Таким образом, в области 90-216 см-1 проявляются валентные колеба
ния v(Na-O), 251-429 см-1 -  деформационные колебания 6(Si-0-Al), 
6(Si—О—Si(Al)) и 8(Si—О—Si), в области 462-531 см-' -  деформационные коле
бания 5(0-Si-0) во взаимодействии с валентными колебаниями v(Na-O), 
589-650 см-' -  деформационные колебания 6(0-Si(Al)-0), 732-1162 см-' -  
валентные колебания v(Si-Al(Si)), v(Si-Si), v(Si(Al)-0) и v(Si-O).

Вибрационные свойства решетки связаны с теплоемкостью минерала [36].
Рамановский спектр альбита получен в [39] и Уайтом (см. [40]). По [39], 

в рамановском спектре устанавливаются полосы: 179, 207, 221, 249, 266, 282 
(сред.), 338, 406, 415, 453, 476 (сильн.), 506 (сильн.), 528, 644, 762, 814, 977, 
1031 и 1099 см-1.

В спектрах ядерного магнитного резонанса (NMR) и ядерного электри
ческого квадрупольного резонанса (NQR) альбита из Амелии (шт. Вирги
ния, США) установлены пять сигналов 27А1 (основной пик -  центральный, 
наиболее интенсивный и по два сателлитовых, по обе стороны от централь
ного) и три сигнала 23Na (основной пик и два сателлитовых) [41]. Эти данные 
подтверждены методом высокоразрешающего ядерного магнитного резо
нанса с использованием магического угла спинового вращения: в спектрах 
MAS-NMR установлено одно положение ядра 27А1 из пяти сигналов (основ
ного и четырех сателлитов), соответствующее заполнению позиции Т Д  и
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три сигнала от ядра 29Si, соответствующие заполнению позиций: Т ,т  (с изо
тропным химическим сдвигом -104,3 ррш относительно частоты стандарта 
тетраметилсилана), Т20 (-96,9 ррш) и Т2т  (-92,3 ррш) [42]. Единственное по
ложение 23Na дает три сигнала (основной пик и два сателлита), что скорее 
согласуется с гипотезой об анизотропии тепловых колебаний Na в единой 
позиции, чем о ее расщеплении на две подпозиции.

В альбите из Амелии с помощью ЭПР на частоте 9,2 ГГц в темпера
турном интервале 5-260 К выделено шесть метастабильных О1- элек
тронно-дырочных центров: четыре центра 0 '-/2 ^Al, один O '-pA l х 2 23Na 
и один 0'-/[Si, М2+] [43]. Определены главные значения g- и Л-тензоров 
и пределы термальной устойчивости центров. Центры 0 '-/2  27А1 могут 
быть идентифицированы как мостиковые связи: А1(Т,0)-ОС(0)-А1(Т2ш), 
А1(Т]0)—Od(0)—А1(Т2ш), А1(Т20)—0 C(m)—А1(Т,т) и А1(Т20)—0 D(ni)—А1(Т]Ш), нару
шающие правило Левенштейна о невозможности существования в структу
ре связей типа А1-0-А1. Для простоты они обозначены как “с0”, “d0”, “ст” и 
“dmn (см. введение к “Полевым шпатам”). Общая концентрация центров 
2 • КН-З • 1(Н. Центры разрушаются после нагревания до 523 К за 3 ч. 
Центр O'-^’Al х 2 23Na соответствует мостиковой связи Si(T ,0)-Оа(1)-А1(Т ,т ) 
и обозначен как “(я,)”- Его концентрация 1 • 1СН. Он разрушается после 
нагревания выше 493 К за 3 ч. Центр 0'-/[Si, М2+] соответствует О1- в пози
ции D(m), связывающей Т20 и Т,ш и обозначен как “йт”. Его концентрация 
также 1 • КН, и он разрушается после нагревания выше 623 К за 3 ч. Все раз
рушенные нагреванием центры восстанавливаются после реактивации рент
геновским облучением.

ЭПР центр Fe3+ исследован в [44, 45].
Физ.-хим. конст. Молярный объем 100,21 ± 0,19 см3 [3, 4, 46]. Колори

метрически определенная в 20%-ной HF при 74,7° молярная теплота раство
рения (разложения) АНхЫп альбитов из Амелии, шт. Виргиния (США), и Ва- 
рутреска (Швеция) равна -149,79 и -148,12 ккал/моль соответственно; вы
численные из этих данных молярные теплоты образования А к  = 2,20 и 
2,43 ккал/моль, а отнесенные к температуре плавления альбита (1350 К) 
скрытые теплоты плавления LT = 3,3 и 3,5 ккал/моль (12,6 и 13,4 кал/г) и эн
тропия AST = 2,4 и 2,6 кал/моль • град. [47].

По данным Бермана [48], для низкого альбита при стандартных усло
виях (1 бар и 298,15 К) свободная энергия образования Гиббса из элемен
тов Af GPT = -3711,715 кДж/моль, энтальпия AfHPT = -3935,100 кДж/моль, 
энтропия SPT = 207,443 кДж • град. К-'/моль и молярный объем 
VPT = 10,043 Дж/бар. В отличие от термодинамических данных [49] 
они рассчитаны из энтальпии, а не из энтропии элементов в стандарт
ных условиях. Теплоемкость ср (в Дж/моль • град) рассчитывается по 
уравнению:

ср = к0 + *, Г-«-3 + к2 Г-2 + *3 Г-3,
где ко = 393,64; it, - 10-2 = -24,155; - 1(Н = -78,928; *3 • 1(Н = 107,064 в интер
вале 250-370° [50], 339-997° [51], 472-1250° [52] и 373-1373° [53]. Тепловое 
расширение/сжатие -  по уравнению:

ур.т ! уРг,тг = |  + y ^ p _ Pr) + y2(p _ p rf  + уз( Г -  Гг) + Г4( Г -  Тг)2,

где V, ■ 106 бар-' = -1,945; V2 • 1012 барг2 = 4,861 при максимальном давлении 
до 10 кбар; V3 • 106 град. К-1 = 26,307; V4 • 1010 град. К-2 = 32,407 при макси
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мальной температуре до 1100° [54]; все данные по Берману [48] со ссылкой 
на указанные работы.

Энтальпия образования из элементов по данным [55], основанным на ка
лориметрических измерениях, для низкого альбита: -3935,0 кДж/моль.

Энтальпия образования из элементов по данным [56], основанным 
на изучении фазовых равновесий, для низкого альбита: -3934,60 кДж/моль. 
Рассчитанные на ее основе при стандартных условиях молярные термо
динамические свойства: свободная энергия образования Гиббса Af i  = 
= -3711,91 кДж/моль, энтропия 5 = 210,10 кДж ■ град. Kr'/моль, молярный 
объем V = 10,006 Дж ■ бар-1, коэффициенты для расчета теплоемкости из би
нома ср = а + ЬТ + сТ~2 + dT~s: а = 0,4520 кДж ■ град. К-', b - 105 = 
= -1,3364 кДж ■ град. К-2, с = -1275,9 кДж • град. К, d = -3,9536 кДж ■ град. Кг'/2, 
параметр термического расширения а = 4,56 град. К-', модуль сжатия (расши
рения) при 298 К к = 593 кбар и параметры Ландау для вычисления зависи
мости температуры превращения порядок-беспорядок от давления: крити
ческая температура при 1 бар Тс = 950 град. К, максимальная (избыточная) 
энтропия разупорядочения Smax = 16,00 Дж ■ град. К-1 и максимальный (избы
точный) объем разупорядочения = 0,1240 Дж ■ бар-' [56].

Коэффициент самодиффузии Na в альбите АЬ,мОг1ЛАп06, найденный в 
хлоридном растворе, для цилиндрической модели при 573-1073 К и 200 МПа 
£>0 = 5,7 ■ 10-? м2/с, энергия активации самодиффузии Q = 176 ± 8 кДж/моль 
[57]. Для того же образца при 873-1073 К и 200 МПа коэффициент самодиф
фузии KD0 = 7,5 • 10"9 м2/с, энергия активации Q = 172 ± 25 кДж/моль [57], а 
максимальное значение D для диффузии микропримеси Rb при 1073 К рав
но 10-17 [57] (Smith, Brown, 1988). Для того же образца альбита с помощью 
ионного зонда для самодиффузии К перпендикулярно (001) в хлоридном рас
творе, при 773-1073 К и 200 МПа получено значение D0 = 1,1 • 10-9 м2/с, энер
гия активации Q = 159 кДж/моль [58]. По данным Петровича, для внутрен
ней диффузии в расплавленной соли хлорида для К в альбите при 
1129-1284 К и 0,1 МПа коэффициент диффузии и энергия активации, рас
считанные из коэффициентов диффузии между кристаллом и расплавом со
ли, D0 = 3 ■ 10-7 м2/с, Q = 243 ± 21 кДж/моль (Smith, Brown, 1988).

Прямых измерений самодиффузии Si и А1 в процессах Si/Al-упорядоче- 
ния/разупорядочения нет. Согласно (Smith, Brown, 1988), энергии активации 
их диффузии должны быть сопоставимы с энергией связей Si-O и Al-O 
(~400 кДж/моль). Расчетные значения для разупорядочения альбита на воз
духе варьируют (310-393 кДж/моль) [59, 60]. При давлении воды *н2о -
= 1 ГПа и 1273 К скорость разупорядочения альбита возрастает в 20 раз по 
сравнению с сухими условиями, и энергии активации соотносятся как 280 и 
360 кДж/моль. Для процесса упорядочения альбита при 96 МПа рассчитан
ная энергия активации была 258 кДж/моль между 1173 и 973 К и 
234 кДж/моль между 823 и 723 К, но равновесие не было достигнуто [61]. 
Коэффициент диффузии Si/Al, рассчитанный из энергий активации для су
хого разупорядочения при 0,1 МПа и 1343-1353 К и экспериментов по низ
котемпературному упорядочению в гидротермальных условиях, D0 ~ 
~ 10-23-10-25 М2/с [62].

Коэффициент диффузии кислорода в альбите АЬ^Огх, определенный ме
тодом масс-спектроскопии, в воде при 713-1078 К и 25-60 МПа D0 = 
= 4,5 • КГ9 м2/с, энергия активации Q = 155 кДж/моль [63]. Для Ab<# и АЬ91 
в воде и хлоридном растворе при 623-1073 К и 100-200 МПа эти значения,
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полученные с помощью ионного зонда, перпендикулярно плоскости (001) 
оказались значительно ниже: й 0 = 2,3 ■ 10-'3 м2/с, <2 = 89 ± 5 кДж/моль [64]. 
Для альбита из Хале, АЬ96Ог1Ап2, с пониженной плотностью, в воде при 
723-1023 К и 200 МПа получены значения О0 -  9,8 ■ 10-10 м2/с, С? = 
= 140 ± 3 кДж/моль [65].

Эксперименты по парционированию микропримесей между альбитом и 
равновесным хлоридным гидротермальным раствором выявили следующие 
его ионообменные свойства при 600° и Рщ0 = 1000 бар [66]:

Показатели К+ Rb+ Cs+ Са2+ Sr2+ Ва2+

Предельное со- Н е опр. 3 К Г 4 2 - КГ5 6 - КГ3 4 - 10-3 Не опр.
держание при
меси в саниди
не, до которого 
твердый рас
твор остается 
идеальным 
(мол. дол., 
мас.%, ppm) 
N(X)ideal

(1 - КГ4)* 
(33 ppm 
Rb)*

(КГ5)* 
(5 ppm 
Cs)*

914 ppm
Ca

1340 ppm Sr

Коэффициент Н ет кон- 
разделения хло- станты до 
рвдныйрас- 7 ■ 1СГ4 
твор-полевой 
шпат А:

30(36)* 16
(> 100)*

0,32 0,05 Н ет кон
станты до 10-6

Тип отклонения Н е опр. 
от идеальности

+ + + + Не опр.

Предел раство- 7 - Ю '2 5 - ИГ3 5 - КГ4 2 - КГ2 5 - КГ2 4 - КГ2
римости приме- 1,04% К 
си в санидине 
(мол. дол., 
мас.%, ppm)
N(x)

1630 ppm 
Rb

253 ppm 
Cs

3050 ppm 
Ca

1.65% Sr 2,06% Ва

Фаза, появляю- Санидин RbAlSi30 8 Пол- Два пла SrAl2S¡20g ВаО - А120 3 х
щаяся на преде
ле раствори
мости

луцит гиокла
за + вол- 
ластонит

трикл. х  4SiOz • у  
ВаС12 • г Н20  
кубич.

Ссылка [67] [67] [67] [68] [68] [68]

* В скобках значения с учетом абсорбции ИЬ и Се поверхностью зерен альбита.

За исключением К и Ва, альбит обнаруживает нормальное парциони- 
рование микропримесей, соответствующее идеальным растворам, но пре
дельные их содержания очень малы (по сравнению, например, с саниди
ном). Все щелочные одновалентные примеси накапливаются преимущест
венно в гидротермальном растворе, а не в сосуществующем альбите (к > 1), 
тоща как все щелочноземельные примеси (двухвалентные) преимуще
ственно входят в полевошпатовую фазу. Несмотря на неограниченный 
изоморфизм между НаА18130 8 и КА18130 8 и соответствие промежуточных 
членов серий регулярному асимметричному твердому раствору, ионооб
менные замещения К —» Йа между гидротермальным раствором и альби
том при малых концентрациях калия не соответствуют идеальным раство
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рам. Ва имеет тенденцию накапливаться в альбите, но при содержаниях 
примеси в интервале 1СН-5 • 1СИ состав сосуществующего раствора оста
ется постоянным, что указывает на появление двух находящихся с ним в 
равновесии силикатных фаз; при предельном содержании N(Ba) = 0,15 по
является фаза ВаО • А120 3 • 4SiOz ■ уВаС12 • zH20  (кубич.), обнаруженная ра
нее [69].

Микр. В шлифах прозрачный, бесцветный. Оптически (+). cNm =18° (см. 
фиг. 34). Оптическая ориентировка (для составов Abi00_g5) относительно вза- 
имоперпендикулярных осей триады: Z  Ng _1_ (010) = 18-14°, Z  Ми[001] = 
= 18-16°, Z  Np 1. [001] II (010) = 1,5-6° (для сравнения в высоком альбите 
19-10,5, 36-21,5 и 17-19° соответственно), по другой диаграмме для Abm : 
Z  Ng -L (010) = 17°, Z  Nm _L (001) = 28°, Z  A/p[100] = 9° (для сравнения в высо
ком альбите 29, 33 и 12° соответственно), ng = 1,538-1,540, пт = 1,532-1,535, 
ир = 1,528-1,531А; ng - n p = 0,010-0,009; 2V = +(75-82)° (Марфунин, 1962). 
По (Dana, 1997), +2V = 78-79°, в отличие от высокого альбита, в котором 
2V = -(48-50)°.

Для аутогенного альбита характерна низкотемпературная оптика. пр = 
= 1,528-1,529, пт = 1,533-1,534, ng = 1,539-1,540А; 2VNg = +(83-86)°. Погаса
ние на (010) со следом сп. (001) 19-19,5°, на (001) со следом сп. (010) 3-4°, в 
зоне [010] со следом сп. (010) 14-15° [22—24].

Хим. Теор. состав чистого альбита (NaAlSi3Og): NazO -  11,82; А120 3 -  
19,44; SiOz -  68,74. Молекулярный вес 262,24.

Вариации теор. состава плагиоклазов альбитового ряда (Аио_5): Na20  -  
11,82-11,19; СаО -  0,00-1,07; А120 3 -  19,44-20,35; SiOz -  67,39-68,74. Вариа
ции теор. состава альбита в ряду К,№-полевых шпатов (Abm-Ab9SOr5): 
Na20  -  11,82-11,19; KzO -  0,00-0,89; А120 3 -  19,44-19,38; Si02 -  68,74-68,53.

Анализы:

1 2 3 4 5 6 7 8
Na20 11,59 11,49 11,07 11,43 11,34 10,54 11,65 11,69
К20 0,28 0,15 0,29 0,44 0,11 0,69 0,08 0,18
MgO Сл. - 0,04 - - 0,28 0,00 Сл.
СаО 0,08 0,15 0,00 0,25 0,50 0,41 0,03 0,05
FeO - - 0,02 - - — - -

Fe20 3 0,08 0,04 0,03 0,12 - 0,26 0,08 0.10
А120 3 19,62 20,00 19,65 20,48 20,58 19,85 19,64 19,73
Sl02 68,17 68,06 67,84 67,24 67,66 67,66 68,30 68,05
HjO* 0,12 - 0,86 0,30 0,21 0,23 0,11 0,13

Сумма 99,95 99,89 99,80 100,26 100,40 100,12 100,07 99,94
Ab (мол.%) 98,0 98,5 98,3 96,4 97,0 92,2 99,4 98,8
Ап 0,4 0,8 0,0 1,2 2,4 3,8 0,1 0,2
Or 1,6 0,7 1,7 2,4 0,6 4,0 0,5 1,0
Уд.в. 2,622 - - 2,6266 2,626 2,625 2,612 2,621
ns 1,5378- - 1,539 1,5392 1,540 1,5385 _ 1,5386

1,5390
пт - - 1,533 1,5328 1,534 1,5325 - 1,5317
П р 1,5279- - 1,529 1,5292 1,530 1,5286 — 1,5277-

1,5283 1,5281
2V - - 79 81,8 - 78°8' 77 75-80,5
ао - 8,142 - - - - — 8,138
ь о - 12,785 - - - - - 12,789
^0 - 7,159 - - - - - 7,156
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1 2 3 4 5 6 7 8

а - 94,19 - - - - - 94,33

Р - 116,61 - - - - - 116,57

У - 87,68 - - - - - 87,65
1,0 - 0,97 - - - - - 0,97

- 0,04 - - - - - 0,00
^ 0 - 0,00 - - - - - 0,03
l2m - 0,00 - - - - - 0,02

1 -  из пегматита ш ахты Рутерфорд, Курт-Х ауз, А мелия, ш т. Виргиния (СШ А), 
совершенно прозрачный, анал. Стнвенс [70, 71]; 2 -  там  ж е, анал. М онталто [72, 73] 
(оригинал структурного уточнения [11]); 3 -  там  ж е, анал. Чадбурн [47]; 4 -  там  ж е, 
пластинчатый стекловатый, анал. Спенсер (оригинал структурного уточнения) [74,75]; 5 -  
там ж е, анал Мин [76]; 6 -  там  ж е, анал. Салбом [77]; 7 -  сахаровидный, из пегматита, 
Варутреск (Швеция) [78]; 8 -  из полости в альбитизнрованном пегматите, рудник Литтл- 
Три, Рамона, округ Сан-Диего, ш т. Калифорния (СШ А), анал. Стивенс [71] (оригинал 
структурного уточнения) [6, 7], уточненные оптические данные: ng = 1,538, п„, = 1,532, 
пр = 1,528,2V то же [6], рентгеновские данные по [7].

9 10 11 12 13 14 15 16

NazO 11,62 11,72 11,53 10,80 10,97 11,51 10,75 10,30
К2О 0,24 0,03 0,10 0,62 0,36 0,13 0,35 0,60
MgO 0,00 - 0,10 0,10 0,00 0,13 0,70
CaO 0,08 0,22 0,58 0,62 0,81 0,13 0,26 0,50
BaO — - - - - - 0,52 -
Fe203 0,10 0,00 0,57 - 0,07 0,13 0,25 0,55
A120 3 20,44 19,63 19,62 20,16 20,50 19,50 20,39 19,95
Si02 67,10 68,71 66,84 66,26 67,41 68,76 67,02 67,10
h 2o * 0,40 0,40 - 0,77 1,52 0,08 0,46 0,85

Сумма 99,98 100,31 100,01 100,08 100,37 100,24 100,16 100,55
Ab (мол.%) 99,2 98,8 96,7 92,9 93,5 98,7 92,1 89,5
An 0,3 1,0 2,7 3,6 4,5 0,6 1,3 7,1
Or 0,5 о д 0,6 3,5 2,0 0,7 2,1 3.4
Уд.в. 2,6280 - - 2,56-2,61 2,619 - - -

ns 1,5392 1,5392 - 1,537 1,5392 1,540 - -
1,5326 1,5330 - 1,530 1,5327 1,535 - -

np 1,5285 1,5289 - 1,526 1,5283 1,530 - -

2V 79 78°39' - 78 79,5 80 80 -

9 -  из слюдяного пегматита Кодарма, шт. Бихар (Индия), анал. Спенсер [75]; 10 -  из 
Альп-Ричуна (Ш вейцария), анал. Сето [79], оптика по [80]; 11 -  из хлоритового сланца, 
Бесси-Майн, преф. Эхим (Япония), анал. Такубо [81, 82]; 12 -  из пустот в граните, крусти- 
фицнрованный ортоклазом. Бавено. Пидмонт (И талия) [83]; 13 -  с кварцем и сфеном в 
трещинах в амфиболите, ледник Форно, Валь-Деверо, Оссола, Пидмонт (Италия) [84]; 14 -  
из альбнтпта, Варутреск (Ш веция), анал. Цейс [47]; 15 -  сахаровидный альбит из щелоч
ного пегматита в миаскитовом нефелиновом сиените, Курочкин лог. Вишневые горы, 
Урал, анал. Тумилович, дополнительно найдено МпО -  0,03 [85]; 17 -  аутигенный альбит 
из известняка. Райпур, шт. Гангпур, Бенгалия (Индия), анал. Спенсер [86] (не исключено, 
что материал загрязнен примесью доломита).

Наиболее детально химически изучен альбит из Амелии, шт. Виргиния, 
США, который широко использовался в качестве эталона для структурных, 
спектроскопических, физико-химических и экспериментальных исследова
ний, Анализы альбита из Амелии имеются также в работах [87-89 и др.].
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Диагн. исп. Кислоты, кроме HF, не действуют. П.п.тр. легко сплавляется 
в белое стекло, окрашивая пламя в желтый цвет.

Диагност. От высокого альбита отличается по порошкограмме и опти
ческим свойствам. Диагностическим является отсутствие рефлекса 3,01 А на
порошкограмме. Расстояние 20СиДа (132)-(131) в низком альбите значи
тельно меньше (2,16°), чем в высоком (1,34°). На рентгенограммах по мето
ду монокристалла все рефлексы МО (в частности 820, 480, 370, 170, 190) 
имеют одинаковую или близкую интенсивность с рефлексами hkO [90].

От высокого альбита отличается оптическим знаком (+) и более высо
ким значением угла оптических осей (+83° против —45°), более высокими по
казателями преломления (ng = 1,539, пр = 1,529) и углом погасания на (010) 
(20°) (в высоком альбите соответственно ng = 1,534, пр = 1,527 и угол погаса
ния на (010) = 9°) [90]. Угол cNm = 18 вместо 26° в высоком альбите (Марфу- 
нин, 1962).

Повед. при нагрев. Температура плавления 1120°. Инертное давление 
(в предположении, что альбит не реагирует и не растворяется в расплаве) 
увеличивает Тпл до 1240° при 10 кбар, до 1320° при 20 кбар и до 1400° 
при 30 кбар [91]. Давление паров воды понижает ТПЛ альбита до 905° при
^н2о = 1 кбар, до 845° при 2 кбар и до 745° при 5 кбар [92-94]. При нагрева

нии происходит Si/Al-разупорядочение в структуре альбита с переходом его 
в высокий альбит, анальбит и мональбит.

Нахожд. Альбит широко распространен в кислых и щелочных горных 
породах, особенно в пегматитах, гидротермальных жилах и пустотах среди 
пород, как метаморфическое новообразование -  в гнейсах и кристалличе
ских сланцах, как аутигенное образование -  в известняках и известняках, 
преобразованных в мраморы, а также в качестве Na-фазы пертитов в рас
павшихся K,Na-n.in.

Альбит магматического генезиса присутствует совместно с микрокли
ном в некоторых субщелочных гранитах и их вулканических аналогах -  он- 
гонитах и онгонитовых риолитах, а также в щелочных гранитах, щелочных 
плагиогранитах и щелочных кварцевых сиенитах.

Редкометальные субщелочные граниты литий-фтористого типа [95] (ли- 
тионит-амазонит-альбитовые апограниты по [96]) известны в Центр, и Воет. 
Забайкалье (Этыка, Орловка), на Дальнем Востоке (Кокшаровский массив), 
в Монголии (массивы Жанчивланский, Барун-Цогтинский, Югодзырьский, 
Юдугыинский, Абдарский, Бага-Газрынский), в США, в Нигерии, в Уганде, 
во Франции, в Германии (Альтенберг в Рудных горах) и Чехии (Цинновец), 
в Казахстане (Верхнее Эспе, массивы Майкульский, Хоргосский, Тотогуз- 
ский). Наблюдаются переходы от биотитовых аляскитов (с альбит-олигок- 
лазом Аи5_15 и пертитом '-ОгпАЬ21) к микроклин (иногда амазонит)-альбито- 
вым и альбит-лепидолитовым гранитам, сопровождаемым грейзенами и по
левошпатовыми метасоматитами (альбититами). Альбит ассоциирует со 
слюдами серии сидерофиллит-лепидолит-мусковит, топазом, монацитом, 
колумбитом, микролитом. В микроклин-альбитовых аляскитах с протолити- 
онитом, флюоритом и топазом К-п.ш. (пертит) ассоциирует с альбит-олиго- 
клазом Л«5_,0; альбит Лп2_4 образует лейсты в межзерновом пространстве 
между другими минералами. В амазонит-альбитовых гранитах с топазом, 
флюоритом и циннвальдитом или протолитионитом альбит А п ^  ассоцииру
ет с пертитом ~Ori2Ab№, но около 50% полевого шпата сложено водяно-про
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зрачным решетчатым амазонитом с реликтами нерешетчатого пертита. 
В альбит-лепидолитовых гранитах с топазом сахаровидный альбит А п ^  сла
гает основную массу породы, а микроклин-пертпт ~ОгюАЬп (иноща амазонит) 
и кварц образуют в ней порфировые вкрапленники. Лейсты альбита обраста
ют вкрапленники, но присутствуют также в виде пойкилитовых включений в 
полевом шпате и топазе. Существует альтернативная гипотеза о постмагма
тической, метасоматической природе гранитов литий-фтористого типа [96].

Топазсодержащие кварцевые кератофиры (онгониты) известны в За
байкалье и в Монголии [95] (Онгон-Хайерханский участок, дайки в Бага- 
Газрынском, Ары-Булакском массивах). Альбит вкрапленников A b ^: 2V = 
= +(76-80)°, Z  Nm ±(001) = 30-32° (низкий альбит), сосуществует с решетчатым 
или нерешетчатым микроклин-пертитом во вкрапленниках Ог70̂ д0ДЬ30_ш: 
2V = 57-84°, Ар = 0,66-0,86 и Orso_9iAb2o_9, Ар = 0,50-0,81 -  в основной массе 
породы; редко ортоклаз-криптопертит OrM_i2Ab36_ifi или (в Ары-Булакском 
массиве) гомогенный водяно-прозрачный санидин с 2V = 26-34° [95, 97, 98]. 
Вкрапленники К-п.ш. обогащены Rb (0,64%), Т1 (до 0,007) и РЬ (до 0,025%) и 
обеднены Ва и Sr.

Щелочные (агпаитовые) гранитоиды [95] (рибекит-альбитовые по [96]) 
известны в Туве (Улуг-Танзек), на Кольском п-ове (Зап. Кейвы), в Забайка
лье, в Казахстане, в Гренландии, в Нигерии, в Монголии (Хан-Богдинский, 
Баян-Уланский, Даши-Балбарский массивы). Они связаны переходами с 
экеритами или грорудитами и щелочно-гранитными пегматитами. Альбит 
ассоциирует с амфиболами серии арфведсонит-рибекит, эгирином, полили- 
тионитом, энигматитом, астрофиллитом, щелочными цирконо-титано-нио- 
босиликатами. Эффузивными их аналогами являются пантеллериты и ко- 
мендиты океанических областей и рифтов на континентах.

Стандартные граниты [95] (мусковит-альбитовые по [96]) известны в За
байкалье и Монголии и сопровождаются мусковитовыми грейзенами. Аль
бит ассоциирует с биотитом, мусковитом (иногда малолитиевым), турмали
ном, гранатом.

Альбит характерен также для нефелиновых сиенитов, как миаскитовых 
[99], так и агпаитовых [100, 101]. Хотя в ранних работах он рассматривался 
как магматический, а сами породы как субсольвусные, альбит, очевидно, об
разуется на поздней стадии формирования пород и постмагматического их 
изменения. Как самостоятельная фаза он возникает в результате распада и 
интенсивной собирательной перекристаллизации микропертитов, обособле
ния в интерстициях, обрастания зерен микропертита с периферии в виде 
“шахматного альбита”, выделения в виде мелкозернистого сахаровидного 
агрегата по трещинкам и прожилкам, которые интерпретируются как аль- 
бититы, но скорее всего являются результатом переотложения Na-n.iu. in situ.

Альбит широко распространен в гранитных пегматитах, как редкоме
тальных [102], так и миароловых [103]. В редкометальных пегматитах аль
бит распространен в пегматитах петалитовой подформации, P-Ta-Li типа: 
монтебразит-петалит-калишпат-альбитовых (Александровское поле); F-Ta- 
Li типа: топаз-лепидолит-альбитовых (Хух-Дель-Ула); комплексных без 
поллуцита: калишпат-альбитовых и петалит-калишпат-альбитовых (Виш- 
няковское поле); комплексных с поллуцитом: калишпат-альбитовых и пета
лит-калишпат-альбитовых (Калба и Бикита), а также в пегматитах сподуме- 
новой подформации Та-Be типа: калишпат-альбитовых, калишпат-олигок- 
лаз-альбитовых и мусковит-калишпат-альбитовых (Дурулгуевское и Кулин- 
динское поля); Li-типа: альбит-олигоклаз-калишпатовых, мусковит-альбит-
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калишпатовых и сподумен-калишпат-альбитовых (Колмозерское, Гольцов- 
ское, Намангутское поля и Тастыг) и альбитовых и двуполевошпатовых (За- 
витинское поле); сподумен-калишпат-альбитовых Ta-Sn-Li типа (Вельское 
поле); P-Ta-Li типа: калишпат-альбитовых и монтебразит-сподумен-калиш- 
пат-альбитовых (Уайт-Пикачо); сподумен-калишпат-альбитовых комплекс
ного с поллуцитом типа (Гольцовка, Воронья Тундра, Калба) и комплексно
го без поллуцита типа: лепидолит-сподумен-калишпат-альбитовых (Хар
динг) и калишпат-альбитовых и лепидолит-сподумен-альбитовых (Каргин- 
ское поле). Альбит образует мелкозернистые сахаровидные агрегаты, пла
стинчатые и клевеландитовые (нередко голубой окраски) выделения.

В миароловых пегматитах альбит распространен меньше, образуя мета- 
соматические приконтактовые зоны и кристаллы внутри полостей. Морфо
логия его выделений детально изучена для Волынских пегматитов на Укра
ине [104, 105].

В щелочных пегматитах в миаскитовых нефелиновых сиенитах Вишне
вых гор, Урал, альбит образует включения в микроклине и нефелине (рас
сматривался как ранний альбит I генерации), но главным образом сосредо- 
чен в интерстициях зерен микроклин-пертита и нефелина в виде серовато
белых выделений с включениями цветных, рудных и акцессорных минера
лов. В пегматитах Курочкина лога встречаются крупные выделения альби
та (глыбы в несколько десятков см) с хорошей спайностью и полисинтети
ческим двойникованием. Наблюдается также пластинчатый альбит типа 
клевеландита. Разложение микроклин-пертита приводит к образованию 
вторичного сахаровидного альбита (хим. ан. 15) [85].

Специфическая разновидность альбита -  “шахматный альбит”, образу
ющий грубозернистые прорастания под углом -90° по альбит-периклиново- 
му закону, часто в виде прямоугольных пластин вдоль (010) и (001) впервые 
описан Бекке [106]. Он был описан из кератофиров [107, 108], из гранитов 
[109, 110], из метаморфических пород низкой ступени метаморфизма [111]. 
Во всех случаях он замещал К-п.ш. в ходе метаморфических или метасома- 
тических процессов. Причина возникновения шахматной решетки, однако, 
неизвестна. Предполагается, что это связано с внешним стрессом и особен
ностями замещаемой структуры К-п.ш. [111]. Каллегари и де Пиэри [112] 
полагают, что это обусловлено внутренними напряжениями, возникающими 
из-за различий в геометрии решеток замещающего и замещаемого полевых 
шпатов.

В францисканских метаконгломератах Диабло-Рэндж, шт. Калифорния 
(США), шахматный альбит [113] образуется в гальке осадочных и плутони
ческих пород, фельзитовых вулканитов, в граувакковом цементе при альби- 
тизации детритового К-п.ш. в стадию метаморфизма фации голубых слан
цев; он ассоциирует с лавсонитом и фенгитовой белой слюдкой в граувакко
вом цементе или с пумпеллиитом и хлоритом в вулканитах.

Альбит распространен в спилитах. Присутствие в этих основных лавах 
реликтов лабрадора и андезина в альбите указывает на то, что породы, кри
сталлизовавшиеся первоначально как нормальные базальты, были измене
ны последующей альбитизацией. Согласно экспериментам Эскола [114], та
кое замещение основного плагиоклаза альбитом с образованием кальцита 
возможно при 310-330° и давлении 220 атм. С другой стороны, не исключе
на и непосредственная кристаллизация альбита в спилитах, если учесть не
обычные условия формирования этих вулканитов. Данные [115] показыва
ют, что в спилитах присутствует неупорядоченная его модификация, анало
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гичная неупорядоченному гидротермальному альбиту, обнаруженному Ру
синовым в термальных скважинах Паужетки на Камчатке [116].

Лучшие кристаллы альбита происходят из пустот и жил в гнейсах, слю
дяных сланцах и гранитах Швейцарских и Австрийских Альп. Классически
ми месторождениями, откуда альбит описан в виде кристаллов, являются: 
район Сен-Готарда в кантоне Тичино (Тессин), горы Фиша на р. Рона и Бин- 
ненталя, кант. Вале (Валлис), в Рушунских Альпах в кант. Граубюнден и на 
горе Скопи -  к востоку от Лукманьера в Валь-Таветче и Валь-Медельсе (пе- 
риклин, прорастающий хлоритом) на границе кант. Вале и Граубюндена, а 
также в Бристенштоке близ Амстега в Мадаранертале, кант. Ури (все Швей
цария); в Тироле -  в Шмирне (в друзах с доломитом) и Циллертале, близ Ин
сбрука, и в Зальцбурге -  в Раурисе и Хабахтале (все Австрия); в Эппрех- 
штейне к зал. от Кирхенламица в Фихтельгебирге, Бавария (Германия); в 
Трентино, в Бавено, обл. Пьемонт, в Пфичтале (ныне Валь-ди-Вицце), Южн. 
Тироль (все Италия); в Дофинэ (пустоты в диорите с адуляром, горным хру
сталем, анатазом и аксинитом) и Изер в р-не Бур д’Уазана, близ Гренобля, 
и в Рок-Турне, близ Бурже, недалеко от Модана, деп. Савойя (все Франция); 
в Ломнице в Силезии (Польша); в р-не Крагерё, Телемарк-фюльке и Сей- 
ланне, Финнмарк-фюльке (Норвегия); в Куртоне и Кимито, близ Турку 
(Финляндия); в горах Моурн, Доун (Ирландия).

Снежно-белые сдвойникованные кристаллы в пустотах в граните найде
ны в д. Алабашка близ Мурзинки на Урале. Хорошие кристаллы происхо
дят из Питалевского рудника (пустоты в диоритовом порфире) и из Керя- 
бинского рудника близ Миасса (с хлоритом на гранях в пустотах в слюдяных 
и хлоритовых сланцах). Кристаллы альбита найдены в золотом руднике 
Морро-Велхо на р. Дас-Велхас к сев.-зап. от Ору-Прету, шт. Минас-Жерайс 
(Бразилия), и в Уиклоу, округ Гастингс, пров. Онтарио (Канада). Прекрас
ные кристаллы найдены в слюдяных копях Курт-Хауз, близ Амелии, шт. 
Виргиния (США) (использованные для структурных исследований).

Другие м-ния альбита из США: в пегматитах Аубёрне, округ Андроскод- 
жин; Бёккфильд, округ Оксфорд; шт. Мэн; в Сев. Гротоне, округ Графтон, 
шт. Нью-Гэмпшир; в Мидлтауне (пустоты в граните с горным хрусталем и 
турмалином), Хаддаме, округ Мидлсекс и Бранчвилле, округ Фэрфилд, 
шт. Коннектикут; в Мекомбе и Пьеррепонте, округ Сент-Лоренс, шт. Нью- 
Йорк; в пегматитах Пайкс-Пик, округ Эль-Пасо, шт. Колорадо (с амазони- 
том и дымчатым кварцем); в Барринджер-Хилле, округ Вернет и Льяно, 
шт. Техас. Альбит из этих м-ний описан в многочисленных публикациях.

Альбит аутигеиного происхождения распространен главным образом в 
карбонатсодержащих неметаморфизованных осадках -  мелах, мергелях, до
ломитах или в пропластах некарбонатного материала в известняках [22, 23]. 
Отмечался в гипсах [117]. Четверники, сдвойникованные по альбит-карлс- 
бадскому и Рок-Турне законам, окрашенные битуминозным веществом в 
черный цвет, в ассоциации со сфеном и турмалином описаны в известняках 
и доломитах Триасовых Альп в Рок-Турне и Бономе близ г. Модана, деп. Са
войя (Франция) [118, 119]. Вместе с кварцем и слюдой установлен в доломи
тах триасового возраста в Западных Альпах, в одном случае с турмалином, 
близ Лиаса около Вилетты -  в белемнитсодержащих известняках [120,121]. 
Найден в триасовых доломитизированных известняках Апуанских Альп в 
Италии. Описан из фораминиферосодержащих магнезиальных известняков 
в Аргентере, близ г. Кунео, область Пьемонт (Италия), в виде таблитчатых 
по (010) кристаллов до 3 мм, сдвойникованных по закону Рок-Турне, в ассо
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циации с двухконечным кварцем, графитом и битуминозным веществом. 
Вместе с кварцем в кристалликах менее 0,1 мм найден в юрских, меловых и 
эоценовых известняках Швейцарских Альп [122]. В Швейцарских Альпах 
микроскопические кристаллики аутогенного альбита установлены в ассоци
ации с К-п.ш. в третичном флише и размером до 0,08 мм в ассоциации с ау
тогенными слюдой и кварцем -  в юрских известняках [123], в том числе кри
сталлы до 0,2 мм с включениями кальцита -  в юрских известняках группы 
Чурфиршен-Маттшток (СйигОгвЮп-МаПяЮск) [124]. В брекчиевом покрове 
среди известняков Цвайзиннена, кантон Берн (Швейцария), содержание ау
тогенного альбита достигает 50% (+50% кварца) [22]. Он найден также в би
туминозных известняках Сен Мориса, кантон Валлис (Швейцария) [22], и в 
пласте неметаморфизованного известняка в скважине “Эльм-2”, пройден
ной вблизи Брауншвайга (Германия), где образует кристаллы -0,1 мм (до 
7,5% в породе) вместе с К-п.ш. (до 23%), кварцем, мусковитом, пиритом и ан
гидритом [23]. В некарбонатном материале среди сенонских отложений 
верхнего мела в р-не Ганновера (Германия) альбит (кристаллы 150-200 мкм) 
ассоциирует с К-п.ш., кварцем, мусковитом, иллитом, монтмориллонитом, 
каолинитом и гейландитом [24]. Кристаллы до 4 мм, сдвойникованные по 
карлсбадскому и Рок-Турне законам, установлены в меловых отложениях 
Верхних Пиренеев [125] и в  ассоциации с флогопитом, пиритом и лейхтен- 
бергитом -  в известняках на контакте с диабазами, в Нижних Пиренеях, 
близ Эскамбеле [125]. Найден в осадочных известняках и доломитах Верх
ней Гаронны и Алжира [126]. Кристаллы до 10-20 мм с включениями радио
лярий описаны из эоценовых радиоляриевых отложений, перекристаллизо- 
ванных в кальцифиры, близ Ровегно, Валь-ди-Треббио, у г. Павия (Италия). 
Таблитчатые кристаллы 2-3 мм, альбитовые, реже карлсбадские двойники 
с включениями слюды найдены в эоценовых известняках о-ва Родос в Эгей
ском море. На о-ве Крит таблитчатые по (010) кристаллы до 7,5 мм темно
серого цвета из-за примеси мельчайших включений карбонатного вещества, 
распределенного по плоскостям граней (100) и (001), альбитовые двойники 
установлены в триасовых доломитах [127]. Во флишевых известняках Пире
неев верхнемелового возраста альбит ассоциирует с кварцем, образуя пла
стинки по (010), сдвойникованные по альбитовому и карлсбадскому законам 
[128]. В результате аутигенной альбитизации он образуется в доломитах Ма
лого Кавказа [129].

Химически изучен аутогенный альбит из известняков и их прослоев 
среди аргиллитов доломитовой толщи близ Биары и Гарпоса, шт. Гангпур 
(Индия) [86]. Альбит здесь образует крупные таблички до 1-2 мм толщиной 
и 1 см длиной с гранями Ь (010), с (001), р  (111) и/(130) в виде простых кар- 
лсбадских и Рок-Турне двойников в ассоциации с кварцем, слюдой, кристал
лами и сферолитами пирита, турмалином, рутилом, цирконом и гранатом. 
Ростовая зональность, секториальные четверики в аутогенных полевых 
шпатах детально изучалась в [5].

Разнов. К л е в е л а н д и т  -  с1еауе1апс1пе. Пластинчатая, уплощен
ная по (010) разновидность альбита, широко распространенная в зонах 
гидротермального изменения в гранитных пегматитах. Впервые описан 
из Честерфилда, шт. Массачусетс (сейчас шт. Нью-Гэмпшир), США. Наз
ван в честь американского минералога Паркера Клевеланда (1780-1858) 
из колледжа Баудойн, Брансуик, шт. Мэн [1], поскольку предполагалось, 
что это новый минеральный вид. Отождествлен с альбитом Дена (1844).
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Иногда клевеландитом неправильно называют любой пластинчатый аль
бит [109].

Для клевеландита из Честерфилда: а0 = 8,142(3), Ь0 = 12,780(3), с0 = 
= 7,161(1) А; а  = 94,25(2), р = 116,61(2), у  = 87,68(2)°; V = 654,35(20) Аз [130, 
131]. Эти данные соответствуют параметрам для чисгого аутигенного аль
бита [132].

Образуется в виде изогнутых или искривленных пластинок, уплощенных 
по (010), образующих клиновидные субпараллельные массы. В Честерфил- 
де такие пластинки достигают 5-6 см длины, 2 см ширины при толщине 
1-2 мм. Никаких граней, кроме (010), обычно не наблюдается. Иногда в ви
де сферических или цилиндрических масс (“трубок”) в срастании с кварцем 
и мусковитом, достигающих 2,5 м в диаметре (например, в пегматите Олд 
Майк в Блэк Хиллз, США) [133]. Шарообразные массы с радиально-ориен
тированными листочками клевеландита по периферии, до 90 см в диаметре, 
описаны в Бранчвилле, пгг. Коннектикут, США [134]. Подобные образова
ния до 2,5 м в диаметре описаны из пегматита Глоба, Рио-Ариба-Каунти, 
шт. Нью-Мексико, США [135]. Описаны двойники по альбитовому закону.

Сп. совершенная. Очень хрупкий. Цв. белый, светло-серый, часто голу
бой, редко красный. Бл. перламутровый на пл. (010).

Клевеландит описан из шт. Массачусетс, Честерфилд, округ Хампшир, 
США, по р. Джуры-сай, Киргизия, и др.

В Честерфилде клевеландит найден в гранитном пегматите в ассоциации 
с зеленым и розовым турмалином, кварцем и мусковитом. Голубой клевелан
дит обычен в редкометальных пегматитах в ассоциации со сподуменом, поли- 
хромным турмалином (часто с рубеллитом), бериллом, монтебразитом и др.

Межплоскостные расстояния альбита из Рамоны, шт. Калифорния (США) [136]
Си Кщ  -излучение. Дифрактометр

ш 1 4  (А) 20 Ш I 4  (А) 20 Ик1 1 ¿(А ) 20

001 7 6,387 13,88 132 11 2,637 33,98 313 2 2,088 43,28
020 4 6,376 13,88 241 21 2,562 35,00 241 8 2,077 43,54
110 3 6,343 13,88 312 3 2,537 35,34 241 3 2,034 44,50
ПО 3 6,299 14,04 112 1 2,512 35,72 402 2 2,014 44,98
П1 4 5,912 14,98 221 3 2,496 35,96 152 1 2,004 45,30
Й1 4 5,581 15,88 312 1 2,479 36,20 401 3 2,001 45,30
201 93 4,027 22,06 221 2 2,459 36,52 202 1 1,9989 45,30
111 15 3,854 23,06 241 15 2,442 36,78 133 2 1,9922 45.46*
111 39 3,777 23,54 151 6 2,431 36,86* 023 1 1,9817 45,82
131 16 3,668 24,32 240 5 2,408 37,32 061 4 1,9791 45,82
130 41 3,658 24,32 150 3 2,401 37,42* ЗН 2 1,9724 45,94*
112 15 3,505 25,40 240 3 2,388 37,64 333 1 1,9706 45,94*
221 6 3,483 25,54* 310 2 2,387 37,64 422 1 1,9479 46,58
112 16 3,370 26,42 310 3 2,380 37,76* 222 4 1,9270 47,12
221 1 3,332 26,74 331 12 2,319 38,80 422 12 1,8935 48,02
202 72 3,214 27,74 151 2 2,315 38,80 351 3 1,8894 48,14*
002 100 3,194 27,96 ИЗ 3 2,276 39,56 222 9 1,8883 48,14*
040 66 3,188 27,96 331 3 2,245 40,14 403 13 1,8491 49,24
220 39 3.150 28,32 132 1 2,226 40,48 260 4 1,8418 49,36*
131 25 2,965 30.12 042 2 2,187 41,26 ИЗ 2 1,8299 49,82
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hkl / d ( k ) 20 hkl I d ( k ) 20 hid I d ( k ) 20

222 16 2,956 30,20* 242 2 2,186 41,26 260 8 1,8288 49,82
022 12 2,931 30,50 151 5 2,186 41,26 043 5 1,8253 49,94'
041 18 2,928 30,50 223 2 2,153 41,94 062 7 1,8240 49,94'
131 15 2,862 31,24 060 12 2,125 42,50 400 12 1,8196 50,08'
132 4 2,840 31,46 133 1 2,119 42,60* 113 9 1,8027 50,60
041 1 2,782 32,14 151 5 2.116 42,68 204 20 1,7838 51,16
311 1 2,664 33,62 330 2 2,114 42,68

* Сильное наложение от предыдущего реф лекса Си Ка2.
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Ридмерджнерит К ееётег^егие
№[В8130 8]

Назван в честь Франка С. Рида и Джона Л. Мерджнера -  специалистов 
по приготовлению тонких полированных шлифов, проработавших в Геоло
гической службе США более 40 лет (Милтон и др., 1954) [1,2]. Впервые най
ден в осадочных отложениях формации Грин Ривер, близ Дачесне, Дачесне 
Каунти, шт. Юта, США. Борный аналог альбита.

Характ. выдел. Мелкие клиновидные кристаллики, мелкие, реже более 
крупные (до 1 см) зерна.

Структ. и морф, крист. Трикл. с. С]-Р\, условно С1. а0 = 7,82, Ь0 = 12,37,
с0 = 6,79 А; а  = 93°25', Р = 116°09\ у  = 91°45'; V = 589,6 АЗ; а0 : Ь0 : с0 = 
= 0,969 : 1 : 0,915; 2  = 4 [3, 4]. Уточненные данные:

№ п/п Ь0 го а ß Y V

1 7,833(1) 12,360(2) 6,803(1) 93,31(1) 116,35(1) 92,05(1) 587.77
2 7,840(1) 12,362(2) 6,804(1) 93,36(2) 116,40(1) 91,97(1) 588,30
3 7,838(1) 12,364(2) 6,803(1) 93,25(2) 116,37(1) 92,04(2) 588,36
4 7,838(1) 12,365(2) 6,806(1) 93,29(2) 116,35(1) 92,02(1) 588,75
5 7,849(1) 12,364(2) 6,808(1) 93,35(2) 116,37(1) 91,81(2) 589,70

1 -  шт. Юта, США [5], 2-5 -  синтезированный [6,7].

Кристаллическая структура расшифрована для природного образца из 
Дачесне Каунти, на оригинальном материале Милтона и др. [1,2] Апплема- 
ном и Кларком [3-5].

Расстояния (8цА1)-0 в кремнекислородных тетраэдрах (А) [5]:

В тетраэдре TjO В тетраэдре Tim

Т|0-О (А 1) (1000) 
Т,0-О(В0) (0000) 
Т |0-О (С0) (0000) 
Т,0-О(ЕЮ) (0000)

1,478(5)
1,470(6)
1,443(9)
1,467(6)

Т ,т -0 (А 1 ) (100с) 
T im -0(B m ) (mOOO) 
T]m -0(C m ) (т000) 
T im-O(Dm) (ш000)

1,595(4)
1,602(3)
1,624(5)
1,618(3)

Среднее 1,465 Среднее 1,610

В тетраэдре ТгО В тетраэдре Т2т

Т20-О(А2) (2000) 1,634(5) Т2т-0 (А 2 ) (2000) 1,646(5)
Т20-0(ВО)(0000) 1,585(3) Т2т - 0 ( В т )  (тООО) 1,620(3)
TjO-CXCm) (тОЮ) 1,625(5) Т2т-О (С 0) (00Ю) 1,606(4)
ТгО-ОШ т) (т00с) 1,613(3) Т2т-О(Е>0) (000с) 1,614(3)

Среднее 1,614 Среднее 1,622

И Минералы, том V. Вып. 1
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Расстояния между атомами кислорода в тетраэдрах (А):
В тетраэдре Т! О В тетраэдре Т  | т

О(А1)-О(В0) 2,338(4) 0 (А 1)-0 (В т) 2,579(4)
О(А1)-О(С0) 2,444(6) 0 (А 1 )-0 (С т) 2,712(7)
0 (А 1) -0 (Ш ) 2,345(4) 0 (А1)-0 (Е>т) 2,580(4)
О(В0)-О(С0) 2,402(7) 0 (В т ) -0 (С т ) 2,631(6)
О(В0)-О(О0) 2,415(4) 0 (В т)-0 (Е )т ) 2,644(4)
О(С0)-О(О0) 2,401(7) 0 ( С т ) - 0 ( 0 т ) 2,622(7)

Среднее 2,391 Среднее 2,628

В тетраэдре ТгО В тетраэдре Т2т

О(А2)-О(В0) 2,619(5) 0 (А 2)-0 (В т) 2,653(6)
0 (А 2)-0 (С т) 2,552(7) О(А2)-О(С0) 2,595(7)
0 (А 2)-0 (О т) 2,620(5) О(А2)-О(С0) 2,619(5)
О(В0)-О(Сп1) 2,690(5) О(Вт)-О(С0) 2,637(4)
О (В 0)-О (Бт) 2,672(4) О (В тЬО (Б0) 2,669(4)
0 (С т)-0 (0 ш ) 2,640(4) О(С0)-О(В0) 2,703(5)

Среднее 2,632 Среднее 2,646

Углы СН>п,А1)-0 в тетраэдрах (град.):
В тетраэдре Т]0 В тетраэдре Т ^т

О(А1)-Т10-О(В0) 104°56' (22') 0 (А 1 )-Т ,т -0 (В т ) 107°34' (15')
0(А1)-Т ]0-О(С0) 113 27 (29) 0 (  А 1 )-Т , т -О (С т ) 114 48 (17)
ОСА!)-?! 0- 0 (0 0 ) 105 34 (22) 0 (А 1)-Т ,ш -О (0т) 106 50 (16)
О(В0)-Т10-О(С0) 110 57 (22) 0 (В т )-Т  1ГП-0(Ст) 109 16 (18)
О(В0ЬТ,0 -0 (0 0 ) 110 37 (29) 0 (В т )-Т  1 т-О (Е )т) 110 23 (14)
О(С0)-Т, 0 -0 (0 0 ) 111 03 (22) 0 ( С т Ь Т ,т - 0 ( 0 т ) 107 56 (14)

В тетраэдре Т2О В тетраэдре Т2П1
СКА2)-Т20-О(В0) 108°52' (17') 0(А2)-Т2т - 0 ( В т ) 108°37' (15')
О(А2ЬТ20-О(Сш) 103 08 (13) О(А2)-Т2т-О (С 0) 105 53 (12)
О(А2ЬТ20-О (О т) 107 38 (14) 0(А2)-Тггп-ОфО) 106 55 (16)
О(В0)-Т 20-О (С т) 113 52 (17) СКВшЬТгт-СНСО) 109 40 (17)
О(В0)-Т 20-О (О т) 113 22 (12) 0 (В т Ь Т 2т - 0 ( 0 0 ) 111 16 (12)
0 (С т )-Т  20 - 0 (0 т ) 109 18 (16) О(С0ЬТ2т-О (Б 0) 114 10 (15)

Углы (81,А1)—О—(81,А1) в кремнекислородном каркасе (град.):

Т 10-0(А 1)-Т 1т 143°06' (30') Т ,0-О (С 0)-Т2т 124°56' (16')
Т 20-О( А2)-Т 2т 128 42 (12) Т]П!—О (С т)—Т9О 135 53 (15)
Т,0-О(В0)-Т20 140 28 (23) Т,0-О(Б0)-Т2Ш 135 22 (20)
Т ]ГП-0(Вт)-Т2т 158 05 (12) Т ,т -О (Б т )-Т 2 0 146 20 (13)

Среднее 13906
о

Расстояния Иа-О (А) в полости, занятой щелочным атомом:
N8 (0000)

0(А1) (1000) 2,455(5) 0 ( 0  (00Ю) 3.452(6)
0 (А1) (100с) 2,489(5) 0(С ) (тОЮ) 2,808(5)
0(А2) (2000) 2,397(4) 0 (Б) (0000) 2,380(4)
0(В ) (000с) 2,410(4) 0 (Б ) (тООО) 2,860(5)
О(В) (тООс) 3,117(5)
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О  $ 1  

•  В
О Кислород

а  б

Фиг. 41. Кристаллическая структура ридмерджнерита в проекции перпендикулярно оси с (по 
Аплеману и Кларку [5])

Сплошные линия — связи 51, В-кислород; пунктирные -  связи Ыа-кислород

Фиг. 42. Кристалл ридмерджнерита из Дучесне Каунти, шт. Юта, США (по Милтону и др. [2])

Структурное уточнение показывает, что, как и в низком альбите, бор 
находится главным образом в позиции Т,0 [3-5], однако точность опреде
ления расстояний Т-О была недостаточной для количественной оценки 
заселения. Сомнения вызывало то обстоятельство, что расстояние В -0  = 
= 1,45 А, что на 15,5% меньше, чем расстояние А1-0 в низком альбите 
(1,74 А), и более благоприятным было бы вхождение бора вместо алюми
ния в разупорядоченную структуру (в высоком альбите во всех Т-позици- 
ях 51,А1-0 = 1,64 А) [8]. Однако последующие структурные определения 
Флита для образца из Дачесне Каунти [9] и Дара-и-Пиоза [10] подтверди
ли максимальную степень 81/В-упорядоченности в природных образцах. 
Наряду с этим был синтезирован искусственный аналог ридмерджнерита 
с неупорядоченным 81/В-распределением [10].

Координация №  (фиг. 41) равна 7, причем пять атомов кислорода нахо
дятся в ближайшем окружении (2,38-2,49 А). Два остальных атома кислоро
да удалены более чем на 3 А. Расстояния № -№  = 3,622 А. Иа-полиэдр рид
мерджнерита имеет более плотную упаковку (примерно на 11 %), чем в аль
бите, и значительно более низкую термальную анизотропию [5].

6
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Кристаллы мелкие, не более 0,2 мм (фиг. 42). Наиболее обычные фор
мы: а (100), Ь (010), с (001), т (110), о (111) и 6 (ÍÍ2) [2]. Межгранные 
углы:

(001) а  (110) =  65°04' (Í12) а  (001) =  29° 17' (П2)л(Ш ) = 29021/
(010)л (110) = 57 30 (100)л(110) =28 57

Иногда отмечались грани скелетного роста. Двойники не наблюдались. 
Кристаллы переполнены многочисленными включениями, ориентирован
ными параллельно граням роста [2].

Физ. св. Сп. по (001) совершенная. Тв. 6- 6'/2. Уд. в. 2,69 (вычисл. 2,77) [2]. 
Авторы работы [2] полагают, что занижение плотности обусловлено много
численными включениями. Согласно [5], уд. в. 2,776 ± 0,010 (2,779 вычисл.). 
Бесцветный (Дачесне Каунти) или желтовато-розовый (Дара-и-Пиоз). Бл. 
стеклянный.

Микр. В шлифах бесцветный. Двуосный (-). Первоначальные данные: 
ng = 1,572, пт = 1,564, пр = 1,560; ng -  пр = 0,012 [1]. Уточненные данные: 
ng = 1,573, пт = 1,565, пр = 1,554; ng- n p = 0,019; 2V = 80° [2].

Хим. Теор. состав: NazO -  12,60; В20 3 -  14,15; Si02 -  73,25%.
Анализ ридмерджнерита из Дачесне Каунти, шт. Юта, США [2]: Na,О -  

12,15; К20  -  0,03; MgO -  0,09; ВаО -  0,09; В2Оэ -  14,27; Fe20 3 -  0,08; А120 3 -  
0,15; Si02 -  73,13; ТЮ2 -  0,03; Н20  -  0,08; сумма -  100,10%; анал. Гримальди. 
Для образца, близкого к типовому материалу Мильтона из Дачесне Каунти, 
шт. Юта (обр. 140710), микрозондом при разных режимах съемки (10 и 
15 кВ): Na20  -  12,37 и 12,18; В20 3 -  14,76 и 14,81; Si02 -  72,16 и 72,53; сумма -  
99,29 и 99,52%. Анализы рассчитываются (при сумме О = 8) в пределах
N80968-0,986̂  1,048̂  12,967-2,972̂ 8 [Ю].

Для образца из Дара-и-Пиоза, Таджикистан, микрозондовые опреде
ления при разных режимах съемки, поправках и эталонах: Na20  -
12,05-12,55; В20 3 -  13,39-15,39; Si02 -  71,68-73,33; сумма -  99,12-99,30% 
(обр. 615/362) и Na20  -  12,53; В20 3 -  13,56; S i02 -  73,32; сумма -  99,41% 
(обр. 5150). При 0  = 8: Na09S9_1>006B0i956_|i091Si2 g42_3 031Og и Na10ü2B0i966Si3i025O8 
соответственно. Содержание F, Mg, Al, К, Са, Ti, Mín, Fe, Sr, Ba -  ниже 
уровня чувствительности (0,05% оксида). Определения на ионном микро
зонде подтверждают присутствие в обр. 615/362 и 5150 Be и Sr, но ниже 
0,01 мас.% оксида. По данным ИК-спектроскопии, в обр. 615/362 присут
ствует 0,03 мас.% Н20  [10].

Содержание ридмерджнеритового NaBSi3Og-KOMnoHeHTa в твердом рас
творе с альбитом, по данным [11], достигает 20 мол.%. При этом, согласно 
утверждению Апплемана [см. 8], твердый раствор является неупорядочен
ным, так как в трех Т-позициях содержится 0,75% Si + 0,25% Al, а в четвер
тую Т|0-позицию входит 0,75% Si + 0,05% Al + 0,20% В.

Конечный KBSi3Og-6opHbiñ аналог полевого шпата не известен, но в 
природе установлены неупорядоченные аутигенные борсодержащие 
(~1 мас.% В20 3) К-п.ш. ряда KAlSi3Og-KBSi3Og [12, 13].

Диагн. исп. В азотной и соляной кислотах нерастворим. Разлагается пла
виковой кислотой.

Повед. при нагрев. Легко оплавляется. Плавится инконгруентно при 862° 
с образованием стекла с показателем преломления п = 1,48 (показатель пре
ломления стекла ридмерджнеритового состава 1,505 ± 0,003 [11]), в котором 
были включены зерна кварца и тридимита ([2], со ссылкой на [14]). Соглас
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но данным Б.Дж. Скиннера [5], температура инконгруентного плавления (в 
сухих условиях) несколько ниже (831°).

Нахожд. Впервые установлен в нескольких нефтяных скважинах, прой
денных в породах формации Грин Ривер, в Дачесне Каунти, шт. Юта (США), 
в неметаморфизованных бурых доломитизированних породах и черных го
рючих сланцах вместе с лейкосфенитом, нахколитом и шортитом, а также 
эйтелптом, сирлезитом, акмитом, анальцимом и магнезиорибекитом [1, 2]. 
Аутигенный ридмерджнерит образуется из низкотемпературных растворов, 
видимо, вместо аутигенного альбита, распространенного в породах форма
ции Грин Ривер в соседнем шт. Вайоминг (США).

В пегматитах щелочных сиенитов Верхнедараипиозского массива (вер
ховья р. Дара-и-Пиоз, Южн. Тянь-Шань, Таджикистан), отличающихся по
вышенным содержанием бора [15], ридмерджнерит обнаружен в ассоциации 
с редкими акцессорными боросиликатами: данбуритом, датолитом, У-Ве-да- 
толитом, стиллвелитом, таджикитом, тяныпанитом, лейкосфенитом. Повы
шенная концентрация бора характерна и для породообразующих минера
лов: микроклина, эгирина, а также сфена, полилитионита, согдианита, эка- 
нита, пирохлора [16].

Согласно [10], ридмерджнерит характерен для сохранившихся в морене 
современного ледника в верховьях р. Дара-и-Пиоз остатков пегматитов с 
кварцем, эгирином, микроклином, полилитионитом, стиллвелитом, стиаси- 
том, лейкосфенитом, дарапиозитом, эвдиалитом, пектолитом, пирохлором, 
согдианитом и кальцитом, для микроклиновых пегматитов с минералами 
осумилитовой группы, а также для микроклиновых пегматитов, сохранив
шихся в валунах турмалиновых гранитов. Зерна ридмерджнерита секутся 
тонкими прожилками мелкозернистого (0,1 мм) кварца, содержащими так
же микроклин, альбит и кальцит. Предполагается, что в первую стадию кри
сталлизовались грубозернистый ридмерджнерит, кварц, ортоклаз и полили- 
тионит, а во вторую -  тонкозернистый кварц, альбит, микроклин, эгирин и 
редкие минералы, образовавшиеся при взаимодействии ридмерджнерита и 
ортоклаза с 1Л-, Ве-, ¿г-, N6-, II- и Б-содержащими флюидами. Сосуществу
ющие микроклин и альбит содержат не более 0,01-0,23 мас.% В20 3. Соглас
но данным Флита, ридмерджнерит Дара-и-Пиоза строго упорядочен. Двой
ники в нем отсутствуют, но характерны для сосуществующего микроклина. 
Это позволяет предполагать, что ридмерджнерит кристаллизовался в поле 
его устойчивости, непосредственно из высокощелочного натриевого оста
точного пегматитового расплава при 450-500° в условиях насыщения его бо
ром до отделения газовой фазы [10].

Ридмерджнерит установлен также в щелочных пегматитах Ловозерско- 
го массива на Кольском п-ове [17].

Искусств. До обнаружения минерала в природе он был синтезирован 
Эйгстером и Мак-Ивером [11] из гелей ридмерджнеритового состава с из
бытком 10 мас.% БЮ2. В этой работе были получены также ограниченные 
твердые растворы КаВ8130 8-№ А 18130 8 с содержанием ИаВ5130 8 до 
20 мол.%.

Эксперим. Система Ка20 -В20 3- 8Ю2 изучена Мори [14]. Однако в ней об
наружено только одно тройное соединение состава Йа20  х В2Оэ х 28Ю2. Пос
ледующие эксперименты [6, 9, 18] показали, что неупорядоченный ридмер
джнерит образуется при 500-550° и давлении паров воды 1 кбар, что частич
но перекрывает границу 500-550° при ^н2о -  1 2 кбар, когда наблюдается
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инконгруэнтное плавление ридмерджнерита с образованием кварца и рас
плава [9, 11]. Упорядоченный ридмерджнерит, по-видимому, должен кри
сталлизоваться при более низкой температуре. Исследование системы 
КаВ5ц08-ЫаА15ц08 в гидротермальных условиях [19] показало, что при 
500° в ридмерджнерите содержится 3 мол.% альбитового компонента, что 
указывает на то, что чистый ридмерджнерит должен кристаллизоваться при 
более низкой температуре.

Влияние воды и щелочности флюида на структурное состояние синтези
руемого ридмержнерита исследовано в [7]. Эксперименты проводились с 
высушенными гелями ридмерджнеритового состава в сухих условиях при 
300-500° и давлении 1 кбар и при 400° и при давлениях 100, 333 бар и 2 кбар, 
с избытком 10 мас.% Н20  или 1 М  раствора ИаОН. Структурное состояние 
полевого шпата оценивалось по расщеплению отражений 131 и 131. Уста
новлено, что В/Зьупорядоченность в структуре возрастает при увеличении 
длительности опытов при постоянных температуре и давлении; полная упо
рядоченность достигнута за 250 ч при 400° и Рфл = 1 кбар и за 700 ч при 300° 
и Р = 1 кбар. Показано, что упорядочение идет через процесс растворения и 
переосаждения ридмерджнерита. Первоначально растут хорошо огранен
ные кристаллы; затем они подвергаются травлению и перекристаллизации 
с образованием сначала зерен неправильной формы, а затем округлых или 
эллипсоидальных кристаллов.

Межплоскостные расстояния ридмерджнерита из формации Грин Ривер, шт. Юта, (ДНА [201
Си Кщ -излучение. Дифрактометр

ш / 4 (А) 20 Ш / сЦ А) 20 Ш / <ЦА) 20

110 12 6,275 14,12 131 27 2,680 33,42 132 3 2,007 45.12
020 6 6,155 14,38 132 6 2,544 35,26 151 11 1.9904 45,54
001 2 6,076 14,58 зй 3 2,526 35,52 330 1 1,9716 46,00
Й1 8 5,550 15,96 221 5 2,452 36,62 402 8 1,9369 46,86
Й1 1 5,449 16,26 241 21 2,438 36,84 202 3 1,9105 47,56
021 1 4,513 19,66 Й2 7 2,415 37,20 241 1 1,8973 47,90
201 100 3,874 22,94 312 8 2,406 37,34* 061 8 1,8972 47,90
111 14 3,745 23,74 240 3 2,394 37,52* 222 3 1,8725 48,58
Гзо 40 3,651 24,36 241 28 2,383 37,72 311 4 1,8659 48,76*
1 п 35 3,560 25,00 150 4 2,374 37,82 422 9 1,8601 48,92*
200 2 3,501 25,42 112 1 2,335 38,52 243 1 1,8529 49,04*
Й1 12 3,449 25,88 221 3 2,307 39,06 351 6 1,8267 49,88
130 10 3,439 25,88 151 7 2,304 39,06 260 1 1,8257 49,88
Гз1 1 3,377 26,38 151 1 2,268 39,76 222 4 1,7802 51,28
Й2 7 3,324 26,80 310 2 2,265 39,76 403 10 1,7734 51,50
Й2 39 3,225 27,64 331 6 2,240 40,28 243 2 1,7718 51,50
220 45 3,137 28,42 240 10 2,237 40,28 062 1 1,7690 51,62*
040 41 3,078 29,04 ЙЗ 4 2,221 40,58 043 10 1,7595 51,92
202 53 3,073 29,04 132 1 2,171 41,62 ЙЗ 2 1,7523 52,20
002 85 3,038 29,38 ЙЗ 4 2,168 41,62 400 9 1,7506 52,20
220 25 2,957 30,20 331 7 2,158 41,82 170 3 1,7340 52,74
131 12 2,930 30,48 223 2 2,137 42,24 262 2 1,7247 53,06
041 55 2,841 31,46 332 4 2,112 42,78 113 10 1,7099 53,54
022 8 2,818 31,72 241 18 2,064 43,82 423 1 1,7052 53,70*
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hkl / d ( A ) 20 hkl / d ( Â ) 20 hkl /  4 (A ) 20

222 6 2.775 32,24 060 9 2,052 44,10 Ï71 1 1,7011 53,96
222 3 2,725 32,84 003 1 2,025 44,72 204 22 1,6977 53,96
132 5 2,695 33,24 313 5 2,013 44,98

* Сильное наложение от предыдущего рефлекса СиХа2.

Индицированная порошкограмма ридмерджнерита -  оригинала структур
ного уточнения (дифрактометр, СиАГа1, №-фильтр, внутренний стандарт

о
СаР2, а = 5,4622 А) приведена в работе [5].
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Калиевый полевой шпат Potassium feldspar 
K[AlSi30 8]

Калиевый конечный член полевошпатовых рядов. К калиевому полево
му шпату (К-п.ш.) условно относятся разности с содержанием калиевой со
ставляющей (KAlSi3Og) более 85-90 мол.%. Разности с содержанием натрие
вой составляющей (NaAlSi30 8) более 10-15 мол.% (1,12-1,68% Na20 ) долж
ны быть отнесены к К,Na-полевым шпатам (K,Na-n.m.) (собственно щелоч
ным) -  см. “Изоморфный ряд К,Na-полевых шпатов”. К-полевые шпаты с 
содержанием бариевой составляющей (BaAl2Si20 8) более 10 мол.% (5,32% 
ВаО) должны быть отнесены к гиалофанам -  см. “Изоморфный ряд К,Ва- 
полевых шпатов”. Понятие “К-п.ш.” часто распространяют на все щелоч
ные полевые шпаты состава Ог1аГОг35АЬ65, т.е. до точки минимума сходя
щихся кривых плавления и кристаллизации (ликвидуса и солидуса) K,Na-no- 
левых шпатов на фазовой диаграмме KAlSi30 8-NaAlSi30 g, так как все они 
кристаллизуются в моноклинной форме (структура ортоклаза), тогда как
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более натриевые составы, даже если они первоначально закристаллизова
лись в моноклинной форме, при снижении температуры (вследствие сжатия 
алюмокремнекислородного каркаса вокруг меньших по размеру атомов на
трия) обязательно переходят в триклинную форму (незакаливающееся сдви
говое превращение СЦт —> С1 ), приобретая структуру альбита. Составы 
К-п.ш. (в широком смысле) зависят от температуры: при высоких темпера
турах изоморфизм K-Na является полным вплоть до критической точки (са
нидины) и далее до состава мональбита или анальбита (анортоклазы); при 
понижении температуры происходит распад твердого раствора на К- и Na- 
фазы, и область существования гомогенного К-п.ш. (микроклин, ортоклаз) 
резко сокращается.

Синон. Калишпат -  K-feldspar, K-felspar, K-feldspat; ортоклаз -  ortho- 
clase (Брейтгаупт, 1823) ( особенно в петрологической литературе, что час
то приводит к недоразумениям, так как в настоящее время под ортоклазом 
понимается вполне определенная структурная модификация моноклинного 
К-п.ш. с частично упорядоченным Si/Al-распределением). Обозначение Or 
(ортоклазовый минал, ортоклазовая составляющая) традиционно использу
ется для выражения состава полевого шпата; например О г ^ Ь 10 -  90 мол.% 
калиевой (ортоклазовой), 10 мол.% натриевой (альбитовой) составляющих.

Разное. Структурные модификации: санидин (высокий и низкий) -  sani- 
dine (high sanidine, low sanidine) -  моноклинный К-п.ш. с неупорядоченным 
Si/Al-распределением; ортоклаз (высокий и низкий) -  orthoclase (high ortho- 
clase, low orthoclase) -  моноклинный, с частично упорядоченным Si/Al-pac- 
пределением; микроклин (максимальный и промежуточный) -  microcline 
(maximum microcline, intermediate microcline) -  триклинный, с максимально 
упорядоченным Si/Al-распределением. Адуляр -  adularia — особая морфоло
гическая разновидность, выделенная по специфическому облику кристал
лов, образованных преимущественно гранями ромбической призмы (ПО), 
возникающая вследствие метастабильной кристаллизации неупорядоченно
го К-п.ш. в низкотемпературных гидротермальных условиях; структурно 
адуляр может быть и высоким или низким санидином, и ортоклазом, и про
межуточным микроклином. В настоящее время к адулярам (или адуляровид
ным полевым шпатам) часто относят водяно-прозрачные, относительно 
низкотемпературные К-п.ш. любых структурных модификаций с малым со
держанием изоморфных примесей, независимо от габитуса кристаллов, в 
том числе и плохо окристаллизованные.

Разновидности по химическому составу с учетом структурного состоя
ния: калиевый санидин -  potassium sanidine; калиево-натриевый санидин -  
potassium-sodium sanidine, натриевый санидин -  sodium sanidine, soda sanidine 
(или соответственно ортоклаз; микроклин обычно является чисто калие
вым); железосодержащие К-п.ш. (железистый санидин, железистый орто
клаз, железистый микроклин) -  iron-rich K-feldspars, ferrian K-feldspars (fer- 
rous-sanidine, ferrian sanidine, ferrous-orthoclase, ferrian orthoclase, ferrous-micro- 
cline, ferrian microcline); барийсодержащие К-п.ш. — barium-rich K-feldspars, 
barian K-feldspars (см. также “Цельзиан” и “Гиалофан”); стронцийсодержа
щие К-п.ш. -  strontium-rich K-feldspars, strontian K-feldspars; рубидий- и цезий
содержащие К-п.ш. -  rubidium-rich and cesium-rich K-feldspars, rubidian and 
cesian K-feldspars (см. также “Рубидиевый полевой шпат”, “Цезиевый поле
вой шпат”); аммонийсодержащие К-п.ш. -  ammonium-rich K-feldspars, ammon- 
ian K-feldspars (см. также “Бадингтонит”).
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Разновидности по окраске. Амазонит (амазонский камень) -  amazonite 
(amazonstone) -  обычно микроклин с характерной зеленой или голубовато
зеленой окраской. Лунный камень -  moonstone -  санидин или ортоклаз с мо
лочно-белым или голубоватым отливом, обусловленным интерференцией 
света в мельчайших пластинках натриевой фазы внутри К-п.ш. Данные по
левые шпаты фактически являются санидин- и ортоклаз-криптопертитами. 
Указания на существование лунных камней, являющихся микроклинами [1], 
сомнительны. Авантюрин (солнечный камень) -  aventurine (sunstone) -  с ис
кристой золотистой окраской, вызванной мелкими включениями гематита 
или гётита. Данную разновидность точнее называть авантюриновым шпа
том или авантюриновым полевым шпатом в отличие от настоящего аван
тюрина, являющегося кварцем (или кварцитом) [2].

В древности все К-полевые шпаты считались моноклинными, поэтому 
понятие ортоклаз рассматривалось как синоним К-полевого шпата 
(Аюи -  Haiiy, 1801). После обнаружения в Фредриксверне, Южн. Норве
гия, триклинного К-п.ш. (Брайтхаупт -  Breithaupt, 1830) стали выделять 
моноклинные -  ортоклаз и триклинные -  микроклин К-п.ш., однако су
ществование микроклинов долго подвергалось сомнению из-за чрезвы
чайно малого отклонения угла между спешностями от 90° (всего на ~10'). 
Де Клуазо (Des Cloizeax, 1896) впервые разделил моноклинные К-п.ш. по 
величине угла оптических осей на санидины с 2V от 60° в пл. || (010) до 25° 
в пл. 1. (010), собственно ортоклазы  с 2V = 25-50° в пл. -L (010) и адуляры 
c2V = 50-70° в пл. -L (010), поскольку предполагалось, что изменение ве
личины 2V отражает условия образования полевого шпата. Деление это 
было неоднозначным: по Таттлу [3], санидин -  30-40°, ортоклаз -  от 30-40 
до 65-70°, адуляр -  более 60°; по Винчеллу (1951), ортоклаз -  60-85°, а 
адуляр -  50-70°. Установлено и влияние на величину 2V химического со
става полевого шпата [4].

Структ. и морф, крист. Монокл. с. C\h-C 2 tm  (санидин, ортоклаз) или 
трикл. с. С )-Р \ (условно с ! ) (микроклин). а0 = 8,6, Ь0 = 13,0, с0 =  7,2 А; 
а = 90,0-90,6, Р = 116,0, у = 90,0-87,7°; Z = 4.

Для максимально разупорядоченного высокого санидина, по данным
Кроля и Риббе [5]: а0 = 8,605, Ь0 = 13,031, с0 = 7,177 А; = 0,155023 А-1; 
Р = 116,00°; V = 723,32 А3. Для максимально упорядоченного микроклина: 
flo = 8,592, b0 = 12,963, с0 = 7,222 А; с*0 = 0,153997 А-'; а = 90,62, а* = 90,44, 
Р = 115,95, у= 87,67, f  = 92,29°; V = 722,65 А3.

Принципиальная модель кристаллической структуры К-п.ш. рассмотрена 
во введении к “Группе полевых шпатов”. Структура “типа ортоклаза” свойст
венна всем полевым шпатам, но имеет нюансы, характерные для разных их 
представителей. Координаты атомов, межатомные расстояния и углы в кон
кретных структурах варьируют в зависимости от структурного состояния и 
содержания изоморфных примесей (см. “Калиевый санидин”, “Ортоклаз”, 
“Микроклин”, “Адуляр”, “Fe-K.n.iu.”, “Rb-К.п.ш.”, “К,Ыа-полевые шпаты”).

После опубликования Тэйлором [6] принципиальной структуры орто
клаза Бартом [7] была высказана гипотеза о полиморфизме К-п.ш., обу
словленном неупорядоченным распределением 12 атомов Si и 4 атомов А1 
в ячейке по двум 8-кратным позициям в моноклинном ортоклазе и упоря
доченном их распределении по четырем 4-кратным позициям в триклин- 
ном микроклине.
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По структурному состоянию (степени Si/Al-упорядоченности в структу
ре) различают три основные структурные модификации К-п.ш: санидин -  с 
неупорядоченным Si/Al-распределением в Т-позициях алюмокремнекисло- 
родного каркаса (Т(1) = Т,0 + Т,ш = 25 + 25% Al; Т(2) = Т20 + Т2т  = 25 + 25% 
Al; ^0 = t| т  = t20 = t2m = 0,25), ортоклаз -  с промежуточной степенью упо
рядочения Si и Al (Т(1) = Т,0 + Т ,т  = 50 + 50% А1; Т(2) = Т20 + Т2ш = 0 + 0% 
Al; t]0 = t̂ m = 0,5, t20 = t2m = 0,0), микроклин — с максимальной степенью упо
рядоченности (Т,0 = 100% Al; T,in = Т20 = Т2т  = 0% AI; t,0 = 1,00, t,m = t20 = 
= t2m = 0,00). При более дробном делении выделяют: “высокий” и “низкий” 
санидины, “высокий” и “низкий” ортоклазы, “промежуточный” и “макси
мальный” микроклины. Поскольку процесс Si/Al-упорядочения в полевош
патовой структуре непрерывный, границы между ними проведены условно 
(и неоднозначно).

Структурное объяснение Si/Al-упорядочения в моноклинных К-п.ш. да
но Риббе [8] на основе дисбаланса электростатических зарядов в Т-позици- 
ях. В координацию тетраэдров Т(1) и Т(2) входят различающиеся атомы ки
слорода СКА): 0(А1), связанный с двумя тетраэдрами Т(1) и двумя атомами 
К в девятерной координации на расстоянии -2,9 А, и 0(А2), связанный с дву
мя тетраэдрами Т(2) и только одним атомом К в девятерной координации на 
расстоянии -2,7 А (остальные атомы кислорода -  О(В), О(С) и 0(D) те же са
мые). Суммарные заряды XS этих атомов кислорода рассчитываются исходя 
из формального усредненного заряда (Si,Al) в позициях Т, равного уА13+ + 
+ sSi4* = 3s:

ZS^Ai) = i2 х 3s: 4] + [2 x 1 / 9] = 2,097,

ISo(A2) =[2x3x:4] + [ lx l /9 ]  = l,986

(вместо 2,000 по Паулингу). Следовательно, позиция T(l) будет предпочти
тельнее заниматься AI34-, так как заряд O(Al) при этом понизится, а позиция 
Т(2) -  Si44, так как заряд 0(А2) при этом повысится, и общий баланс зарядов 
кислорода будет ближе к 2,000.

Поскольку углы а  и у триклинных разностей К-п.ш. незначительно от
личаются от 90°, морфология его кристаллов условно может быть принята 
как моноклинная.

Монокл.-призм. кл. СгА-2/m (LjPC). а :b :c  = 0,6585 : 1 :0,5554. ß = 116°03\
Формы (по Гольдшмидту, 1897):

Ф Р Ф Р Ф Р
С 001 90°00' 26°03' /5 0 1 90°00' 79°06' Г 111 68°44' 56°52'
b 010 0 00 90 00 t  201 90 00 67 05 8 112 4 01 15 33
а 100 90 00 90 00 q  203 -90  00 7 48 Р 111 -39  11 35 33
О) 210 73 31 90 00 k  506 -90  00 16 21 о 443 -48  51 46 45
т ПО 59 23 90 00 j c T o i -90  00 24 13 W 221 -51 20 60 39
/ 120 40 12 90 00 6 908 -90  00 29 34 S 131 -15 06 59 55
п 130 29 24 90 00 £ 706 -90  00 31 14 d 241 46 48 72 52
г 190 10 38 90 00 ц  504 -90  00 34 23 V 241 -32  60 69 06
h 023 52 51 31 31 о 403 -90  00 37 20 и 261 -22  37 74 31
t 021 23 45 50 31 у  201 -90  00 54 14 V 10.1.9 -83  39 29 09
i 061 8 21 73 28 т 301 -9 0  00 66 45
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mW 110: 1Ï0 = 61°13' се 001:021 = 44°57' nN 130: 130 = 58с48’
« 0 0 1 :1 0 1 = 5 0  17 с у 001 : 201 = 80  18 еЕ 021: 021 = 89  53
а п 001:110 = 67 47 ср 001 : 111 = 55 15 са 001 : 100 = 63 57

Наиболее распространенные формы: с{001), ¿>(010), я( 100), т(110}, 
и{ 130), й{023), е{021}, /{061}, г{201), $(203), jc(IOl), о{403], ^{201}, 
/•{111), g{ïl2], p (ïll), н>{221), 5(131), с/1241), v{241).

К-п.ш. отличается разнообразной морфологией кристаллов. Выделяют 
кристаллы четырех типов: бавенского габитуса -  кристаллы вытянуты по
оси а и содержат грани с{001), ¿>(010), /и{110], >(201), jt(ÏOl), е(021), 
р{111} (фиг. 43, а), карлсбадского габитуса -  кристаллы вытянуты вдоль 
оси с с гранями т(110), ¿>(010), с(001), >(201), x(Ï01), л{130}, о{100), 
р{111}, е {021 ) (см. фиг. 43, б), финистерского габитуса -  таблитчатые кри
сталлы, уплощенные по ¿>(010) с гранями ¿>(010), с{001), т{110), >{201}, 
jc(ÎOl), р{111) (см. фиг. 43, в) и адулярового габитуса -  призматические 
кристаллы с преобладающим развитием т{ 110} и гранями jc(101), с{001), 
>{201}, ¿>{010}, е{021} (см. фиг. 43, г). Морфология кристаллов определяет
ся сочетанием внутренних (кристаллическая структура, дефекты в кристал
ле, двойникование) и внешних факторов (температура, давление, микропри
меси, пересыщение минералообразующей среды и питание кристаллизую
щегося полевого шпата).

Связь морфологии кристаллов моноклинных К-п.ш. с кристаллической 
структурой высокого санидина исследована Уонсдрегтом [9] на основе тео
рии цепей периодичных связей (Periodic Bond Chains -  PBCs) Хартмана и 
Пердока [10], в соответствии с которой выделяются три типа граней: F -  
плоских граней, параллельных по крайней мере двум PBCs и растущих по 
слоевому механизму, S -  ступенчатых граней, содержащих только одну РВС, 
и К -  изогнутых граней, не содержащих РВС; F-грани растут медленнее S- 
граней и определяют габитус кристаллов; К-грани не требуют нуклеации и 
растут слишком быстро для того, чтобы сохраниться на кристалле. Наибо
лее важными PßC-направлениями, соответствующими сильным Si-O и А1-0 
связям в структуре, являются [001], (SSO), [101], [100], (SSl), [010] и [102], по 
два из которых содержатся в плоскостях F,-граней m{ 110}, с{001}, ¿>{010},
>{201}, />{111}. Добавление РВС-направлений, соответствующих сильным 
К-О связям ближней координации, позволяет выделить F2-грани л {130}, 
е{021}, и>{221], g{U2}, 0{100], х{Ю1], плоскости которых параллельны 
двум PßC-направлениям первого и второго типов. Все другие грани, парал
лельные одному из FßC-направлений, являются 5-гранями: /{120}, {150} и 
{160} (И [001]), *{023} и /{061} (И [100]), {101}, г{201}, {403} и {102} (|| [010]),
{221}, /-{111} и {112} (U (SS0>), ¿/{241}, {131} и о{421} (|| <SS1>), i{Ï31}
(Il [101]), v {241} (H [102]). Положение этих граней показано на стереографи
ческой проекции (фиг. 44). Присутствие на кристаллах иных граней, чем F- 
грани, указывает на влияние внешних или внутренних факторов, но не свя
занных с кристаллической структурой [9].
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/ТА  Г А

И/ Гм/ Ш»/
у  х  Р

Фиг. 43. Четыре габитусных типа кристаллов калиевых полевых шпатов (по Уонсдрегту [9]) 
а -  кристаллы бавенского габитуса; 6  -  карлсбадского габитуса; в  -  финистерского габи

туса; г -  адулярового габитуса

Для аутигенного К-п.ш. установлены четыре типа кристаллов; 1) упло
щенные по (001), вытянутые по оси а, образованные гранями (001), (010) и 
(110); 2) уплощенные по (001) с гранями (110) и (001); 3) вытянутые по оси с, 
с гранями (100) и (010); 4) уплощенные по (010), образованные гранями 
(001), (010), (110) и (101) [11]. Все они присутствуют в верхнемеловых доло
митах. Однако в раковистых известняках среднего триаса Гёттингера, кан
тон Валлис, Швейцария (провинция “Понтискалк”), аутигенный К-п.ш. име
ет адуляровый облик с преобладающим развитием граней (110) и слабо раз-
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(ЮО)

(100) а  Кристаллографические оси

Фиг. 44. Стереографическая проекция наиболее важных РВСз-напраалений и Т7-, X- и 5 гра
ней, выделенных в соответствии с теорией цепей периодической связи (РВСя) Хартмана и 
Пердока (по Уонсдрегту [9])

Сплошные линии -  зоны, параллельные ЯВС5-направлениям, содержащим Т-О связи, пунктирные -  
зоны, параллельные ЯВСл-направлениям, содержащим Т-О связи и сильные К-О связи

витой гранью (010) [12]. Отмечались карлсбадские двойники [13], решетча
тое двойникование и крестообразные альбит-периклиновые сростки [12].

Физ. св. Сп. совершенная по (001), менее совершенная, хорошая или пло
хая по (010) под углом 90° или близким к нему, плохая по (110). Отдельность 
по (100) и (Т01) Тв. 6-6 >/2. Уд. в. 2,57-2,58. Цв. белый, серый, розовый, 
зеленый, реже голубой, коричневый. Нередко бесцветный. Бл. стеклянный.

ИК-спектры поглощения характеризуются наличием сложной по струк
туре, интенсивной полосы валентных колебаний 81-0 в области 
800-1200 см-1 и полос деформационных колебаний 81-0 в низкочастотной 
части спектра 400-700 см-1: в области 500-650 (три максимума) и
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450-500 см-1. Полосу поглощения в области 700-800 см-1 относят к колеба
ниям Al-0-Si, но здесь же проявляются колебания К-О (или Na-O, если есть 
примесь натрия) [14—17].

Различия в степени Si/Al-упорядоченности проявляются на положении ма
ксимумов в области 600-650 (Vj) и 500-550 (V2) см-1. Абсолютное их значение 
варьирует в зависимости от прибора и калибровки, но разность Av = (v, -  v2) 
устойчиво меняется от 90 см-1 в санидине до 110 см-1 в микроклине. Степень 
ИК-упорядоченности определяется как 0 = 0,05(Av -  90) [17]. Для санидинов 
0 = 0-0,1, для ортоклазов и адуляров 0,1-0,8, для микроклинов 0,8-1,0. Устано
влена прямая зависимость между ИК-упорядоченностью и углом оптических 
осей К-п.ш.: 21^  = 47,46(0 -  0,17) + 63 [17]. Кроме того, от санидина к микро
клину возрастает отношение интенсивностей полос поглощения ¡поИт [18]. 
ИК-упорядоченность 0 сопоставлялась с рентгеновской (Др) и оптической (А0) 
триклинностью, однако, согласно [19], ИК-упорядоченность К-п.ш., так же 
как и величина угла опт. осей 2V, отражает “моноклинную” Si/Al-упорядочен- 
ность (5М) т.е. перераспределение А1 между позициями Т(1) и Т(2).

Наиболее простыми являются ИК-спектры поглощения санидинов. 
Спектры ортоклазов и микроклинов отличаются возрастающим проявлени
ем тонкой структуры. Спектры адуляров перекрываются со спектрами ор
токлазов [15], что объясняется их тонкопластинчатым строением из субми- 
кроскопически-сдвойникованных частиц триклинного полевого шпата с 
промежуточным Si/Al-упорядочением [20-23]. Согласно [15], ИК-спектры 
прокаленных при 1323 К (1050 °С) в течение 10 сут микроклинов и адуляров 
приобретали черты ИК-спектра санидина.

При замещении Si на Ge (в КАЮе30 8) наблюдалось перемещение полос 
ИК-поглощения в низкочастотную область, так как масса Ge больше массы 
Si (Smith, Brown, 1988). Аналогичный, но менее заметный эффект наблю
дался в случае KGaSi30 8 [24] и KFeSi3Og (Smith, Brown, 1988).

Связь полос поглощения 15,6 и 18,5 ммк (640 и 540 см-1) с параметрами с* 
и Ь* обратной решетки для 15 образцов К-п.ш. рассмотрена в [25] и для полос 
12,8 и 13,7 ммк (730 и 780 см-1) -  в [18]. Методом ИК-спектроскопии в сравне
нии с рентгеновским методом исследована Si/Al-упорядоченность К-п.ш. (и 
микропертитов) из гранитов Сев.-Вост. Забайкалья [17], ультраметаморфиче- 
ских пород Юго-Зап. Памира [17,26], Дальнего Востока, Урала и других рай
онов России [27,28], нефелиновых сиенитов Хибинского массива [29] и др.

ИК-спектры отражения К-п.ш. рассмотрены в работе [30]. Они отлича
ются от спектров поглощения набором линий, их интенсивностью и зависи
мостью от ориентировки плоскости отражения. По Остроумову [30], для 
ИК-спектров отражения от пл. (001) характерны следующие полосы:

Минерал

Санидин
Ортоклаз высокий 
Ортоклаз промежу
точный
Микрокпин промежу
точный
Микроклин макси
мальный

Полосы отражения от пл. (001), см-1

400-500 500-600 600-700 700-800 1000-1200

435 542 602,637 720, 770 1050,1150
440 547 600,647 730,760 1020,1050,1150
440 545 600,650 720,760 1020,1045,1140

435 542 600,650 725,765 1020,1050,1150

430,445 540 600,650 730,770 1020,1060,1090,
1150



Калиевый полевой шпат 175

Для сравнения в ИК-спектре отражения от пл. (010) в максимальном ми
кроклине в тех же диапазонах установлены полосы: 430, 447, 
468-590-650-730,770-1025, 1055,1090 и 1170 см-'. Число полос в санидине -  
9, в микроклине оно созрастает до 11. Наиболее интенсивная полоса в обла
сти -  1000-1200 см-1. При переходе от санидина к микроклину также устана
вливается изменение интенсивностей /730//780, но это отношение уменьшает
ся, в отличие от закономерности, установленной [18] для спектров поглоще
ния. Отношение /730//780 связано со степенью моноклинной упорядоченности 
соотношением: ИКОТГ/ 73(/ /780 = 4,557-3,934 5М. Рентгенографические и ИК- 
спектроскопические (отражение) характеристики сопоставляются следую
щим образом [30]:

Минерал

Рентгенографические характе
ристики

ИК-спеюроскопические
характеристики

ST s» AZ А1вТ(1) hiofhso Av 6

Санидин 0,00 0,08 0,20 0,57 4 93 0,15
Ортоклаз высокий 0,00 0,50 0,54 0,75 3 98 0,40
Ортоклаз промежуточный 0,00 0,67 0,67 0,86 2 105 0,75
Микроклин промежуточный 0,82 0,89 0,85 0,89 1 ПО 1,00
Микроклин максимальный 0,99 0,98 0,98 0,98 0,5 110 1.00

ST -  триклинная упорядоченность, SM -  моноклинная упорядоченность, Д2 -  коэффи
циент Томпсона.

В неполяризованных рамановских спектрах К-п.ш. по методу порошка в 
области 0-1250 см-1 наблюдались четкие полосы, число которых и четкость 
линий возрастают от санидина к микроклину: в санидине -  162, 288,474,514 
(наиболее интенсивная) и 1127 см-1, в ортоклазе — 117,140,157,195,283,455, 
474, 513 (наиболее интенсивная), 765, 809, 965 и ИЗО см-1, в микроклине -  
108, 128, 148, 179, 200, 225, 266, 286, 332, 373, 400,413, 454, 476, 514 (наибо
лее интенсивная), 651, 749, 814, 995, 1099, 1124 и 1138 см-1 [31].

Диэлектрик. Диэлектрическая проницаемость 5,0-6,9 Ф/м, уменьшается 
с повышением частоты переменного тока. Диамагнитный. Удельная маг
нитная восприимчивость от -0,376 до 0,2 • 1(Н м3/кг. Люминесцирует в ка
тодном излучении бледно-зеленым, желтым или голубым светом [32].

Физ.-хим. конст. Температура плавления К-п.ш. 1150 ± 20°. Плавится он 
инконгруэнтно с образованием жидкости лейцитового состава (57,8 мас.%), 
обогащенной Si02 (42,2 мас.%). Инконгруэнтное плавление К-п.ш. идет в ин
тервале 1150-1700° (температура плавления лейцита 1686 ± 5°); при этом 
кристаллизуется лейцит и образуется жидкость, обогащенная Si02 [33-36]. 
При содержании 6-21 мас.% воды в расплаве температура плавления К-п.ш. 
понижается на 100-400° относительно сухого расплава [37]. При давлении 
паров воды -2500 бар инконгруэнтное плавление прекращается, и К-п.ш. 
плавится конгруэнтно [38].

По данным Бермана [39], свободная энергия образования Гиббса из 
элементов для санидина и микроклина при стандартных условиях 
(1 бар и 298,15 К) AfGPT = -3738,804 и -3745,415 кДж/моль, энтальпия 
А/ НРТ = -3959,704 и -3970,791 кДж/моль, энтропия Sp-T = 229,157 и 
214,145 кДж/моль - К и молярные объемы Vp-T = 10,896 и 10,869 Дж/бар соот
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ветственно. В отличие от термодинамических данных [40] они рассчитаны 
из энтальпии, а не из энтропии элементов в стандартных условиях. Теплоем
кость ср (Дж/моль ■ град) рассчитывается по уравнению:

ср = ко + к{Г°'5 + к2Т~2 + к3Т~\

где ¿о = 381,37; *, - 1(Ь2 = -19,410; ^  • 10-5 = -120,373; к3 • 1(Н = 183,643 в ин
тервале 250-370° [41] и 339-997° [42]. Тепловое расширение/сжатие -  по 
уравнению:

yP.TiyPr.Tr = 1 + ^ (/> - РГ) + У 2( Р - Р г)2 + У3( Т - Т Г) + У 4( Т - Т г)2,

где V, • 106 бар-1 = -1,805; У2 - 1012 бар-2 = 5,112 при максимальном давлении 
39 кбар [43]; Г3 - 10б град. К-1 = 15,145; У4 • 10ю град. К 2 = 54,850 при макси
мальной температуре до 1000° [44] (все по данным Бермана [39] со ссылками 
на указанные работы).

Энтальпия образования из элементов по данным [45], уточняющим дан
ные работы [46], основанные на калориметрических измерениях, для сани
дина: -3965,6 и для микроклина: -3974,6 кДж/моль.

Энтальпия образования из элементов по данным [47], уточняющим дан
ные [39, 40, 48-50], основанные на результатах изучения фазовых равнове
сий, для санидина: -3964,90 и для микроклина: -3975,05 кДж/моль. Рассчи
танные на их основе при стандартных условиях молярные термодинамиче
ские свойства для санидина: свободная энергия образования Гиббса А р  = 
= -3744,21 кДж/моль, энтропия 5 = 230,00 кДж ■ град. К-'/моль, молярный объ
ем V = 10,900 Дж ■ бар-1; для микроклина: свободная энергия образования 
Гиббса А р  = -3975,05 кДж/моль, энтропия 5 = 216,00 кДж • град. К-'/моль, 
молярный объем V = 10,892 Дж • бар-1. Константы, полученные разными 
способами, практически одинаковы. Коэффициенты для расчета теплоем
кости К-п.ш. (санидина и микроклина) из бинома ср = а + ЬТ + сТ~2 + ¿/7’-1̂2 : 
а = 0,4488 кДж • град. К 1, Ь • 10* = -1,0075 кДж • град. К-2, с = 
= 1007,3 кДж ■ град. К, с! = -3,9733 кДж • град. К-1«, параметр термического 
расширения а = 3,35 град. К-1, модуль сжатия (расширения) при 298 К к = 
= 574 кбар [47]. Термодинамические данные находятся в хорошем согласии 
с экспериментальными результатами в субсистеме К20-А120 3-8Ю2, полагая, 
что превращение санидин —> микроклин является простым переходом I рода 
при температуре 452° [51].

Термодинамические свойства К-п.ш. детально исследовались в связи с 
явлениями 81/А1-перераспределения в кристаллической структуре и фазовы
ми переходами. Они получены из структурных и калориметрических дан
ных, а также путем экспериментального определения равновесий при высо
кой температуре.

Поскольку 81 и А1 в кристаллической структуре триклинного К-п.ш. рас
пределяются по четырем независимым тетраэдрическим позициям, то для 
их описания достаточно трех степеней свободы -  “степеней порядка” Брэг
га-Вильямса. Томпсоном предложены следующие параметры порядка (ко
эффициенты Томпсона) [52, 53]:

Х = А А1(Т20)-Д^А1(Т2ш),
У=Л/А1СГ,0)-Л/А1(Т1т ),
Ъ = [АА1(Т,0) + ЛГА1(Т,т)] -  [ЛГА1(Т20) + Л/А1(Т2т)],
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где Л/д, — мольная доля, т.е. относительное содержание А1 в соответствую
щей позиции. В моноклинных К-п.ш. (в которых 0- и m-позиции неразличи
мы) X = Y = О, a Z  = 2[Л/А1(Т,) -  Л/А1(Т2)]. Современные структурные уточне
ния показывают, что параметр X —> 0 даже в триклинных К-п.ш., и им мож
но пренебречь.

Параметр Z является важным параметром, характеризующим степень 
Si/Al-упорядочения. К его изменению чувствительны параметры ячейки Ъ и 
с [54-56]. Согласно [53, 57], для моноклинных богатых калием (N0r > 45) 
К-п.ш.:

Z(moh) = 7,6344 -  4,3584 Ъ + 6,861 с.
Параметр порядка Y в основном зависит от величины cos у (cos у ) и в  

меньшей степени от величины cos a  (cos а*) [58].
Y = -0,96480 cos а  + 19,890 cos у 

или
Y = -0,016839 (90° -  а) + 0,34715 (90° -  у).
Дополнительный незакаливающийся параметр U, меняющийся от U = 0 

в неупорядоченных моноклинных полевых шпатах до U = ±1 в полностью 
упорядоченных триклинных (см. “Na-п.ш.”) также зависит от величин cos у 
(cos у*) и cos a  (cos а*), описывается аналогичным уравнением, но с другими 
коэффициентами и является функцией Y (U =/(Y) = U0 + uyY). Однако в от
личие от Na-п.ш. U0(Na) и uy(Na) не зависят от температуры и давления:
U(K) = U0(K) = иу(К) = 0, т.е. роль сдвигового превращения d im  -> C l в

К-п.ш. незначительна [53]. Точно так же разность [с?(110) -  <7(lTo) ] в большей 
степени зависит от Y, чем от U [59].

Томпсоном [52, 53] на основе параметров порядка для К-п.ш. с симмет
рией С2/т и С1 рассчитаны (на полную молярную формулу K2Al2Si60 I6) 
термодинамические их свойства: молярный объем V , молярная внутренняя 
энергия Ё , молярная энтропия S ,  молярная энтальпия Н(= Е + PV) и 
молярная энергия Гиббса G (=E + PV —TS). Для стандартных условий 
(298,15 К, 1 атм):

V / R = 2,6221 -  0,0064 Z (кал/бар ■ моль) -  для монокл. К-п.ш. (Y = 0);
H /R  = -2667 Z -  595,3 Y2 (кал/моль).
Калориметрически определенные в 20,1%-ной HF при 49,7° теплоты 

растворения НхЫп моноклинных К-п.ш. (адуляр с Сен-Готарда, Швейцария,
ортоклазы из Бетрока и Ампандрандавы, Мадагаскар, низкий санидин из 
Лаахер-Зее, Айфель, Германия, высокие санидины, полученные отжигом 
альбита из Амелии, Виргиния, США, с последующим замещением в распла
ве КС1) после поправок на содержание Na-компонента обнаружили связь с 
параметром порядка Z Томпсона [57]:

-  Нт1п (ккал/моль) = Н° + const = 148,46 (±0,04) -  2,65 (±0,13) Z
(данные отнесены к одной молекуле KAlSijOg).

Скорректированные теплоты растворения для К-замещенных эквива
лентов (ккал/моль): -146,94 (±0,12), -147,01 (±0,16) и -148,17 (±0,05) для аду

12 Минералы, том V Вып.
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ляра, -147,04 (+0,10) и -148,09 (±0,10) для ортоклаза из Бетрока, -147,22 
(±0,10) и -147,63 (±0,20) для ортоклаза из Ампандрандавы, -147,71 (±0,13) и 
-148,02 (±0,10) для низкого санидина из Айфеля, -148,30 (±0,30) и -148,28 
(±0,30) для отожженного высокого санидина. Объемы элементарной ячейки 
(после поправки на содержание №-компонента):

V0 (А) = 723,98 (±0,12) -  1,77 (±0,33) Ъ, 
что соответствует молярным объемам:

V0 (кал/бар • моль) = 2,6053 (±0,0004) -  0,0064 (±0,0012) Ъ.
Рассчитанные для гипотетических моноклинных КА15130 8 между Ъ = л-\ 

и Z = —1 (хотя отрицательные значения Z не имеют физического смысла, так
как г  -> 0 при Т —» °°) приращения молярной энтальпии АН 0 = 

= -5300 кал/моль, молярной внутренней энергии АЕ° = -5300 кал/моль (эк

вивалентна А Я 0, так как измерения проводились при давлении, равном 
1 атм, Р = 1,01325 бар), молярного объема Д Р °  = -0.0128 кал/бар ■ моль и
молярной энтропии А5° = -3,7 ± 0,3 кал/град • моль. На основе полученных 
термодинамических данных рассчитаны равновесные температуры для раз
ных степеней порядка Z моноклинных К-п.ш., которые, поскольку изолинии 
равных Ъ в координатах Т-Р имеют небольшой положительный наклон -  
менее 3 °С/кбар (т.е. почти не зависят от давления), можно использовать для 
моноклинных К-п.ш. в качестве однополевошпатового геотермометра Хо- 
виса [571:

Равновесные температуры (°С) для моноклинных К-п.ш. с параметром 
порядка 0 < Ъ < 1 при давлениях 1 бар и 5 кбар [57]:

Z 1 бар 5 кбар Z 1 бар 5 кбар Z 1 бар 5 кбар

0,0 1159 1177 0,4 623 633 0,8 306 313
0,1 979 995 0,5 536 546 0,9 218 224
0,2 838 851 0,6 457 466 1,0 -273,15 -273,15
0,3 721 733 0,7 382 390

Практическое использование геотермометра Ховиса дает следующие 
температуры образования моноклинных К-п.ш. в интрузивных образовани
ях Курило-Камчатской гряды: 630° в габбро-плагиогранитах верхнемело- 
вой-палеогеновой формации, 550-510° в габбро-сиенитах палеогеновой 
формации, 650-590° в габбро-гранодиоритах миоценовой формации и 560° в 
гранодиорите Авачинского массива [60].

Из-за того что трикпинизация полевого шпата может идти как с увели
чением угла а  (а  > 90°, стандартная ориентировка), так и с его уменьшени
ем (а  < 90°, нестандартная ориентировка) [61], зависимости ряда физических 
и термодинамических свойств Ь от U (или Y) при постоянных Т,Р  и Z могут 
быть трех типов: 1) “равносимметричными” (even) -  свойство Ф не меняет ни 
знака, ни амплитуды при изменении знака U (или Y), таковы Z, E,V ,S ,H ,G ,
а, Ь, с, угол Р ячейки, а*, Ъ*, с*, угол Р*, ¿(201); 2) “неравносимметричными”

(odd) -  меняет знак, но не меняет амплитуды, таковы cos a, cos у, 
(90 -  а), (90 -  у), cos а \  cos у\  (90 -  а*), (90 -  у*),
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Цпо) - ¿ „ 7о)]> [^(ш) 3) “несимметричными” -  может меняться как

знак, так и амплитуда. С учетом этих данных рассмотрены условия полного 
внутреннего равновесия и выведены уравнения, связывающие молярную энер
гию Гиббса С с Т, Р и коэффициентами Томпсона Ъ, У и и [53].

Микр. В шлифах прозрачный, бесцветный. Двуосный (-). Оптические 
свойства меняются в зависимости от химического состава (см. “К,Ыа-п.ш.”), 
структурного состояния (степени Б ¿/^-упорядоченности) и характера мик- 
родвойникования К-п.ш.

В высоком санидине: пл. опт. осей || (010), Ыт = Ъ, АаЩ ~ 5°, ZcNg -  20°; 
пе= 1,524, пт ~ 1,523, пр = 1,519; пя- п р = 0,005; дисперсия показателей прело
мления нормальная, г < о, ясная, горизонтальная, пГ- п с ~ 0,008; IV  = 53,8° 
(максимально 58°); дисперсия оптических осей сильная, г < о. Углы погаса
ния: N01 с ±  (010) = 0°, ^  с ±  (001) = 5°. Углы погасания: на (001) = 0 (Аф со 
следом сп. по (010)), на (010) = 5,2° (Аф со следом сп. по (001)) [4].

В низком санидине: пл. опт. осей ±  (010), Ng -  Ь, АаИр ~ 5°, ZcNm = 20°. 
Показатели преломления такие же: = 1,5235, пт = 1,523, пр = 1,519;
пв- п р = 0,005; дисперсия показателей преломления слабая, горизонтальная. 
2V = 43,6°; дисперсия оптических осей слабая, г < о или г > о. Углы погаса
ния: Щ  с 1  (010) = 0°, А1т с X (001) = 5°. Углы погасания на (001) = 0°, на 
(010) = 5,3° [4, 62].

В микроклине: пл. опт. осей наклонена, но почти X (010), АаИр = 18°, 
= 18°, АсИт = 18°; пв = 1,526, пт = 1,524, пр = 1,520; п% -  пр = 0,006; 

2У = 83,5°; дисперсия оптических осей слабая, г > о. Углы погасания: Ng с 
1  (010) = 18°, N111 с _1_ (001) = 12°. Углы погасания на (001) = 0°, на (010) = 5,3 [4].

Адуляр, ортоклаз и субмикроскопически-сдвойникованный по альбит- 
периклиновому закону микроклин имеют оптическую ориентировку низко
го санидина с теми или иными отклонениями в сторону ориентировки мик
роклина. “Триклинность” блок-кристалла определяется степенью уравнове
шенности в нем правых и левых двойников. Проведенный Марфуниным 
(1962) расчет для уравновешенного псевдомоноклинного ортоклаза (субми- 
кроскопически-сдвойникованного микроклина) показал уменьшение пока
зателя пя на 0,0007 и угла опт. осей на 3° при увеличении пр на 0,0005 
{пе -  1,5295, пт = 1,5263, пр = 1,5224; IV  = -84° в микроклине; пн = 1,52885, 
пт = 1,52633, пр = 1,52297; IV  = -80°40' в ортоклазе).

Согласно [63], примесь 1 мол.% N8- или Шжомпонента повышает пока
затель преломления пр К-п.ш. на 0,0001, Са- или Бг-компонента -  на 0,0006, 
В а- на 0,0007, Бе на 0,0008, т.е. влияние 2% Са-, Бг-, Ва- или Ре-компонентов 
эквивалентно 10-15% Nа-компонента. Изменение структурного состояния 
К-п.ш. оказывает меньшее влияние: п отожженного санидина из Айфеля 
уменьшилось относительно неотожженного на 0,0002, пт -  на 0,0005, пр -  на 
0,0003; то же для ортоклаза “Спенсер-С”: 0,0003, 0,0003 и 0,0001 соответст
венно. Однако для отожженных микроклинов оно оказалось большим: 
0,0012, 0,0007 и 0,0017 соответственно [4]. При субмикроскопическом двой- 
никовании микроклина пк уменьшается на 0,0006, а пр возрастает на 0,0005 
(Марфунин, 1962).

Угол опт. осей, наоборот, является структурно-чувствительной констан
той. Он уменьшается от 58° в плоскости (010) в высоком санидине через ну
левое значение до 40-45 в плоскости ±  (010) в низком санидине и до 83,5° 
в микроклине. На геолого-генетическое значение IV  в К-п.ш. впервые 
внимание обращено Белянкиным, выделявшим по его величине санидины
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(2V = 0-40°), “калиевые анортоклазы” (40-70°), ортоклазы (70-80°) и микро- 
клины (75-90°), а среди натриевых полевых шпатов -  натриевые санидины 
(0-40°), анортоклазы (40-80°) и “натриевые микроклины” (75-90°). В каче
стве ведущей структурно-чувствительной константы угол опт. осей исполь
зован Марфуниным при выделении “структурно-оптических” типов поле
вых шпатов, проведенном на основании детального исследования связи оп
тических и рентгеновских свойств с химическим составом большой серии 
образцов и анализа всех имевшихся литературных данных (Марфунин, 
1962). Согласно данной классификации, выделяются: “высокие санидины” 
(монокл., 2V = 60-0° в пл. || (010)), “промежуточные санидины” (при 2V близ
ком к нулю), “низкие санидины” (монокл., 2V = 0-44° в пл. J- (010)), “высо
кие микроклины” и “высокие триклинные ортоклазы” (2V = 44—60°, трикл. 
и псевдомонокл.), “промежуточные микроклины” и “промежуточные трик
линные ортоклазы” (2V = 60-80°, трикл. или псевдомонокл.), “максималь
ный микроклин” (трикл., 2V = 80-83°) и “низкий триклинный ортоклаз” и 
“крипторешетчатый микроклин” (псевдомонокл., 2V = 80-84°). Ортоклазы -  
субмикроскопически- или субрентгеновски-сдвойникованные микроклины.

Наиболее детально связь угла оптических осей 2V с Si/Al-распределени- 
ем (Zti), рассчитанным исходя из параметров элементарной ячейки, для се
рии K,Na-n.m. определена Су с соавт. [64] (см. “K,Na-n.ni.”). Для К-п.ш.:

b0 + btX0r + Ь2Х0г sin2 Vx + b3 sin2 Vx
a0 + axXGr + a2X0r sin Vx + a3 sin' Vx

где X0r -  мольная доля KAlSi3Og, Vx -  половина угла опт. осей. Коэффициен
ты (умноженные на 1000): а0 = 1,69, о, = 1,63, а2 = -2,33, аъ = 0,69, Ь0 = 0,11, 
Ь| = 2,17, Ъ2 = -2,70, Ь3 = 3,46 для случая Х0г > 0,6 и пл. опт. осей _L (010) или 
а0 = -1,69, ах = -1,63, а2 = -0,70, аъ = 2,38. Ь0 = -0,11, Ь, = -2,17, Ъ2 = -0,53, 
Ь3 = 3,57 для случая Х0г > 0,6 и пл. опт. осей || (010). Установлено, что пока
затели преломления па, пь и пс К-п.ш., измеренные соответственно вдоль 
направления кристаллографических осей а, b и с, также линейно связаны 
с величиной Zt,.

Хим. Теор. состав KAlSi3Og: К20  -  16,92; А12Оэ -  18,32; Si02 -  64,76. Мо- 
лек. вес 278,35.

При низких температурах химический состав К-п.ш. как в гомогенных 
образованиях (см. “Микроклин”, “Адуляр”), так и в К-фазе пертитов (см. 
“Пертиты”) близок к теоретическому составу. При высоких температурах 
характеризуется повышенным содержанием изоморфных примесей Na (см. 
“К,Na-полевые шпаты”), Ва (см. “К,Ва-полевые шпаты”, “Гиалофаны”), Rb, 
Cs (см. “Rb-содержащие полевые шпаты”, “Рубиклин”), Fe в позиции А1 (см. 
“Fe-содержащие полевые шпаты”). Реже наблюдается повышенное содер
жание Sr и Са (но существуют К,№,Са-полевые шпаты, см. ‘Тройные поле
вые шпаты”) и (NH4)-rpynnbi (см. “Бадингтонит”). Повышенные содержания 
редких щелочей часто отмечаются в амазонитах. Там же зафиксировано по
вышенное содержание свинца и таллия. Примесь Ti, Mg никогда не бывает 
значительной и, скорее всего, связана с загрязнением материала в анализах.

Диагн. исп. В петрографической практике широко используется метод 
окрашивания К-п.ш. кобальтинитритом натрия -  высокочувствительным 
реагентом на ионы К+ (лимонно-желтая окраска) [65-70].

Диагност. Рентгеновские порошковые данные позволяют определить 
химический состав К-п.ш. (содержание в нем К- и Na-составляющих), при
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сутствие и химический состав альбитовой фазы, принадлежность к моно
клинной или триклинной модификации, степень триклинности в переходных 
разностях и распределение Si и А1 по неэквивалентным Т-позициям в карка
се полевошпатовой структуры (структурное состояние). Без получения 
структурных данных диагностика полевых шпатов в настоящее время счита
ется некачественной. Индицировать порошкограммы рекомендуется по 
классическим данным Борга и Смита [71-73]. Монокристальные методы по
зволяют определить присутствие альбитовой фазы, а также наличие и тип 
субмикроскопического двойникования.

Вопросам диагностики К-п.ш. посвящена обширная литература [55, 60, 
74-90].

Химический состав К-п.ш. ориентировочно определяется по методу Боу
эна и Таттла [91] по смещению рефлекса 201 между его положениями для
чистых К-п.ш. {d = 4,2301 А, 20Си = 20,945°) и альбита (d = 4,0308 А, 
20Си*и -  21,975°) по графикам ¿/(А)—состав или 20СиДп -состав, с внутрен
ним стандартом КВг03 (d = 4,38 А, 2бСиАГп = 20,20°) или другим эталонам. 
Наличие кварца затрудняет диагностику, так как его отражение 200 ,^  (100) =

= 20,86° накладывается на отражение ( 201) К-п.ш. Эта зависимость уточне
на для К-п.ш. с разным структурным состоянием (санидин, микроклин, орто
клаз) (см. “К,№-полевые шпаты”). Для более точной диагностики использу
ются зависимости а—состав и V—состав.

Кролем с соавт. [92] для моноклинных полевых шпатов предложено 
уравнение:

п0г = -535,186 + 2,37332V- 3,52656 ■ 1CHV2 + 1,75614 ■ 1 W ,  
а для триклинных полевых шпатов:

п0г= -1209,142 + 5,28104V- 7,70522 ■ KHV2 + 3,75650 ■ KHV3, 
где п0г -  мольная доля Or, V -  объем ячейки (А3). Для первой зависимости 
стандартная ошибка определения с  = 0,003 п0г, для второй о  = 0,004 н е

структурное состояние К-п.ш. оценивается из данных полного рентге
новского или нейтронографического уточнения их кристаллических струк
тур по расстояниям Т-О в тетраэдрах. Согласно Кролю и Риббе [5], опреде
ление содержания A1 (t,) в индивидуальном [(81,А1)04]-тетраэдре (Т,) следует 
проводить по следующему уравнению, выведенному на основании анализа 
надежных структурных данных:

I,- =0,25(1 + лЛп)+((Т{-0 )-« Т -0 » )/со п 8 1 ,

где t, -  число атомов А1 в Т,-тетраэдре, деленное на число тетраэдров, пАп -  
мольная доля анортитового компонента, (Т,~0) -  среднее значение из четы
рех расстояний (Si, А1)-0 в Т,-тетраэдре, ((Т-О)) -  общее среднее значение 
для всех неэквивалентных Т-О расстояний в ячейке (8 -  в моноклинной,
16 -  в триклинной), const -  общее значение (((АЮ)) -  ((SiO))), равное 0,125А
для К-п.ш. или 0,130 А для Na-п.ш. При этом предполагается, что в макси
мально разупорядоченном (высоком) санидине t,0 = t,m = t20 = t2m = 0,25, а в 
максимально упорядоченном (низком) микроклине t,0 = 1,00, ttm = t20 = t2m = 
= 0,00. Данная зависимость лежит в основе всех корреляций, предложенных 
Кролем и Риббе для диагностики щелочных полевых шпатов, в отличие от
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Стюарта и Райта [55, 90], которые за крайние значения “полевошпатового 
ромба” принимали максимальные (известные в то время) различия в параме
трах.

Согласно Кролю и Риббе [5], в высоком санидине: 20Си Ка (201) =20,960°, 

200. *„,(400) = 46,955°, 26Си ^  (060) = 41,547°, 20Си к (204) = 50,864°, 

А 26Си к (130 -  130) = 0,0, Д 20Си,  (131 -  131) = 0,0, 1г[110] в 1/2(0* + Ь* + 

+ 2аЬсо% ууп = ц [110] = 1/2(о2 + Ь2 -  2аЬсо& у)* 1/2 = 7,8079 А, Дй = 0,0. В макси

мальном микроклине: 20Си ^  (201) = 20,992°, 20Си ^  (400) = 47,049°, 

2еСи*а1(060) = 41,813°, 20Си*а((2О4) = 50,522°, Д 20Си ^ (1 3 0  -  130) =

= -0,815°, Д 200, к (131 -  131) = -0,807°, 1г[110] з  1/2(0* + Ь2 + 2аЬса& у),/2 = ®1
= 7,9202 А, Ц [110] = 1/2(о* + Ь* -  2аЬсо& у)'/* = 7,6290 А, Д1г = 0,2912.

В моноклинных К-п.ш. £1, = 21, = (1 -  2г2). Для определения содержа
ния А1 в Т-позициях предлагаются уравнения регрессии Ь-с*, Ь-с и 
20Си (060) -  20Си^(2 О 4 ):

_ 6-24,8095 + 74,9054с*
*1_ -3,3261 + 19,5102с*

или
20Си*„, (060)+ 12,1814-1,04093 20с„*н| (204)

2t ' ~  0,6112 + 0,01592200,^ (204)

Эти уравнения точнее, чем уравнение с прямыми параметрами ячейки
Ь-с:

_ Ь + 5,1479 - 2 ,56437с
1 ~ 2,7945 -  0,44621с

Переход к обратным параметрам может быть осуществлен по извест
ным формулам кристаллографии: с* = absiny/V; cosa* = (cosPcosy -  cosa)/ 
/sinPsiny; cosy* = (cosacosp -  cosy)/sinasinp.

В моноклинных К-п.ш. векторы tr[l 10] и tr [110], в направлении которых 
чередуются тетраэдры Т,0 -> Т20 —» Т2ш и Т,ш -+ Т20 -+ Т2ш [59,93,94], рав
ны, и содержание А1 в Т(1) может быть рассчитано из уравнения:

t, = 36,030 -  6,5690 tr [1Í0], + 0,02147V.
В триклинных К-п.ш. £1, з  (1,0 + 1,т )  и Д1, з  (1,0 -  ^ т ) , откуда: 1,0 = (£1, + 

+ АЬ{)/2,1,ш - (£1, -  Д1,)/2, ^  = 12ш = (1 -  £г,)/2. Для определения содержания А1 в 
Т-позициях предлагаются уравнения регрессии Ь-с*, Ь-с и 20СиА: (060) -
20Си к (204), а также а*-у*:

£ t, 3 (t,0  + t,m) = 6-21,5398 + 53,8405с’
2.1567-15.8583с
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ИЛИ

20Си кщ (060) + 8,3063 -  0,96459 20Си (204)

-6,5616 + 0,15724 2еСи̂ а) (204)

Эти уравнения лучше, чем уравнение с прямыми параметрами ячейки Ь-с:

н(1,0 + 1,т) = 6-1,6757-1,61388с 
-8,9210 + 1,18443с ’

ДЦ ^ (г, 0 -  г,т) = у* -  44,778 -  0,50246а*
6,646 -  0.05061а*

График а*-у* использовался еще в [95], и в виде последнего уравнения 
эта зависимость оформлена в [56]. Можно использовать также уравнение
регрессии с Д 20Си ^ (1 3 0 ) = 20Си^п (13О) -  20Си*а (130) (структурно

чувствительный параметр) и 20Си ^ (201) (параметр, чувствительный к

изменению состава) [5]:

Д 1, = 0 , 0 -  Ц т )  =
Д20СикП1 (130)

-2,700 + 0,0898620,. (201)'Сика|

Поскольку величины векторов гг[110] и гг [110], в направлении которых
чередуются тетраэдры Т1О —» Т20 -» Т2т  и Т ,т  -+ Т20 -+Т2т  [59,93, 94], раз
личаются, для триклинных К-п.ш. могут использоваться следующие уравне
ния регрессии:

( гг[110] -  5,6954 -  3,0406 10~3 V
”  -0,67815 + 5,7439- 10~*У ’

Дг, = (г, 0 — г1т )  = А(гг[110]-гг[110])
0,6457 -  0.4902-10~3У'

Оценка 81/А1-распределения по углу опт. осей К-п.ш. может быть 
проведена по уравнениям Су с соавт. [64] (см. раздел “Микр.”) или по 
графику на фиг. 65. (см. “КДЧа-п.ш.”). Наиболее чувствительно измене
ние угла опт. осей к 81/А1-упорядочению в области санидина (2V меняет
ся на 105°), чем в области микроклина (ортоклаза) (изменение IV  всего 
на 42°):

Пл. опт. осей || (010) Пл. опт. осей ±  (010)

Щ р 65 40 12 0 18 40 55 72 ! 82

0,50 0,60 0,68 0,69 0,70 0.75 0,80 0,90 1,00

Санидин
высокий | низкий

Ортоклаз
Микроклин
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Рентгенометрический метод определения 51/А1-упорядоченности К-п.ш. 
по Д20Си между отражениями 204 и 060 на порошкограмме предложен Со- 
седко [86]. В санидине оно равно 9,35°, в максимальном микроклине -  8,70°.

Повед. при нагр. При 1150 ± 20° чистый К-п.ш. инконгруэнтно плавится 
с образованием жидкости, соответствующей по составу 57,8 мас.% лейцита 
и 42,2% кремнекислоты [36].

Скачкообразный фазовый переход санидина в микроклин (“I рода”) фи
ксируется при 500 (±50)°. Температура перехода практически не зависит от 
давления из-за малого объемного эффекта -  наклон кривой превращения 
низкий санидин/микроклин составляет всего -0.002 град/атм [96].

Нахожд. Существенно калиевый полевой шпат образуется: 1) при кри
сталлизации обогащенных калием лав и магм (калиевые риолиты и грани
ты; щелочные породы калиевого ряда) -  калиевый санидин; 2) при калиевом 
метасоматозе (ортоклазиты, микроклиниты) -  ортоклаз, микроклин; 3) в 
породах разного состава при относительно низких температурах (в интру
зивных породах, пегматитах, гидротермалитах, метаморфических и аутиген- 
ных образованиях) -  ортоклаз, адуляр, микроклин; 4) в результате фазово
го распада щелочных полевых шпатов -  калиевая фаза ортоклаз- и микро- 
клин-пертитов. Поскольку химический состав К-п.ш. варьирует в широких 
пределах, в литературе под названием “калиевый полевой шпат” или “орто
клаз” весьма часто описываются калиево-натриевые полевые шпаты, в сум
марном составе которых альбитовая составляющая присутствует в количе
стве более 30%.

К-п.ш. с различным структурным состоянием образуются в результате 
трех процессов: 1) при равновесной кристаллизации в поле своей стабильно
сти (при этом санидин обычно всегда содержит значительную примесь Ыа, а 
также Ва, Б г, Са, Ре, а гомогенный микроклин относительно обогащен ИЬ и 
РЬ); 2) при метастабильной кристаллизации вне своего поля устойчивости 
(это касается К-п.ш., которые при неравновесной кристаллизации или пере
кристаллизации при низкой температуре образуются тем не менее в форме 
санидина или ортоклаза, а также санидина, который в результате закалки 
породы продолжает существовать в этой форме при дальнейшем охлажде
нии, но не микроклина, который не образуется выше температурной грани
цы своего поля устойчивости 500 ± 50°); 3) в результате явлений 51/А1-упоря- 
дочения в полевошпатовой структуре и триклинизации, в результате кото
рых ранее образованный санидин переходит в ортоклаз или микроклин (с 
сохранением или изменением симметрии) путем скачкообразного фазового 
перехода или постепенных фазовых превращений (доказательством кото
рых являются постепенность переходов, наличие реликтов полевого шпата 
с неупорядоченным структурным состоянием и появление “микроклиновой 
решетки”, имитирующей путем внутреннего микродвойникования первона
чальную моноклинную симметрию пространства преобразованного кри
сталла).

Описание месторождений К-п.ш. магматического, постмагматического 
и метаморфического генезиса см. “Санидин”, “Ортоклаз”, “Микроклин” и 
т.д., поскольку, как правило, в настоящее время для них приводится харак
теристика структурного состояния.

Аутогенный К-п.ш. (ортоклаз или узнаваемый по наличию микроклино
вой решетки микроклин) характерен для известковистых песчаников [11,97, 
98], реже встречается в песчаниках, свободных от карбонатного материала 
[99, 100] и туффитах [101]. Вместе с двухконечным кварцем, пиритом и би
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туминозным веществом в виде мелких кристаллов внутри раковины аммо
нита он установлен в юрских известняках Французских Альп [102,103]. Вме
сте с кварцем и лейхтенбергитом найден в меловых отложениях Пузак 
(Роигас) Верхних Пиренеев [104]. В виде мелких (~0,1 мм) несдвойникован- 
ных прозрачных кристалликов отмечен в меловых и неогеновых отложени
ях Парижского бассейна [105-108]. Аутигенный К-п.ш. (ортоклаз и микро
клин) вместе с кварцем установлены в ракушечнике триасового возраста в 
Эльзасе и Региональном природном парке Лоррен, Франция [109]. В скв. 
“Эльм-2”, пройденной вблизи Брауншвайга (Германия), аутигенный микро
клин (с микроклиновой решеткой) составляет до 23% породы в пласте из
вестняка в ассоциации с аутогенным альбитом (до 7,5%), кварцем, мускови
том и ангидритом [ПО]. В доломитах формации Ватертон, пров. Альберта, 
(Канада), кембрийского и докембрииского возраста, но без признаков нало
жения последующего метаморфизма или магматизма водяно-прозрачные 
кристаллы аутигенного К-п.ш. (ортоклаз ?) размером 0,01-0,05 мм цемен
тируют зерна доломита, составляя до 40% породы [111]. В третичном фли- 
ше Швейцарских Альп [112] мелкие его кристаллы (простые карлсбад- 
ские двойники) найдены совместно с альбитом. В некарбонатном материале 
сенонских отложений верхнего мела в районе Ганновера (Германия), содер
жащих кварц, мусковит, иллит, монтмориллонит, каолинит, гейландит и 
аутигенный альбит, установлен только ортоклаз (без микроклиновой ре
шетки) [13].

Измен. При гипергенном изменении по К-п.ш. образуется каолинит [113, 
114] (в противоположность плагиоклазам, при выветривании которых обра
зуется галлуазит). Кристаллизация каолинита протекает из растворов, обра
зующихся за счет разложения К-п.ш. по межзерновым границам и трещи
нам, непосредственно, без участия каких-либо аморфных или промежуточ
ных фаз [115].

При выветривании двуполевошпатовых гранитов по микроклину обра
зуется каолинит (по олигоклазу -  галлуазит). Вблизи г. Далата, пров. Лам- 
донг (Вьетнам), кварц-каолинитовая (с галлуазитом) зона имеет мощность 
10-16 м и вверх сменяется кварц-гиббситовой зоной латеритных бокситов 
мощностью 1-3 м [115]. Выветриванию подвержены и на первый взгляд не
измененные граниты; первые изменения фиксируются в виде ямок раство
рения в олигоклаз-андезиновых пертитовых вростках в микроклине.

Искусств. Прямой синтез К-п.ш. путем кристаллизации его из сухого 
расплава в системе КгО-А^Оз-БЮг затруднен [36]. Поэтому синтез прово
дился другими способами. Виаром [116] К-п.ш. получен из мусковита и 510, 
в водном растворе КОН под давлением. Гидротермальным путем в раство
рах КОН или КС1 он получен из лейцита или анальцима как промежуточно
го продукта, превращавшегося в этих условиях в лейцит [117-120]. Во всех 
этих случаях синтезирована высокотемпературная форма К-п.ш. (санидин), 
хотя это и не всегда доказано рентгенографически.

Еще сложнее синтезировать низкотемпературную форму К-п.ш. -  мик
роклин. так как для достижения равновесного 51/А1-распрецеления времени 
эксперимента недостаточно. Лавес [121] покрывал спайные выколотки аль
бита стеклом состава К-п.ш. и нагревал их при 1060° в течение 6 ч. после че
го приконтактовые участки альбита обнаруживали уменьшение угла спай
ности от 3° до нуля и далее до 15'.

Эксперим. Система К20-А120 3-8Ю2 изучена Шейрером и Боуэном [36]. 
К-п.ш. плавится инконгруэнтно при 1150 ± 20° с образованием жидкости, со
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стоящей из 57,8 мас.% лейцита и 42,2% БЮ2; эвтектика между К-п.ш. и три- 
димитом имеет температуру 990 ± 20° и состав 45,6 мас.% лейцита и 54,4% 
8Ю2 (58,2% К-п.ш. и 41,8% 8Ю2). В соответствии с этой системой в случае 
достижения равновесия из недосыщенного 8Ю2 расплава ниже 1686 ± 5° 
(температура плавления лейцита) кристаллизуется лейцит, который при до
стижении критической точки при 1150 ± 20° начнет реагировать с обогащен
ным 8Ю2 расплавом с образованием К-п.ш.:

5КА18120 6 + (ЗКА18130 8 + 58Ю2) -> 8КА18130 8,
Лейцит Расплав К-п.ш.

однако, так как 8Ю2 в расплаве недостаточно, реакция не дойдет до конца, 
и в породе окажется смесь лейцита с санидином. В случае избытка 8Юз в 
расплаве лейцит прореагирует полностью с образованием К-п.ш., и при до
стижении эвтектики в породе окажется смесь санидина с тридимитом.

При 9 кбар плавление К-п.ш. становится конгруэнтным. В сухих усло
виях (без воды) он плавится при 1270° [122], в чистой воде -  при 820° 
[123]. Во флюидах Н20 -С 0 2 и Н20-КС1 при давлении 5 кбар К-п.ш. пла
вится также инконгруэнтно с образованием лейцита, при 9 кбар плавле
ние его становится конгруэнтным. Изучение плавления К-п.ш. во флюи
дах Н20 -С 0 2 и Н20-КС1 при 9 кбар и 900-1100° [124] показало, что в сме
сях Н20-КС1 он плавится при температуре на 50-100° выше, чем в смесях 
Н20 -С 0 2; система Н20-КС1 при данных условиях характеризуется силь
ной неидеальностью с отрицательным отклонением от закона Рауля, и на 
Р—Т  кривых плавления при постоянной мольной доле воды можно ожи
дать минимума. Показано, что в системах К-п.ш.-Н20-КС1 и аль- 
бит-Н20-ЫаС1 при 9 кбар влияние гидратации на активность воды прак
тически одинаково, т.е. различие в размерах Ыа+ и К+ в плотной водно-со
левой среде не влияет на число образующихся диполей при одинаковых 
мольных концентрациях воды.

С помощью уточненных термодинамических данных Бермана [39] скор
ректированы экспериментально изученные [125-131] равновесия в системе 
К20-Са0-А120 3-8Ю 2-Н 20  для реакций (фиг. 45):

Ба + Со + V/ = Мб + 0? ,
Санидин Корунд Вода Мусковит Кварц

КА18*30 8 А12о 3 Н 20  КА13513О10(ОН)2 8Ю2

Ба + БИ + IV = Мб + От.
Санидин Силлиманит Вода Мусковит Кварц
КА18130 8 А125Ю5 н2о КА13Б130] 0 (ОН)2 8Ю2

Ба + АпЛ + V/ = Мб + ()г ,
Санидин Андалузит Вода Мусковит Кварц
КА18130 8 А125Ю5 н2о КА13Б13° ю  (°н)2 БЮ2

Ба + 4 Ап + 2\¥ =
Санидин Анортит Вода

КА15130 8 СаА128120 8 н2о

= Мб + 2 го + 2 0г .
Мусковит Цоизит Кварц

КА13813О10(ОН)2 Са2А128130 |2(ОН) б ю 2
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Р, кбар

Фиг. 45. Сопоставление уточненных расчетных термодинамических данных с экспери
ментально найденными Р—Т  равновесиями в системе I^O -C aO -A ^O j-S iC ^-l^O  (по Бер
ману [39])

e -для реакции Sa + Со + W «-» Ais + Qz\ 6  -  для реакции Sa + Sil + W <-> Ms + Qz; в -  для реакции So 
+ And + IV «-»Ms + Qz- z -  для реакции So + 4An + 21V <-» Ms + 7Zo + 2Qz

J80 -  данные Джоханнеса [125]; CJ -  [126]; E65 -  [127]; A70 -  [128]; K72 -  [129]; D73 -  [130]; V66 - 
[131]; So -  санидин; Co -  корунд; And -  андалузит; An — анортит; Ms -  мусковит; Zo -  цоизит; Qz -  кварц; 
Sil -  силлиманит; W -  вода; сплошные линии -  санидин; пунктирные -  микроклин; полые значки -  экспе
риментальные данные, залитые — расчетные значения

При расчете равновесий использовалась найденная Томпсоном [53] 
зависимость энтальпии от коэффициента Z (ДЛНГ = 11088 (1 -  Z) Дж/моль) 
и калориметрические измерения Ховиса [57] различий в энтальпиях 
санидина и микроклина (11088 Дж/моль). Это дает различия в энтропии 
SPrTr = 15,012 Дж/моль • град. К. Эксперименты [126] с использованием 
санидина в качестве исходного продукта с целью изучения равновесий для ста
бильной формы К-п.ш. (микроклина) не были удачными, так как в опытах с
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Фиг. 46. Сопоставление уточненных расчетных термодинамических данных с экспери
ментально найденными Р—Т  равновесиями в системе К2С М ^ 0 -А 1 20 3 5Ю2-Н20  (по Бер
ману [39])

о -  для реакции: 85а + ЪСй + 81У <-» 6М? + 2РЫ + 15£?г; б -  для реакции: 5а + ЪЕп + 1У РЫ + Ог 
УТОП -  данные Уонесаи Доджа [133]; \У76-[134];576-[135]; С<1 — кордиерит, РЫ—флогопит, Еп — 

энстатит; остальные символы как на фиг. 45

повышением Р-Т  условий за 100 сут величина Ъ изменилась всего на 
0,14-0,17, т.е. все равновесные фазы в опытах [126, 132] оставались саниди
нами. В опытах [125] (см. фиг. 45, г), наоборот, равновесия достигнуты для 
стабильной формы К-п.ш. Равновесные данные [130] для реакции с силли
манитом на 20° выше данных [126], хотя в обоих случаях использовался ис
ходный синтетический материал (санидин). В остальных случаях различия в 
кривых равновесия могут быть, по-видимому, объяснены примесью натрия 
в К-п.ш. и мусковите.

С помощью уточненных термодинамических данных Бермана [39] скор
ректированы экспериментально изученные [133-135] равновесия в системе 
К2<>-Г^0-А120з-8Ю2-Н 20  для реакций (фиг. 46):

8 Ба + 3 СИ + 8Ж =
Санидин Кордиерит Вода
КА15130 8 Л ^ 2А145150 |8 Н20

= 6Л/5 + 2РЫ + 150г ,
Мусковит Флогопит Кварц

К А13813О|0(ОН)2 К М§3 А1513О10(ОН)2 БЮ2

Ба + ЪЕп II£+

РЫ + Ох .
Санидин Энстатит Вода Ф логопит Кварц
КА15130 8 М£8Ю3 н2о К МЕз А1513О10(ОН)2 8Ю2

Аналогичные данные получены для системы К20-Ыа20-Са0-А120 3-  
-8Ю2-Н20-С 02, изученной [136,137] для реакций (фиг. 47):

Ба + Ап + + С 02 =
Санидин Анортит Вода
КА151з0 8 СаА128120 8 Н 20
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= Ms + Сс + 2 Qz ,
Мусковит Кальцит Кварц

КА13Si 3О10(ОН)2 СаСОэ SiOz

Sa + And + W =: Ms + Q z  ,
Санидин Андалузит Вода Мусковит Кварц
KAlSi3Og Al2S i05 Н 20 KAl3Si3O10(OH)2 S i02

АЬ + Со + W = Pg
Альбит Корунд Вода Парагонит

NaAlSijOg a i2o 3 Н 20 NaAl3Si3O10(OH)2

Сопоставление данных проведено также для системы К20-Са0-М{»0- 
А120 3-8Ю2-Н 20 -С 0 2, изученной [132, 138, 139] для реакций (фиг. 48):

Г,°С

Фиг. 47. Сопоставление уточненных расчетных термодинамических данных с эксперимен
тально найденными Р -Т  равновесиями в системе K20 -Na20 -CaO-Al203-S i0 2“ H20 -C 0 2 (по 
Берману [39])

а -  для реакции Sa + An + W + С02 «-» Ms + Сс + Qz\ 6 -  для реакции Sa + And + W Ms + Qz; в -  для 
реакции Ab + Co + 2W Pg

S83 -  данные Шведенкова н др. [136]; Н73 — [137]; АЬ -  альбит, Pg -  парагонит; остальные символы 
как на фиг. 43 и 46
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Т,°С

IL C ----- 1-------------- 1------------ 1-------------1________ I________ |________ |--------- 1__________ I______

0 0,1 0,2 0,3 0,4 0,5 0,6 0,7 0,8 0,9 1,0
С 0 2 (мол.дол.)

б

а

Фиг. 48. Сопоставление уточненных расчетных термодинамических данных с эксперимен
тально найденными Р -Т  равновесиями в системе K20 -C a0 -M g0 -A l203-S i02-H 20-C02  (по 
Берману [39])

а -  для реакции 5Sa + 37г + 2W + 6С02 «-> 5Phi + 6Сс + 24Qz; б  -  для реакции Sa + ЗЕп + W <-> Phi + 3Qz 
В83-данные Бопенаидр. [138]; Н73-[132]; Н75 -  [139]; Т г - тремолит; остальные символы как на 

фиг. 45-47

5 Sa + ЪТг + 2  W + 6С 02 =
Санидин Тремолит Вода
KAlSi3Og Ca2Mg5Sig0 22(0H )2 Н 20

= 5 РЫ + 6Сс + 24 Qz ,
Флогопит Кальцит Кварц

KMg3AlSi3O10(OH)2 СаС03 S i02

Sa + 3 Еп + W = РЫ + 3 Qz
Санидин Энстатит Вода Флогопит Кварц
KAlSi3Og M gSi03 н 2о KM g3 AlSi3O10(OH)2 S i02

Практ. знач. В качестве источников карамического сырья (см. так
же “Полевые шпаты”) наибольшее значение имеют следующие образо
вания.

Собственно полевошпатовые, высококалиевые (“калиевый модуль” бо
лее 3). Разрабатываются керамические пегматиты Хето-Ламбины и рудни
ка им. Чкалова (р-н Чупы, Сев. Карелия) и Нарын-Кунтинского м-ния (При
байкалье, Иркутская обл.) -  относительно мелкие м-ния с содержанием 
К-п.ш. 50-60% и до 40% олигоклаза, извлекаемых ручной рудоразборкой. 
Разрабатываются также мусковитовые пегматиты Малиновой Бараки и 
Тэдино (Сев. Карелия), Мамско-Чуйской слюдоносной группы (Воет. Сибирь) 
(средние м-ния); редкометально-мусковитовые пегматиты Слюдяного Бора 
(вблизи Беломорска, Карелия), Бихарской пегматитовой провинции (Индия) 
(мелкие и средние м-ния); хрусталеносные пегматиты Акжайляу (хр. Тарба- 
гатай, Воет. Казахстан, -  с микроклином), Катбар и др. (Казахстан) (мелкие 
и очень мелкие м-ния); псевдолейцитовые сиениты и сынныриты Калюмно-
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го, Трехглавого и Голевского м-ний (Россия, -  с кальсилитом и нефелином) 
(очень крупные и крупные м-ния).

Полевошпатовые, калиевые (“калиевый модуль” не менее 2): редкоме
тальные пегматиты с цветными камнями Среднеуральского (Малышевское) 
и Забайкальского (Воет. Забайкалье) м-ний (Россия), Асу-Булакского и Ог- 
невского м-ний (вблизи Усть-Каменогорска, Калбинский хр., Казахстан) 
(крупные и средние м-ния).

Кварц-полевошпатовые (кварца больше 10%), высококалиевые: кера
мические пегматиты Хето-Ламбины и рудника им. Чкалова (Карелия), На- 
рын-Кунтинского м-ния (Прибайкалье) (мелкие м-ния); мусковитовые пег
матиты Малиновой Бараки и Тэдино (Сев. Карелия), Мамско-Чуйской слю
доносной группы (Воет. Сибирь) (средние м-ния); редкометально-мускови- 
товые пегматиты Слюдяного Бора (Карелия), Бихарской пегматитовой про
винции (Индия) (мелкие и средние м-ния).

Кварц-полевошпатовые, калиевые. Ведущее значение имеют недиффе
ренцированные керамические пегматиты Люпикко (Питкяранта, Сев. При- 
ладожье, Карелия) и Балки Большого Лагеря (Украина) -  очень крупные и 
крупные м-ния, содержащие 10-50% микроклин-пертита и 30-60% олигок- 
лаза, обогащаемых флотационными, магнитно-флотационными и магнит
но-электрическими методами. Разрабатываются также керамические пег
матиты Хето-Ламбины и рудника им. Чкалова (Карелия), Нарын-Кунтин- 
ского м-ния (Прибайкалье) (мелкие м-ния); редкометальные пегматиты с 
цветными камнями Среднеуральского (Малышевское) и Забайкальского 
(Воет. Забайкалье) м-ний (Россия), Асу-Булакского и Огневского м-ний 
(вблизи Усть-Каменогорска, Калбинский хр., Казахстан) (крупные и сред
ние м-ния); хрусталеносные пегматиты Акжайляу (хр. Тарбагатай, Воет. Ка
захстан -  с микроклином), Катбар и др. (Казахстан) (мелкие и очень мелкие 
м-ния); лейкократовые граниты Каричсайского и Водораздельного м-ний 
(Узбекистан) (очень крупные и крупные м-ния); редкометальные апограни- 
ты Орловского и Этыкинского м-ний (Воет. Забайкалье) (очень крупные 
м-ния); редкометальные щелочные граниты и граносиениты Катугинского 
(Каларский хр., Сев.-Вост. Забайкалье) и Пержанского м-ний (Украина) 
(очень крупные м-ния).

Кварц-полевошпатовые, калиево-натриевые. Ведущее значение имеют 
крупные и очень крупные месторождения лейкократовых гранитов Карич- 
сайское (Узбекистан) и аляскитовых гранитов Режик (р-н Алапаевского 
м-ния, Средний Урал), содержащие 25-45% микроклин-пертита и 35-65% 
альбит-олигоклаза, обогащаемых флотационными и магнитно-электриче
скими методами. Разрабатываются также лейкократовые граниты Водораз
дельного м-ния (Узбекистан); крупные и очень крупные м-ния аляскитовых 
гранитов и гранит-аплитов Такобское (Варзоб, Гиссарский хр., вблизи Ду
шанбе, Таджикистан), Спрус-Пайн (хр. Блу-Ридж, округ Митчелл, пгг. Сев. 
Каролина, США); граниты рапакиви Уксу Ала-Носкуа (Россия) (очень круп
ное м-ние); редкометальные апограниты Орловского и Этыкинского м-ний 
(Воет. Забайкалье) (очень крупные м-ния); редкометальные щелочные гра
ниты и граносиениты Катугинского (Каларский хр., Сев.-Вост. Забайкалье) 
и Пержанского м-ний (Украина) (очень крупные м-ния); керамические пег
матиты Люпикко (Питкяранта, Сев. Приладожье, Карелия) и Балки Боль
шого Лагеря (Украина) (очень крупные и крупные м-ния); редкометальные 
пегматиты с цветными камнями Среднеуральского и Забайкальского 
(Восг. Забайкалье) м-ний (Россия), Асу-Булакского и Огневского м-ний
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(вблизи Усть-Каменогорска, Калбинский хр., Казахстан) (крупные и сред
ние м-ния).

Кварц-полевошпатовые, натриевые: риолиты, риодациты, альбитизи- 
рованные риолиты Артенинского и Арагацкого м-ний (Армения), Неждан- 
ковского м-ния (Карелия) и плагиопорфиры, альбитофиры-кератофиры 
Костомукшского м-ния (Карелия) (крупные, средние и мелкие м-ння); фоно
литы Айфеля (Германия), лейцитовые фонолиты Шонкин-Сага (США) 
(крупные, средние и мелкие м-ния); трахиты Зибенгебирге и Айфеля (Гер
мания) и Седлеца (Польша) (средние и мелкие м-ния);

Высококачественный микроклин используется для получения глазурей, 
фаянсово-фарфоровых изделий, тонкой радио- и электротехнической кера
мики, пигмента для красок, стекловолокна, абразивов, технического и лис
тового стекла. Требованием к сырью (высший, I и II сорта) является содер
жание К20  + Na2Ö не менее 13-11% при отношении K:Na не менее 4,5-2, SiÖ2 
не более 65%, А12Оэ не менее 16%, Fe20 3 не более 0,1-0,3%, CaO + MgO не 
более 1,0-1,5% [140, 141].

Крупнейшие разведанные керамические пегматиты России сосредоточе
ны в Карелии в Лоухском, Беломорском и Питкярантском р-нах [142-145]. 
В Чупино-Лоухском р-не керамические пегматиты приурочены к хетолам- 
бинской, котозерской и керетьской свитам беломорского комплекса мигма- 
тизированных амфибол-биотитовых и эпидот-амфибол-биотитовых гнейсов 
архея и образуют зоны протяженностью 6-10 км, шириной 1,0-1,5 км с от
дельными жилами мощностью от 3 до 30 м (обычно 5-6 м), длиной 50-400 м, 
прослеженными на глубину 30-200 м [144-146]. Наиболее известные место
рождения: Хетоламбино (100 км2) между Белым морем и Пулонгскими озе
рами с главной зоной 0,8-1,5 км, содержащей около 300 пегматитовых тел, 
разрабатываемое комбинатом “Карелслюда” [144, 145,147], Узко-Хетолам- 
бинская жильная зона, на 3-3,5 км восточнее главной зоны, разрабатывае
мая Чупинской помольно-обогатительной фабрикой комбината “Карелслю
да”, и Ураккаозерная жильная зона, прослеженная на 10 км при ширине 
0,3-10 км, с пегматитами плагиоклаз-микроклинового состава [144, 145]. 
Другие месторождения Карелии: дифференцированные пегматиты Черно- 
реченской группы (Панфилова Барака, Блинковая Барака, Кумужья Бара
ка, Киндо-мыс, Ляпсиева губа и Каменный Стол, м-ния им. Чкалова (жила 
Самойловича), Черная Салма, Большой Олений, Постельное озеро), высоко
качественное керамическое месторождение Пиртима, пригодное для изго
товления глазурей, фаянса и художественного фарфора, с дифференциро
ванными пегматитами, содержащими розовый микроклин и амазонит [144, 
145]. В Кемьско-Беломорском пегматитовом р-не (к югу от Чупино-Лоух- 
ского) -  м-ния Березовое, Половина и Слюдяной Бор, содержащее 40 жил с 
белым и розовым микроклином в биотит-амфиболовых, гранат-биотит-ам- 
фиболовых и кианит-ставролитовых гнейсах. В Приладожском р-не -  Пит- 
кярантское пегматитовое поле с плагиоклаз-микроклиновыми пегматитами, 
являющимися кварц-полевошпатовым сырьем, разрабатываемыми Прила- 
дожским рудоуправлением и Кондопожским заводом объединения “Карел- 
стройматериалы” и Питкярантским горно-обогатительным комбинатом, с 
месторождениями: Красная Горка, Серая Горка, Булка, Хепониеми и др., и 
наиболее известными в России м-ниями Люпикко и Линнавара с дифферен
цированным пегматитом размером 400 х 75 м с микроклином, кварцем, му
сковитом, биотитом, гранатом, турмалином, бериллом и танталит-колумби- 
товой минерализацией [144, 145].
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На Кольском п-ове керамические пегматиты известны в Куру-вааре, 
Мурманская обл. [143], а также в Ёнском р-не [148].

Качественное полевошпатовое сырье может быть получено из гранитов 
рапакиви, например Питкярантского (Салминского) массива, кварцевых 
порфиров Розалампи, кислых вулканитов Косгомукши, щелочных пород 
Елетьозера в Карелии [144,145]. Перспективными являются также нефели
новые и щелочные сиениты, например Есильского, Абаевского, Карсакпай- 
ского, Борсыксайского, Каратальского и других массивов Казахстана [141].

За рубежом источником полевошпатового сырья являются аляскитовые 
граниты (США, Германия), аплиты (Англия, Франция), нефелиновые сиени
ты (Канада, США, Чехия). В Англии с середины XVIII в. разрабатываются 
так называемые корнуэллские камни -  каолинизированные и грейзенизиро- 
ванные граниты, а в Японии и КНР -  серицитизированные липаритовые и 
дацитовые порфиры. Используются также нефелиновые сиениты, напри
мер Блю-Маунтин (США) или Желеницы (Чехия) [141].

Калиевый полевой пшат (и альбит) извлекаются также из хвостов и от
валов действующих предприятий разного профиля, например Белогорского 
ГОК (Асу-Булак, Центр. Казахстан), Вишневогорского комбината (Урал) и 
др. [141].
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Калиевый санидин Potassium sanidine
(Ki,о-о,7 Na00_0J)[AlSi3O8]

Название санидин происходит от греч. oaviÇ (санис) -  доска или aaviôoÇ 
(санидос) -  таблитчатый и tôoç (идос) -  вид, внешность (Нозе, 1808 [1]), под
черкивая уплощенный, таблитчатый облик кристаллов. Впервые описан 
Нозе из вулканитов в долине р. Рейн, Германия.

Синон. Стекловатый полевой шпат -  glassy feldspar или ледяной поле
вой шпат -  ice feldspar (Хофман, 1812 [2]) -  порфировые вкрапленники в ри
олитах и трахитах Зибенгебирга, Германия; риаколит  -  rhyacolite от 
греч. риа£ (риак) -  поток (лавовый) (Розе, 1829 [3]), с Монте-Соммы, Везу
вий. Описанный Форшгамером в вулканических породах горы Баула у 
Крабла в Исландии баулит -  baulite (краблит -  crablite) впоследствии ока
зался смесью К-п.ш. с кварцем.

Разнов. К К-санидину относятся моноклинные существенно калиевые 
К-п.ш. (содержание Na-компонента не более 30%) с максимально неупоря
доченным Si/Al-распределением (содержание А1 в позициях Т(1) не более 
0,75). О неупорядоченных моноклинных К-п.ш. с более высоким содержани
ем Na-составляющей см. “Калиево-натриевые полевые шпаты”, “К, Na-œ- 
нидин -  potassian-sodium sanidine”, “Na-санидин -  sodium sanidine, soda sani
dine, natronsanidine”. К-п.ш. с более высокой концентрацией Al в позициях 
Т(1) соответствуют ортоклазу или микроклину.
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Содержание А1 в двух неразличимых в санидинах позициях Т(1) = 
= t,m + t,0 обозначается как 2t,. Разности с 2t„ близким к 0,50, выделяются 
как высокие санидины -  high sanidines, близкие к 0,75 -  как низкие саниди
ны -  low sanidines. Высокие и низкие санидины различаются по оптической 
ориентировке: в первых пл. опт. осей || (010), во вторых ±  (010); граница, со
ответствующая 2V = 0 и значению 2t, = 0,69-0,70, разделяет поля высокого 
и низкого санидинов.

Принятая здесь номенклатура не является однозначной. Ряд исследо
вателей ограничивают поле К-санидинов содержанием Ог80, подчеркивая 
их редкость в природе (Smith, 1974; Smith, Brown, 1988), и отмечают, что 
чисто калиевые санидины в природе не известны (Deer et al., 1963; Дир и 
др., 1966). При этом предполагается, что крайне неупорядоченное струк
турное состояние санидинов обусловлено их высокотемпературным об
разованием в вулканогенных и гипабиссальных породах и быстрым их 
охлаждением, предохраняющим минерал от последующего изменения. 
Однако в случае равновесной кристаллизации такие условия практически 
не выполняются, и природные санидины в той или иной степени струк- 
турно-упорядочены в соответствии с изменением условий при охлажде
нии. Поскольку граница между высоким и низким санидинами 2t, = 0,70 
близка к значению 2t, = 0,75, при котором происходит фазовое превраще 
ние С2/т —» С1, с изменением симметрии минерала из моноклинной в 
триклинную и переходом его в поле микроклина, некоторыми исследова
телями низкие санидины не выделяются и объединяются с псевдомонок- 
линными К-п.ш. (ортоклазами). В соответствии с этим оптика с пл. опт. 
осей || (010) рассматривается как санидиновая, а с пл. опт. осей ±  (010) -  
как ортоклазовая.

С другой стороны, максимально неупорядоченное Si/Al-распределение 
не обязательно указывает на высокую температуру образования. Оно мо
жет возникнуть и при низкой температуре в результате неравновесной, ме- 
тастабильной (в поле микроклина и ортоклаза) кристаллизации. Такие су
щественно калиевые, моноклинные К-п.ш., структурное состояние которых 
соответствует санидину, см. “Адуляр”.

Характ. выдел. Кристаллы, неправильные зерна, зернистые массы. Пор
фировые вкрапленники, лейсты и микролиты в вулканитах и гипабиссаль
ных породах. Мегакристы.

Структ. и морф, крист. Монокл. с. Cl, -  С21т. а0 =  8,54-8,60,
Ь0 = 13,00-13,04, с0 = 7,17-7,20 А; Р = 115,9-116,0°; V = 717,2-722,9 A3; Z = 4.

Для максимально неупорядоченного (2t, = 0,55) чисто калиевого вы
сокого санидина, по данным Кроля и Риббе [4, 5]: а = 8,605, b = 13,031, 
с = 7,177 А, Ь* = 0,076740, с* = 0,155023 А-*; Р = 116,00°; V=  723,32 Аз. Это 
значение было выведено после того как Черны и Чапманом [6] в пегма
тите Берник-Лейк, пров. Манитоба, Канада, был найден адуляр-санидин 
со значениями параметров Ь и с, выходящими за пределы ромба на гра
фике b-с  Стюарта и Райта [7]. Прежнее значение для такого санидина 
было: а = 8,610, Ь = 13/133, с = 7,174 А, Ь* = 0,07673, с* = 0,15511 А-'; 
Р = 116,017°; V = 723,45 А3. Однако Черны и Чапман [8] считают, что при
родный санидин из-за равновесного его высокотемпературного происхо
ждения не может кристаллизоваться с полностью неупорядоченным 
структурным состоянием и всегда в той или иной степени частично упо
рядочен.
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Параметры ячейки для К-санидинов с уточненной кристаллической 
структурой:

«0 ьо со Р V

1 8,5642(2) 13,0300(4) 7,1749(2) 115,994(5) 719,7
2 8,546(5) 13,037(5) 7,178(5) 115,97(5) 719,0
3 8,5425(11) 13,0195(11) 7,1829(7) 115,994(7) 718,06(17)
4 8,539(4) 13,015(5) 7,179(3) 115,99(2) 717,2
5 8,552(6) 13,030(9) 7,179(6) 115,91 719,6
6 8,549(5) 13,028(5) 7,188(5) 116,02(5) 719,4
7 8,540(2) 13,036(3) 7.189(1) 115.96(1) 719,6
8 8,5616(2) 12,9962(4) 7.1934(2) 116,015(5) 718,4
9 8,589(2) 13,013(7) 7,197(2) 116,017 722,9

10 8,595(3) 13,028(5) 7,175(2) 115,94(2) 722,38

1 -  "Спенсер-СТ" (отожженный) [9]; 2 Айфель-СV17Т" (отожженный) [10]; 3-5  -  
"Айфель-1ГМТ-7002": 3 -  [11], 4 -  [12], 5 -  [13]; 6 -  "Айфель-СУ17" [10]; 7 -  "Хибины- 
43/980” [14]; 8 -  ”Спенсер-С" [15]; 9 -  ''Адамелло-РЗВ'' [16]; 10 -  "Робертс-Виктор" [17].

Для синтезированных в разное время К-санидинов:

«о ь0 со Р V

1 8,617 13,030 7,176 116,08 723,7
2 8,606 13,018 7,172 116,05 721,9
3 8,603 13,021 7,178 116,02 722,6

1-3 -  синтетический: 1-Ог|00 [18], 2 -  Огт  [19], 3 -  Ог|00 [20].

Параметры ячейки являются основой для уточнения структурного со
стояния санидинов и приводятся в большинстве современных работ. Напри
мер, для детально исследованных низких санидинов эльджуртинских грани
тов, Тырныауз, Сев. Кавказ [21, 22]:

а0 Ьо со Р V
1 8,517(4) 13,000(7) 7,189(2) 116,01(2) 715,36
2 8,506(8) 12,995(6) 7,184(2) 116,00(1) 713,75
3 8,490(3) 13,009(5) 7,180(2) 116,03(1) 712,53
4 8,482(3) 12,991(6) 7,183(2) 116,03(1) 712,00
5 8,484(3) 12,999(5) 7,180(2) 116,05(1) 711,49
6 8,483(3) 12,994(6) 7,182(2) 116,09(1) 711,00
7 8,473(3) 12,996(6) 7,177(2) 116,04(1) 710,19
8 8,465(3) 12,983(6) 7,180(2) 116,03(1) 709,06
9 8,455(3) 12,983(6) 7,180(2) 116,10(1) 707,86

10 8,499(5) 13,005(10) 7,183(3) 116,07(3) 713,19
11 8,497(3) 12,989(5) 7,186(2) 116,03(1) 712,62
12 8,487(4) 12.998(7) 7,185(2) 116,06(2) 712,08
13 8,475(5) 12,992(9) 7,185(3) 116,01(2) 710,99
14 8,468(3) 12,984(5) 7,184(2) 116,09(1) 709,46
15 8,506(4) 12,995(8) 7,192(8) 115,98(2) 714,63
16 8,510(5) 12,988(8) 7,190(3) 116,07(1) 713,87
17 8,494(4) 12,990(7) 7,189(2) 116,04(2) 712,77
18 8,479(2) 12,991(3) 7,186(1) 116,05(1) 711,12

1-9 -  из вкрапленников; 10-14 -  из основной массы гранита; 15-18 -  из измененного 
гранита.
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Изменение параметров ячейки в зависимости от температуры с одновре
менным уточнением кристаллической структуры исследовано на примере са
нидина из Лаахер-Зее, Айфель (при 25, 400 и 800°) [23, 24], и санидина из 
Фолькесфельда, Айфель, Германия (при -152,23 и 935°) [25]. Для последнего:

г,° с яо ь0 со Р V

-152 8,514(1) 13,018(2) 7,183(1) 116,03(1) 715,4(1) [25]
23 8,531(1) 13,007(11 7,179(1) 116,00(2) 715,9(1) [25]
935 8,677(1) 13.016(2) 7,184(1) 115,73(1) 730,9(1) [25]

Согласно [25], возрастание температуры, как и в других полевых шпатах, 
вызывает анизотропное изменение геометрии ячейки: увеличение параметра 
а относительно Ь и с и возрастание ее объема при уменьшении угла {}.

Изменение параметров ячейки в зависимости от давления на примере 
мантийного высокого санидина из коусит-санидинового гроспидитового но
дуля в кимберлитовой трубке Робертс-Виктор с составом Ог9&АЬ2Ап0 (соглас
но [26]) и высокой степенью 51/А1-неупорядоченности (I, = 0,266 и (2 = 0,234, 
согласно [17]) исследовано Ангелом с соавт. [27]:

А к б ар <*0 *0 со а Р У V

0,0 8,604(2) 13,032(1) 7,180(3) 90,00 115,98(2) 90,00 723,66(42)
6,5 8,557(1) 13,017(1) 7,169(2) 90,00 116,11(2) 90,00 717,10(31)

14,0 8,489(1) 12,993(1) 7,141(1) 90,00 116,19(1) 90,00 706,80(22)
19,0 8,470(1) 12,985(1) 7,135(1) 90,00 116,22(1) 90,00 704,01(18)
25,5 8,405(1) 12,967(3) 7,109(2) 90,00 116,30(1) 90,00 694,59(25)
29,5 8,387(3) 12,963(1) 7,107(7) 90,00 116,35(5) 90,00 691,81(94)
35,5 8337(1) 12,948(1) 7,081(1) 90,00 116,38(1) 90,00 684.80(19)
41,5 8,278(1) 12,934(2) 7,059(2) 90,00 116,42(2) 90.00 676,78(28)
49,5 8,246(2) 12,927(3) 7,042(3) 90,00 116,47(2) 90,00 672,00(41)

При этом установлено уменьшение всех линейных параметров а, Ь и с и 
объема ячейки, но возрастание угла Р с увеличением давления.

Принципиальную структуру К-санидина (“ортоклаза”) см. “Полевые 
шпаты”.

Кристаллические структуры уточнены для низких санидинов: из рубино
вой копи Могок, Верхняя Бирма, описанного ранее Спенсером [28, 29] как 
“ортоклаз Спенсер-С Бирма бесцветный” (хим. ан. 4) -  Ог92-2АЬ6̂ Ап1̂  (мас.%) 
или Огд0рАЬВААп0'1 (мол. %) [15,30-32]; из Фолькесфельда, район Айфель, Гер
мания: “Айфель-СУ17” -  Ог^АЬ^^Ап^ц  (здесь и далее мол. %) [10] и из Ла
ахер-Зее, район Айфель, Германия, описанного ранее Ховисом [11] как “Ай- 
фель-иЫТ-7002” (хим. ан. 6), -  ОгМ1АЬ136Ап00Сп125г-р5р0А [12]; из массива 
Адамелло, Сев. Италия “Адамелло-РЗВ” -  Ог93ЛАЬъ$Ап09Спо3 [16]; безжелези- 
стого Ва- и Бг-содержащего санидина “Хибины-43/980” с горы Партомчорр 
(скв. 980), Хибины (хим. ан. 8), -  О г^АЬ^п^п^г-Рзрц  [14, 33].

Кристаллические структуры высоких санидинов уточнены для искусст
венно разупорядоченных образцов: отожженного санидина “Спенсер-С” (су
хой отжиг при 1075° в течение 300 ч) [9, 31, 34], санидина “Айфель-СУ 17Т” 
(отжиг при 750°) [10], а также для природного образца из коусит-санидино
вого гроспидитового нодуля в кимберлитовой трубке Робертс-Виктор с со
ставом О г916А Ь 18А п0ЛС п0а  (хим . ан. 3) [17]. Для последнего найдена самая вы
сокая степень 5|/А1-неупорядоченности среди природных санидинов, обусло
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вленная совместным влиянием высокой температуры и высокого давления с 
последующей “мгновенной” его закалкой в результате выброса.

Уточнение структуры методом дифракции нейтронов выполнено Брау
ном с соавт. [13] для низкого санидина “Айфель-1ЛЧТ-7002” из Лаахер-Зее, 
описанного Ховисом [11] и структурно-уточненного рентгенографически 
[12], с новым анализом -  (K0>g48Na0il37Ba0011Sr0i004)[Alli012 Fe^m3 Si2.985]Og 
(хим. ан. 5).

Средние расстояния Т-О (А) и распределение А1 по Т-позициям (t) в до
лях от ХА1Т = 1,00 (уточнено по (Smith, 1974)):

т,-о т2-о ti h

Т,0 Т,пл Т20 Т2ш t ,0 t,m t20 t2m

1 1,645 1,640 0,260 0,220 0,96
2 1,645 1,641 0,260 0,225 0,97
3* 1,644 1,639 0,266 0,234 1,00
42* 1,655 1,647 0,28 0,22 1,00
5 1,650 1,637 0.295 0,180 0,95
6 1,653 1,635 0,320 0,180 1,00
7 1,653 1,637 0,320 0,195 1,03
8 1,656 1,628 0,345 0,125 0,94
9 1,660 1,657 1,631 1,630 0,370 0,350 0,150 0,140 1,01

* Si/Al-распределение оценено по [4].
** Si/Al-распределение оценено по [35].
1 -"Спенсер-СТ" (отжиг) [36]; 2 -  "Айфель-СУ17Т" (отжиг) [10]; 3 — Робертс-Виктор 

[17]; 4 -  Фолькесфельд [25]; 5 -  "Айфель-1ЮТ-7002" [12]; 6 -  "Айфель-СУ17" [10]; 
7 -  "Хибины-43/980" [14]; 8 -  "Спенсер-С" [15, 36]; 9 -  "Адамелло-РЗВ" [16].

По нейтронографическим данным для низкого санидина из Лаахер-Зее 
(“Айфель-ШТ-7002” [13]): Т ,-0  = 1,650; Т2- 0  = 1,635 (А), 1,0 = 1,ш = 0,320, 
120 = 12т  = 0,190.

Межатомные расстояния (А) и углы (град.) в структурах низкого и высо
кого К-санидинов на примере санидина из Фолькесфельда (“Айфель -СУ 17”) 
и отожженного (750°) его аналога (“Айфель-СV17Т”) по Вейцу [10]:

В тетраэдре T(l)

Т(1)-ОА(1)
Т(1)-ОВ
Т(1)-ОС
T(l)-O D

Низкий
санидин
1,656(1)
1,645(2)
1,650(1)
1,659(2)

Высокий
санидин

1,646(1)
1,637(2)
1,641(3)
1,656(2)

Среднее 1.653(2) 1,645(2)

ОА(1)-ОВ 2,633(2) 2,633(2)
OA(I )-OD 2,643(2) 2,638(3)
OD-OC 2,692(1) 2,681(4)
OD-OB 2,725(2) 2,720(3)
ОС-ОВ 2,725(2) 2,709(3)
ОС-ОА 2,766(4) 2,742(4)
Среднее 2,697(2) 2,686(3)

В тетраэдре Т(2) Низкий
санидин

Высокий
санидин

Т(2)-ОА(2) 1,645(2) 1,648(2)
Т(2)-ОВ 1.630(2) 1,638(2)
Т(2)-ОС 1,635(2) 1,642(2)
T(2)-OD 1,630(2) 1,634(3)
Среднее 1,635(2) 1,641(2)

ОА(2)-ОС 2,602(3) 2,611(3)
ОА(2)-ОВ 2,663(2) 2,678(3)
OA(2)-OD 2,666(2) 2,672(3)
ОС-ОВ 2,690(1) 2,700(3)
OB-OD 2,693(3) 2,696(3)
OC-OD 2,704(3) 2,709(3)
Среднее 2,670(3) 2,678(3)
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В тетраэдре Т(1)

ОА(1)-Т(1)-ОВ
ОА(1ЬТ(1)-ОС
OA (l)-T(l)-OD
ОС-Т(1)-ОВ
OB-T(l)-OD
OC-T(l)-OD

Низкий
санидин
105,8(1)
113,6(2)
105,8(1)
111.6( 1)
111.1(1)
108,9(1)

Высокий
санидин

106,1(1)
113,0(2)
106,0(1)
111,5(1)
111.4(1)
108,8(1)

В тетраэдре Т(2)

ОА(2)-Т(2)-ОВ
ОА(2)-Т(2)-ОС
0А (2)-Т (2)-00
ОС-Т(2)-ОВ
ОВ—Т (2 )-0 0
0 С -Т (2 )-0 0

Низкий
санидин
108,7(1)
104,9(1)
109,0(2)
110,9(1)
111,2(1)
111,8(1)

Высокий
санидин

109,2(1)
105,1(1)
109,0(2)
110,8(1)
111,0(1)
111,6(1)

Среднее 109,5(1) 109,6(1) Среднее 109,4(1) 109,5(1)

М-О Низкий Высокий Т-О -Т Низкий Высокий
санидин санидин санидин санидин

К-ОА(1)х2 2,888(3) 2,901(3) Т(1)-ОА(1)-Т(1) 144,2(3) 145,5(3)
К-ОА(2) 2.693(2) 2,686(3) Т(2)-ОА(2)-Т(2) 137,7(2) 137.5(2)
К-ОВх2 3,016(3) 3,017(3) Т(1)-ОВ-Т(2) 152.8(2) 152,9(2)

К-ОСх2 3,137(2) 3,147(2) Т(1)-ОС-Т(2) 131,5(1) 131,8(1)

K-ODX2 2,946(2) 2,940(2) Т(1)-ОЕ>-Т(2) 141,7(1) 141,7(1)

Среднее 2,913(2) 2,938(3)

В кристаллических структурах санидинов, кроме изменения длины свя
зей Т -0  и 0 - 0  в [(81,А1)0 4]-тетраэдрах, обусловленного преимущественной 
их заселенностью или А1 (при практически одинаковых углах О-Т-О и 
Т-О-Т), происходит искажение калиевого 9-вершинника. В низком саниди
не он в целом сжимается; при этом расстояния К-0А(1) и К-ОС укорачива
ются, а К-0А(2) и К-СЮ расширяются. Нейтронографическое уточнение 
структуры низкого санидина “Айфель-иМТ-7002” в отличие от рентгенов
ских данных показало анизотропию термического эллипсоида вокруг ще
лочного атома с длинными осями в плоскости Ьс и короткой вдоль а*, что 
объясняется отклонением от центра девятивершинника примесных атомов 
№ , замещающих калий [13].

Для наиболее неупорядоченного природного мантийного высокого сани
дина из гроспидитового нодуля в кимберлитовой трубке Робертс-Виктор [17]:

В тетраэдре Т(1) В тетраэдре Т(2)

Т(1)-ОА(1)
Т(1)-ОВ
т ц у - о с
Т(1ЬОО

1.649(1) Á 
1,631(2) 
1,644(2) 
1,652(2)

Т(2)-ОА(2)
Т(2)-ОВ
Т(2)-ОС
T(2)-OD

1.641(2) Á 
1,634(2) 
1,646(2) 
1,636(2)

Среднее 1,644(1) Среднее 1,639(1)

Т -О -Т М -О

Т(1)-ОА(1)-Т(1) 144,47° К-ОА(1)х2 2,929(1) А
Т(2)-ОА(2)-Т(2) 139,33 К-ОА(2) 2,744(1)
Т(1)-ОВ-Т(2) 152,96 К-ОА(2)' 3,358(1)
Т(1)-ОС-Т(2) 130,90 К -О В х2 3,042(1)
Т(1)-ОЕ)-Т(2) 141,36 К-ОСх2 3,129(1)
Среднее Т(1)-0-Т(1) 142,43 K-ODX2 2.959(1)
Среднее Т(2)-0-Т(2) 141,13

Как и для других образцов, в этом санидине длины связей Т(1)-0А(1), 
Т(1)-0В, Т(1)-ОС, Т(1)-СЮ, Т(2)-ОА(2), Т(2)-0В, Т(2)-0С и Т(2)-СЮ линей
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но коррелируют с параметром порядка с -  0,4b Филлипса и Риббе [12], одна
ко вторая устойчивая корреляция Филлипса-Риббе [12]: Т-О с l/cos(T-0-T) 
справедлива только для тетраэдров Т(2) (коэф. корреляции г = 0,95) и пло
хая для Т(1) (г = 0,37).

Неполная Si/Al-разупорядоченность синтезированных и природных вы
соких санидинов (2t, > 2t2) объясняется с помощью расчетов энергии Маде- 
лунга (ккал/моль) для атомов в разных позициях структуры: К = -271,0, 
Т(1) = -3880,7, Т(2) = -3896,5, ОА(1) = -1326,5, ОА(2) = -1317,5, ОВ = -1392,3, 
ОС = -1349,4, OD = -1391,9 [17]; потенциал Т(1) на 16 ккал/моль меньше, чем 
Т(2), что указывает на энергетические различия между Т(1)- и Т(2)-тетраэд- 
рами в структуре даже в случае крайнего Si/Al-разупорядочения при высо
кой температуре, близкого к 50 : 50, и благоприятно для преимущественно
го концентрирования А1 в Т(1). Энергетическое различие должно возрастать 
при Si/Al-упорядочении. Упорядоченное состояние (Т(1)[3+] + Т(2)[4+] = 
= -7260,8) на 4,2 ккал/моль отличается от антиупорядоченного (Т(1)[4+] + 
+ Т(2)[3+] = -7256,6).

В санидине из кимберлита Робертс-Виктор К -0  расстояния больше, чем 
в остальных образцах [4,12], что связано с его существенно калиевым соста- 
вом.о Координация К равна 10 (а не 9), так как 10 расстояний К -0  меньше 
3,6 А. Значительные размеры эллипсоидов тепловых колебаний обусловле
ны предположительно в основном позиционной неупорядоченностью ато
мов, а не собственно тепловыми их колебаниями, на что указывает незначи
тельное отклонение их формы от сфероидов.

Прямое определение кристалличесих структур при нагревании (непосред
ственно, а не после закалки), позволяющее наиболее полно выявить кристал
лохимические различия между высоким и низким сашщанами, выполнено 
Охаши и Фингером [23, 24] для санидина из Лаахер-Зее, Айфель (Германия), 
при 25,400 и 800° и Кимата с соавт. [25] для санидина из Фолькесфельда, Ай
фель (Германия), -  (K0789Naa,60Baü0,4)[Al1018Fe0003Si2̂987]O8 (хим. ан. 7) при 
-152, 23 и 935 °С. Согласно Кимата, в структуре санидина и других полевых 
шпатов можно выделить два типа пироанионных диортогрупп Si20 7: Т(1)20 7 и 
Т(2)207, реагирующих на изменение химического состава полевого шпата и 
температуру. Угол Т-О-Т, меняющийся в зависимости от размеров М-катио- 
на, наиболее чувствителен к паре Т(2)-Т(2) (и параметру Ь) и в меньшей сте
пени к паре Т(1)-Т(1) (и параметру с). Наилучшими индикаторами являются 
углы Т(2)-ОА2-Т(2); например, в KAlSi30 8 Т(2)-ОА2-Т(2) = 135,4°, а 
Т(1)-ОА1-Т(1) = 144,3°, тогда как в RbAlSi3Og Т(2)-ОА2-Т(2) = 143,8°, а 
Т(1)-ОА1-Т(1) = 144,9°. При нагревании длины связей диортогрупп, ориенти
рованных вдоль осей b и с в плоскости (010) (жестко закрепленные на мости- 
ковых атомах кислорода), мало меняются, но в силу изменения углов проис
ходит искажение каркаса перпендикулярно оси а.

Данные о кристаллической структуре Na-санидина и анортоклаза, а так
же К-фазы пертитов -  см. “К, Na-полевые шпаты”.

Монокл.-призм. кл. с. C2h-2/m (L2PC). a:b:c = 0,6585:1:0,5554; Р = 116°03' 
(Гольдшмидт, 1897, 1916). Усредненное значение а:Ь:с = 0,6550 :1 : 0,5527; 
Р = 116°41/2' для санидина дано Замбонини [37] на основании обобщения 
данных Розе (1829, 1833), Кокшарова (1866-1869), Рата (1868), Франко 
(1894) и Замбонини (1901). Однако, поскольку химический состав санидинов, 
как правило, не уточнялся, эти данные относятся как к К-, так и к Na-сани- 
динам. Формы (по Гольдшмидту) и типы габитуса кристаллов -  см. “Калие
вый полевой шпат”. Согласно [37], точное измерение межгранных углов на



Калиевый санидин 203

кристаллах санидина из разной геологической обстановки показало замет
ные их различия:

Из брекчии Монте- Из биотит-магне- Из брекчии в вулка
Соммы, Везувий титовых пневма

толитов Монте- 
Соммы, Везувий

нитах Лаахер-Зее, 
Айфель, Германия

Замбонини (1900, 
1910)

Замбонини [37] Рат (1873) Стрювер
(1877)

сх(001) : (Ю1) 50°16' 50°ЗГ 50°34' 50°38'

су (001) : (201) 8018 80 35 80 30 80 37

ау (100) : (20Ï) 35 47 35 29 35 29 35 29

ах ( 100) : (101) 65 48 65 30 65 25 65 28

Ьг (010) : (11Ï) 6316 63 24 63 24 63 21
са (001) : (100) 63 56 63 56 6400 63 54

На основе теории периодически связанных цепочек Харкера и Пердока 
рассмотрены различные теоретические модели для точечных электростати
ческих зарядов, объясняющие преимущественное образование определен
ных гранных форм на кристаллах моноклинного К-п.ш. исходя из кристал
лической структуры высокого санидина [38,39] (см. также “Калиевый поле
вой шпат”)- Величины энергий присоединения Е (ккал/моль), рассчитанные
для высокозарядной ионной модели К1+Т4,75+0 _̂ (модель 1а) и низкозаряд

ной ионной модели К |+Т],75+0 |('' (модель Па), а также величины энергий ра
зрыва связей, полученные для ковалентных моделей, соответственно равны:

(M/MUVW]
Тип
грани <*ш(А)

Модель 1а Модель Па Ковалентная модель

Еш Еш *
£010 Еш ЕШ 1

*010
Т-О К-О о/моль* S/моль2*

(110)/[001] 6,628 -368,5 1,00 -94,2 1,00 2 2 1,13 1,08
(001)/[100] р \ 6,449 -511,8 139 -128,1 136 2 4 1,16 U 4
(020Ш 00] р \ 6,515 -542,4 1.47 -168,9 1,79 2 5 1,18 132
(130)/[001] Рг 3,783 -707,4 1,92 -188,7 2,00 4 5 2,28 2,09
(021)/[100] Р г 4,583 -744,2 2,02 -243,0 2,58 4 3 2,25 2,01
(201)/[010] Р\ 4,217 -862,2 234 -223,9 2,38 4 5 2,28 2,14

(Ï11MSS0] Р г 5,857 -912,2 2,48 -221,4 235 4 3 2,25 2,05

(НПЯЮ1] Р \ 5,857 -963,0 2,61 - - - - - -

(221) /[102] Р г 3,540 -1113,8 3,02 -266,1 2,83 6 4 3,36 3,08

(Ï12) [SS0] Рг 3,458 -1254,2 3,40 -335,0 3,56 6 4 3,36 3,02

(200М010] Рг 3,849 -1344,8 3,65 -321,0 3,41 6 5 3,38 3,12
(202) [010] Р г 3,278 -1356,6 3,68 -313,6 333 6 4 3,36 3,05

(1Ï1)/[SS0] 5 3,939 -1507,0 4,09 -400,6 435 6 4 3,36 3,05

‘Исходя из упругих констант Поваренных [40]. 
“ Исходя из упругих констант Брауна [41,42].
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Фиг. 49. Теоретические формы роста высокого санидина (по Уонсдрегту [39])

а, б —для ионной модели К1+Т^’2̂ +о |  : а —с неупорядоченным, б -с  упорядоченным распределени

ем ионов калия и кислорода на поверхности граней; в, г -  для ионной модели К1+Т̂ -75+0^ : в - с  неупоря
доченным, г -  с упорядоченным распределением ионов; д. е — для моделей с разорванными связями: 
д — модель Поваренных [40], е -  модель Брауна [41,42]

Величины энергии присоединения, предположительно прямо пропорци
ональные скоростям роста граней кристалла, показывают, что формы рос
та определяются кристаллической структурой санидина; в ионной модели 
^1+^з,75+02- Преимущественно должны образовываться Р,-формы роста 

7и{110},с{001},Ь{010} и редко наблюдаемая на кристаллах Р2-форма роста 
с{021}, в низкозарядной ионной модели к 1+тЬ75+о£" -  с{001}, т{ 110), затем
Ь{010}, а форма е{021} отсутствует; ковалентная модель с разорванными 
связями приводит к той же последовательности: т{ 110}, с{001}, ¿{010} [39]. 
Эффект упорядочения ионов калия и кислорода на поверхности растущей 
грани не меняет этой последовательности (фиг. 49).

Учет поверхностной энергии для различных моделей:

Ионные модели Ковалентные модели

(« 0 модель 1а, 
у, эрг/см2

модель Па, 
у, эрг/см2

модель Поваренных, 
104 о/см2

модель Брауна, 
104, S/см2

(ПО) -4714 -1204 417 398
(001) -6381 -1597 416 409
(020) -6834 -2127 426 442
(130) -5325 -1385 479 440
(020 -6553 -2123 572 512
(201) -6849 -1786 534 501

(Й1) -10304 -2506 731 666

(221) -7767 -1872 661 606

(112) -8505 -2212 646 581
(200) -10067 -2400 722 667
(202) -8693 -2012 612 556

(111) -10772 -2845 736 668

позволяет рассчитать равновесные формы роста и получить более богатый 
гранный комплекс: в модели 1а развиты Р,-грани т{ 110}, с{001|, у {201} 
Р2-грани п{ 130}, е{021} и слабее g {112} и -0 {221}, а при упорядочении ионов
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Фиг. 50. Теоретические равновесные формы высокого санидина (по Уонсдрегту [39])

о, б-для ионной модели К1+Т ,̂75+0^ : а -  с неупорядоченным, б -  с упорядоченным распределени

ем нонов калия и кислорода на поверхности граней; в -  для ионной модели К|+Т̂ ’75+0  ̂ с упорядочен
ным распределением ионов; г. д -  для моделей с разорванными связями: г — модель Поваренных [40], 
д — модель Брауна [41,42]

калия и кислорода на поверхности растущей грани -  т{ 110}, с{001}, 6{010}, 
л{ 130}, у {201}, <?{021}, в модели Па -  те же формы за исключением g {112}. 
О {221} имеет большее значение и появляется х  {101} и в ковалентной моде
ли -  т{ 110}, с{001}, 6{010}, у {201}, а грани п[ 130}, с{021}, р  {111}. д  {221}, 
g {112}. х  {101} в зависимости от способа расчета или имеют слабое развитие
или отсутствуют (фиг. 50). Равновесные формы соответствуют карлсбад- 
скому габитусу. Полимеризация в расплаве не влияет на габитус кристал
лов санидина.

Хорошо образованные кристаллы санидина известны из вулканических 
выбросов Монте-Соммы, Везувий, Италия. Согласно Замбонини [37], на них 
установлен богатый комплекс граней: а{100}, ¿>{010}, с{001}, /я{110}, 
г{ 130}, и{021}, ¿{201}, х {Ю1}, у  {201}, о {403}, я {203}, г {Ш}, м> {221}, g {112}, 
а также редкие, не отмечаемые в сводках Гольдшмидта (1897, 1916) формы: 
призма {580}, пинакоиды {22.0.1}, {704}. {503}, {405}, а также {151}, {615} 
и {232}, {212}, {311}% {421}, (641} в качестве вициналей. Габитус кристаллов
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Фиг. 51. Морфология кристаллов санидина первой генерации, свободно растущих в полостях 
метаморфизованных ксенолитов в вулканической тефре Ванненкёпфе, вулканический район 
Айфель, Германия (по [43])

а, б -  кристаллы карлсбадского габитуса (1а тип); в, г -  карлсбадские двойники; д — кристаллы ба- 
венского габитуса (16 тип); е — кристаллы 1с типа; ж — кристаллы псевдокубического облика (И тип); 
а —кристаллы бочонковидного облика (Н-тил)

меняется в образованиях разного типа: толстотаблитчатые кристаллы “моно
клинного” облика, вытянутые по оси с, с хорошо развитыми гранями пояса 
[001] -  в лавовой брекчии Монте-Соммы, тонкотаблитчатые “триклинного” 
облика, уплощенные по (010), вытянутые по оси а, с хорошо развитыми гра
нями пояса [010] -  в трахитовых и фонолитовых лавовых потоках Везувия, 
таблитчатые с хорошо развитыми гранями (100) и (201) -  в магнетит-биоти- 
товых пневматолитах Монте-Соммы. Кристаллы санидина “триклинного” об
лика, описанные Розе (1829) под названием “риаколит”, судя по химическому 
их составу, должны быть отнесены к более натриевому санидину.

Морфология кристаллов К-санидина детально исследована на примере 
вулканического р-на Айфель, Германия [43]. Наиболее богатые гранями 
кристаллы К-санидина наблюдаются в ксенолитах контактово-метаморфи- 
зованных боковых пород, заключенных в пепловом туфе (тефре). В Ваннен
кёпфе в пустотках в метаморфизованных ксенолитах растут друзы саниди
на с кристаллами разных типов: 1а -карлсбадского габитуса, толстотаблит
чатые по (010), вытянутые по оси с, с хорошо развитыми Ь(010], с(001],
/и{110], дс {101}, дополненными гранями е{021}, г] {102}, p{Ill], у {201} 
(фиг. 51, а, б); обычны карлсбадские двойники в виде креста или “ласточки
ного хвоста” (см. фиг. 51, в, г); Ib -  бавенского габитуса, толстотаблитчатые 
по (010), но вытянутые по оси а, с сильно развитым базопинакоидом с {001} 
и гранями т{ 110], у [201] (см. фиг. 51, й); 1с -  толстотаблитчатые по (010),
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Фиг. 52. Морфология кристаллов санидина второй генерации, растущих в полостях метамор- 
фнзованных ксенолитов в вулканической тефре Ванненкёпфе, вулканический район Ай- 
фель. Германия (по [43])

а -  псевдогексагональные кристаллы (На тип); б, в — удлиненные по оси с кристаллы ИЬ типа: 
б  — карлсбадские тонкопластннчатые двойники; г. д -  бавенскпе тонкопластинчатые двойники

удлиненные по [101] с сильно развитыми пинакоидами ¿>{010}, х  [101] и слабо 
развитыми гранями т[ ПО], с(001 ), у  [201] (см. фиг. 51, е); Id -  псевдокуби- 
ческого облика, толстотаблитчатые по (010), вытянутые по оси а, с хорошо 
развитыми гранями ¿>{010}, с{001 },у {201} и слабо развитыми т{ 110}, р {111} 
(см. фиг. 51, ж); If -  редкий тип бочонковидных кристаллов с хорошо разви
тым пинакоидом ¿>{010} и равномерно развитыми, обычно второстепенными 
гранями т[ {Ï02}, х{101), к{121}, /{120}, у {201}, ç{211}, тогда как призма 
т{110} отсутствует, а от пинакоида с{001} остается узкая полоска 
(см. фиг. 51,з). Кристаллы la—f типов относятся к ранней генерации, свобод
но растут в пустотах метаморфизованных ксенолитов и часто окрашены в 
желтоватый цвет включениями гематита и псевдобрукита. Тонкопластинча
тые кристаллы II типа нарастают на кристаллы I типа, не содержат включе
ний, ассоциируют с рутилом и соответствуют финистерскому габитусу: Па -  
псевдогексагональные, уплощенные по (010) с хорошо развитыми в виде уз
ких полосок гранями с{001}, т{ 110}, р {101} и притупляющими их гранями

У {201}, х  {101} (фиг. 52, а); ПЬ -  кристаллы со схожей морфологией, но вытя
нутые вдоль оси с (см. фиг. 52, в). Для кристаллов Па-b типов характерны кар
лсбадские (см. фиг. 52, б) и своеобразные тонкопластинчатые бавенские двой
ники (см. фиг. 52, г, д). Кристаллы III типа имеют адуляровый габитус, опреде
ляемый преобладающим развитием призмы т{110} и пинакоида с{001}, 
притупленных гранью у  {201}, со слабым развитием ¿>{010} (фиг. 53, а) или

более сложные, с преобладающими т[ 110}, ¿>{010} и гранями х  {101}. ц {102}.
с{001}, у {201}, р {111} (см. фиг. 53, б)\ широко распространены карлсбадские 
двойники в виде “ласточкиного хвоста” (см. фиг. 53, в) и очень редки двой
ники в виде прорастающего креста с осью вращения {201}, (см. фиг. 53, г). 
Кристаллы IV типа бавенского габитуса, длиннопризматические, отчетливо 
вытянутые по оси а, образованы гранями ¿>{010}, с{001}, со слабым разви
тием т{ 110}, у  {201}, х  {Ï01}. в отдельных случаях а{ 100},р  {111} (см. фиг. 53, Э); 
наблюдаются манебахские (см. фиг. 53, е) и бавенские (см. фиг. 53, ж) двой-
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Фиг. 53. Морфология поздних кристаллов санидина из полостей в метаморфизованных ксе
нолитах в вулканической тефре Ванненкёпфе, вулканический район Айфель, Германия 
(по [43])

а, 6 -  кристаллы адулярового габитуса (III тип); в -  карлсбадские двойники в виде “ласточкиного 
хвоста”; г -  крестообразный двойник; д -  кристаллы бавинского габитуса (IV тип); е -  кристаллы бавен- 
ского габитуса, сдвойникованные по манебахскому закону (с положительного и отрицательного концов 
оси а); ж -  то же, бавенские двойники; з  — манебах-бавенские четверики; и, к -  толстотаблитчатые кри
сталлы (V тип); л  -  изометричные кристаллы (VI тип)

ники, а также сложные манебах-бавенские четверики (см. фиг. 53, з). Кри
сталлы V типа толстотаблитчатые, уплощенные по осям с и п и  вытянутые 
в направлении оси ¿, образованные гранями с{001}, Ь{010}, т{ 110}, с вто
ростепенным развитием Н[ 102}, х  {101} (см. фиг. 53, и) -  если х  {101} преобла
дает над с {001}, то кристаллы приобретают периклиновый габитус; на бо
лее богатых гранями кристаллах установлены, кроме того, /{101}, а[ 100}, 
у {201}, п{ 130} (см. фиг. 53, к). Чрезвычайно редкие кристаллы VI типа совер
шенно необычны по габитусу -  они изометричные, прямоугольные, образо
ваны гранями с{001}, ¿{010} и ц {203}, срезанными гранями л{ 130}, х  {101}. 
Х{Ю1}, #и{110}, а{100}, у{201}, /{201} (см. фиг. 53, л). Кристаллы V и VI 
типов отличаются и по парагенезису, ассоциируя с амфиболом и гематитом.
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Изучение 1500 кристаллов-вкрапленников санидина в кварцевом лати- 
те силла Сьерра-Бланка, шт. Техас, США, показало, что в верхней его ча
сти наиболее распространены монокристаллы (84,35%), затем карлсбад- 
ские (8,5), манебахские (6,9) и бавенские (0,25%) двойники, тогда как в 
центре силла монокристаллы составляют 94,3%, карлсбадские двойники 
3,3%, манебахские 2,4%, а бавенские не обнаружены. Наиболее крупные 
кристаллы находятся вверху, и двойники крупнее несдвойникованных зе
рен [44].

Физ. св. Сп. по (001) совершенная, по (010) менее совершенная под углом 
90°. Тв. 6. Уд. в. 2,56-2,60. Бесцветен, серовато- или желтовато-белый. 
Бл. сильный, стеклянный. Прозрачен или просвечивает.

Колебательный спектр санидина рассчитан на основе факторного ана
лиза групп Адамса [45]. Согласно [46], спектр санидина состоит из 20А„ и 
19Bg римановских и 17Аи и 19Ви инфракрасных колебательных мод (тонов). 
Наблюдаемые частоты (см-1) и интенсивности полос: 68 (слаб.), 80 (оч. 
слаб.), 110 (слаб.), 124 (слаб.), 142 (плечо), 156 (ср.), 178 (плечо), 198 (плечо), 
228 (оч. слаб.), 270 (плечо), 282 (ср.), 330 (оч. слаб.), 336 (оч. слаб.), 
372 (оч. слаб.), 406 (оч. слаб.), 454 (плечо), 476 (ср.), 514 (оч. сильн.). 584 (оч. 
слаб.), 632 (оч. слаб.), 658 (оч. слаб.), 754 (слаб.), 812 (слаб.). Наиболее интен
сивная полоса 513-514 см-1 в рамановском спектре связана с симметричны
ми колебаниями vs мостикового атома кислорода в связях Т-О-Т, фрагмен
том наименьшей локальности которых является 4-членное кольцо из Т04- 
тетраэдров [46-48]. В неполяризованном рамановском спектре порошка са
нидина в области 0-1250 см-1 [49] наблюдались четкие полосы 162, 288.474, 
514 (наиболее интенсивная) и 1127 см-1.

Спектр диффузного отражения в видимой и ближней инфракрасной об
ласти 0,35-2,5 ммк (4000-28600 см-1) исследован в [45].

С помощью ЭПР в образце К-санидина из лейцитового фонолитового 
туфа в Фолькесфельде, Айфель, Германия, Ог86А/>14, с содержанием FeO 
0,15 мас.%, на частоте 9,5 ГГц в температурном интервале 4,2-295 К (Х-об- 
ласть спектра) и на частоте 35 ГГц при 295 К (Q-область) наблюдался центр 
Fe3*. Идентифицированы пять широких линий в спектре при g ^~ 7,9, g^-4,3, 
geJf~3,7 (Х-область), g^~2,045, geff~2,003 (Q-область). Данные линии относят
ся к ориентировке вектора магнитного поля параллельно с* и являются 
результатом переходов ms = ±3/2 (g ~4,3 и 3,7), ms = 5/2 —> 3/2 (g ~ 7,9) и 
ms - ±1/2 {g ~ 2,045 и 2,003). Линии при g ^ ~ 4,3 и 2,003 соответствуют Fe3* 
в позиции Т(1). Линии при geff-3,1 и 2,045 -  Fe3+B позиции Т(2). Кроме того, 
наблюдалась слабая резонансная линия с g ~6 при ориентировке вектора 
магнитного поля вдоль оси а (Q-область), приписанная группе Fe3+0 3OH, за
мещающей тетраэдры в позициях Т(1) или Т(2). Ионы Fe3* в санидине рас
пределены неупорядочно, но с некоторым преобладанием в позиции Т(1). 
Кинетика замещений Fe3+ <-> Al3*, так же как и Fe3* <-> Si4+, по-видимому, 
должна быть медленной, возможно ниже, чем замещения А13* <-> Si4* между 
тетраэдрическими позициями [50].

Методом ядерного магнитного резонанса NMR для 23Na и 27А1 исследован 
санидин из Лаахер-Зее, Айфель (Германия), состава Ог86АЬ,,Ал3 с углом 
2V = 23-25° (в пл. || (010)), он дал спектр с основным, но сильно размытым 
пиком А1 и слабыми пиками Na. Спектр близок к спектру отожженного при 
1323 К (1050 °С) в течение 17 сут микроклина [51] (см. “Микроклин”). Раз
мытость спектра связывается с перераспределением Si и А1 и переходом Si в 
позицию А1.

14 Минералы, том V. Вып. 1
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Физ.-хим. конст. Параметры порядка Томпсона X, У, Ъ и и, связываю
щие 81/А1-перераспределение с термодинамическими свойствами [52], см. 
“Калиевые полевые шпаты”. На их основе рассчитаны равновесные темпе
ратуры для разных степеней порядка Ъ, что в силу независимости от давле
ния (изолинии равных Ъ в координатах Т-Р имеют незначительный положи
тельный наклон менее 3°С/кбар) можно использовать для К-санидинов и 
других моноклинных К-п.ш. в качестве однополевошпатового геотермоме
тра [11].

Равновесные температуры (°С) для моноклинных К-п.ш. с параметром 
порядка 0 < Ъ< 1 при давлениях 1 бар и 5000 бар [11]:

г 1 бар 5 кбар г 1 бар 5 кбар X 1 бар 5 кбар

0,0 1159 1177 0,4 623 633 0,8 306 313
0,1 979 995 0,5 536 546 0,9 218 224
0,2 838 851 0,6 457 466 1.0 -273,15 -273,15
0,3 721 733 0,7 382 390

Молярный объем 108,98 ± 0,20 см3 [18]. Колориметрически определен
ная в 20%-ной №  при 74,7° молярная теплота растворения (разложения) 
ДНто/„ для К-санидинов из Кокомо, шт. Колорадо, США, Ог1еАЬ26, и Вейра, 
Айфель, Германия, Ог77у1Ь77 равны -147,41 и -145,99 ккал/моль соответст
венно [53].

По данным Бермана [54], для санидина при стандартных условиях (1 бар и 
298,15 К) свободная энергия образования Гиббса из элементов 
А р р’Т=-3738,804 кДж/моль, энтальпия А р рт=-3959,704 кДж/моль, энтропия 
5р.т=229,157 кДж • град. К-'/моль и молярный объем Урт = 10,896 Дж/бар. От
личие термодинамических данных [54] от данных [55] обусловлено тем, что 
они рассчитаны из энтальпии, а не из энтропии элементов. Теплоемкость ср 
(Дж/моль • град.) рассчитывается по уравнению:

ср = к0 + ¿ .Г 05 + к.'Г 2 + к ,Т -\

Где ¿о =  381,37; • 10-2 =  -19,410; к2 ■ К Г 3 =  -120,373; к3 ■ 10-7= 183,643 в ин
тервале 250-370° [56] и 339-997° [57]. Тепловое расширение/сжатие -  по 
уравнению:

у р.Т  / у рг.Тг = ! + у ^ р  _  р г) + у ^ р  _  /> ) 2 + у ^ т _  ^ ) + _  т•

где Г, • 106 бар-1 = -1,805; Г2 - Ю12бар-2 = 5,112 при максимальном давлении 
до 39 кбар [58]; У3 • 106 град. К-1 = 15,145; Г4 ■ 1010 град. К"2 = 54,850 при ма
ксимальной температуре до 1000° [59] (все по данным Бермана [54] со ссыл
ками на указанные работы).

Энтальпия образования из элементов для санидина: по [60]
-3965,6 кДж/моль; по [61] -3964,90 кДж/моль. Рассчитанные на ее основе 
при стандартных условиях молярные термодинамические свойства для сани
дина: свободная энергия образования Гиббса А р  = -3744,21 кДж/моль, 
энтропия 5 = 230,00 кДж - град. К-'/моль, молярный объем V = 
= 10,900 Дж • бар-1, коэффициенты для расчета теплоемкости из бинома ср = 
-а +  ЬТ+ сТ~2+ ¿Г-'12: а = 0,4488 кДж ■ град. К-1, Ь ■ 105 = -1,0075 кДж ■ град. К-2, 
с = -1007,3 кДж • град. К, П = -3,9731 кДж • град. К-'/2, параметр терми
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ческого расширения а = 3,35 град. К-', модуль сжатия (расширения) при 
298 К к = 574 кбар.

Прямых измерений самодиффузии 51 и А1 или К и N8 нет. Диффузия 
и А1 намного медленнее диффузии щелочных атомов. Имеются только дан
ные о кинетике 51/А1-разупорядочения на воздухе и упорядочения в гидро
термальных условиях.

Согласно Кролю и Книттер [62], для санидинов из вулканического туфа 
Фолькесфельда, Айфель, Германия, ОгМЛАЬ]5&Ап0Л и Ог84 4АЬ156Ап01, перво
начально разупорядоченных сухим отжигом при 1050° за 18 сут, равновес
ное упорядочение вновь достигается при 850° и ^н2о = 0,5 кбар за 10 сут, при
750° и РН2о = 1 кбар за 100 сут и при 650° и Рн о  = 1 кбар за 10 лет. Время 
БУАЬобмена при разупорядочении/упорядочении, описываемого уравне
нием А1[Т(1)] ++ 51[Т(2)] А1[Т(2)] + 51[Т(1)], может быть оценено из урав

нения -¿ Х д ^ /Л  =0,5Со (Л^Хд^'х^2* -£*~Х^2)Х^(|)), где X  -  атомные доли 
и А1 в позициях Т(1) и Т(2), С0-  общее число позиций Т(1) + Т(2) на единицу 

объема, Г  и Г  -  константы скорости прямого (разупорядочение) и обрат
ного (упорядочение) обмена. В случае равновесия -¿Х ^1) IЛ  = 0. Констан
та равновесия КЛ = Хд{2)Х^(1) / Х ^'Х ^ 2) = С0£“* / С0к*~. Константа ско
рости С0к~* рассчитывается из уравнения Аррениуса: 1п С0к~* =
= 23,51 (±1,34) -  26854 (±1359)/7’, а константа равновесия Кй -  из уравнения: 
1п 0,977 (±0,042) -  1500 (±43)/Т. Расчет показывает, что при 650° Х^° =
= 0,3100(15), Ка = 0,5221(88), С0к ^  = 0,01300(260) и 0,00353(71) суН (для 
ненагретого и нагретого образцов); при 750° Х^(1) = 0,2950(10), Ка = 0,6162(67),

к ^  = 0,0755(151) и 0,0755(151) су т1; при 850° X™ = 0,2837(5), Ка = 
= 0,6969(38), С0к ^  = 1,300(260) и 0,618(124) сут1; при 1050° Х™> =0,2730(10), 
Кл = 0,7820(84). Рассчитанная энергия активации 51/А1-упорядочения £ ак = 
= 223,0 (±11,3) кДж/моль при РНг0 = 1 кбар, что значительно ниже, чем в су
хих условиях (-375 кДж/моль). Равновесная температура данного санидина
(соответствующая температуре расплава до извержения) Траш = 685 (±38)°.

Показано, что зафиксированное структурное состояние санидина 
будет различным в зависимости от скорости и режима охлаждения. 
При постепенном непрерывном охлаждении с большей скоростью, 
чем равновесное ее значение ц (К-Усут), структурное состояние сани
дина закаливается при определенной “кинетически вырожденной” 
температуре. Так, при охлаждении от 800° с Т] = 10-6 К-'/сут 
(0,28 • 103 °С/год при Т  = 600°) закаливание санидина с 1, = 0,3045 произой
дет при -500°, при Т) = 10"9 с I] = 0,3394 -  при -400°, при т] = КН2 
с ^ = 0,3713 -  при -300°. Ниже 480±20° он в результате инверсии перей
дет в микроклин [62].

Эксперименты по парционированию микропримесей между К-саниди- 
ном и равновесным хлоридным гидротермальным раствором выявили
следующие его ионообменные свойства при 600° и РНг0 = 1000 бар [63]:
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Na+ Rb+ Cs+ Ca2+ Sr2* Ba2+
Предельное со КГ1 1,07 ■ IO“1 1,5 ■ Ю-3 5- U H 5 - 10^ IO“2
держание примеси 0,83% 3,23% Rb 716 ppm 72 ppm 157 ppm 4920 ppm
в санидине, до ко
торого твердый 
раствор остается 
идеальным (мол. 
дол., мас.%, ppm), 
N(.x)ideal

Na Cs Ca Sr Ba

Коэффициент 
разделения хло- 
ридный раствор -  
полевой шпат, к

12,8 [64] 
20,0 [65]

2,4[64,66]
3,3[65]

40 8,70 0,12 0,04

Тип отклонения от 
идеальности

- - + + +

Предел раство 0.30 1,0 5 - КГ3 6 - НГ3 1,4 ■ 10-2 0,12
римости примеси в 2,52% 26,32% 2380 ppm 862 ppm 4400 ppm 5,68% Ba
санидине (мол. 
дол., мас.%, ppm), 
Ш

Na Rb Cs Ca Sr

Фаза, появляю
щаяся на пределе 
растворимости

Альбит Поллу-
Ц И Т

Анортит + 
+ волла- 
стонит

SrAl2Si2Og
трикл.

BaO • Al20 3x 
x 4Si02 x 
xyBaCl2 x  
x  zH^O куб.

Ссылка [64,65] [64-66] [65,67] [68] [68] [68]

К-санидин образует непрерывные твердые растворы с КЬА15130 8 при 
600° [66, 69] и с ВаА125120 8 [70], однако при ионообменном замещении Ва —> 
—» К в санидине вместо СпюОгдо на пределе растворимости образуется куби
ческая фаза ВаО ■ А120 3 - 45>Ю2 • уВаС12 • гН20 , описанная ранее Баррером с 
соавт. [71]. Парционирование Се, Са и Бг в санидине нормальное, соответст
вующее идеальным растворам, но растворимость мала. Коэффициенты пар- 
ционирования для одновалентных микропримесей к > 1, и они накапливают
ся в гидротермальном растворе в большей степени, чем в сосуществующем 
санидине (особенно Се и в наименьшей степени БЬ). Двухвалентные приме
си (за исключением Са) при к < 1 преимущественно входят в полевой шпат 
(особенно Ва) [63].

Согласно [65], коэффициент парционирования санидин/гидротермаль- 
ный раствор при 600° и РНг0 = 1000 бар для БЬ = 0,45, для Се = 0,025; коэф
фициент распределения мусковит/санидин для БЬ = 1,2, а для Се варьирует 
от 4 до 2 в зависимости от изменения концентрации Се в растворе от 10 до 
1000 ррт/г. Избирательное обогащение этими элементами санидина или му
сковита не выявлено. Соответствующие коэффициенты парционирования 
для N8 = 0,050, а для 1л варьирует от 2,9 до 0,047 при изменении концентра
ции его в растворе от 40 до 1150 ррт/г. Коэффициенты распределения дан
ных элементов между мусковитом и санидином зависят от их концентрации 
в растворе. Литий при малых его концентрациях обогащает санидин, при 
больших -  мусковит [72]. Согласно [73], распределение примесей между 
санидином и раствором определяется кристаллохимической константой 
р = Дг/гс, где Аг -  различие в радиусах калия и рассматриваемой примеси, 
гс -  расстояние от К до кислорода в кооординационном многограннике 
Ри = 0,22, рш = 0,12, рКЬ= 0,040, рС8 = 0,11; при р > 0,12 изменение координа-
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б

Фиг. 54. Оптическая ориентировка высокого и низкого санидинов (по Диру и др.,1966)
а — кристаллооптпческая ориентировка высокого санидина, П.О.О. -  плоскость оптических осей; 

6  -  стереографическая проекция, показывающая оптическую ориентировку высокого (Н) и низкого (/.) 
санидинов; О.О.н и О.О.^ -  оптические оси, П.О.О.н и П.О.О.^ — плоскости оптических осей;
Ngн, -  оси индикатрисы высокого и низкого санидинов соответственно

цни примесного катиона в структуре санидина приводит к тому, что раствор 
перестает быть идеальным, а коэффициент парционирования санидин/рас- 
твор перестает быть константой.

Микр. В шлифах прозрачный, бесцветный. Двуосный (-). Описания оп
тически (+) “изо-ортоклазов” являются ошибочными, так как положитель
ный знак обусловлен суммарным эффектом от субмикроскопических врост- 
ков пертитового альбита.

В высоком К-санидине; пл. опт. осей || (010), Nm = b, cNg = 20°, aNp = 5°, 
ng = 1,5240, пт = 1,5230, пр = 1,5192; ng -  пр-  0,0048; дисперсия показателей 
преломления nF- n c = 0,008; 2V - 53,8° (максимально 58°). Дисперсия опти
ческих осей сильная, г < v. Углы погасания на (001) = 0°, на (010) = 5,2° (дан
ные для отожженного при 1075 °С, а затем нагретого при 1120-1130 °С в те
чение 24 ч ортоклаза “Спенсер-А”, Ог926) [29].

В низком санидине: пл. опт. осей ±(010); Ng = b, cNm = 20°, aNp = 5°; 
ng = 1,5236, пт = 1,5230, пр = 1,5188; ng- n p = 0,0048; 2V = 43,6°; дисперсия оп
тических осей г < v. Углы погасания на (001) = 0°, на (010) = 5,3° (данные для 
санидина “Спенсер-С”, Ог922) [28, 29] (фиг. 54).

Показатели преломления увеличиваются от примеси Na -  в интервале от 
чистого Огт  до Or10: ng = 1,5220-1,5270, пт = 1,5220-1,5250, пр = 
= 1,5180-1,5210 [74], а также от примеси Ва и Fe [75].

Для санидина с Монте-Соммы: ng -  1,5223, пт = 1,5214, пр = 1,5171 (XLi); 
п = 1,5250, пт = 1,5243, пр = 1,5200 (̂ .Na); ng = 1,5278, пт = 1,5269, пр = 1,5226 
(К )  [37].

В высоких санидинах 2V меняется от 50-60° в пл. || (010) до 0°; в низких 
санидинах -  от 0 до 35° в плоскости ±(010) [76-80].

Согласно [62], содержание А1 в Т(1) связано с углом оптических осей сле
дующим выражением:

2t, = 0,6197(13) -  0,6308(183)sin2VWp (о2 = 0,997).
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Дисперсия угла оптических осей сильная. Для низкого санидина из Ла- 
ахер-Зее, Воет. Айфель, Германия (хим. ан. 13), 2V меняется от 15° для 
486 ммк (kF) до 22° для 589 ммк (kD, А-Na) и до 26° при 671 ммк (A.-Li) при 
6 °С в пл. ±(010) [81, 82]. Для структурно изученного низкого санидина из 
Фолькесфельда, Воет. Айфель, “Айфель-СУ17” найдено 2V = 6° в 
пл. || (010) для 460 нм (собственно “санидиновая оптика”), но 9° для 550 нм 
и 14° для 690 нм в пл. ±(010) (“ортоклазовая оптика”). Для других саниди
нов оттуда же 2V = 6-20° в пл. || (010) для 460 нм, от 7° в пл. ±(010) до 4-17° 
в пл. || (010) для 550 нм и от 0-10° в пл. ±(010) до 0-12° в пл. || (010) для 
690 нм [10]. В структурно изученном природном высоком санидине 
из гроспидитового нодуля в кимберлитах Робертс-Виктор (хим. ан. 3) 
2V = 48,1° для к  = 486 нм (Я,Р), 46,1° для к  = 589 нм (kD, A-Na) и 45,1° для 
к  = 656 нм (А^), v > г [17].

Хим. Теор. состав чистого KAlSi3Og: К20  -  16,92; А120 3 -  18,32; Si02 -  64,76. 
Молек. вес 278,35. Однако К-санидины с содержанием Ог более 80 мол.% ред
ки. Вариации состава для калиевых санидинов Ог-го-юоАЬо-зо: Na20  -  0,00-3,40; 
К20  -  16,92-12,05; А12Оэ -  18,32-18,64; Si02 -  64,76-65,91.

Анализы (в порядке увеличения содержания натрия):

1 2 3 4 5 6 7 8
Na20 0,07 0,12 0,19 0,80 1,53 1,62 1,79 2,02
к 2о 16,36 16,25 15,87 15,60 14,40 14,42 13,43 13,30
Rb20 - <0,01 <0,01 - - - - 0,024
MgO 0,01 <0,01 0,02 - - - - 0,06
CaO 0,02 0,03 0,03 0,50 0,00 0,01 - 0,37
SiO - <0,01 <0,01 - 0,15 - - 0,99
BaO - 0,14 0,13 - 0,61 - 0,79 1,53
Fe20 3 0,06 0,06 0,04 0,10 0,09 0,26 0,10 0,00
a i2o 3 18,27 18,36 18,54 19,54 18,59 18,74 18,78 19,60
SiOj 64,39 64,66 65,07 63,66 64,63 64,80 64,96 61,20
НгО1 * - - - - - - - 0,62

Сумма 99,17 99,68 99,97 100,20 100,00 99,88 99,81 99,89
Or (мол.%) 99,3 98,5 97,6 92,2 84,8 84,7 81,9 80,0
Ab 0,6 U 1,8 6,8 13,7 13,6 16,6 16,0
An 0,1 0,1 0,2 2,5 0,0 0,0 - 0,1
Cn - 0,3 0,4 - 1,1 1,2 1,5 2,0
Sr-Fsp - - - - — 0,4 - 2,0
Rb-Fsp - - - — - 0,06 — 0,1
Fe-Fsp - - - - 0,60 0,3 0,0
Уд.в. - - - 2,5632 - - 2,560 2,57
ns - - - 1,5236 - - - -

- - - 1,5230 - - - -
пр - - - 1,5188 - - - -
2 VNp - - 46,1 43,6 - 22 - -
a0 - - 8,595 8,5616 8,552 8,5425 8,531 8,540
&0 - - 13,028 12,9962 13,030 13,0195 13,007 13,036
со - - 7,175 7,1934 7,179 7,1829 7,179 7,189
ß - - 115,94 116,015 115,91 115,994 116,0 115,96
ti 2* - 0,266 0,345 0,320 0,295 0,28 0,320
l2 - - 0,234 0,125 0,190 0,195 0,22 0,195
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* Вместе с потерей при прокаливании.
2* Структурное состояние К-п.ш. оценено по римановской спектроскопии.
1 -  из включений в кварце (псевдоморфозы по коуситу) внутри омфацита, коусит- 

эклогитовая пров. Ши-Л у, Ляньюньган, Воет. Китай, в сумму входит МпО -  0,01 [83]; 2, 3 -  
из гроспидитового нодуля в кимберлитовой трубке Робертс-Виктор, Южн. Африка, 
мпкрозонд. (ан. 3 -  оригинал структурного уточнения); в сумму ан. 2 входят ТЮ2 -  0,02, 
СГ2О3 -  0,02, N ¡0 -  0,03, в сумму ан. 3 -  ТЮ2 -  0,01, Сг2Оз -  0,02, N ¡0 -  0,02, МпО -  0,03 [17]; 
4 -  рубиновая копь Могок, Верхняя Бирма ("Спенсер-С безцветный Бирма"), анал. Спен
сер (оригинал структурного уточнения) [15, 28-29, 36]; 5 -  вкрапленник в пемзовом туфе, 
Лаахер-Зее, Айфель, Германия, мпкрозонд. (оригинал нейтронографического струк
турного уточнения) [13]; 6 -  из пемзового туфа, там же, анал. И то (оригинал структурного 
уточнения) [11], 81/А1-распределение по [12]; 7 -  порфировый вкрапленник в вулканитах 
Фолькесфельда, Айфель, Германия, мпкрозонд., в оригинале Бе дано как БеО (оригинал 
структурного изучения при высокой температуре) [25]; 8 -  из ксенолита фенитизиро- 
ванных роговиков в мельтейгит-уртитах, гора Партомчорр (скв. 980), Хибины, Кольский 
п-ов, анал. Некрасова (оригинал структурного уточнения) [14,33].

9 10 11 12 13 14 15 16
№ 20 1,80 2,25 2,46 2,60 2,52 2,66 2,77 3,46
к 2о 12,87 13.20 12,72 13,58 12,71 12,09 11.96 11,48
MgO - 0,05 Сл. 0,00 0,12 0,05 0,65 0,03
СаО 0,56 0.53 Сл. 0,18 0,25 0,05 0,69 0,49
ВаО - - 1,31 - - 1,56 - -

Р^О з 0,22 0,28 0,20 0,11 0,00 0,47 0,18 0,27
А12О3 20,24 18,76 18,56 19,00 18,63 19,12 19,07 18,91
8Ю2 64,24 64,90 64,70 63,52 66,11 63,62 63,58 65.35
Н20±* 0,50 - 0,42 1.14 - 0,11 0.79 -

Сумма 100,43 100,01 100,37 100,13 100,34 99,73 99,76 100,00
О г , мол% 80,1 78,0 75,2 76,8 75,9 75,5 71.4 67,8
А Ь 17,0 19,1 20,8 22,3 22,8 23,9 25,1 29,3
А п 2,9 2,6 — 0,9 1.3 0,6 3,5 2,4
С п — — з л — - - - -

Уд.в. - - 2,5763 - - - - -
- - 1,5249 1,5252 - - 1,5268 -

п т - - 1,5247 1,5248 - - 1,5261 -
П р - - 1,5202 1,5201 - - 1,5212 -

2 У ц р 13 - 24,0 17 222* - 29 -
0 о - 8,515 - - - - - 8,471
^0 - 13,018 - - - - - 13,009
с о - 7,176 - - - - - 7,172
Р - 116,03 - - - - - 116,04

*1 - 0.290 - - - - - 0,294
12 - 0.210 - - - - - 0,206

* Вместе с потерей при прокаливании.
2* См. повед. при нагревании.
9 - е  горы Симоно, Витербо, Италия, анал. Спенсер [29]; 10 ( из вулканического туфа 

в Фолькесфельде, Айфель, Германия ("С пенсер-С ), анал. Спенсер [29]; 1 1 -  вкрап
ленники в трахите, гора Амиата, обл. Тоскана, Италия, рентгенофлюоресцентный анализ, 
в сумму входит ТЮ2 -  0,04 [84]; 12 -  вкрапленники, Вейр, Айфель, Германия, анал. фон 
Кнорринг [53], оптика по [74]; 13 -  Лаахер-Зее, Воет. Айфель, Германия, анал. Сето [82]; 
1 4 -  из лейцит-нефелинового долерпта, Фогельсберг, Хессе, анал. Скун [85]; 15 -  вкрап
ленники в лаве, Кокомо, шт. Колорадо, США, анал. фон Кнорринг, в сумму анализа 
входит БеО — 0,07 [53], оптика по [74]; 16 -  вкрапленники в риолите, гора Россастрада, обл. 
Тоскана, Италия, рентгенофлюоресцентный анализ, в сумму входит ТЮ2 -  0,01 [84].
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Диагн. исп. В кислотах нерастворим. П.п.тр. плавится с трудом в пузыри
стое стекло, окрашивая пламя желтым цветом; в растворе кобальта сплав 
окрашивается в синий цвет.

Диагност. Кролем с соавт. [86] для определения состава моноклинных 
полевых шпатов предложено уравнение

п0г = -535,186 + 2,37332V- 3,52656 • KHV2 + 1,75614 • 1(Н П
где п0г -  мольная доля Or, V -  объем ячейки (А3). Стандартная ошибка опре
деления о  = 0,003лОг.

Структурное состояние санидинов оценивается из данных полного рент
геновского или нейтронографического уточнения нх кристаллической стру
ктуры по расстояниям Т-О в тетраэдрах. Согласно Кролю и Риббе [5], опре
деление содержания Al(t,) в индивидуальном [(Si, А1)04]-тетраэдре (Т,) следу
ет проводить по следующему уравнению, выведенному на основании анали
за надежных структурных данных:

t, = 0,25(1 + лДп) + (<Т,-0> -  «T-0»)/const,
где t, — число атомов А1 в Т,-тетраэдре, деленное на число тетраэдров, — 
мольная доля анортитового компонента, (Т,—0) -  среднее значение из 
4 расстояний (Si, А1)-0 в Тгтетраэдре, ((Т-О)) -  общее среднее значение для 
всех неэквивалентных Т-О расстояний в ячейке (8 -  в моноклинной, 16 -  в 
триклинной), const -  общее значение (((Al-О)) -  ((Si-O))}, равное 0,125 А для 
К-п.ш. или 0,130 А для Na-п.ш. При этом предполагается, что в максималь
ном (низком) микроклине, так же как и в низком альбите, t,0 = 1,00, t,m = 
= t20 = t2m = 0,00. Данная зависимость лежит в основе всех корреляций, пред
ложенных Кролем и Риббе для диагностики щелочных полевых шпатов, в 
отличие от Стюарта и Райта [7], которые за крайние значения “полевошпа
тового ромба” принимали максимальные (известные в то время) различия в 
параметрах.

Согласно Кролю и Риббе [5], в максимально разупорядоченном высоком 
санидине: 20Cu*ai (201) = 20,960°, 20Си̂  (400) = 46,955°, 20Си̂  (060) =

= 41,547°, 200,^(204) = 50,864°, Д20Си̂  (130-130) = 0,0,

*200,^(131-131) = 0,0, tr[l 10] = у2(а2 + Ь2 + 2аЬсозу)'Л = tr[lT0] =

= 1/ 2(а2 +Ь2-  2abcosy)'/2 = 7,8079 A, Atr = 0,0.
В моноклинных К-п.ш. Xt, = 2t, = (1 -  2t2). Для определения содержа

ния А1 в Т-позициях предлагаются уравнения регрессии b-с*, b-с  и
2 0 0 ,^ ( 0 6 0 ) - 2 0 ^  (204):

6-24,8095 + 74,9054с*
1 ”  -3,3261 + 19,5102с*

или

2 0 с к (060) + 12,1814-1,04093 2вСиК (204)2 j ______ __________________________________
1 0,6112 + 0,01592 20ска (204)
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Эти уравнения точнее, чем уравнение с прямыми параметрами ячейки 
b-с:

_ Ь + 5,1479 -  2,56437с 
1_ 2,7945-0,44621с

Переход к обратным параметрам может быть осуществлен по извест
ным формулам кристаллографии: с* = absiny/V; cosa* = (cosPcosy -  
-  cosa)/sinP siny, cosy* = (cosa cosP -  cosy)/sina sinp.

В моноклинных К-п.ш. векторы tr[l 10] и tr[110]. в направлении кото
рых чередуются тетраэдры T¡0 —» Т20 —> Т2ш и Т,ш —» Т20 -> Т2ш [87-89], 
равны, и содержание А1 в Т( 1) может быть рассчитано из уравнения

t, = 36,030 -  6,5690tr[ll0] + 0,02147V.
Повед. при нагрев. Температура плавления 1150 ± 20°; плавится инкон- 

груэнтно с образованием лейцита и богатого Si02 расплава.
При длительном отжиге низкого санидина при температуре, близкой к 

температуре плавления (например, в течение 300 ч при 1075°), он переходит 
в высокий санидин [10, 29-31,90, 91]. При этом увеличиваются параметр а и 
объем ячейки и уменьшается угол Р, уменьшается уд. в. и меняется угол опт. 
осей от 2V=40° в пл. ±(010) до 55° в пл. || (010); показатели преломления пра
ктически не меняются.

Для высокого санидина из Фолькесфельде, Айфель, Германия [77,78], ус
тановлено следующее изменение структурного состояния (t,), параметров 
ячейки и угла опт. осей в зависимости от температуры и длительности отжига:

и0Ьч’ а b с Р V 2 V II 010 t r t ,2*
— 8,555(2) 13,020(2) 7,185(2) 115,99(1) 719,4(3) 15° 0,31 0,29

750/200 8,557(2) 13,024(2) 7,184(2) 115,97(1) 719,8(3) 20 0,30 0.29
750/200 8,553(2) 13,021(2) 7,183(2) 115,98(2) 719,1(4) 24 0,30 0,29
780/120 8,554(2) 13,025(2) 7,181(2) 115,98(2) 719,3(4) 28 0,29 0,28
850/200 8,558(2) 13,025(2) 7,182(2) 115,99(2) 719,ö(4) 30 0,29 0,28
780/120 8,554(3) 13,019(3) 7,180(3) 116.00(3) 718,7(6) 31 0,29 0,28
750/200 8,555(2) 13,023(2) 7,181(2) 116,00(2) 719,1(4) 34 0,29 0,28
780/120 8,555(2) 13,026(2) 7,180(2) 115,96(1) 719,4(3) 38 0,28 0,28
950/134 8,551(2) 13,032(2) 7,178(2) 116,00(2) 719,0(4) 39 0,27 0,26

1050/400 8,558(2) 13,032(1) 7,177(2) 115,97(2) 719,6(4) 44 0,26 0,26

* Расчет по Стюарту [92]. 
2* Расчет по Кролю [89].

Опыты указывают на аномальное поведение санидина из Фолькес
фельде: угол опт. осей при нагревании возрастает в непрогретых образ
цах до большей величины, чем в предварительно прогретых, -  при нагре
ве от 750 до 1050° (от 5 до 1600 ч) 2V возрастал от 10° в пл. || (010) до 45° 
в пл. || (010), а в отожженных при 750° -  от 10 до 20° при нагреве 0-800°, 
в отожженных при 850° -  от 10 до 30° при нагреве 0-200°, в отожженных 
при 950° -  от 10 до 37° при нагреве 0-200°. При последовательном отжи
ге при 750, 850, 950 и 1050° 2V возрастает от 10 до 20, 20-22-23, 20-25, 
25-35—40° при нагреве соответственно 0-800, 0-200, 0-200 и 0-600° [77, 
78]. Авторы полагают, что причиной аномалии может быть радиация от 
неизвестного источника. Согласно [93], мегакристы санидина из Фоль-
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кесфельда отличаются аномально высокой скоростью Si/Al-разупорядо- 
чения при отжиге уже чуть выше 700°.

При отжиге до 1000° санидина из Фолькесфельда (“Айфель-CV 17Т”) 
дисперсия угла оптических осей значительно ослабевает: 2V = 42° для 
460 нм, 41° при 550 нм и 40° при 690 нм, а пл. опт. осей переходит из пл. 
±(010) (ортоклазовая оптика) в пл. || (010) (санидиновая оптика) [10]. Для К- 
санидина из Айфеля (хим. ан. 13) было установлено изменение 2V от 15° в 
пл. ±(010) при 6°С до 0 при 22°С и 20° при 50°С в пл. || (010) для 486 ммк, от 
22° в пл. ±(010) при 6°С до 0 при 44°С и 20° при 70°С в пл. || (010) для 589 ммк 
(X-Na, оранжевый) и от 14° при 6°С в пл. ±(010) до 0 при 54°С и 14° при 70°С 
в пл. || (010) при 671 ммк (X-Li, красный) [81, 82].

Повед. под давлен. При давлении 25-40 кбар и температуре до 900° в 
присутствии воды синтетический санидин (и природный ортоклаз) перехо
дит в гексагональную фазу KAlSi3Og • Н20  (гидросанидин) с плотностью 
2,58 г/см3 [94]. Эта же фаза получена из природного санидина при 25-80 кбар 
в интервале 500-2000° [95, 96].

При 120 кбар и 900° синтетический санидин переходит в высокоплотную 
(3,84 г/см3) тетрагональную фазу KAlSi3Og (пр. гр. 14/т) со структурой типа 
голландита, в которой атомы Si и А1 находятся в октаэдрических позициях в 
шестерной координации [97]. Предполагается, что в этой форме К-п.ш. мо
жет присутствовать в мантии. Подобная плотная модификация получена для 
синтетического аналога К-п.ш. KAlGe3Og при 25 кбар и 980° [98].

Гексагональная (пр. гр. Рб^т) плотная (3,00 г/см3) фаза состава K2SiSi30 9 
со структурой типа вадеита, в которой атомы Si одновременно находятся в 
четверной и шестерной координации, получена при высоких давлении и тем
пературе Киномура с соавт. [99]. Молярный объем вадеитоподобной фазы 
на 25%, а голландитоподобной — на 35% меньше молярного объема саниди
на, и они могут существовать в условиях земной коры и верхней мантии до 
глубины ~300 км.

Опыты с гомогенным микроклином и микроклин-пертитом при давле
нии 30-100 кбар в интервале температур 300-1500° показывают, что при 
возрастании температуры до 700-1000° и давления до 30-55 кбар соответст
венно всего за 4-6 мин опыта происходит полное разупорядочение микро
клина (t.O = 0,980-0,985) до санидина (t,0 = 0,370-0,270) (эффект одновремен
ного действия температуры и давления на Si/Al-разупорядочение), а при 
80-100 кбар и 900° К-п.ш. разлагается с образованием вадеитоподобной фа
зы KSiSi30 9 (а = 6,613, с = 9,519 K^ng = 1,634, пр = 1,625), кианита и коусита 
по реакции 2KAlSi3Og —» KSiSi30 9 + Al2SiOs + Si02. Гомогенизации микро- 
клин-пертита при этом не происходит, Na-фаза сохраняется и при 
1000-1200° и при 30-55 кбар и выше разлагается с образованием жадеита и 
коусита [100].

Томпсоном с соавт. [101] в результате опытов при 2,35-2,74 ГПа и 
450-680° показано, что вода в санидин-гидрате является структурной. Мини
мальное ее содержание при 2,7-3,2 ГПа и 450-680° составляло 
4,42-5,85 мас.%, KAlSi3Og • 0,83Н2О, ниже максимального содержания 
6,07 мас.%, соответствующего формуле кристаллогидрата с одной молеку
лой воды KAlSi3Og • Н20 . Вода может быть удалена нагреванием при атмо
сферном давлении с образованием метастабильной фазы гексасанидина (о = 
= 5,2893 ± 0,0016, с = 7,8185 ± 0.0036 Ä). Для санидин-гидрата найдено: а = 
= 5,3366 ± 0,0022, с = 7,7141 ± 0,0052 А. Фазовая диаграмма показывает, что 
санидин-гидрат устойчив выше линии 40072,4 ГПа -  70072,8 ГПа, санидин +
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+ вода -  ниже ее. Существование санидин-гидрата в земных условиях долж
но быть ограничено высоким давлением при низкой температуре, и он мо
жет быть потенциальным источником воды в зонах холодной субдукции, од
нако его образование затруднено в породах гранитного состава.

Нахожд. Санидин сохраняется в быстро остывающих, преимущественно 
молодых вулканических или субвулканических породах, относительно сухих 
или потерявших флюидную фазу во время формирования. К-санидин харак
терен для кислых и щелочных вулканических пород -  риолитов, трахитов, 
фонолитов, гранит- и сиенит-порфиров. Редок в кислых и щелочных интру
зивных породах. Как правило, санидин в таких образованиях не является су
щественно калиевым и в силу высокотемпературного образования содержит 
значительное количество изоморфного №.

К-п.ш. со структурным состоянием, соответствующим санидину, образу
ются также при гидротермальном минералообразовании ниже 500° вследст
вие склонности щелочных полевых шпатов к метастабильной кристаллиза
ции в неупорядоченной форме в соответствии с правилом Оствальда (прин
цип “простоты” Гольдсмита) [102-104]. Такие “санидины” см. “Адуляр”.

Классическим районом развития К-санидина считается вулканический 
район Воет. Айфеля вблизи Рейнского грабена в Германии, откуда санидин 
был впервые описан и на образцах из которого (из Лаахер-Зее, Фолькес- 
фельда, Вейра, Ванненкёпфе и др.) неоднократно уточнялась его кристалли
ческая структура и морфология кристаллов, химический состав, оптические 
и термодинамические свойства [10-13, 23-25, 29, 43, 53, 82 и др.]. Санидин 
здесь является главным минералом в четвертичных трахитовых и фоноли- 
товых лавах и туфах в ассоциации с олигоклазом, клинопироксеном, амфи
болом, гаюином, биотитом, магнетитом, апатитом и сфеном. Однако собст
венно К-санидин встречается относительно редко, главным образом в виде 
захваченных фрагментов мегакристов или порфировых вкрапленников в 
вулканитах; более обычны здесь К,№-санидин и №-санидин вплоть до анор- 
токлаза (см. “К,№-полевые шпаты”). Прекрасные его кристаллы наблюда
лись в риолитах и трахитах Драхенфельсе в Зибенбюргене, близ Бонна, Гер
мания, в Ванненкёпфе, Айфель, в пустотках в пемзовом шлаке [43].

Вторая известная провинция калиевых пород -  Альбанские горы близ 
Рима, Италия. Отсюда санидин и ассоциирующие с ним ортоклазы и проме
жуточные микроклины структурно изучены с горы Адамелло [16]. Описан 
и детально кристаллографически изучен из выбросов Монте-Соммы, Везу
вий, Италия [37]. В пров. Тоскана описан из вкрапленников в трахитах на го
ре Амиата и риолитах на горе Россастрада (хим. ан. 10, 16). Санидин здесь 
обогащен № , имеет 2Г ~ 0° в пл. || (010) и ассоциирует с зональным плагио
клазом, ядро которого сложено низким или структурно-промежуточным би- 
товнитом Ап1Ь_ад, а промежуточная зона и периферия -  высоким лабрадором 
Ап62-12 и андезин-лабрадором Ал48_бо [84]. Предполагается, что в трахитах са
нидин кристаллизовался после плагиоклаза, а в риолитах -  первым, до кварца, 
при высокой температуре 800-850° и ^н2о -  * -2  кбар. Широко распростра
нен в трахитах: о-в Пантеллярия, Италия, но также в ассоциации с К,№- и 
№-санидином и анортоклазом, как и в породах Рейнской пров. в Германии.

В риодацитах в окрестностях Рудника, Югославия, высокий санидин об
разует крупные (2-6 см) порфировые вкрапленники с гранями (001), (010) и 
(110) в основной массе андезина Ап2%40, санидина, кварца, биотита, роговой 
обманки (редко авгита), с магнетитом, апатитом, цирконом, сфеном, пири
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том, альбитом, эпидотом, пренитом, хлоритом, кальцитом и др. -  в Майдан- 
ской реке: ОгТ1ЛАЬ2г,9 с 2V = 40-52°, t,0 = t,m = 0,265, t20 = t2m = 0,235, в Буре- 
вице: Огю |Abx29 с 2V = 23-27°, t,0 = t,m = 0,295, t20 = t2m = 0,205, в Градине: 
O r ^ jA b ^ c  2V = 13-24°, t,0 = t,m = 0,282, t20 = t2m = 0,218 [105].

В кварцевых латитах силла в Сьерра-Бланка, шт. Техас, США, санидин 
является криптопертитом, обогащен Na (ng = nm = 1,526, пр = 1,520), 2V = 
= 25-30° в пл. ±(010). Ассоциирует с вкрапленниками олигоклаза Ап2о [44].

В кислых эффузивах Приморья (фельзиты, К-риолиты, липариты, вул
канические стекла с линзами шаровых риолитов и прослоями риолитовых 
игнибритов и туфов) К-санидин образует вкрапленники (2-5%, 0,2-2,0 мм) и 
присутствует в раскристаллизованной основной массе (50-60%) вместе с 
кварцем (30-35%). На Сергеевском м-нии фарфоровых камней К-риолиты 
гидротермально изменены и содержат, кроме того, 5-12% монтмориллони
та и каолинита и 5-10% опала и халцедона [106].

В третичных неоинтрузиях гранитов, развитых в р-не Тырныауза, Сев. 
Кавказ, представленных малыми интрузивными телами плагиоклазовых и 
калишпатовых гранит-порфиров и гранит-аплитов, местами интенсивно пе
реработанных рудоносными растворами, а также крупным (~10 км2) Эль- 
джуртинским массивом биотитовых порфировидных гранитов, прорывае
мым затем кислыми субэффузивными породами (некки и жилы липаритов, 
криптолипаритов, витроандезитов, витрофиров), санидин исследован наибо
лее детально. Во вкрапленниках эльджуртинских гранитов состав санидина 
варьирует в пределах Or63(Ab + Ari)37-Or19(Ab + Ап)2х (в среднем Ог69 9(АЬ + 
+ Ап)зо,); в основной массе он перекрывается на ~2/3: Ог63(АЬ + Ап)37-Ог19(АЬ + 
+ Ап)2х (в среднем Ог699(АЬ + Аи)зо,|); в измененных гранитах: Ог10(АЬ + 
+ Arfya-Or-nlAb + Ап)22. По структурному состоянию это низкий санидин: 
t, = 0,56-0,70, t2 = 0,44-0,30 (в среднем t, = 0,644, t2 = 0,356), t, = 0,63-0,70, 
t2 = 0,37-0,30 (в среднем t,= 0,671, t2 = 0,329) и t, = 0,69-0,73, t2 = 0,31-0,27 
соответственно. Санидин сосуществует с зональным плагиоклазом: андези
ном Ал36_38 с -2V = 90-86° в ядре и олигоклазом Ап22_26 с -2V  = 70-82° 
по периферии, структурно-промежуточным (ИУ = 50-60). Содержание в 
санидине (г/т) Rb -  330-550, Cs -  6,2-12,0, Li -  14-24; в плагиоклазе: 
Rb -  50-120, Li -  16-42 [21, 22].

Показано, что расплавные включения (в сосуществующем кварце) гомо
генизируются при 850-800° (слабо раскристаллизованные) и при 790-750° 
(хорошо раскристаллизованные), включения многофазовых высококонден- 
сированных растворов (рассолов) в интервале 730-330°; наиболее высоко
температурные (730-500°) флюидные включения наиболее высоко минера
лизованы (концентрация 50% и выше) и содержат C1-, Na+, К+, Са2+, а также 
Si02 и А120 3, K/Na = 0,7-0,5, твердые фазы (галоиды и алюмосиликаты) со
ставляют 50-90% объема включений; включения водных (0,01-0,08% Н?0) 
флюидов (~500°) в основном хлоридные, менее минерализованы 
(400-500 г/л), K/Na = 0,4-0,3, твердые включения -  галит и сильвин; низко
температурные (<500°) жидкие (0,04-0,14% Н20) двухфазовые включения 
наименее минерализованы (40-100 г/л), K/Na = 0,2, имеют также хлоридный 
состав ( НС03 повышено только в зонах трещиноватости) [22].

Необычное нахождение санидина в гранитах объясняется специфиче
скими условиями образования Эльджуртинского массива. Согласно Сенде- 
рову и Яськину [107], K/Na-равновесие между санидином Ог70АЬ30 (зерно раз
мером 1 см) и расплавом должно быть достигнуто за 2 • 105 лет, что соизме
римо с предполагаемым временем остывания интрузива. По расчетам, Si/Al-
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упорядочение также должно быть большим, чем установлено в эльджуртин- 
ских санидинах. Поэтому предполагается, что поднявшийся с глубины сухой 
расплав, успевший к этому времени остыть от 1100 до 700° и существенно 
насытиться водой при Ptí6ok = Рщ0 = 1 кбар (~4 мас.% Н20), потерял летучие
компоненты вследствие вскипания. Именно поэтому санидин оказался не
равновесным с сосуществующим расплавом и сохранил свое частично упо
рядоченное структурное состояние [22].

Изучение эльджуртинского санидина Вит-Айкшеном с соавт. [108] под
твердило, что состав вкрапленников остается практически постоянным, 
Ог10АЬх Ап2, и  в кровле интрузива они формировались действительно в сухих 
условиях, так как сложены криптопертитами с когерентным прожилковым 
(1-2 мкм) срастанием низкого санидина (t, = 0,7, -2V = 40° в пл. ±(010)) со
става О/дз |_g2 ,И^6, ,&-18,Ило,!-о,2 со сдвойникованным по альбит-периклиновому
закону низким альбитом, АЬ^^Ап^Ог^. Однако на глубине К-п.ш. перехо
дит в ортоклаз-микропертит с оптически видимым пятнистым (-30 мкм) 
низким альбитом, Ab91_S3Anl_l50r2 и Or96_98 (t, = 0,8, -2V = 60°), что указывает 
на фазовые преобразования в условиях насыщенности флюидами. Интерес
но, что сосуществующий плагиоклаз определен как зональный олигоклаз с 
ядром ЛЬ68Аи28Ог4, каймами состава А^89Аи20Ог, и тонкой (—50 мкм) каемкой 
альбита АЬ^п^О г^

В противоположность этому вкрапленники низкого санидина в гранит- 
порфире Самгарского массива, Срединный Тянь-Шань, у кровли более упо
рядочены, чем в нижней части интрузива, что можно объяснить накоплени
ем летучих под экраном плотных вмещающих пород [109].

В калиевых щелочных породах вулкано-плутонических комплексов са
нидин с 2V = 20-30° (карлсбадские двойники) установлен в меланократовых 
шонкинитах Инаглинского и Якокутского комплексов (Центрально-Алдан- 
ская пров., Якутия) [110].

В калиевых основных породах (щелочно-базальтовых, щелочно-габбро- 
идных) К-санидин связан с породами вулканогенных ассоциаций базаль- 
тов-трахибазальтов-тефритов-лейцититов (Кирганикское поле, Центр. 
Камчатка), эпилейцитовых базальтов-эпилейцититов-эпилейцитовых фо
нолитов-трахитов (Кольбашинское поле, Киргизия) и щелочных оливино- 
вых базальтов-лейцитовых тефритов-щелочных трахиандезитов-лейцито- 
вых фонолитов-щелочных трахитов (Тежсарский комплекс, Армения) 
[ПО].

Особый случай представляют санидины из реликтов пород верхней ман
тии, захваченных кимберлитами, в которых наблюдаются наиболее К-сани- 
дины с наиболее неупорядоченным структурным состоянием, образовавши
еся в условиях совместного действия высокой температуры и высокого дав
ления. Высокий санидин с наивысшей степенью Si/Al-неупорядоченности ус
танавливается в эклогитах, что обусловлено, с одной стороны, его формиро
ванием при высоких температуре и давлении, а с другой, практически “мгно
венной” закалкой. В коусит-санидиновых гроспидитовых нодулях в кимбер
литовой трубке Робертс-Виктор, Южн. Африка, высокий санидин (t, = 0,532) 
(хим. ан. 2, 3) вместе с коуситом представляют собой ранние фазы, ассоции
рующие с Са-”Эскола”-клинопироксеном, гроссуляр-ппроповым гранатом и 
кианитом; предполагается, что он образовался при 1050—1125° и 48-50 кбар 
и был закален до 700° всего за несколько часов [17, 111]. Аналогичные вы
сокие санидины установлены в кимберлите Лайк Эллен, шт. Мичиган, США
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[112], и в эклогитовых мантийных ксенолитах кимберлитовой провинции 
Колорадо-Вайоминг в США [113].

Аналогичные образования описаны из коусит-эклогитовой пров. Ши- 
Лу, Воет. Китай [83]. Предполагается, что практически чисто калиевый са
нидин возник при декомпрессии эксгумированных с большой глубины ксе
нолитов эклогита, находивщихся там при ультравысоком давлении 
(~30 кбар). Это привело к выделению К-компонента К-содержащего омфа- 
цита и замещению коусита кварцем, за счет которых и образовался К-п.ш. 
Процесс был быстрым, в результате чего сохранилось неупорядоченное 
структурное состояние.

В Хибинском массиве низкий санидин (хим. ан. 8) возник при фенитиза- 
ции ксенолитов роговиков в гнейсовидных мелкозернистых мельтейгит-ур- 
титах. Он отличается высоким содержанием Na и Ва и необычно высоким 
содержанием Sr, но (что удивительно) полным отсутствием Fe. Роговики и 
вмещающие их мельтейгит-уртиты не были захвачены процессом постмаг
матической ортоклазизации, и здесь не образовался существенно калиевый 
адуляровидный ортоклаз, характерный для хибинских рисчорритов (см. 
“Адуляр”) [14, 33].

Глобулярные сферолиты (0,5-1,0 мм) очень чистого санидина (К/(К + 
+ Na) = 0,99) с параметрами ячейки, соответствующими санидину, найдены в 
флишевой глине базального слоя на стратиграфической границе мела и тре
тичных отложений в р-не Караваки, Испания, аномально обогащенной Сг, 
Со, Ni, Os и Ir (44 и 86,7 частей на 109) и обедненной РЗЭ [114]. Поскольку 
аутигенное образование санидина вряд ли возможно из-за длительности и 
равновесности процессов при низкой температуре, его вулканогенное обра
зование невероятно из-за чисто калиевого состава минерала и отсутствия в 
глине вулканитов, авторы утверждают, что сферолиты санидина являются 
микротектитами с заимствованием вещества из импактного кратера. Дан
ные исследования связываются с гипотезой катастрофического вымирания 
динозавров, фораминифер и других организмов в результате метеоритной 
бомбардировки Земли с резким повышением концентрации иридия.

Измен. Данных по изменению санидина в гипергенных условиях мало. 
Исследуя механизм низкотемпературного гидротермального преобразо
вания К-риолитов на Сергеевском м-нии фарфорового камня (Приморье), 
Самотоин с соавт. [115] показали, что он имеет метасоматический харак
тер: минералы риолитов растворяются и тут же, in situ, кристаллизуются 
устойчивые в изменившихся условиях новообразования. При растворении 
санидина (с образованием ямок, полостей и каналов, а также тонкого 
рельефа растворения) на плоскостях (001), (010), (ПО) и (201) в законо
мерной ориентировке нарастает железосодержащий диоктаэдрический 
монтмориллонит. Эпитаксический характер роста монтмориллонита ог
раничивается 1-3 слоями, последующие слои зарождаются в произволь
ных ориентировках. Он кристаллизуется в виде турбостратически ориен
тированных 2:1 слоев из двух-трехслойных пачек и повторяет рельеф 
растворения санидина. На поверхности санидина образуется также каоли
нит с размером кристаллитов на плоскости (001) до 1 мкм при толщине до 
10 элементарных слоев (70-80 А). В отличие от монтмориллонита каоли
нит не образует псевдоморфоз замещения полевого шпата. Кристаллиза
ция новообразований происходит из растворов и осуществляется непо
средственно по замещаемым минералам без участия каких-либо промежу
точных аморфных или кристаллических фаз. Характер преобразования
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санидина в монтмориллонит и каолинит согласуется с данными экспери
ментальных исследований [116].

Практ. знач. Гидротермально-измененные калиевые риолиты Сергеев
ского м-ния (70 км сев.-вост. г. Партизанска, Приморский край, Россия), со
стоящие на 50-60% из санидина, 30-35% кварца, 5-12% монтмориллонита и 
каолинита и 5-10% опала и халцедона, являются месторождением фарфоро
вого камня -  нового вида сырья для фарфоро-фаянсовой промышленности 
[106, 117].

Межплоскостные расстояния низкого санидина нз Бирмы (ортоклаз “Спенсер-С”) 
Cu Kai -излучение. Дифрактометр [118]

ш / d (A ) 20 Ш / d ( Ä) 20 hkl / <*(Ä) 20

ПО 5 6,621 13,38 312 18 2.600 34,46 222 12 1,9705 46,02
020 5 6.498 13,62 221 4 2,578 34,84 333 3 1,9536 46,44
001 2 6,464 13,62 241 37 2,574 34,84 261 1 1,9267 47,22
111 6 5,861 15,12 112 8 2,550 35,16 400 11 1,9235 47,22
021 2 4,583 19,36 310 8 2,516 35,66 351 3 1,9207 47.22
201 57 4,217 21,06 240 3 2,482 36,16 403 6 1.9101 47,56
111 17 3,941 22,54 151 8 2,417 37,18 260 2 1,8874 48,18
200 5 3,847 23,10 331 12 2,381 37,74 331 2 1,8825 48,30*
130 74 3,775 23,56 113 7 2,323 38,74 133 7 1,8533 49,12
131 15 3,616 24,60 332 3 2,263 39,80 420 2 1,8444 49,36
221 10 3,537 25,16 223 1 2,231 40,40 152 2 1,8383 49,54*
112 52 3,465 25,70 132 1 2,229 40,40 423 1 1,8326 49.70*
220 100 3,310 26,92 151 4 2,201 40,98 350 3 1,8256 49,92*
202 59 3,283 27,14 060 25 2,166 41,66 262 4 1,8080 50,44
040 29 3,249 27,44 241 11 2,125 42,52 062 9 1,7993 50,74
002 78 3,232 27.58 401 4 2,114 42,72* 204 23 1,7976 50,74
131 59 2,991 29,84 402 5 2,108 42,84* 043 10 1,7956 50,74
222 7 2,930 30,48 202 2 2,068 43,84 441 7 1,7722 51,52
041 25 2,903 30,78 311 3 2,064 43,84 442 3 1,7687 51,64
022 10 2,894 30,86* 061 5 2,054 44,06 242 4 1,7445 52,40
132 22 2,767 32,34 422 13 2,006 45,18 114 1 1,7271 52,98

* Сильное наложение от предыдущего рефлекса СиКа2
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Микроклин Microcline
K[AlSi30 8]

Название от греч. pixpo£ (микрос) -  небольшой и xA.iv (клин) -  угол, за 
небольшое отклонение угла между спайностями от 90°. Впервые описан из 
Фридриксверна, Южн. Норвегия (Брейтхаупт -  Breithaupt, 1830), но посколь
ку первоначально предполагалось, что все К-п.ш. являются моноклинными, 
это отклонение (—10’) рассматривали как ошибку измерения. Триклинная 
симметрия микроклина окончательно подтверждена Бёггильдом [1] на осно
вании гониометрических измерений, выполненных с ювелирной точностью. 
Истинные углы решетки микроклина впервые уточнены Лавесом [2]. При
чиной триклинизации микроклина является упорядоченное распределение 
Si и А1 в тетраэдрических позициях кристаллической структуры (А1 в Т,0, Si 
в Т,ш, Т20 и Т2ш), нарушающее симметрию Al.Si.O-KapKaca относительно 
плоскости симметрии (010).

В настоящее время под микроклином понимается структурно-упорядо
ченная (с содержанием А1 в позициях Т, = Т,0 + Т ,т  от 0,75 до 1,00) низко
температурная модификация К-п.ш. с отчетливо проявленной триклинно- 
стью. Последнее отличает микроклин от ортоклаза, который фактически 
является псевдомоноклинным тонкосдвойникованным микроклином (см.
“Ортоклаз”).

Разное. По структурному состоянию: максимальный микроклин — maxi
mum microcline, с содержанием А1 в Т|0 + Т ,т  = 1,00 (2t, = 1,00), в котором 
весь А1 практически сконцентрирован в Т,0 (t,0 — 1,00); низкий микроклин 
low microcline (0,95 < 2t, < 1,00); промежуточный микроклин -  intermediate 
microcline (0,80 < 2t, < 0,95); высокий микроклин -  high microcline (0,75 < 2t, < 
< 0,80). По морфологии: крипторешетчатый микроклин, микрорешетча- 
тый микроклин, шахматный микроклин, уравновешенный или неуравнове
шенный решетчатые микроклины (часто в сочетании с характеристикой 
структурного состояния) -  параморфозы микроклина по ранее образованно
му первичному К-п.ш. (санидин), сохраняющие общую моноклинную сим
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метрию ранее образованного минерального индивида, с различной степе
нью крупности проявления решетчатого (альбит-периклинового) двойнико- 
вания и разным соотношением “правых” и “левых” двойников в решетчатом 
блок-кристалле. По окраске: амазонит -  amazonite, солнечный камень 
(авантюрин) -  sunstone, aventurine, red clouded feldspar.

Характ. выдел. Кристаллы, зернистые массы. Параморфозы по первич
ному высокотемпературному К-п.ш. (санидину). Продукт фазового распада 
и дальнейшего Si/Al-упорядочения K,Na-n.ni. (в микропертитах). Псевдо
морфозы по альбиту при микроклинизации.

Структ. и морф, крист. Трикл. с. С) - Р 1 (условно С 1)- «о -  8,56-8,58, 
Ь0 = 12,96-12,98, с0 = 7,21-7,22 А; а  = 90,25-90,57, р = 115,8-116,0, 
у = 87,7-89,0°; V = 719,8-722,3 АЗ; Z = 4.

Для максимально упорядоченного микроклина, по Кролю и Риббе [3]: 
а = 8,592, Ь = 12,963, с = 7,222 А, с* = 0,153997 А-'; а = 90,62, а* = 90,44, 
Р = 115,95, у = 87,67°, Г  = 92,29°; V = 722,65 А?.

Для характеристики степени триклинности микроклина Голдсмитом и 
Лавесом [4] введено понятие “рентгеновская триклинность” -  А (в отечест
венной литературе -  Др, “р” -  “рентгеновская”), исходя из наибольшей вели
чины (Ad = 0,08 А) расщепления отражений 131 и 131 на порошкограммах, 
наблюдавшегося ими для микроклина из р-на Ориерви, Финляндия: 
Д = 12 ,5^131)- с?(|5|)| .  Аналогичное расщепление отражений 130 и 130 для
той же цели ранее использовалось Мак-Кензи [5]. Мерой триклинности яв
ляются также углы обратной решетки а* и у* [6]. А.С. Марфуниным (1962) 
введено понятие “оптическая триклинности” -  До (“о” -  “оптическая”), исхо
дя из максимального угла 3.(010) с Ng, равного 18°, или угла погасания на 
(001): До = 0,0555{±(010) a  Ng). Длительное время данная константа была 
единственным критерием определения структурного состояния К-п.ш., весь
ма популярной в петрологической литературе. Однако величина “триклин
ности” не аналогична “степени Si/Al-упорядоченности” полевого шпата, как 
предполагали Голдсмит и Лавес [4, 7], так как отражает перераспределение 
Si и А1 только между двумя позициями (Т,0 и Т(ш) из четырех. В случае 
крипторешетчатого двойникования микроклина из-за суммарного (аддитив
ного) эффекта степень триклинности в блок-кристалле занижается в зави
симости от соотношения “левых” и “правых” двойниковых индивидов. Опи
саны субмикроскопически сдвойникованные оптически псевдомоноклин- 
ные, но рентгеновски триклинные микроклины (например, описанные 
А.С. Марфуниным (1962) обр. “Воиновка” или “Адабаш”), а также обнару
женные Хафнером и Лавесом [8] субрентгеновски сдвойникованные (с Др = 0) 
псевдомоноклинные микроклины (см. “Ортоклаз”).

Параметры ячейки для микроклинов с уточненной кристаллической 
структурой:

во Ьо со а Р 7 V

1 8,560(4) 12,964(7) 7,215(3) 90,605 115,833 87,70 720,0
2 8,5726 12,9618 7,2188 90,57 115,92 87,75 721,3
3 8,578(4) 12,957(3) 7,213(1) 90,25 116,03 89,22 720,3
4 8,560(2) 12,984(2) 7,209(2) 90,28 116,03 89,03 719,8
5 8,574(2) 12,962(7) 7,210(2) 90,35 116,03 88,80 719,8
6 8,567(2) 12,970(7) 7,221(2) 90,43 116,00 88,48 720,9
7 8,561(2) 12,972(7) 7,223(2) 90,57 115,93 87,92 720,9



228 Щелочные полевые шпаты

«0 *0 со а Р У V

8 8,590(3) 12,962(5) 7,220(3) 90,50 115,95 87,83 722,3
9 8,5732(4) 12,9668(4) 7,2227(3) 90,658 115,917 87,626 721,54

10 8,5724(7) 12,9642(8) 7,2231(6) 90,647 115,946 87,641 721,19

1 -  "Пеллотсало" [9, 10]; 2 -  "Понтискалк" [11]; 3 -  "Спенсер-и" [12]; 4 -  "Адамелло- 
СА1В" [13]; 5 -  "Адамелло-Р1С" [13]; 6 -  "Адамелло-РС20С" [13]; 7 -  "Адамелло-САШ " 
[13]; 8 -  "Хибины-1667" [14]; 9 -  "Пайкс-Пик-781 ЗА" [15]; 10 -  "Пайкс-Пик-7813В" [15].

Поскольку процесс 81/А1-упорядочения очень медленный и структурное 
состояние максимального микроклина за геологическое время могло быть 
не достигнуто, параметры ячейки для него рассчитаны экстраполяцией:

«0 *0 со а Р У V
1 8,597 12,964 7,222 90,637 115,933 87,683 723,24
2 8,5903 12,9659 7,2224 90,65 115,96 87,65 722,62
3 8,582(5) 12,965(5) 7,222(5) 90,63(2) 115,94(2) 87,68(2) 722,0
4 8,592 12,962 7,222 90,62 115,95 87,67 722,6
5 8,592 12,963 7,222 90,62 115,95 87,67 722,65

1 -  по Стюарту и Райту [16], 2 -  по Смиту (8тШ1,1974); 3 -  по Фергусону [17]; 4 -  по 
Кролю и Риббе [18]; 5 -  по Кролю и Риббе [3].

Они использовались в качестве реперных значений при выводе корреля
ционных уравнений для диагностики.

Для некоторых образцов микроклина из разных месторождений:

во Ьо со а Р У V

1 8,549 12,945 7,212 90,78 116,45 88,05 716,7
2 8,577 12,961 7,220 90,63 115,95 87,75 721,2
3 8,578 12,961 7,221 90,67 115,98 87,63 721,1
4 8,563 12,961 7,211 90,23 116,03 89,10 719,1
5 8,564 12,979 7,199 90,18 116,05 88,32 718,9

1 -  Ог|оо [19]; 2 -  микроклин Хьюго, О г^  [20]; 3 -  микроклин из Блу-М аунтинз, Лейк- 
Каунти, ш т. О регон, США, О гу ^Ь /т А п о г  [21]; 4 -  Ог88̂ ЛЬП 8 [19]; 5 -  "Спенсер Е",
Ог8з зЛЬ|4,9Дп18 [16].

Уточнены кристаллические структуры микроклинов с различной мор
фологией и разной степенью Б^АЬупорядоченности: для нерешетчатого 
низкого микроклина из гранита Пеллотсало, Финляндия, “Пеллотсало” -  
Ог9еАЬ2Ап0 [9, 10, 22] (слабо развитая микроклиновая решетка в образцах из 
Пеллотсало все же наблюдалась [7]); для аутигенного гомогенного низкого 
микроклина из доломитизированных известняков формации “Понтискалк”, 
Швейцарские Альпы, -  Ог9ВАЬ2Ап0 [11, 22]; для промежуточного микрокли
на из пегматита Кодарма, шт. Бихар, Индия, “Спенсер-и”, -  О гЮ6А Ь 12А поа 
(хим. ан. 1) [12, 22, 23]; для серии гомогенных низких и промежуточных ми
кроклинов из массива Адамелло, Сев. Италия: “Адамелло-Р1С” -  
Ог90оА688Ап0̂ Си07, “Адамелло-СА1В” -  Ог88 6А699Аи0зС/г12, “Адамелло- 
КС20С” -  ОгЯ5 5АЬпу \п 09Сп0Ъ и “Адамелло-СА1Е” -  ОгШААЬ99АпогСп, 2 [13]; 
для гомогенного низкого микроклина из пегматита “Эвдиалитовой пере
мычки” горы Кукисвумчорр, Хибины, Кольский п-ов, “Хибины-1667”, -  
Ог959АЬ4̂ Ап005Сп01КЬ-р5р0̂  (хим. ан. 2) [14,24] и для гомогенных низких ми-
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кроклинов, нарастающих на амазонит, в пегматите Пайкс-Пик, шт. Колора
до, США: “Пайкс-Пик-781 ЗА” и “Пайкс-Пик-7813В” -  Ог9АЗАЬ5тАп00Т1Ъ- 
р5р0,4Сл0,1 (хим- ан- 4) [15].

Для кристаллической структуры максимально-упорядоченного микро
клина из “Пайкс-Пик-7813В” [15] приведены следующие данные.

Расстояния (БдАД-О в кремнекислородных тетраэдрах (А):
В тетраэдре Т |0  В тетраэдре Т |т

Т 1О-ОА1 1,744(3) Т , ш—Од 1 1,593(3)
т ,о- о во 1,729(3) Т ,т -О вт 1,606(3)
Т ,0-О с0 1,739(3) Т ,т -О с т 1,623(3)
1 ,0 -0 0 0 1,742(3) Т ,т-О оШ 1,626(2)

Среднее 1,739(1) Среднее 1,612(1)

В тетраэдре Т20 В тетраэдре Т2т

Т20—0 А2 1,619(2) Т2т-О д2 1,639(3)
Т20-О в0 1,586(3) Т2т -О вт 1,629(3)
Т20— 1,629(3) Т2т -О с О 1,598(3)
Т20-Ооп1 1,627(3) Т2т —О[)0 1,588(3)

Среднее 1,615(1) Среднее 1,614(1)

Расстояния между атомами кислорода в тетраэдрах:
В тетраэдре Т ,0 В тетраэдре Т ,т

О а 1 “ О в О 2,756(4) ° А 1 - ° В т 2,585(4)
°А 1-°сО 2,916(4) 0 А 1-°ст 2,695(4)
ОА1-Оо0 2.773(4) О А 1 “ ° 1 ) т 2,589(4)
ОвО—0 ^ ) 2,889(4) О вт-О с т 2,633(4)
ОвО-ОоО 2,854(4) Овт -О 0т 2,662(4)
ОсР-ОоО 2,833(4) О с т -О д т 2,626(4)

Среднее 2,837 Среднее 2,632

В тетраэдре Т20 В тетраэдре Т2т

ОА2-ОВ0 2,654(4) О дг-О в111 2,607(4)
О лг-О ст 2,563(4) ОА2-ОС0 2,565(4)
О дг-О от 2,615(4) Оа2“ОоО 2,636(4)
О вО -О ст 2,656(4) Овт-О сО 2,648(4)
О вО -О от 2,665(4) ОдцьОрО 2,654(4)
О сш -О от 2,660(4) ОсР-ОоО 2,684(4)

Среднее 2,636 Среднее 2,632

Углы 0 -(81,А1)-0 в тетраэдрах (град.):

В тетраэдре Т |0

ОА|-Т,СМ )в0 105,1(1)
ОА,-Т ,О -О с0 113,60)
ОА1-Т 1О-О0О 105,4(1)
0^0—Т10—0(4) 112,80)
ОвО—т  1о -о Е)о 110,6(1)
0^0—Т |0—ОрО 108,6(1)

В тетраэдре Т ]т

Оа1-Т1Гп-О вгп 107,8(1)
Оа 1-т 1Гп-О сП1 113,8(1)
0 А1-Т | ш-Оош 107,1(1)
Овш -Т  | ш -Осш 109,3(1)
Овш-Т] ш-Оош 111,0(1)
Ост - Т  1 пь-Оош 107,8(1)

Среднее 109,4 Среднее 109,5
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В тетраэдре Т2О В тетраэдре Т2т

Одг-ТгО-ОвО 111.8(1) О А г-Т гт-О вт 105,8(1)
ОАг-̂ гЧ-Чсн1 104,2(1) Од2~Т2 ш-Ос 0 104,8(1)
1-*А2_ 12Ч_1Л)гп 107,4(1) О дг-Т2 пт-О[)0 109,5(1)

111.4(1) О вт-Т 2т -О с 0 110,2(1)
ОрО— 12 О—ОрП1 112,1(1) Овт -Т 2т-О рО 111,1(1)
Осш-Т20-О[)П1 109,5(1) ОсО-Т2ПТ—ОрО 114,8(1)

Среднее 109,4 Среднее 109,4

Углы (8цА1)-0-(8цА1) в кремнекислородном каркасе (град.):

Т ,(М )А 1-Т ,т 144,2(2) X ,0—О с0—Т2гп 130,9(2)
121РОа2-1 2ш 138,6(2) Т |т -О с т -Т 20 131,3(2)

т ,о- о во- т 2о 151,2(2) Т 10-О рО -Т 2ГП 140,4(2)
Т  1т-О вгп -Т 2т 155,5(2) Т |т -О от -Т 20 142,6(2)

Среднее 141,8

Расстояния в полости щелочного атома:

К -О а2 2,757(3) К-ОвО 2,965(3)
К^ОА1 2,875(3) К-Овш  3,124(3)
к.-оА1 2,878(3) К-ОсО 2,909(3)
К-ОоО 2,904(3) К -О ст  3,352(3)
К -О с т 2,991(3) Среднее 2,973

Координация атомов К равна 7 (остальные атомы кислорода удалены 
более чем на 3,00 А). Атомы кислорода [АЮ4]-тетраэдров приближены к 
щелочному атому по сравнению с атомами кислорода [8104]-тетраэдров, чьи 
отрицательные заряды уже насыщены соседними атомами 8г*+ [11]. Эллип
соид анизотропии тепловых колебаний вытянут вдоль оси с.

Средние расстояния Т-О (А) и распределение А1 по Т-позициям (0 в до
лях от ЕА1 = 1,00 (рассчитаны по уравнениям Смита, 1974*) для уточненных 
структур микроклинов:

Т ,0-О Т|Гп—О Т20-О Т2т - 0 1,0 Ц т 120 12т ХА1Т

1 1,694 1,642 1,618 1,616 0,630 0,235 0,045 0,030 0,945
2 1,694 1,643 1,620 1,619 0,645 0,240 0,065 0,055 1,005
3 1,701 1,631 1,620 1,619 0,680 0,150 0,065 0,055 0,95
4 1,717 1,630 1,615 1,615 0,800 0,140 0,025 0,025 0,99
5 1,731 1,618 1,616 1,616 0,900 0,050 0,030 0,030 1,01
6 1,734 1,615 1,613 1,615 0.921 0,023 0,008 0,023 0,975
7 1,735 1,613 1,619 1,609 0,930 0,010 0,055 0,025 1,02
8 1,737 1,615 1,612 1,614 0,942 0,023 0,000 0,016 0,981
9 1,739 1,612 1,615 1,614 0,957 0,000 0,023 0,016 0,996

10 1,741 1,614 1,611 1,612 0,970 0,015 0,000 0,000 0,985

* М етодом Риббе [25] получаются несколько отличные цифры заселения, с большей 
концентрацией А1 в Т]0.

1 -  "Спенсер-и" [12]; 2 -  "Адамелло-СА1В" [13]; 3 — "Адамелло-Р1С" [13]; 4 -  "Ада- 
мелло-РС20С" [13]; 5 -  мА дамелло-СА1Еп [13]; 6 -  "Хибины-1667" [14,24]; 7 -  "Пон- 
тискалк" [11]; 8 -  "Пайкс-Пик-7813А” [15]; 9 -  "Пайкс-Пик-7813В" [15]; 10 -  "Пеллотсало" 
[Ю ].
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Фиг. 55. Кристаллы микроклина (Гольдшмидт, 1916)
1,2 -  Тунаберг, Швеция; 3 -  Гиллинж, Швеция; 4 -  Анкарс-Хаммар, Швеция; 5 -  Мальбергет, Шве

ция (все по Флинку, 1914)

Пинакоидальный вид симметрии. В силу незначительного отклонения 
углов а  и у от 90° кристаллы аналогичны кристаллам санидина и ортокла
за (фиг. 55, 56). Решетчатые микроклины вообще от них не отличаются, 
так как имеют псевдомоноклинную морфологию. Подтверждение трик- 
линной симметрии кристаллов детальными гониометрическими измере
ниями имеет важное генетическое значение, так как указывает на непо
средственную кристаллизацию микроклина при низкой температуре в по
ле его устойчивости. Один из немногих микроклинов с триклинной мор
фологией описан Бёггильдом [1,26] из Ивигтута, Гренландия, в виде мел
ких кристаллов, нарастающих на решетчатый микроклин. Триклинной 
морфологией также обладают аутигенные микроклины, часто обнаружи
вающие секториальный рост в виде четвериков [27].

Плоскостью срастания периклиновых двойников является ромбическое 
сечение, которое в микроклине близко к (100) (в отличие от альбита, в ко
тором оно близко к (001)) [28].

Физ. св. Сп. по (001) совершенная, по (010) менее совершенная, под уг
лом, до 20’ отличающимся от прямого. Изл. неровный. Хрупок. Тв. 6-6,5. 
Уд. в. 2,54-2,57. Цв. белый, серый, желтый, кремовый, коричневый, крас
ный, зеленый, голубой (см. “Амазонит”), черный. Прозрачен до просвечива
ющего. Черта бесцветная. Бл. стеклянный, на плоскости спайности (001) 
иногда перламутровый.

В спектрах фотолюминесценции, возбужденных ртутно-кварцевой 
лампой ДРШ-120 со светофильтром УФС-2 (полоса пропускания 
200-400 нм), наблюдались узкие полосы фиолетовой ФЛ с максимумами 
излучения = 285 нм, обусловленная люминогеном ТР, и А.та, = 395 нм, 
связанная с люминогеном Еи2+, замещающими калий, а также широкая
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Ф иг. 56. Двойники микро клина (Гольд
шмидт, 1916)

I  -  Иксе Купферг, Швеция; 2 -  Скаглоса. 
Швеция (все по Флинку, (1914))

полоса излучения в красной обла
сти при 700-760 нм, обусловлен
ная центром Бе3+, замещающим 81 
и А1 в тетраэдрах [29]. В микро- 
клинах из мусковитовых пегмати
тов Бирюсы и Мамы (Воет. Си
бирь), Хета-Ламбины (Сев. Каре

лия), возбужденных источником с А ^  = 395 нм, наблюдалась фиолетовая 
ФЛ с полосой Еи2+ (А̂ ах = 337 нм) [30]. Влияние отжига на термолюминес
ценцию облученных микроклинов из пегматитов Приазовья исследовано 
в [31].

В спектрах рентгенолюминесценции наблюдались полосы с максимума
ми при 390 и 470 нм, обусловленные экситонными центрами О*(80 и 0*(А1), 
а также полоса с А ,^ = 285 нм, обусловленная центром Т1+ в позиции К+,
полоса Ре3+ (700-760 нм) в позиции (81, А1) и РЬ+ в позиции К+ [29]. Эти цен
тры наблюдались в спектрах рентгенолюминесценции микроклинов из ред
кометальных пегматитов Вишняковского м-ния (Воет. Сибирь) и Калбы 
(Казахстан), но центр Бе3+ не был зафиксирован в микроклине из мускови- 
тового пегматита Хета-Ламбины (Сев. Карелия) [32]. Люминесцентным 
свойствам микроклинов посвящены работы [33-35] и др. (см. также “Поле
вые шпаты” и “Калиевый полевой шпат”).

ИК-спектр поглощения микроклина детально исследован Хафнером и 
Лавесом [8, 36]. Характеристическими полосами поглощения микроклина 
являются выделенные ими полосы А в области 15,4-15,8 ммк (633-649 см-1) 
и В в области 18,1-18,7 ммк (535-552 см-1). Для максимального микроклина, 
согласно [37]: А = 15,49-15,54 ммк (643,5-645,5 см-1), В = 18,61-18,65 ммк 
(536-537 см-1); согласно [38]: А = 15,43-15,47 ммк (646-648 см-1), В = 
= 18,59-18,72 ммк (534-538 см-1); по данным [39]: А = 15,43-15,48 ммк 
(646-648 см-1), В = 18,575-18,585 ммк (538,1-538,4 см-1). Согласно [38] и [40], 
полоса В обусловлена взаимодействием деформационных колебаний 
0-81-0 с валентными колебаниями К-О. Поскольку положение максимумов 
полос А и В варьирует в зависимости от условий съемки, Кузнецовой [41] 
предложено использовать расстояние между ними, обозначаемое ею как 
Ду = \ 2 -  V!, равное в максимальном микроклине 110 см-1.

ИК-спектры поглощения микроклинов изучались также в дальней инф
ракрасной области 25-333 ммк (30-400 см-1) [42] и 50-1000 ммк 
(10-200 см-1) -  в амазоните и К-замещенном микроклина при 110-300 К [43].

Пиши с соавт. [40,44], исследовавшие ИК-спектр микроклина в ближней 
(400-1200 см-1) и дальней (400-100 см-1) инфракрасных областях при ком
натной температуре, на основе анализа силового поля Юри-Брэдли, дают 
следующую его интерпретацию:

со (см-1) Т Описание о) (см-1) Г Описание

96 -0,91 К -О  растяжение 467 0,34 Взаимодействие
113 4,27 К -О  растяжение 537 0,45 О-Бь-О изгиба
137 3,06 К -О  растяжение и К -О  растяжения
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О Д С М  ! ) Г Описание ©(см-1) Г Описание

146 3,96 К -О  растяжение 580 0,40 0 -S i(A l)-0  изгиб
157 0 , 8 6 К -О  растяжение 607 0,48 0 -S i(A l)-0  изгиб
223 - - 648 0,51 0 -5 i(A l)-0  изгиб
232 51-0-А1 деформация 

или скручивание
716 Si-Al(Si) растяжение

280 — 51-0-А1 деформация 
или скручивание

728 1.74 Si-A l(Si) растяжение

302 - - 769 0,51 Si-Si растяжение
329 0,43 51—О —51(А1) деформа

ция или скручивание
778 0,09 Si-S i растяжение

344 -0,92 Б!—О—51(А1) деформа
ция или скручивание

1007 0,75 S i(A l)-0  растяжение

373 - - 1017 1,14 Si(A I)-0 растяжение
386 1,16 - 1054 1 ,0 2 S i(A l)-0  растяжение
405 - 51-0-51 деформация 1073 1,02 -
418 -0,30 - 1091 - Si-O  растяжение
432 - 51-0-51 деформация 1118 0,99 Si-O  растяжение
446 1,82 51-0-51 деформация 1138 1,13 Si-O  растяжение

"П араметр Грюнейзена, y=[d\n(i> !  d \n V \.

Следовательно, в области 96-157 см-1 проявляются валентные колеба
ния у(К-О), в области 232-446 см-' -  деформационные колебания 
6(81- 0 -А 1), 5(81—О—81(А1)) и 6(81-0-81), в области 467-537 см-' -  деформаци
онные колебания 6(0-81-0) во взаимодействии с валентными колебаниями 
у(К-О), в области 580-648 см-1 -  деформационные колебания 5(0-81(А1)-0), 
в области 716-1138 см-1 -  валентные колебания у(81—А1(81)), у(81-81), 
у(81(А1)-0) и уф -О ).

Ииши с соавт.[44] исследовались также ИК-спектры поглощения и ИК- 
спектры отражения микроклина по методу монокристалла в пластинках 
|| (001) с электрическим вектором вдоль оси Ъ и || (010) с электрическим век
тором вдоль осей а и с.

В неполяризованном рамановском спектре порошка микроклина в обла
сти 0-1250 см-‘ наблюдались четкие полосы 108, 128, 148, 179, 200, 225, 266, 
286, 332, 373, 400, 413, 454, 476, 514 (наиболее интенсивная), 651, 749, 814, 
995, 1099,1124 и 1138 с м 1 [45].

Исследования ядерного магнитного резонанса (1УП\1К) для 23Иа и 27А1 в 
максимальном (а* = 90°25’, у* = 92°15’) микроклине из Кристал-Пик 
(шт. Колорадо, США) с альбит-периклиновым “решетчатым” двойнико- 
ванием (10-20% пертитового альбита) показали наложение хорошо 
разрешенных спектров 27А1, состоящих из центрального интенсив
ного и четырех сателлитовых слабых отражений, в двух симметрич
ных (010) положениях от двойников и слабого пика 23Иа от альбито- 
вых вростков. После отжига при 1323 К (1050 °С) в течение 17 сут 
микроклин перешел в санидин (а* = у* = 90°) с2У  = 44-48° (в пл. || (010)), 
после чего в его спектре осталось только одно положение 27А1 (исчезло 
двойникование) с плохо разрешенными сателлитовыми пиками, что 
указывает на изменение электрического окружения ядер А1 в силовом 
поле [46]. Методом ЯМР 27А1 исследована серия решетчатых макси
мальных микроклинов (крипто- и микропертитов с 14-33% Иа-фазы) с
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различной степенью уравновешенности альбит-периклинового двойни- 
кования, детально изученных рентгеновскими и оптическими методами. 
В монокристаллах 0,8 х 0,8 х 1,0 см, одинаково ориентированных с 
осью а [100] перпендикулярно магнитному полю Но и ±(010) под углом 
70 ± 5° к нему, удалось наблюдать четыре тонкие линии 27А1 (раздельно 
и в крайнем положении) -  по две от каждого двойника в обеих фазах 
пертита, соотношение интенсивностей которых по отношению к образ
цу, взятому в качестве эталона, характеризует уравновешенность двой- 
никования и полноту структурного упорядочения [47]. Методом ЯМР 
под магическим углом вращения образца (МАББ-КМК) в микроклине 
устанавливаются три пика 298ц соответствующие позициям Т,ш. Т20 и 
Т2ш [48].

Физ.-хим. конст. Молярный объем 108,69 ± 0,20 см3 [2, 4, 7].
По данным Бермана [49], для микроклина при стандартных усло

виях (1 бар и 298,15 К) свободная энергия образования Гиббса из хими
ческих элементов А р р,Т = -3745,415 кДж/моль, энтальпия Д¡Н р'т -
= -3970,791 кДж/моль, энтропия Брг = 214,145 кДж • град. К-]/моль и моляр
ный объем Урт= 10,869 Дж/бар. Отличие термодинамических данных [49] от 
данных [50] обусловлено тем, что они рассчитаны из энтальпии, а не из эн
тропии элементов. Теплоемкость ср (Дж/моль • град) рассчитывается по 
уравнению:

ср = к0 + £17'-0’5 + Г-2 + к3Т~\

где к0 = 381,37; *, • 10-2 = -19,410; к2 • 1(Н = -120,373; к3 - 1(Н = 183,643 в ин
тервале 250-370° [51] и 339-997° [52]. Тепловое расширение/сжатие -  по 
уравнению:

у РТ/ у Рг’Тг = 1 + У1(Р -Р Г) + У2{Р -Р Г)2 + Ц ( Г -  Тг) + У4(Т -Т Г)2,

где V, ■ 106 барН = -1,805; У2 - 1012 бар-2 = 5,112 при максимальном давлении 
до 39 кбар [53]; У3 • 106 град. К-> = 15,145; У4 • 1010 град. К-2 = 54,850 при ма
ксимальной температуре до 1000° [54] -  все по данным Бермана [49].

Энтальпия образования из элементов для микроклина по [55]: -3974,6 
кДж/моль.

Энтальпия образования из элементов для микроклина по [56]: 
—3975,05 кДж/моль. Рассчитанные на ее основе при стандартных услови
ях молярные термодинамические свойства для микроклина: свободная 
энергия образования Гиббса А р  = -3975,05 кДж/моль, энтропия X = 
= 216,00 кДж • град. КН/моль, молярный объем V = 10,892 Дж • бар-1, коэффи
циенты для расчета теплоемкости из бинома ср = а + ЬТ + сТ~2 + (ГГ~1'2: а = 
= 0,4488 кДж • град. К-1, Ъ - 105 = -1,0075 кДж • град. К-2, с = 1007,3 кДж - град. К, 
<1 = -3,9733 кДж • град. К-172, параметр термического расширения а -  
= 3,35 град. К-1, модуль сжатия (расширения) при 298 К к = 574 кбар.

Микр. В шл. прозрачный, бесцветный. Двуосный (-). В максимальном мик
роклине пл. опт. осей наклонена, почти ±(010), АаЫр = 18°, /Ь Щ  - 18°, АсИт = 
= 18°. п& = 1,526, пт = 1,524, пр - - 1,520; пв - п р = 0,006; 2Г = 83,5°; дисперсия опт. 
осей слабая, г>я.  Углы погасания: ^  с ±(010) = 18°, Ми с ±(001) = 12°. Углы 
погасания: на (001) = 0°, на (010) = 5,3° [57]. В низких, промежуточных и высо
ких микроклинах оптическая ориентировка приближается к ориентировке низ
кого санидина (ортоклаза), а угол опт. осей уменьшается до 50°. Угол IV явля
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ется структурно-чувствительной константой, отражающей степень Si/Al-упоря- 
доченности К-п.ш. (см. “Калиевый полевой шпат”).

Для аутигенного микроклина “Понтискалк”: ng = 1,525, пт = 1,522, 
пр = 1,518; 2VNp = 78-82° [58].

Хим. Теор. состав KAlSi30 8: К20  -  16,92; А120 3 -  18,32; Si02 -  64,76. Мо- 
лек. вес 278,35.

Анализы:
1 2 3 4 5 6 7 8

Na20 1,48 0,45 0,49 0,583* 0,98 0,82 0,82 0,87
к 2о 14,32 15,54 16,07 15,86 15,36 15,37 15,09 14,32
RbzO - 0,110 - 0,14 0,05 - - —

MgO Сл. 0,08 0,00 - - 0,00 0,00 0,00
CaO 0,28 0,008 0,17 0,00 0,02 0,02 0,02 0,00
SrO - 0,000 — 0,00 0,02 - -

BaO — 0,04 — 0,04 0,11 0,99 0,84 0,80
FeO - — — - - 0,00 0,02 0,00
Fe?0^ 0,11 0,46 0,14 0,034* 0,07 - - -

a i2o 3 19,50 18,24 1835 18,58 18,63 19,20 19,02 19,26
S i02 64,38 64,13 64,46 65,12 64,94 63,52 64,85 62,80
HjO* 0,28* 035 0,06 - 0,27 - - -

Сумма 10035 99,63 99,94 100,32 100,45 99,93 100,95 99,64
Or (мол.%) 85,2 95,9 94,8 94,33* 90,7 92,4 92,3 91,6
Ab 13,4 4 3 4,4 5 3 8,8 7,5 7,6 8,4
An 1.4 0,05 0,8 0,0 0,1 0,1 0,1 0,0
Cn - 0,1 - 0,1 0 3 - - -

Sr-Fsp - 0,0 - 0,0 0,1 - - -

Rb-Fsp - 0,3 - 0,4 0 3 - - -

Fe-Fsp - 1,5 - - - - - -
Уд. в. 2,5692 2,56 - - - - - -
ng 1,5255 - - - - - - -

1,5232 - - - - - - -

np 1,5195 - - - - - - -

2V 76,2 81 - - - - - -

a0 8,5782* 8390 - 8,5759 8,5747 - - -

b0 12,957 12,962 - 12,9663 12,9601 - - -

Co 7,213 7320 - 7,2220 7,2202 - - -

a 90,25 90,50 - 90,653 90,643 - - -

P 116,03 115,95 - 115,934 115,977 - - -

У 89,22 87,83 - 87,654 87,660 - - -

t,0 0.6302* 0,921 - 0.9735* 0,997 - - -

tjm 0,235 0,023 - 0,000 0,002 - - -

t20 0,045 0,008 - 0,015 0,000 - - -

t2m 0,030 0,023 - 0,015 0,000 - - -

* Н20 +-п .п .п .
2* По [12].
3* Высокое содержание N8 обусловлено примесью альбита; рентгеновские данные ука

зываю т на существенно более калиевый состав.
4* Примесь Ре связана с пленками гидроксидов железа.
5* Определено по методу [25].
1 -  из слюдяного пегматита Кодарма, шт. Бихар, Индия, "Спенсер-и", анал. Спенсер 

[57] (оригинал структурного уточнения) [12, 22, 23]; 2 -  из пегматита в рисчорритах "Эв- 
диалитовой перемычки”, гора Кукисвумчорр, Хибины, анал. Н екрасова (оригинал струк
турного уточнения) [14, 24]; 3 -  из пегматита в греннаите, Н орра-Керр, Ш веция, анал. Скун 
[59]; 4 -  микроклин, нарастающий на амазонит, из "пакета Рэй-Зиглер" в пегматите массива 
П айкс-П ик, шт. К олорадо, США (оригинал структурного уточнения) [15]; 5 -  низкий 
микроклин из пегматита, Бедфорд-Каунти, шт. Виргиния, США [60]; 6 -8  -  микроклин из 
гранодиорита П ортмен-Лейк, С ев.-Зап. Территории Канады [61]: 6 -  белый микроклин, 
кроме того в сумму входит РЬО -  0,02, 7 -  зеленый амазонит, кроме того в сумму входит 
РЬО -  0 ,30,8 -  изумрудно-зеленый амазонит, кроме того в сумму входит РЬО -  1,59.
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Диагн. исп. Кислоты, кроме HF, не действуют. П.п.тр. оплавляется в тон
ких краях.

Диагност. Кролем с соавт. [62] для определения состава триклинных по
левых шпатов предложено уравнение

п0г = -1209,142 + 5,28104V- 7,70522 • 1 0 - ^  + 3,75650- 1(Н>П
где п0г -  мольная доля Or, V -  объем ячейки (А3). Стандартная ошибка опре
деления о  = 0,004лСг.

Согласно Кролю и Риббе [3], определение содержания Al(t,) в индивиду
альном [(51,А1)04]-тетраэдре (Т,) следует проводить на основании анализа 
надежных структурных данных по уравнению

t, = 0,25 (1 + пАл) + (<Т,-0> -  (<T-0»)/const,
где t, -  число атомов А1 в Т,-тетраэдре, деленное на число тетраэдров, пАп -  
мольная доля анортитового компонента, (т,—О) -  среднее значение из четы
рех расстояний (Si,Al)-0 в Т,-тетраэдре, ((Т-О)) -  общее среднее значение 
для всех неэквивалентных Т-О-расстояний в ячейке № -  в моноклинной, 16 -  
в триклинной), const -  общее значение (((Al-О)) -  ((Si-О))), равное 0,125 А 
для К-п.ш. или 0,130 А для Na-п.ш. При этом предполагается, что в макси
мальном (низком) микроклине, так же как в низком альбите, t,0 = 1,00, t,m = 
t20 = t2m = 0,00. Данная зависимость лежит в основе всех корреляций, пред
ложенных Кролем и Риббе для диагностики щелочных полевых шпатов, в 
отличие от Стюарта и Райта [16], которые за крайние значения “полевош
патового ромба” принимали максимальные (известные в то время) различия 
в параметрах.

Согласно Кролю и Риббе [3], в максимальном микроклине: 20CuJfo) (201) =

= 20,992°, 2 0 ^  (400) = 47,049°, 20Cû (0 6 0 ) = 41,813°, 20Си̂  (204) =

= 50,522°, A20CuJfai(130-130) =-0,815°, Д20Cû (13 1 -1 3 1 ) =-0,807°;tr[l 10] =

= 1/2(д2 + ь2 + 2abcosyyn = 7,9202 A, tr[110] = l/2(a2 + № -  labcosyy1 = 
= 7,6290 A, Atr = 0,2912.

В триклинных К-п.ш. Zt, s  (t,0 + t,m) и At, : (t,0 -  t,m), откуда: t,0 = (It, + 
+ At,)/2, t,m = (Zt, -  At,)/2, t20 = t2m = (1 -  Zt,)/2. Для определения содержания 
A1 в Т-позициях предлагаются следующие уравнения регрессии Ь-с*, Ь-с
и 20сикО1 (060)- 2 0 ^ ^  (204), а также а*-у*:

Zt, = (t,0 + t,m) = f r - 21,5398+53,8405с* 
2,1567-15,8583с*

или

20Си Кщ (060) + 8,3063 -  0,96459 20Си к (204)

-6,5616 + 0,15724 20Си Кщ (204)

Эти уравнения лучше, чем уравнение с прямыми параметрами ячейки
Ь -с :

Zt, = (t, 0 + t,m) = fe -1,6757-1,61388с 
-8,9210 + 1,18443с ’
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At, s  (1,0-1,111) = y* -  44,778 -  0,50246a*
6,646 -  0,05061a*

Переход к обратным параметрам может быть осуществлен по извест
ным ф°РмУл^м кристаллографии: с* = absiny/V; cosa* = (cosjicosy -  
-  cosa)/sinP siny; cosy* = (cosa cosP -  cosy)/sina sinp. График a*-y* использовал
ся еще [63] и в виде последнего уравнения эта зависимость оформлена в [64]. 

Для микроклинов можно использовать уравнение регрессии с
д2ес к а1 (!30) з  2 0 0 ,^  (130) -  2eCu*a (130) (структурно-чувствитель

ный параметр) и 26Сака (201) (параметр, чувствительный к изменению 
состава) [3]:

Д20Си* (130)
At, s ( t ,0 - t ,m )  = ---------------------------------—— .

1 1  1 -2,700 + 0,08986 20Cû (2 O l)

Поскольку эффект Si/Al-упорядочения/разупорядочения может быть 
прослежен по содержанию AI в тетраэдрах Т,0 и Т,ш, он сказывается на 
величине векторов tr[ 110] и tr[lÏ0], в направлении которых чередуются 
тетраэдры Т,0 —» Т20 —» Т2ш и Т,ш —» Т20 —» Т2ш [65-67]. Уравнения регрес
сии для микроклинов:

t tr[ll0]-5 ,6954 -  3,0406 10~3У
*' “  -0,67815+ 5 , 7 4 3 9 ’

At, s ( t ,0 - t ,m )  = A(tr[l 10] -  tr[110]) 
0,6457 -  0,4902 КГ3 V '

Повед. при нагрев. При нагревании микроклина увеличиваются пара
метр Ъ и углы [3 и у ячейки, уменьшаются параметр с и угол а, тогда как па
раметр а и объем ячейки остаются постоянными [60]. Происходит 81/А1-ра- 
зупорядочение в его структуре, и он переходит в санидин. Обратный про
цесс: переход санидина в микроклин С2/т —» С1 имеет место в природе, но 
идет с очень малой скоростью, из-за чего практически не может быть вос
произведен экспериментально.

Согласно Гольдсмиту и Лавесу [4] этот переход происходит при 525°, по 
Сендерову и Яськину [68] -  при 550° (в щелочных растворах), по Мартину 
[69] и Зырянову [70] -  при 375°.

Экспериментально показано [71, 72], что при ^н2о = 108 Па степень
упорядоченности санидина постепенно падает с понижением температуры, и 
при 500° санидин с 2\х ~ 0,75 переходит в микроклин по типу переходов пер
вого рода. Однако Ховис [73] рассчитал из энтальпии растворения, что рав
новесный переход санидина в микроклин должен быть при 451 ± 47° для мо
ноклинного К-п.ш. с 21, > 0,8, т.е. низкий санидин с 2\х ~ 0,75 может быть ме- 
тастабильным.

Блази с соавт. [60], проводя сухой отжиг микроклина при 1050 ± 5°, пока
зали, что он полностью переходит в санидин (21, = 0,514—0,476) за 60-150 сут, 
но еще частично сохраняется в опытах в течение 50 сут. При этом переход 
идет как одноступенчатый. Отсюда делается вывод, что двухступенчатый
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переход санидина в микроклин, имеющий место в природе, по-видимому, яв
ляется неравновесным и образующийся при этом ортоклаз является мета- 
стабильным, что возможно благодаря его тонкой структуре двойникования.

К аналогичным выводам пришли Бычков с соавт. [74], проводившие 
опыты при 250-500° и ^н2о = 108 Па, согласно которым ортоклаз с 2хх ~ 0,75
является нестабильным: ниже 425° он переходит в микроклин, а выше 475° 
перекристаллизовывается в санидин.

Нахожд. Микроклин образуется несколькими способами: 1) непосредст
венно кристаллизуется из остаточных расплавов или растворов (а также 
возникает в результате перекристаллизации или метасоматического заме
щения) в поле своей стабильности, т.е. ниже 500 ± 50°, в виде самостоятель
ных выделений (гомогенный микроклин); 2) возникает в результате твердо
фазовых посткристаллизационных превращений ранее образованного мо
ноклинного К-п.ш. -  санидина, высокого ортоклаза, при снижении темпера
туры (решетчатый микроклин, калиевая фаза микроклин-пертитов).

Максимально упорядоченный гомогенный микроклин является минера
логической редкостью. Пленки толщиной 2-3 мм бледно-желтого микро
клина, нарастающие на кристаллах амазонита, установлены в ассоциации с 
дымчатым кварцем, альбитом, колумбитом и флюоритом в так называемом 
“пакете Рэй Зиглер”, в 2,6 км севернее Кристал-Пик в батолите Пайкс-Пик, 
шт. Колорадо, США; их образование связано с деятельностью надкритиче
ских флюидных растворов [15, 75].

Микроклины кристаллизуются в магматических породах, в пегматитах, 
в метасоматитах (микроклиниты), в ходе регионального метаморфизма.

Аутигенный микроклин установлен в неогеновых, меловых и юрских из
вестняках Парижского бассейна и других французских месторождений 
[76-78] в виде кристаллов или параллельных их сростков (—0,05 мм), неред
ко обрастающих обломки каолинизированного детритового К-п.ш., что ука
зывает на рост в процессе седиментации на дне моря. При этом известняки 
озерного происхождения не содержали полевого шпата. Гранджин [76-78] 
описал также микроскопические кристаллы микроклина, сдвойникованные 
по карлсбадскому закону, в зоне БивиНпа суИпйпса карбоновых известняков 
Мячковского горизонта под Москвой, что отмечалось как первый случай 
обнаружения аутигенного полевого шпата в палеозойских породах. Очень 
чистый (Ыа20  ~ 0,2%) максимальный микроклин из доломитов формации 
Понтискалк, Швейцарские Альпы, был выбран для структурного уточнения 
[11,58].

В калиевых щелочных породах вулкано-плутонических комплексов ми
кроклин установлен в наложенных парагенезисах с экерманитом в щелоч
ных сиенитах Инаглинского и Якокутского комплексов [79].

В результате детального изучения К-п.ш. в гранитоидах массивов Аар и 
Готтард, Центр. Швейцарские Альпы (параметры ячейки, 2V, ИК-спектро- 
скопия), в районе альпийского метаморфизма была установлена микро- 
клин/санидиновая изограда (450°), к северу от которой развит низкий микро
клин с четким решетчатым двойникованием (1-4 мол.% АЬ, 1,0 = 1,0, 
2V = 75-88°), а к югу -  высокий микроклин (2,5-6,5 мол.% АЬ, 1,0 = 0,0-0,4, 
IV  = 53-75°). Предполагается, что высокий микроклин представляет собой 
параморфозу по альпийскому санидину. Изограда прослеживается на 140 км 
и хорошо согласуется с проявлением позднего альпийского метаморфиза 
[80, 81]. Аналогичные соотношения установлены в докембрийских породах
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высокой степени метаморфизма в Центр. Австралии [82], где микроклин 
распространен в гнейсах амфиболитовой фации, а ортоклаз -  в породах гра- 
нулитовой и переходной к амфиболитовой фаций, переход между которыми 
соответствует -560°.

В гранитоидах Мэггиси-Лейк пояса Уибигон, пров. Онтарио, Канада, чис
то калиевый (N0r = 0,955-0,984) максимальный микроклин (t,0 = 0.959-1,013), 
ассоциирующий со слегка разупорядоченным альбитом Ап2, является метаста- 
бильным и образуется при метасоматическом преобразовании гнейсов и ме- 
табазитов, окружающих центральный шток гранодиорита, в кварцевый мон- 
цонит под влиянием отщепленных от гранодиорита флюидов в условиях ам
фиболитовой и зеленосланцевой фаций метаморфизма [83].

В огромном большинстве магматических пород и пегматитов, судя по 
химическим анализам, микроклины обогащены натрием, однако эти дан
ные относятся к суммарному составу микроклин-пертита; как правило, 
К-фаза этих пертитов, по рентгеновским данным, является чисто калиевым 
максимальным микроклином, гомогенным или с решетчатым двойникова- 
нием.

Измен. При выветривании микроклин является относительно более ус
тойчивым минералом, чем плагиоклазы, и замещается каолинитом без об
разования каких-либо промежуточных фаз [84-86]. С помощью электрон
но-микроскопического метода вакуумного декорирования показано, что он 
нарастает эпитаксически. Например, на плоскости (001) микроклина кри
сталлиты каолинита ориентированы так, что их ось Ь совпадает с одним из 
главных направлений в полевом шпате -  [100], [010], [ПО], [110], [310] или 
[310]. Первоначально кристаллиты каолинита имеют ромбовидную фор
му, ограниченную ребрами [110] и [110], что указывает на преимуществен
ный их рост в направлении [010]. Затем образуются частицы обычного псев- 
догексагонального облика. Однако на границе между микроклином и каоли
нитом был установлен промежуточный слой неясного происхождения, по- 
видимому, со структурой, промежуточной между микроклином и каолини
том [85].

Согласно [87], на ранней стадии выветривания микроклина из щелочно
го магматического комплекса Илха-Бела (Ilha Bela), Южн. Бразилия, на его 
поверхности методом высокоразрешающей просвечивающей электронной 
микроскопии (TEM-EDAX) обнаружена не фиксируемая при рентгеновском 
изучении фаза примитивного слоистого силиката (200-250 А) с меньшим со
держанием Si, А1 и К; ее электронограмма дает диффузные кольца, свиде
тельствующие о низкой степени кристалличности или беспорядочной ори
ентации. Дальнейшее изменение приводит к образованию трубчатого мета- 
галлуазита и гиббсита.

Разное. С о л н е ч н ы й  к а м е н ь  -  sunstone. Назван из-за “солнечно
го” внутреннего сияния, искристо-золотистого отлива, яркого свечения то
чечными бликами в оранжево-красных, ярко-желтых или малиновых тонах, 
вызванного отражением света от микроскопических ориентированных че
шуек гематита или гётита в К- или K.Na-п.ш. (обычно микроклин-пертите) -  
разновидность авантюринового или красного “облачного” полевого шпата, 
красный отлив которых обусловлен отражением света от субмикроскопиче
ских включений. Полудрагоценный камень.

Синонимы: авантюриновый шпат -  aventurine; красный облачный поле
вой шпат -  red-clouded feldspar (Андерсен, 1915) [88] (не путать с настоящим
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авантюрином, который представляет собой золотистый кварц (или кварцит) 
с аналогичными включениями чешуек гематита, гетита или слюды [89]); ге- 
леолит, астраханит (старое название у немецких ювелиров) [90]. Свойства
ми солнечного камня обладают также авантюриновые альбиты, олигокла- 
зы и некоторые лабрадоры [88].

Образует кристаллы, пластинчатые массы. Во всех случаях солнечный 
камень оказывался микроклином.

Окраска обусловлена игрой отраженного света от закономерно ориен
тированных включений гематита пли гётита шестиугольной, треугольной, 
ромбовидной или неправильной формы. В зависимости от размера и ориен
тировки чешуек отраженный свет может быть не только желто-красным, 
но и бурым, серым и даже черным (Smith, Brown, 1988).

Химические анализы ничем примечательным не отличаются. Для сол
нечного камня (розового микроклина) из копи Пилипенко, Слюдянка, При
байкалье, анал. Свержинская [91]: Na?0  -  2,62; К20  -  11,61; MgO -  0,20; 
СаО -  0,35; F e ^  -  0,27; А12Оэ -  19,73; Si02 -  65,30; Н20  -  0,05; п.п.п. -  0,08; 
сумма -  100,21. Or (мол.%) -  75, АЬ -  25.

Наиболее крупные месторождения солнечного камня известны в пров. 
Квебек и Онтарио, Канада [92]. В России солнечные камни описаны из пла- 
гиоклаз-микроклиновых пегматитовых жил с кварцем и биотитом, залегаю
щих среди змеевиков Няшевского массива, Средний Урал, вблизи их конта
кта с гранито-гнейсами, в районе ст. Миасс к сев.-вост. от Ильменского ще
лочного интрузива. Авантюрин наблюдался в блоковой и субграфической 
зонах пегматита в виде просвечивающих и непрозрачных кристаллов микро
клина и микроклин-пертита, содержащих пластинки гематита (иризирую- 
щие участки до 7 х 10 см2), вместе с лунным камнем (отдельные мелкие уча
стки) в ассоциации с мусковитом, апатитом, сфеном, магнетитом, цирконом 
и бетафитом [92].

В микроклиновой жиле копи Пилипенко на Слюдянском флогопитовом 
м-нии, расположенном в пределах пояса редкоземельных гранитных пегма
титов Прибайкалья, солнечный камень образует участки в розовом микро- 
клин-пертите (см. хим. ан.) в блоковой зоне пегматита в ассоциации с квар
цем, титанитом, биотитом, роговой обманкой, магнетитом, ортитом, а так
же цирконом, торитом, монацитом и фергусонитом [91].

Значительные скопления солнечного камня (микроклин) были найдены 
в дер. Уточкино, вниз по р. Селенга от Улан-Удэ, Забайкалье (Бурятия), в 
пегматитовых жилах, секущих сильно сдавленные гранито-гнейсы и амфи
болиты, в ассоциации с кварцем, плагиоклазом, альбитом, биотитом, рого
вой обманкой, мусковитом, гранатом, скаполитом, ортитом, сфеном, апати
том, магнетитом, флюоритом. Солнечный камень приурочен к приконтак- 
товому пегматиту с роговой обманкой и сфеном [90, 93].

Относительно образования солнечного камня существуют три гипоте
зы: 1) одновременная кристаллизация полевого шпата и гематита [94];
2) фазовый распад в твердом состоянии (Johnson, 1911), по [88]; 3) позднее 
проникновение Fe в полевой шпат [95].

Первая гипотеза отвергнута Андерсеном [88], так как плоскости 
срастания полевого шпата с гематитом (112) и (150) не соответствуют 
обычным их ростовым граням. Фазовый распад может идти по простей
шей реакции:

2KFeSi3Og —> К20  + 6Si02 + Fe20 3,
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но при этом необходимо выяснить, куда уходят щелочные металлы и крем
незем, оценить фугитивность кислорода, роль воды, температуру и давление 
и характер сосуществующих Fe-содержащих минералов. Поскольку замеще
ние А1 на Fe3+ уменьшается с падением температуры, фазовый распад дол
жен инициироваться при охлаждении. Розенквистом [95] с помощью мече
ных атомов показано, что микроклин в контакте с гематитом поглощает же
лезо (0,21, 0,12, 0,04 и 0,02 мас.% FejOj при 1253, 1053, 873 и 753 К соответ
ственно), это согласуется с гипотезой о фазовом распаде, но он полагает, 
что гематит выпадает, скорее всего, в результате метасоматического заме
щения железа алюминием в Fe-содержащем полевом шпате.

Практическую ценность имеют только желтые и оранжево-красные 
солнечные камни с искристо-золотистым отливом -  полудрагоценная раз
ность авантюринового К-п.ш. Используется как поделочный ювелирный и 
декоративный камень [92]. Месторождения крайне редки и практически вы
работаны. Согласно старым данным с невыясненным источником, в России 
прекрасные солнечные камни издавна добывались на о-ве Седловатый в По- 
рье-губе на Терском берегу Белого моря, близ Архангельска [90,93]. Прак
тическое значение имело открытое в 1832 г. Фидлером м-ние у дер. Уточки- 
но в Забайкалье (Бурятия) [90,93].

А м а з о н и т  -  amazonite. Название по р. Амазонка, откуда, как пред
полагалось ранее, амазонский камень впервые попал в Европу. Впервые 
описан Венетте (Venette, 1701), позднее де Аргенвилем (d’Argenville, 1755) и 
Брейтхауптом (Breithaupt, 1847). Согласно другим данным [89], амазонит на 
р. Амазонке никогда не был обнаружен, а название происходит по имени ми
фического народа женщин-воительниц амазонок, якобы любивших зеленый 
цвет. Как правило, это микроклин, реже ортоклаз, с характерной зеленой, 
голубовато-зеленой или голубой окраской.

Синонимы: амазонский камень -  amazone stone, амазонский жад -  ama
zone jade.

Образует полностью окрашенные голубовато-зеленые кристаллы, 
крупнокристаллические агрегаты или отдельные зоны, сектора в микрокли
не, микроклин-пертите, реже ортоклаз-пертите обычной окраски. Окраска 
часто носит характер “наложенной”, в связи с чем процесс ее образования 
носит название “амазонитизация”.

Кристаллическая структура, по-видимому, не уточнялась, но ясно, что 
она соответствует в большинстве случаев максимальному микроклину. Па
раметры ячейки двух амазонитов (голубого и зеленого) из пегматитов горы 
Плоская, Кейвы, Кольский п-ов [96,97]: а -  8,597 и 8,594; b = 12,955 и 12,971; 
с = 7,218 и 7,221 Â; а  = 90,5 и 90,9; р = 116,0 и 115,9; у = 87,8 и 87,6°; V = 721,73 
и 723,23 А3 соответственно. Они соответствуют максимально упорядоченно
му распределению Al: t,0 = 0,99 и 0,97; t,m = 0,01 и 0,01; t20 = t2m = 0,00 и 0,01.

Максимальный микроклин-амазонит может быть как гомогенным, так и 
решетчато-сдвойникованным, составлять зерно полевого шпата целиком 
или быть К-фазой микропертита или макропертита, причем чем интенсив
нее окраска, тем полнее полевой шпат освобождается от вросгков пертито- 
вого альбита [96, 97]. Максимальные решетчатые микроклины-амазониты 
установлены в аляскитовых редкометально-мусковитовых пегматитах Ин
дии Ог70_9|АЬ30_9: Ар = 0,92(0,88-0,96), Az = 0,97(0,94-1,00), -2V = 68-82° и аля
скитовых пегматитах Прибайкалья Or60_wAb40_2[): Ар = 0,96(0,92-1,00), Az = 
= 0,97(0,94—1,00), -2V  = 78-84°, в жильных дериватах амазонитовых гранитов 
Казахстана 0г88_95А&12_5: Ар = 0,95(0,91-1,00), Az = 0,97(0,93-1,00),

16 Минералы, том V. Вып. 1
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-2У  = 78-84°, в редкоземельных щелочно-гранитных пегматитах Кольского 
п-ова 0гб2_юА&зв_15: Др = 0,95(0,90-1,00), Дг = 0,97(0,92-1,00), - 2 \  = 80-86°, 
в редкометальных щелочно-гранитных пегматитах Урала 0 г63_9ОА637_1О: Др = 
= 0,91(0,78-0,96), Дг = 0,95(0,84-1,00), -2 V = 76-85°, в эндоконтактовых ме- 
тасоматитах Украины Огд]_д&АЬд_2: Др = 0,97(0,94-1,00), Дг = 0,98(0,96-1,00), 
-2 V = 78-80°. Промежуточный микроклин (триклинный ортоклаз) установ
лен в амазонитовых гранитах Забайкалья Ог57_д5АЬ47_5: Др = 0,73(0,20-0,93), 
Дг = 0,92(0,85-0,96), -2 V = 68-78° и в онгонитах Монголии Ог70_91А630_9: 
Др = 0,70(0,10-0,86), Дг = 0,78(0,60-1,90), -2У = 68-84° [96, 97].

Как редкие исключения описаны амазониты, не являющиеся микроклина- 
ми, -  зеленый РЬ-содержащий ортоклаз из Брокен-Хилл, Австралия (Др = 
= 0,00, - IV  = 61° [98]), и бледно-зеленый и голубовато-зеленый ортоклазы из 
пегматита в районе рудопроявления “Мика”, Мургабский р-н, Центр. Памир, 
Таджикистан (Др = 0,00,1,0 = = 0,38 и 0,42,120 = 12т  = 0,12 и 0,08) [96,97].

Габитус кристаллов соответствует микроклиновому. На кристаллах из 
пегматитов Зап. Кейв (Кольский п-ов), Ильменских гор (Урал), Пайкс-Пик 
(шт. Колорадо, США) и кварц-амазонитовых жил Забайкалья установлены 
грани (в порядке их убывания): »1(110), 6(010), с(001), х(Т01), 2(130), о(111),

у(201), «(021). Наблюдались карлсбадские, манебахские и бавенские двой
ники. Амазонитовые кристаллы встречаются редко -  в занорышах и полос
тях выщелачивания. Обычен пегматоидный и блоковый микроклин с пятни
стой, неравномерно распределенной окраской. В порфировых гранитоидах 
и субвулканических породах (онгонитах) амазонит образует вкрапленники в 
основной мелкозернистой массе.

Амазонитовые и обычные микроклины на месторождениях образуются 
в несколько генераций. Наблюдались нарастания бесцветного или иначе ок
рашенного микроклина или ортоклаза на амазонит (и альбит) и внедрение 
поздних кварц-амазонитовых прожилков в блоковый обычный микроклин. 
В Западном массиве Забайкалья [99] и в Ильменских горах [100,101] наблю
дались секториальные кристаллы, в которых пирамиды роста <110>, <001> 
и (Ю 1) имели зеленую или голубую окраску, пирамиды (010) и (130) были
бесцветными или белыми, а (201) -  с зональным чередованием окрашен
ных и неокрашенных зон. Подчеркивалось, что зональное и секториальное 
распределение окраски указывает на первичную природу “предцентров” ок
рашивания, возникновение их в ходе роста кристалла. В Пайкс-Пик наблю
далось нарастание ортоклаза и альбита на кристаллы амазонита, причем 
только на базисную грань (“белая головка”) и грани призмы, а в ряде случа
ев -  только на альтернативные грани призмы [75].

Физические свойства -  обычные для микроклина. Сп. по (001) совершен
ная, по (010) менее совершенная, под углом, до 20' отличающимся от прямо
го. Изл. неровный. Хрупок. Тв. 6-6,5. Уд. в. 2,54-2,57. Объективность окра
ски амазонитов описывается несколькими колориметрическими параметра
ми: цветовым тоном X, варьирующим в пределах 491-575 нм, чистотой (на
сыщенностью) цвета Р (5-25%) и яркостью Г (25-70%). По цветовому тону 
выделяются четыре группы: голубые (А, = 491—494 нм), зеленовато-голубые 
(А, = 495-500 нм), голубовато-зеленые (А, = 501-510 нм) и зеленые 
(А, = 511-545 нм). Амазониты из разных месторождений различаются по 
этим параметрам, но характеристики перекрываются: в амазонитах из пег
матитов Зап. Кейв: X = 491-543 нм, Р = 17-22%, У = 27,1-33,1% (наибольшая



Микрокпин 243

чистота цвета), Ильменских гор: А = 495-574 нм, Р -  6-22%, У = 18-69%, в 
амазонитах из гранитов Забайкалья: А = 500-560 нм, Р = 5-7%, У = 54-70% и 
Казахстана: А = 512-570 нм, Р = 5-9%, У = 47-61% [97].

Выяснение причин окраски амазонита выросло в одну из интереснейших 
минералогических проблем [102]. Она обсуждалась во многих работах. 
Брейтхаупт (1847) полагал, что хромофором является Си, Заварицкий [103] 
и Капустин [104] -  ДЬ. Затем была установлена корреляция интенсивности 
окраски с содержанием РЬ. Авторы работ [105, 106] нашли, что в амазони
тах РЬ в 3 раза больше, чем в неокрашенных микроклинах, а Плюсниным 
[107] обращено внимание на роль воды (поскольку амазониты тускнеют при 
обезвоживании) -  предполагалось, что ОН-группа может быть компенсато
ром заряда при изоморфном замещении РЬ2* + 2(ОН)- —» 2К+ + О2- (свинец за
мещает один из атомов калия, а второй замещается гидроксильной группой); 
это приводит к смещению максимума поглощения микроклина в голубую 
область. Елисеев [108] полагал, что амазонит окрашивается закисным Ре, а 
обесцвечивание его при нагревании вызвано окислением Бе2+ —» Бе3*. Эти 
данные подтверждались работами [109, 110]. Фуд и Мартин [75] полагали, 
что окрашивание возникает вследствие реакции: РЬ2* + Бе3* —» РЬ3* + Бе2*. 
Авторы работ [102] и [111] отметили, что амазонитовая окраска возникает 
только в максимально упорядоченных К-п.ш. -  максимальных микроклинах, 
а автор [112] показал, что она может возникнуть в пертитах, претерпевших 
явления фазового распада, сегрегации и очищения от пертитовых вростков 
альбита.

Спектроскопическое изучение амазонитов показывает, что в формиро
вании их окраски участвуют две полосы поглощения: коротковолновая с 
Атах -- 400 нм и длинноволновая с А ^  = 625-740 нм [110, 113]; детализация 
спектра показала, что последняя имеет неэлементарное строение и предста
вляет суперпозицию двух полос: А ^  = 625 и 720 нм [110]. От положения этих 
полос и их интенсивности зависят цветовой тон и насыщенность цвета.

Под микроскопом в поляризованном свете обнаруживается резко выра
женный плеохроизм: густо-синий или ярко-зеленый при е II N¡71 
(/-аЫт = 18°), бледно-голубой или бледно-зеленый при £ II Т/р (/.ЬА/р = 18°) и 
Е\\Щ [114].

Платоновым с соавт. [114] для голубого и зеленого амазонитов полу
чены поляризованные оптические спектры поглощения: в коротковолно
вой области спектра (200-400 нм), кроме узкой полосы 250 нм (не влияю
щей на окраску), фиксируются полосы с максимумами 285 и 320 нм, а в 
красной области зафиксирована почти симметричная “амазонитовая” по
лоса с максимумом 635 нм при Ми-поляризации, смещающимся до 615 нм 
при Л/р-поляризации -  в голубом амазоните и расщепленная на две компо
ненты с максимумами 670 нм (£ II N¡71) — 650 нм (е II Np) и 725 нм. Детально 
исследовано изменение поглощения при нагревании. Рассматривая воз
можные причины амазонитовой окраски, Платонов с соавт. [114] считают 
наиболее вероятным механизм переноса заряда в обменно-связанных па
рах металлов: Бе2+-Бе3+, Бе2+-0-Ре3+ или РЬ2+-0-Бе3+ (Ре в полевых шпа
тах -  ферриортоклазах -  дает полосу поглощения при 610-670 нм). При 
этом важно структурное положение Ре, упорядочивающееся вместе с А1 в 
одной из Т-позиций каркаса. Появление “предцентров” амазонитовой ок
раски, следовательно, обусловлено вхождением в полевой шпат Ре и РЬ, 
но сформироваться она может только в процессе Б^АЬупорядочения до 
максимального микроклина.
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В амазонитах из редкометальных месторождений Кольского п-ова, Иль
менских гор, Урала, Прибайкалья и Канады установлена красная фотолю
минесценция с малоинтенсивной широкой полосой при 285 нм и интенсив
ной широкой полосой при -500 нм [115]. Полоса с А = 285 нм не коррелиру
ет с цветом амазонитов и раскладывается на четыре гауссовские полосы: 
Атах = 260, 285, 345 и 390 нм, разложение синей полосы дало Атах = 485 и 
512 нм [29, 115].

ЭПР-центры, приписанные РЬ+, впервые наблюдались в амазоните [116], 
но их интерпретация основывалась на значениях ¿»-факторов только для чет
ных изотопов, соответствующих иону в р 1-состоянии; сверхтонкая структу
ра не наблюдалась (указание на это в [117] ошибочно). Минеевой с соавт. 
[118, 119] в амазонитах разной окраски, из разных месторождений на часто
те -9,2 ГГц при 5-295 К наблюдался димерный ЭПР-центр (РЬА-РЬВ)3+, опи
санный с помощью стандартного спин-гамильтониана с Б = Б, 1А = 1в = 8 и
найденными главными значениями = 1,80, #22 = 1.56, g33 = 1,36, А ,̂ = 790, 
А* -  1575, А33 = 1770, А?, =695, А® = 1270, А 3̂ = 1530 (все А„ в ед. 1(Н7). 

Показано, что вклад нечетного изотопа 207РЬ с 65-орбиталями в электрон
ную плотность как в случае РЬ+, так и в случае центра (РЬ-РЬ)3+ незначи
телен (всего 0,1). Электрон локализуется на двух ионах РЬ2+, замещаю
щих К+ в двух соседних позициях: (РЬ2+ + РЬ2+ + е) —» (РЬ-РЬ)3+; при этом 
компенсация заряда осуществляется в результате упорядоченного (в Т( 1)- 
позиции) замещения одного из ближайших ионов 814+ на А13+. Интенсив
ность данного сигнала коррелирует с интенсивностью окраски амазони- 
та. Он сохраняется без изменения интенсивности при нагревании сине-зе
леных образцов амазонита (тип “Т”) до 300°, а голубых (тип “В”) до 400° 
и ослабевает и исчезает в обоих при 550°. Показано, что нагревание при 
543 К в течение 10 ч вызывает диффузию РЬ и около 70% пар разруша
ются, что приводит к исчезновению окраски, сигнала ЭПР и полосы по
глощения 630 нм. Облучение может восстановить до 30% синей окраски, 
полосы абсорбции и сигнала ЭПР. При нагревании выше 1073 К происхо
дит полная диффузия РЬ и указанные характеристики амазонита утрачи
ваются безвозвратно. Рассчитанная энергия активации диффузии РЬ: 12 
для голубого, 14,5 для синего и 21 ккал/моль для зеленого амазонитов. 
Формирование димерного комплекса (РЬ-РЬ)3+ в амазонитах представля
ет собой сложный посткристаллизационный процесс структурно-химиче
ской эволюции, начинающийся с метасоматического преобразования 
К-п.ш., в условиях постоянной радиационной подсветки в течение не
скольких млрд лет.

Авторами [118, 119] установлен также центр ¥6*+, обычный для микро- 
клинов [120], однако его наличие на связано с амазонитовой окраской.

По хим. составу микроклин-амазонит является чистым К-п.ш. Напри
мер, в Пайкс-Пик, шт. Колорадо, США, -  Огд^ддАЬ^ [75]. Однако нередко 
состав амазонита характеризуют суммарным составом всего пертитового 
блок-кристалла, который, естественно, является более натриевым. Так, ва
ловый состав амазонитовых микроклин-пертитов в докембрийских пегмати
тах аляскитовой и щелочно-гранитной формаций варьирует в пределах 
6^ 91-60̂ 9-40, хотя фазы распада соответствуют чистым микроклину Ог9ъ_^ и 
альбиту АЬ98_99 [97].

Анализы амазонитов из различных зон пегматитов в щелочных грани
тах Кольского п-ова [97]:
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i 2 3 4 5 6 7 8

Na20 4,20 3,68 2,28 2,56 2,08 1,72 1,76 1,53
к2о 10,8 11,8 13,5 13.2 14,0 14.0 14,6 14,2
Rb20 0,23 0,23 0,34 0,27 0,44 0,51 0,69 0,65
Cs20 0,028 0,027 0,022 0,012 0,019 0,027 0,058 0,036
Fe20 3 0,06 0,07 0,09 0,08 0,03 0,04 0,04 0,03
a i2o 3 18,9 18,7 18,8 18,8 18,5 18,6 18,8 18,8
SiOj 66,2 66,06 65,29 65,53 64,97 65,32 64,44 65,0
Pb* 0,82 0,041 0,10 0,11 0,30 0,36 0,83 0,73

Сумма 100,42 100,57 100,32 100,45 100,39 100,22 100,39 100,25
Ог(мол.%) 62,2 67,1 78,8 76,6 80,5 83,0 82,8 84.3
Ab 37,1 32,2 20,2 22.6 18,2 15,5 15,2 13,8
Rb-Fsp 0,67 0,67 1,00 0,78 1,28 1,52 1,97 1,94
K/Na 2,57 3,23 5,93 5,15 6,73 8,14 8,30 8,99
K/Rb 47 51 40 40 32 27 20 22
K/Cs 386 437 614 110 736 518 252 395
K/Pb 109 239 112 100 39 32 15 16
Rb/Cs 8,2 8,5 15,4 22,4 23,2 18,9 12 18
X, нм 497 495 501 500 512 514 542 542
t,0 0,99 0,98 0,96 0,95
tim 0,01 0,02 0,02 0,03

0,00 0,00 0,01 0,01
t2m 0,00 0,00 0,01 0,01
Др 1,00 0,98 0,94 0,93

Az 0,98 0,98 0,96 0,95

* Отдельные определения в виде металла, в сумму не входят.
А м азониты  пегм атитовой ж илы  горы  П лоская, К ейвы , К ольский п-ов: из 

пегматоидной зоны: 1,2 — голубой; 3,4 -  зеленовато-голубой; из мелкоблоковой зоны: 5,6 -  
травяно-зеленый; из блоковой зоны: 7,8 -  темно-зеленый.

Характерной особенностью амазонитов является повышенная кон
центрация Rb, Cs, Pb и радиоактивных элементов -  U и Th [97, 121]. Так, 
в аляскитовых редкометально-мусковитовых пегматитах Индии в амазо- 
ните содержится (г/т): 2100 (ср.) при 900-3300 (вариации) Rb, 156 (18-280) 
Cs, 410 (100-900) Pb, тогда как в обычном микроклине 855 (570-1346) Rb, 
66 (10-130) Cs, 280 (150-585) Pb; то же в аляскитовых пегматитах Прибай
калья: 1990 (1300-2477) Rb, 191 (100-312) Cs, 160 (40-500) Pb -  в амазони- 
те, 1419 (710-1975) Rb, 98 (13-217) Cs, 32 (26-40) Pb -  в микроклине; в суб
щелочных амазонитовых гранитах Забайкалья: 3100 (1410-5000) Rb, 32 
(23-50) Cs, 160 (60-250) Pb -  в амазоните, 589 (427-954) Rb, 12 (8-15) Cs, 
32 (14—60) Pb -  в микроклине; в жильных дериватах гранитов Казахстана: 
5800 (3800-7900) Rb, 64 (24-120) Cs, 450 (150-810) Pb -  в амазоните, 1870 
(1150-2880) Rb, 17 (10—22) Cs, 54(18-100) Pb -  в микроклине; во вкраплен
никах в онгонитах: 5007 (3958-6400) Rb, 109 (40-170) Cs, 98 (53-250) Pb -  
в амазоните, 3094 (1815-4415) Rb, 40 (17-82) Cs, 113 (28-360) Pb -  в мик
роклине; в редкоземельных щелочно-гранитных пегматитах Кольского 
п-ова: 3400 (1100-6800) Rb, 320 (30-600) Cs, 3410 (300-9400) Pb -  в амазо
ните, 800 (500-1000) Rb, 28 (10-50) Cs, 120 (50-250) Pb -  в микроклине; в 
редкометальных щелочно-гранитных пегматитах Урала: 7730
(1000-22000) Rb, 270 (30-530) Cs, 460 (50-1100) Pb -  в амазоните, 960 
(560-1500) Rb, 60 (20-90) Cs, 90 (40-180) Pb -  в микроклине; в эндоконта
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ктовых метасоматитах Украины: 2900 (1000-4200) ИЬ, 34 (24-48) Се, 210 
(80-400) РЬ -  в амазоните, 2380 (930-3830) ИЬ, 22 (16-34) Се, 30 (10-50) 
РЬ -  в микроклине.

Амазониты относительно микроклинов обогащены также Т1, Са и Ве, но 
обеднены Ва и Бг [97, 121]. В амазонитах Кольского п-ова: 34 (10-150) Т1, 60 
(30-150) Са, 10 (2-20) Ве, 135 (10-200) Ва, 56 (30-200) Бг, в микроклинах: 20 
(4-70) Т1, 35 (5-66) ва, 3 (1-5) Ве, 350 (200-520) Ва, 180 (100-300) Бг. В ама
зонитах Урала: 17 (6-30) Т1, 120 (40-250) ва, 9 (5-20) Ве, 100 (10-270) Ва, 11 
(2-28) Бг, в микроклинах: 8 (0-10) Т1, 72 (10-100) Са, 6 (3-7) Ве, 200 (100-300) 
Ва, 125 (100-200) Бг.

Амазонит характерен для некоторых редкоземельных и редкометаль
ных щелочно-гранитных пегматитов и амазонитовых гранитов [97, 101, 113, 
122-124].

Наиболее крупными пегматитовыми полями и месторождениями яв
ляются: Западно-Кейвское (Кольский п-ов), Ильменогорское (Южн. Урал), 
Улан-Нурское (Прибайкалье); пегматитовыми проявлениями-. Нарын- 
Кунтинское, Абчадское, Айнское, Самсальское, Зашихинское, Баян-Коль- 
ское, Слюдянское, Поперечинское, Туракинское, Усмунское (Воет. Сибирь), 
Баркракское, Дарантутское, Рауид-Даринское, Турпинское, Ярзывское, 
Рангкульское, Мазарское (Средняя Азия), Амелия, Резерфорд, Морфилд 
(шт. Виргиния), Пайкс-Пик, Кристал-Пик, Флориссант, Камерон-Коун (шт. 
Колорадо), Рокпорт (шт. Массачусетс, США), Вудкоке, Ренфру, Перии-Са- 
уд (пров. Онтарио), Бушет-Халл, Вильнев, Ледюк (пров. Квебек, Канада), 
Амбохитраворано, Сахаворона, Ампангабе, Андина, Андриамена, Махабу, 
Соарано, Андибакели, Махаритра, Сахафурана (Мадагаскар), Сан-Мигуль- 
де-Пирасикаба, Джаохума, Феррос, Итабира, Коксеймао (Бразилия); место
рождения и проявления амазонита в гранитах-. Хоройское, Сайвонское, 
Биту-Джидинское, Оймурское, Безымянское, Кутимское, Неругандинское, 
Харагульское, Шагайтэ-Гольское, Хуху-Челотуйское, Хангилай-Шилин- 
ское, Горначихинское (Воет. Сибирь), Базардаринское, Караобинское, Май- 
кульское, Кенгкиикское, Катбасарское, Доголанское, Актейсяуское, Кын- 
гыржальское, Нарымское, Хоргосское, Чижинское, Иныльчекское, Ойсаз- 
ское, Курментинское, Котугинское, Талдынское, Туюксуйское, Аксайское, 
Тастынское, Карагайлы-Актасское, Джылысуйское, Керегеташское, Тонк- 
ское, Раумидаринское (Средняя Азия и Казахстан), Абдарское, Бага-Газ- 
рынское, Юдугыинское, Жанчивланское, Борун-Цогтинское, Бурал-Хайгай- 
ское (Монголия).

Наиболее известным является пегматитовое месторождение в Зап. 
Кейвах (гора Плоская), Кольский п-ов [97]. Пегматитовые жилы длиной 
от десятков до сотен метров, мощностью несколько метров (в раздувах до 
15-20 м) локализованы в неизмененных биотитовых и гранат-биотито- 
вых гнейсах в экзоконтакте интрузии щелочных арфведсонит-эгирино- 
вых гранитов (1-3 км от контакта). От периферии к центру кварц-альбит- 
олигоклазовый и кварц-олигоклазовый пегматит гранитной структуры 
сменяется кварц-микроклиновым графическим и микроклиновым (ама- 
зонитовым) пегматитом пегматоидной и блоковой структур с кварцевым 
ядром в центре. Пегматит альбитизирован и окварцован с Та, N1»-, редко
земельной, В1- и Би-минерализацией (колумбит-танталит, РЬ-пирохлор- 
микролит, фергусонит, гадолинит, касситерит, флюорит, галенит, само
родный висмут и др.). Микроклин обычно преобладает над амазонитом, 
но отдельные жилы целиком сложены амазонитом. В нижней части он
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обычно зеленый, в верхней -  голубой. Амазонитизация накладывается 
также на вмещающие гнейсы.

В Ильменских горах (Ильменский заповедник), Челябинская обл., 
Южн. Урал, насчитывается 65 копей с амазонитом [97, 101]. По предани
ям, отсюда, близ дер. Липовой, были добыты кристаллы более пуда ве
сом. Амазонитовые пегматиты прослеживаются в амфиболитах и грани- 
то-гнейсах в 1—3 км от миаскитового массива. Наиболее распространены 
маломощные (0,5 м) протяженные (до 150-200 м) тела с раздувами (до
4-5 м), сложенные графическим агрегатом без амазонита, переходящим 
к центру в блоковый пегматит с амазонитом без ихтиоглиптов кварца. 
Главные минералы: микроклин, альбит, биотит, мусковит, гранат, магне
тит, топаз, а также минералы РЬ -  галенит, козалит, РЬ-пирохлор, мине
ралы Ве -  берилл, фенакит, гельвин, гентгельвин, минералы В1 -  висму
тин, козалит, бисмутит, клинобисванит, лиллианит, бисмит, минералы 
Бп -  касситерит, иксиолит, минералы Та -  танталит, микролит, а также 
алюмофториды -  криолит, веберит. Амазонитовая окраска главным об
разом бледно-зеленая, распространена пятнами в желтом микроклине, 
наиболее интенсивна в верхней и средней частях жил (например, Блю- 
мовская копь), но наблюдаются секущие зоны позднего голубовато-зеле
ного амазонита.

Классическим месторождением является батолит Пайкс-Пик, шт. 
Колорадо, США, из которого голубой, голубовато-зеленый и глубоко
зеленый амазонит извлекается уже 130 лет. Очень редко здесь находили 
также полихромные амазонитовые кристаллы с “белой головкой” (ор
токлаз. нарастающий на амазонит). Пегматитовые жилы протяженно
стью 50 м и несколько метров мощностью, секущие граниты, разраба
тываются в нескольких районах: Кристал-Пик, Вигвам-Крик, Харрис- 
Парк, оз. Георга и др. Снизу вверх аплит переходит в блоковый пегма
тит, в котором наблюдаются раздувы, на 70-80% сложенные белым, 
желтовато-коричневым, бурым или красным обычным микроклином и 
на 20-30% -  амазонитом с дымчатым, аметистовым, цитриновым или 
бесцветным кварцем, клевеландитом, биотитом, адуляровидным саниди
ном (нарастающим на микроклин), топазом, бериллом, апатитом, цирко
ном, фенакитом, барилитом, монацитом, ксенотимом и рядом редких 
минералов [75].

Амазонит используется как поделочный и полудрагоценный камень. 
Применялся с древности для вставок в украшения в Древнем Египте, на 
Древнем Востоке, в Центральной Америке. В настоящее время использу
ется для изготовления недорогих бус, брошей, вставок в запонки, вазо
чек, шкатулок, подставок. В Эрмитаже Санкт-Петербурга хранятся ог
ромные вазы из уральского амазонита, поступившие туда в конце 80-х го
дов XVIII в. В России крупные месторождения качественного амазонита 
известны на Южн. Урале (но не разрабатываются, так как они находятся 
на территории Ильменского заповедника) и Кольском п-ове, за рубе
жом -  в пегматитах Бразилии, Индии, США, Южн. Африки, о-ва Мадага
скар [89,125]. Используется в астрологии. Предполагается, что ему свой
ственно рождать в стариках порывы молодости, улучшать состояние ко
жи и лечить нервные истощения [126].
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Межплоскостные расстояния максимального микроклииа 
из формации Понтискалк, Швейцарские Альпы [127]

Си -излучение. Дифрактометр

hkl I d(k) 20 hkl / d{k) 20 hkl / d(k) 20

110 6 6,736 13,14 312 9 2,616 34,24 311 2 2,057 44,06
Ï10 1 6,506 13,66 241 21 2,616 34,24 061 3 2,053 44,06
001 3 6,494 13,66 221 1 2,614 34,24 061 5 2,044 44,28
020 4 6,477 13,66 312 13 2,581 34,72 422 6 2,026 44,70
III 6 5,923 14.96 112 8 2,570 34,86* 222 9 1,9920 45,50
111 4 5,800 15,28 221 3 2,553 35,14 422 13 1,9810 45,76
021 4 4,603 19,28 1Ï2 3 2,551 35,14 333 3 1,9742 45,88*
201 76 4,213 21,08 310 5 2,536 35,36 222 7 1,9619 46,24
111 17 3,984 22,30 240 2 2,528 35,58 351 3 1,9562 46,36*
111 8 3,924 22,64 241 26 2,521 35,58 400 16 1,9246 47,18
130 44 3,831 23,20 310 6 2,499 35,92 331 1 1,9110 47,58
Ï30 46 3,704 24,02 151 7 2,432 36,94 403 9 1,9096 47,58
Ï31 15 3,652 24,36 240 3 2,431 36,94 261 2 1,8922 48,04
221 13 3,595 24,76 331 11 2,423 37,06* 352 1 1,8862 48,18*
Ï31 6 3,566 24,94 Ï51 4 2,389 37,62 351 1 1,8790 48,40
ÏÏ2 40 3,484 25,56 331 6 2,334 38,60 113 6 1,8660 48,78
221 2 3,471 25,56 ÏÏ3 4 2,333 38,60 420 1 1,8651 48,78
Ï12 29 3,466 25,68* Ï13 6 2,330 38,60 350 3 1,8602 48,92*
220 67 3,368 26,44 332 3 2,296 39,20 331 1 1,8596 48,92*
220 73 3,286 27,12 223 1 2,247 40,12 152 2 1,8576 49,00*
220 61 3,253 27,46 330 1 2.245 40,12 1Ï3 4 1,8573 49,00*
002 100 3,247 27,46 332 2 2,226 40,52 260 3 1,8520 49,14*
040 42 3,238 27,46 151 2 2,224 40,52 423 1 1,8480 49,26*
131 33 3,033 29,44 223 1 2,224 40,52 262 2 1,8261 49,92
222 6 2,961 30,22 003 1 2,165 41,80 420 2 1,8253 49,92
131 42 2,954 30,22 241 12 2,160 41,80 152 1 1,8216 50,04
022 8 2,912 30,74 060 31 2,159 41,80 423 1 1,8158 50,20*
041 19 2,907 30,74 401 5 2,113 42,76 170 1 1,8156 50,20*
222 3 2,900 30,74 402 6 2,106 42,88* 043 5 1,8060 50,56
041 13 2,889 30,92 241 5 2,092 43.20 062 5 1,8042 50,56
Ï32 11 2,782 32,16 311 2 2,079 43,58 441 4 1,8037 50,56
311 1 2,758 32,48 202 3 2,076 43,58 204 29 1,8034 50,56
132 16 2,755 32.48 Ï33 1 2,074 43,58

* Сильное наложение от предыдущего пика Си АТИ2.
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Ортоклаз Orthoclase 
K[AlSi3Og]

Назван от греч. орОсод (ортоз) -  прямо, правильно и xtaxoi£ (клазис) -  из
лом, скол, подчеркивая, что угол между совершенными спайностями (001) и 
(010) равен 90° (Брайтхаупт -  Breithaupt, 1823).

Понятие ортоклаз за время изучения полевых шпатов претерпело су
щественные изменения. Термин предложен еще Аюи (Найу, 1801), по
скольку в то время считалось, что все полевые шпаты являются моно
клинными. Брайтхаупт (Breithaupt, 1830, 1842, 1847) исключил из их чис
ла триклинный К-п.ш. -  микроклин, найденный в Фредриксверне, Южн. 
Норвегия, ограничив термин ортоклаз только моноклинными разностя
ми К-п.ш. Де-Клуазо [1] впервые разделил моноклинные К-п.ш. по углу 
оптических осей на санидины, адуляры и ортоклазы. Это деление суще
ствовало в доструктурный период изучения полевых шпатов, но было не
однозначным. Согласно Спенсеру [2], к “ортоклазам” относились моно
клинные К-п.ш. с 2V = -(25-50)°, по Винчеллам (Winchell A.N., 
Winchell Н., 1951; Винчелл А.Н., Винчелл Г., 1953) -  с 2V -  -(60-85)°, по 
Таттлу [3] -  с 2V от -(30-40) до -(65-70)°. Было также замечено, что угол 
оптических осей зависит и от химического состава [2], т.е. от примеси в 
К-п.ш. натрия.

Структурные исследования показали, что величина 2V и параметры 
ячейки отражают степень Si/Al-упорядоченности в каркасе полевошпа
товой структуры. Равновесное перераспределение Si и А1 в структуре 
К-п.ш. осуществляется путем двухступенчатого перехода: 1) концентра
ция А1 в позициях Т(1) относительно позиций Т(2) с сохранением моно
клинной симметрии; 2) перераспределение А1 из позиции Т ,т  в позицию 
Т,0 с изменением симметрии на триклинную. Ортоклаз в этом ряду зани
мает промежуточное положение. Согласно расчету баланса зарядов 
[4—6], наиболее устойчивой конфигурацией, соответствующей точке 
перехода от моноклинной ступени упорядочения к триклинной, будет 
2t, = 0,72, 2t2 = 0,28, выделяемая этими авторами как идеальный орток
лаз. Данное значение, с одной стороны, близко к границе между высо
ким и низким санидинами (2t, -  0,69-0,70; 2V = 0), а с другой -  к значе
нию 2t, = 0,75, при котором, согласно экспериментальным данным и фи
зико-химическим расчетам, санидин с таким структурным состоянием в 
результате фазового перехода первого рода С2/ш —» С1 скачкообразно 
переходит в максимальный микроклин. При такой интерпретации орто
клаз не имеет своего поля стабильности и отождествляется с низким са
нидином, которому даже приписывается ортоклазовая оптика. В то же 
время, согласно Барту [7, 8], Si/Al-распределение в ортоклазе принима
ется за 2t, = 1,00, 2tz = 0. Такое значение для моноклинного К-п.ш. дейст
вительно было определено методом нейтронографии [9], хотя по рентге
новским данным оно варьирует в пределах 0,75-0,86. Однако принципи
ально важно то, что моноклинное упорядочение прослеживается за зна
чение 2t, = 0,75 вплоть до 1,00.

Де-Клуазо [10] под оптическим микроскопом при большом увеличе
нии обнаружил, что многие ортоклазы состоят из мельчайших частиц 
(доменов) сдвойникованного микроклина, после чего Малляром [11] бы
ла предложена альтернативная гипотеза о существовании в природе
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только триклинной модификации К-п.ш. -  микроклина и псевдомонок- 
линной природе ортоклазов вследствие субмикроскопического двойни- 
кования триклинных микроклиновых индивидов. В отношении объясне
ния моноклинной симметрии ортоклаза эта гипотеза была поддержана и 
развита Лавесом [12, 13] и Марфуниным (Марфунин, 1962). Однако рас
четы Барта [14, 15] показали, что из микроклина с 2У = -75° таким пу
тем можно получить ортоклаз с 2У = -67,5°, а по расчетам Марфунина 
(Марфунин, 1962) из микроклина с 2V = —84° -  ортоклаз с2У  = -80°40', 
т.е. результирующий угол 2У в ортоклазе уменьшается всего на ~3° от
носительно 2У двойникующихся индивидов микроклина. Эти расчеты 
показали, что ортоклазы с 2V = -(60-70)° не могут быть получены двой- 
никованием максимального микроклина с 2У = -83°, и, следовательно, 
в природе должны существовать параллельные ряды триклинных 
и соответствующих им псевдомоноклинных К-п.ш. с меняющейся степе
нью 81/А1-упорядоченности. При очень малом размере триклинных 
двойниковых индивидов (в результате субрентгеновского двойникова- 
ния) вероятность появления псевдомоноклинности К-п.ш. возрастает 
[16], чем можно объяснить широкое распространение ортоклазов в 
природе.

Исследования под электронным микроскопом [17-20] подтверждают 
эту гипотезу. Систематическое обособление А1 в какой-либо из Т-пози- 
ций в санидине приводит к образованию четырех возможных вариантов 
его распределения с переходом к триклинной симметрии: двух, связанных 
альбитовым двойникованием (утрата плоскости симметрии), и двух, свя
занных периклиновым двойникованием (утрата оси второго порядка в 
структуре санидина). Просвечивающая электронная микроскопия пока
зывает наличие в структуре ортоклаза таких локальных участков (трик
линных доменов) размером -100 А, между которыми в отличие от двой
ников в микроклине отсутствуют двойниковые границы. Образуется 
мелкомасштабная решетчатая твидовая структура. Согласно [21], при
чиной образования ортоклаза (а не непосредственного превращения са
нидина в микроклин) является кинетический эффект -  чрезвычайно мед
ленный процесс 81/А1-упорядочения в К-п.ш. в природе. Твидовая струк
тура, будучи в каждом из отдельных доменов триклинной, в целом имеет 
псевдомоноклинную симметрию или отклоняется от нее, если одна из 
систем двойников в решетчатой структуре преобладает. Такую структу
ру можно рассматривать как модулированную (ритмичную) микрострук
туру.

В настоящее время термин “ортоклаз” используется в нескольких значе
ниях: 1) по традиции -  как синоним существенно калиевого палевого шпата 
без уточнения его структурного состояния (особенно в петрологических ра
ботах) или как символ Ог для обозначения калиево-полевошпатовой соста
вляющей при выражении состава щелочных полевых шпатов в миналах (на
пример, Ог^уАЬ^У, 2) для обозначения моноклинных К-п.ш. с упорядоченным 
81/А1-распределением, относительное содержание А1 в которых в позициях 
Т(1) каркаса превышает значение 0,75.

Разнов. Триклинный ортоклаз. Впервые описан Белянкиным как К-анор- 
токлаз [22-24] -  К-п.ш. со степенью триклинности, промежуточной между ор
токлазом и микроклином, соответствующей по величине триклинности К,Ыа- 
п.ш. -  анортоклаза. Термин К-анортоклаз широко использовался в русской 
литературе в 20-30-е годы (но не имеет отношения к анортоклазу). Затем дан
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ная разновидность ортоклаза была заново “открыта” Параскевопуло [25] и 
Жизеном [26]. Существование триклинных ортоклазов обусловлено неуравно
вешенностью субмикроскопического или субрентгеновского двойникования 
при преобладании правых двойников над левыми (или наоборот).

Характ. выдел. Кристаллы, зернистые массы, редко скрытокристалли
ческие (опалоподобные) агрегаты.

Структ. и морф, крист. Монокл. с. С|А- С 2 / т . г  = 4.
Параметры ячейки для ортоклазов с уточненной кристаллической стру

ктурой:

«0 bo со а  Р У V

1 8,5632(1) 12,963(14) 7,2099(1) 90,0 116,073 90,0 718,9
2 8,567(2) 12,980(7) 7,200(2) 90,07 116,03 89,75 719,4
3 8,564(2) 12,984(7) 7,201(2) 90,13 116,017 89,53 719,5
4 8,564(2) 12,996(2) 7,200(1) 90,0 116,02(2) 90,0 720,3
5 8,563(2) 12,990(7) 7,210(2) 90,0 115,93 90,0 721,2
6 8,583(2) 12,988(7) 7,202(2) 90,0 116,05 90,0 721,3
7 8,603(2) 12,990(2) 7,207(1) 90,0 116,07(2) 90,0 723,5

1 -  ш ахта Гималайя, М еза Гранде, шт. Калифорния, США [9]; 2 -  "А дамелло-РП С” 
[27]; 3 -  ”А дамелло-А1D" [27]; 4 -  "Хибины-1481/Д" [28, 29]; 5 -  ”Адамелло-СА1А” [27]; 
6 -  " Адамелло-Р2А" [27]; 7 -  ”Хибины-848/М" [29,30].

Уточнены кристаллические структуры ортоклазов из массива Адамел
ло, Сев. Италия: “Адамелло-Р2А” -  Ог931АЬ55Ап09Спа5 и “Адамелло- 
СА1 А” -  OrgxjAbgpAriojCn^ и два триклинных ортоклаза “Адамелло-Р17С” -  
OrslAAbi2fiAn0lCn0fi и “Адамелло-AID” -  Ог^АЬ^^Ап^Сп^^ [27], из шахты 
Гималайя, пегматитового района Меза Гранде, Сан-Диего, шт. Калифорния, 
США, -  Ог8бА610 (хим. ан. 9, 10) [9, 31] и для двух адуляровидных ортоклазов 
из Хибинского щелочного комплекса: “Хибины-1481 /Д” из пегматита в гру
бозернистых уртитах горы Юкспор -  Or9lfiAbljeCni:i (в том числе 3,8 мол.% 
KFeSi3Og) (хим. ан. 11) [28,29] и пойкилобластового К-п.ш. “Хибины-848/M” 
из рисчорритов горы Расвумчорр -  О г^^АЬ^Спц  (в том числе 3,2% 
KFeSi3Og) (хим. ан. 12) [29, 30].

Ортоклаз “Спенсер-С” из Бирмы, структура которого многократно 
уточнялась многими исследователями, в настоящее время трактуется как 
низкий санидин (см. разделы “Структура К-санидина”, а также “Структу
ра адуляра”).

Средние расстояния Т -  О (А) и распределение А1 по Т-позициям (t) в до
лях от ЕА1 = 1,00 (уточнены по уравнениям Смита (Smith, 1974)):

т,о-о Т|Ш-0 т2о-о Т2т - 0 t,0 t t т t20 t2m ZA1T

1 1,665 1,655 1,626 1,626 0,415 0,335 0,110 0,110 0,970
2 1,669 1,654 1,623 1,623 0,445 0,330 0,085 0,080 0,940
3 1,660 1,663 1,627 1,625 0,379 0,398 0,117 0,102 0.996
4 1,674 1,651 1,624 1,621 0,485 0,305 0,090 0,070 0,950
5 1,672 1,659 1,623 1,623 0,470 0,365 0,085 0,085 1,005
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Т ,0-О  Т ,т - 0 Т20-О  Т2т - 0 t,0 11 гп t20 t2m ХА1Т

6 1,663 1,661 1,625 1,624 0,419 0,419 0,081 0,081 1,000
7 1,667 1,616 0,430 0,430 0,030 0,030 0,92
Т 0,41* 0,41* 0.09* 0,09*

* В оригинале; рассчитано по [32].
1 - "  Адамелло-Р2А" [27]; 2 -  "Адамелло-Р17С" [27]; 3 -  "Хибины-1481/Д" [28, 29]; 4 -  

"Адамелло-AID" [27]; 5 -  ”Адамелло-СА1А" [27]; 6 -  "Хибины-848/M" [29, 30]; 7 -  шахта 
Гималайя, Сан-Диего, шт. Калифорния, США [9].

Нейтронографическое уточнение структуры ортоклаза из шахты Гима
лайя, Сан-Диего, шт. Калифорния, США [9] показало максимально возмож
ную его Si/Al-упорядоченность в позициях Т(1):

Т |0-О  Т , т —О Т20 -0  T2m -0  t,0  t,m  t20 t2m lA lr

1,667 1,616 0,500 0,500 0,000 0,000 1,000

Призматический вид симметрии. Кристаллы аналогичны кристаллам 
К-санидина и микроклина (фиг. 57,58).

Физ. св. Сп. по (001) совершенная, по (010) менее совершенная, под пря
мым углом, по (110) несовершенная. Изл. раковистый до неровного, занози
стый. Хрупок. Тв. 6-6,5. Уд. в. 2,53-2,58. Цв. белый, серый, желтоватый, зе
леноватый, иногда бесцветен. Полупрозрачен, реже прозрачен. Черта бес
цветная. Бл. стеклянный, на плоскостях спайности часто перламутровый; 
иногда с отливом (см. “Лунный камень”) или с золотистыми искорками (см. 
“Солнечный камень”).

В неполяризованном рамановском спектре порошка ортоклаза в облас
ти 0-1250 см-1 наблюдались четкие полосы 117, 140, 157, 195, 283, 455, 474, 
513 (наиболее интенсивная), 765, 809, 965 и ИЗО см^1 [33].

Микр. В шл. прозрачный, бесцветный. Двуосный (-). Пл. опт. осей 
±  (010), Ng = b, Z-aNp -  5o, /LcNm -  20° (такая ориентировка называется “ор- 
токлазовой”, в отличие от “санидиновой” оптики, когда пл. опт. осей II (010)). 
Для бесцветного ортоклаза “Спенсер-С” из Бирмы (6,5% АЬ-компонента); 
ng = 1,5236, пт = 1,5230, пр = 1,5188; ng-np = 0,0048; дисперсия показателей пре
ломления слабая, горизонтальная; 2V = 43,6°; дисперсия оптических осей 
слабая, г < v. Углы погасания: Ng с ±(010) = 0o, Nm с ±  (001) = 5°. Углы пога
сания: на (001) = 0°, на (010) = 5,3° [2,34]. Для голубого ортоклаза “Спенсер- 
D’’ из Бирмы (13,5% Ab): ng = 1,5248, пт = 1,5240, пр = 1,5199; ng-np = 0,0049; 
2V = 46,2°; г < v\ угол погасания на (010) = 6,2°. Для голубого ортоклаза 
“Спенсер-F ’ из Бирмы (18,5% Ab): ng = 1,5260, пт = 1,5249, пр = 1,5200; ng-np = 
= 0,0054; 2V = 52,9°; г < v\ угол погасания на (010) = 7,0°. Для ортоклаза 
“Спенсер-Е” из Калаханди, шт. Орисса, Индия (14,5% Ab): ng = 1,5251, 
пт = 1,5239, пр = 1,5201; ng-np = 0,0050; 2V = 57,6°; г < d; угол погасания на 
(010) = 7,5° [2,34]. Показатели преломления и угол погасания на (010) незна
чительно возрастают с увеличением содержания Na-составляющей и угла 
оптических осей, т.е. зависят от состава (содержания Na в гомогенном 
К-п.ш.) и степени Si/Al-упорядоченности. Такая же тенденция характерна 
и для ортоклаз-пертитов, однако выпадение Na-фазы из твердого полевош-
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Фиг. 57. Кристаллы ортоклаза (Гольдшмидт, 1916)
/ -  месторождение не указано (по Гауи (1823)); 2 ,3  — Алабашка, дер. Липовая, Урал (по Кокша

рову (1866)); 4, 5  -  месторождение не указано (по Розе (1823)); 6 -  месторождение не указано (по 
Брсйтгаупту (1847)); 7, 8  -  Тинаберг, Швеция (по Флинку (1914)); 9 -  месторождение не указано (по 
Дана (1892)); 10 — Хаммонд, шт. Нью-Йорк, США (по Дана (1892)); I I  — Франция (по Лакруа (1897)); 
12 — месторождение не указано (по Миллеру (1852)); 13 -  Кунерсдорф, Германия (по Клокману 
(1882))
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Фиг. 58. Бавенские двойники ортоклаза (Гольдшмидт, 1916); месторождение не указано (по 
Дана (1892))

патового раствора исключает ее влияние на оптические свойства ортокла- 
зовой фазы, преобладающей в блок-кристалле.

Для аутигенного ортоклаза из сенонских отложений Ганновера: 
пр = 1,520, пт = 1,524, 2УЫр = 43° [35].

Хим. Теор. состав КА18130 8: К20  -  16,92; А120 3 -  18,32; 8Ю2 -  64,76. Мо- 
лек. вес 278,35. По содержанию Иа-компонента ортоклаз занимает проме
жуточное положение между санидином и микроклином. Как правило, содер
жит повышенное количество Ва, Ш>, Ре.

Отмечалось повышенное содержание воды, видимо (исходя из баланса 
валентностей) в виде (ОН)-, однако методом нейтронографии не удалось ус
тановить смещений координат атомов Ос, что указывает на то, что если за
мещение (ОН) -» О и есть, то оно не превышает 3% в данной позиции [9].

Анализы:

1 2 3 4 5 6 7 8

Ка20 0,46 0,80 1,62 1,74 2,20 1,21 0,00 0,41
к2о 16,14 15,60 14.18 13.91 13,07 13,76 14,80 15,37
[у^О Сл. - - - - 0,39 0,70 -
СаО " 0,50 0,34 0,36 0,45 1,10 0,58 0,56
ВаО - - - - - 0,29 1,70
БеО 0,09 - - - - 0,20 0,01 0,06
Ре20 3 0,62 0,10 0,16 0,48 0,10 0,87 0,04 0,23
А120 3 18,70 19,54 18,84 19,10 19,60 19,93 19,88 19,21
&о2 64,40 63,66 65,30 63,75 65,14 61,58 63,78 63,16
н2о* - - - 0,62 - 0,66 0,33 0,07

Сумма 100,41 100,20 100,44 99,96 100,56 99,85 100,76 100,77
Ог(мол.%) 95,4 92,2 83.8 82,2 77,2 83,7 91,6 91,0
АЬ 3,9 6,8 13,7 14,7 18,6 10,7 3,2 3,0
Ап - 2,5 1,7 1,8 2,3 5,6 4,2 3,0
Сп - - - - - - 1,0 3,0
Уд. В. 2,5625 2,5632 2,5673 2,5697 2,5712 - - -

1,5241 1,5236 1,5248 1,5251 1,5260 - - -
1,5237 1,5230 1,5240 1,5239 1,5249 - - -

17 Минералы, том V. Вып. I
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- I V

1 2 3 4 5

1,5194 1,5188 1,5199 1,5201 1,5206
34,8 43,6 47,6 57,6 52,9

1 -  желтый ортоклаз "Спенсер-А", Мадагаскар, анал. Спенсер [2, 34], образец по- 
видимому, является низким санидином; 2 -  бесцветный ортоклаз "Спенсер-С", Бирма, 
анал. Спенсер [2, 34], низкий санидин -  высокий ортоклаз; 3 -  голубой ортоклаз "Спенсер- 
О", Бирма, анал. Спенсер [2, 34]; 4 -  ортоклаз "Спенсер-Е", Калахандп, шт. Орисса, Индия, 
анал. Спенсер [2, 34]; 5 -  голубой ортоклаз "Спенсер-Е", Бирма, анал. Спенсер [2, 34]; 
6 — ортоклаз из биотит-диопсид-ортоклазового метасоматита по трахибазальтам, 
Кирганикская вулканогенно-осадочная толща. Центр. Камчатка, в сумму анализа входит 
ТЮ г-0,15% [36]; 7 -  ортоклаз из дайки щ елочного сиенита, секущего пироксенит. 
Красномайский массив. Казахстан, в сумму анализа входят МпО-0,03, ТЮ2-0,32, анал. 
Максимова и Зайцева [37]; 8 -  ортоклаз из ортоклазита по пироксенитам, Красномайский 
массив, Казахстан, анал. Максимова и Зайцева [37].

9 10 11 12 13 14 15

Ыа20 1.12 1,08 0,86 0,22 0,76 0,86 0,13
к 2о 14,25 14,76 15.13 15,65 14,09 14,70 16,19
иь2о 0,47 0,49 0,032 0,044 - - -

м § о - - 0,11 0,10 - - -

СаО 0,05 0,00 0,030 0,025 0,40 0,27 -

БЮ 0,00 0,00 0,011 0,026 0,32 Не опр. -

ВаО 0,25 0,02 0,63 0,72 1,28 " 1,54
БеО - - - - 0,09 0,34 -

Ре20 3 - - 1,09 0,95 - - 1,09
А120 3 18,25 18,45 17,77 17,68 17,98 18,13 17,74
$¡02 65,32 65,39 63,40 62,16 64,46 64,73 63,75
НзО* 0,46 - 0,55* 0,43* - - -

Сумма 100,17 100,19 99,61 98,11 99,44 99,16 100,44
Ог{ мол.%) 84 86 90,6 96,0 87,4 90,6 96,0
АЬ 10 10 8,0 2,0 7,2 8.1 1.2
Ап - 0,0 0,2 0,1 2,1 1.4 -

Сп - 0,0 1,2 1,4 2,4 - 2.8
Бг-Елр 0,0 0,0 0,0 0,1 0,9 - -

ЯЬ-Елр 1 1 0,1 0,1 - - -

Ее-Е«р - - (3,6) (3,2) - - -
Уд.в. 2,563 - 2,57 2,56 - - -
- I V 63 44 50 - - -

«0 9,5632 8,564 8,603 - - -

*0 12,963 12,996 12,990 - - -

<*> 7,2099 7,200 7,207 - - -

а 90,0 90,0 90,0 - — —
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9 10 II 12 13 14 15

У

Р 116.07

90,0

116,02 116,07

90,0 90,0

* Н20 +-п.п .п .
9 -  ортоклаз из занорыш а в пегматите пегматитового поля М еза Гранде, 

турмалиновая шахта Гималайя, Сан-Диего, шт. Калифорния, США, анал. Хорска 
(оригинал структурного исследования) [9, 38]; 1 0 -  то же, анал. Хадидиакос, микрозонд, 
(оригинал нейтронографического уточнения) [9]; 11 -  из пегматита в массивных 
грубозернистых уртитах, штольня Материальная, апатитовое месторождение Юкспор, 
"Хибины-1481/Д" (оригинал структурного исследования), анал. Некрасова [28, 29]; 12 -  из 
рисчорритов, "Апатитовый цирк", м-ние Расвумчорр, "Хибины-848/М" (оригинал 
структурного исследования), анал. Некрасова [29, 30]; 13 -  вкрапленник в эпилейцитовом 
фонолите, Киргизия, анал. Лапутина, микрозонд. [39]; 14 -  из эпилейцитового фонолита, 
Якутия, анал Лапутина, микрозонд. [39]; 15 -  из щелочного сиенита, Мурунский массив, 
микрозонд. [40].

В отличие от микроклина ортоклаз часто содержит повышенные коли
чества натрия и бария

Диагн. исп. Кислоты, кроме Ш \ не действуют. П.п.тр. трудно плавится в 
мутное пузыристое стекло; с раствором кобальта сплав окрашивается синим 
цветом. В фосфорной соли разлагается с трудом с образованием скелета 
кремнезема.

Диагност. К ортоклазам относятся существенно калиевые полевые шпа
ты с 1, = 1,0 + 1,ш > 0,75 и 2У > 44° в плоскости 1. (010).

Нахожд. Ортоклаз возникает в относительно низкотемпературных усло
виях (ниже 500-550°) в результате 81/А1-упорядочения в санидине или само
стоятельной кристаллизации (или метасоматического замещения К-п.ш. 
других минералов, например плагиоклаза) в этих температурных условиях. 
81/А1-упорядочение в натрийсодержащих санидинах может сопровождаться 
фазовым распадом; в этом случае ортоклаз представляет собой К-фазу пер- 
титов (см. “Пертиты”).

Хотя ортоклаз по кинетическим причинам является метастабильным об
разованием, важное значение имеет определение температуры равновесно
го фазового перехода санидин -» микроклин, поскольку поле стабильности 
ортоклаза совпадает с полем стабильности микроклина. Температура этого 
перехода для чистого К-п.ш. оценивается в 500 ± 50°. Значение <525° обыч
но заимствуется из работы Гольдсмита и Лавеса [16], оно показывает, что 
ниже этой температуры санидин не может быть получен из шихты микро
клина в гидротермальных опытах. Экспериментально впервые Эйлером и 
Гелнером [41] при 500° и РНг0 = 1 кбар получен в гидротермальных услови
ях чистый К-п.ш. (адуляр с = 50-52°), в котором было установле
но слабое отклонение от моноклинности. Теоретически Ховисом [42] 
из термодинамических данных температура перехода рассчитана 
как 451 ± 47° при 1 бар и 460 ± 47° при 5 кбар. Значение, рассчитанное 
Стейжером и Хартом [43] петрологически из теплового потока на кон
такте гранитной интрузии, равно 350-400°. Аналогичная оценка, данная 
Райтом [44], 375° для состава АЬ5Ог95. К такому же значению пришел Зы 
рянов [45, 46] (однако он считал, что ортоклаз имеет самостоятельное 
поле стабильности, и оценивал температуру верхней его границы -  пере
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хода ортоклаз —> санидин в 680 ± 15° [47]). Наконец, разрыв между 
низким (1-4 мол.% АЪ, 1,0—1,т = 1,0, ?УЫр = 75-88°) и высоким 
(2,5-6,5 мол.% АЪ, 1,0-4,т  = 0,0-0,4, IVЫр = 53-75°) микроклинами, харак
терными для зелено-биотитовой и ставролитовой зон метаморфизма 
в массивах Аар и Готтард, Швейцарские Альпы, интерпретируемый 
как изограда между санидином и микроклином, оценивается в 450° при 
3 кбар [48].

Для составов с большим содержанием натрия температура перехода в со
ответствии с правилом Ван-Лаара, должна понизиться, согласно Сендерову 
[49], от 500 до -400°. По расчетам Ховиса [42], для состава ■4&5_10О 95_90 -  до 
450° при 3 кбар.

Учет упругой энергии, возникающей при твердофазовом переходе из 
моноклинного в триклинное состояние в напряженной решетке произведен 
в [19,50]. Он приводит к увеличению мольной энергии Гиббса напряженно
го микроклина по сравнению с нормальным до -3  кДж/моль, что должно 
также снизить температуру инверсии на 170-250°. В итоге температуру пе
рехода санидин -» микроклин можно принять как 500 ± 50° в том случае, ес
ли упругая энергия не оказывает влияния на равновесие (например, при пе
рекристаллизации санидина в микроклин); в случае твердофазового превра
щения она должна быть снижена до 300°. Фактически, на этот интервал 
500-300° и приходится процесс образования ортоклаза.

Структурно-изученные ортоклазы отражают различную геологическую 
обстановку.

Максимально-упорядоченный хрустально-чистый ортоклаз (хим. ан. 
8, 9) из турмалиновой шахты Гималайя в пегматитовой провинции Меза 
Гранде, Сан-Диего, шт. Калифорния, США, наблюдается в карманах с 
ювелирным турмалином, бериллом и кварцем, где он нарастает в виде ка
емки (толщиной до 1 см) на длинные “подвески” К-п.ш., свисающие с ви
сячего бока пегматитовой жилы. По мере роста “подвески” переходят из 
приконтактовой зоны кварц-полевошпатового графического пегматита 
в зону блокового кварца и полевого шпата и далее в карман с ювелирны
ми минералами, что сопровождается переходом микроклин-пертита в ор- 
токлаз-пертит и затем в чистый монокристальный ортоклаз. Судя по на
личию замещений между минералами и флюидных включений в полевом 
шпате, ортоклаз имеет гидротермальное происхождение, но кристалли
зовался по температуре выше поля стабильности микроклина. Данный 
ортоклаз содержит повышенную концентрацию и воду (ОН)- и может 
рассматриваться как адуляр, но не обладает адуляровой морфологией 
[9, 31, 38, 51].

Существенно-калиевый ортоклаз характерен для относительно редких 
щелочных пород калиевого ряда: калиевых основных пород -  щелочно-ба
зальтовых и щелочно-габброидных и лейкократовых калиевых щелочных 
трахитов и сиенитов. Он характерен для вулканогенных пород следующих 
ассоциаций: 1) базальтов—трахибазальтов-тефритов-лейцититов (Кирга- 
никское поле, Центр. Камчатка); 2) эпилейцитовых базальтов-эпилейцити- 
тов-эпилейцитовых фонолитов-трахитов (Кольбашинское поле, Киргизия);
3) щелочных оливиновых базальтов-лейцитовых тефритов-щелочных тра- 
хиандезитов—лейцитовых фонолитов-щелочных трахитов (Тежсарский 
комплекс, Армения); и для интрузивных пород ассоциаций: 1) калиевых пе
ридотитов и пироксенитов-псевдолейцитовых и нефелиновых шонкини-



Ортоклаз 261

тов-сиенитов (шт. Монтана, США); 2) псевдолейцитовых пироксенитов- 
псевдолейцитовых сиенитов-нефелиновых биотит-гранатовых сиенитов- 
эссекситов (Ишимский комплекс, Казахстан); 3) меланитовых перидоти- 
тов-меланит-нефелиновых сиенитов (ледморитов)-меланит-биотит-псевдо- 
лейцитовых сиенитов (бороланитов)-лейкократовых сиенитов (Лох-Борра- 
лан. Шотландия) [52].

В ортоклазовых трахибазальтах Кирганикской вулканогенно
осадочной толщи позднемелового-палеогенового возраста (Камчатско- 
Корякский антиклинорий, Центр. Камчатка) ортоклаз (К20  -  12,77, 
Ыа20  -  1,95%; Ог814А&186; 2V = 64-66°, до 70°) образует вкрапленники 
(совместно с вкрапленниками андезина Ап35̂ 1, салита, биотита, роговой 
обманки и гиперстена), а также микролиты в основной массе (нередко 
лучистые) совместно с микролитами соссюритизированного плагиокла
за, хлоритизированного пироксена, зернами магнетита, хлорита, эпидо- 
та и альбита. В лейцититах и эпилейцитовых шонкинитах плагиоклаз 
отсутствует; ортоклаза 40-45%; во вкрапленниках 2V = 55-60°, в основ
ной массе IV  = 49-51°. Эпилейцит (округлые выделения до 5 мм) сло
жен агрегатом радиально-лучистых лейст ортоклаза и мелких зерен 
клиноцоизита, серицита и содалита [36]. В интрузивных ортоклаз- 
амфибол-пироксеновом габбро ортоклаз (до 10%) ассоциирует с зональ
ным андезином (Ал45 в ядре, Ап31_3% на краях), в кварцевых сиенитах 
и сиенито-диоритах (45—50%) -  с андезином /Ы36-52 (20-35%), а в монцо- 
нитах и кварцевых монцонитах (10-35%) -  с андезином Ли41_45 и 
^ п31-35 [36].

В Ишимском магматическом комплексе, например в псевдо- и эпилейци
товых фонолитах и сиенитах Есильского вулкано-плутона (Тургайская обл., 
Казахстан), наблюдается ортоклаз-пертит с более высоким содержанием 
натрия [37,53] (см. “Пертиты”).

В Инаглинском интрузивном комплексе Центрально-Алданской про
винции (Сибирь) ортоклаз появляется уже в калиевых перидотитах (до
3-3,5%) в ассоциации с андезином Ап37̂ 0 (1%) и является главным поро
дообразующим минералом в псевдолейцитовых и нефелинсодержащих 
шонкинитах (23-60%) и щелочных сиенитах (65%). В шонкинитах: 
IV  = 40-60°, К20  -  13,22-10,13; № гО -  0,34-1,57; ВаО -  0,32-1,51; 8гО -  
0,04-0,84%. В лейкократовых шонкинитах встречаются его зональные 
кристаллы с2У = 58° в ядре и 40° по периферии. Ортоклаз содержит Ва 
(3000 г/т) и 8г (380 г/т). Псевдолейцитовые агрегаты (4—6%) восьмигран
ной или неправильной округлой формы (0,1-3,0 мм), состоящие из дак
тилоскопических или микрографических прорастаний нефелина с орто
клазом (иногда с примесью анальцима), заключены в зерна ортоклаза 
шонкинитов [52]. В отличие от шонкинитов (содержащих апатит и тита- 
номагнетит, на поздней стадии — циркон и сфен) К-п.ш. щелочных сиени
тов (содержащих циркон, апатит, ильменит, флюорит, на поздней 
стадии -  монацит, рутил, батисит, иннэлит) [54, 55] представлен орток- 
лаз-пертитом, замещаемым микроклин-пертитом: IV  = 60-66°;
К20  -  14,14-12,45; № 2<Э -  0,57-3,85; ВаО -  0,35; ЭгО -  0,005-0,03% [52]. 
В хромдиопсид-флогопитовых метасоматитах, возникших при взаимо
действии щелочных пород с дунитами, ортоклаз (до 15%) образуется в 
интерстициях (5-12 мм): 2V = 74°; К20  -  13,74; Ыа20  — 1,32; ВаО -  0,85; 
8гО -  0,48% [52].
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В Якокутском вулкано-плутоническом комплексе Центрально-Алдан
ской провинции (Сибирь) ортоклаз появляется в пироксенитах (до 8,5%), со
держание его увеличивается в псевдолейцитовых и нефелинсодержащих 
шонкинитах (40%), нефелиновых и нефелин-псевдолейцитовых сиенитах 
(50-51%) и щелочных сиенитах (75,5%) [52]. Ортоклаз нефелиновых сиени
тов: IV  = 65°, К20  -  16,80; Ыа20  -  0,50% [56]. Ортоклаз-пертит щелочных си
енитов содержит значительное количество №: 2У = 60-86°; К20  -  7,98-7,02; 
Ыа20  -  3,26-4,67% [55]. Ортоклаз известен и в других массивах этой провин
ции: Томмотском, горы Стрелка, Курунг-Саалинском, Джекондинском, Ыл- 
лымахском, Юхтинском.

Ортоклаз (45-80%, хим. ан. 7) характерен для дайковых щелочных сие
нитов, секущих пироксениты Красномайского комплекса (Кокчетавская 
обл., Казахстан), где он ассоциирует с плагиоклазом (до 10%), биотитом, 
эгирином или эгирин-авгитом и меланитом (до 15%) [37, 53].

Ортоклаз характерен для калиевых пород в континентальных структу
рах: в Есильском вулкано-плутоне, Кенском, Тасоткульском, Державин
ском, Пятигорском, Шинсайском, Северо-Шинсайском, Шолаксандыкском, 
Койтасском, Жусалинском, Кенталдысайском массивах в Казахстане, Сын- 
нырском, Сакунском массивах в Прибайкалье, Верхнедункальдыкском мас
сиве на Памире, массивах Хайнуд и Берпо (пгг. Монтана, США), Пуба (пров. 
Онтарио, Канада)

Ортоклаз — типичный минерал метасоматитов. В биотит-диопсид-ор- 
токлазовых с апатитом и магнетитом (по составу отвечающих шонкини- 
ту) метасоматитах по трахибазальтам Кирганикской вулканогенно-оса
дочной толщи (Центр. Камчатка) высококалиевый ортоклаз (хим. ан. 6) 
образует гигантозернистые (3 х  1,5 см) “лапчатые” лейстовые порфи- 
робласты (21/ = 70-75°), крупные ксенобласты (21/ = 63-66°) и мелкозер
нистые кристаллы в основной массе (2V = 52-54°), образующие псевдо
морфозы по плагиоклазу и содержащие в виде микро- и криптопертитов 
замещения Ап6_&. С данными метасоматитами связаны апатитовые про
явления (до 15-20%) и медная минерализация с халькопиритом, халько
зином, борнитом, пиритом и магнетитом [36]. В результате диффузион- 
но-инфильтрационного магматического замещения основных и ультра- 
основных пород (верлитов, оливиновых пироксенитов, габбро-пироксе- 
нитов, габбро) сиенитовым расплавом здесь образовались ортоклазсо
держащие гибридные монцониты (в эндоконтакте) и амфиболизирован- 
ные породы и калиевые сиенит-фениты (в экзоконтакте), сменяющие 
друг друга в следующем порядке: гастингсит-биотит-эпидот-диопси- 
довые фениты —» гастингсит-биотит-эпидот-альбит-диопсидовые фе- 
ниты —» гастингсит-диопсид-ортоклазовые фениты. Ортоклаз (40-60%) 
образует гигантозернистые порфиробласты (4 х 1,5 см) (К20  -  12,07; 
Ыа20  -  2,69%; IV  = 62-63°) [36].

В метасоматитах по пироксенитам Красномайского магматического 
комплекса (Кокчетавская обл., Казахстан), возникших в результате 
их калишпатизации, биотитизации, эгиринизации, шорломитизации 
(меланитизации) и карбонатизации, ортоклаз (хим. ан. 8) характерен для 
ортоклаз-пироксеновых, ортоклаз-меланитовых, кальцит-ортоклазо- 
вых и биотит-кальцит-ортоклазовых метасоматитов; образует крупные 
(до 3 мм) ксеноморфные зерна с пойкилитовыми вростками биотита 
[37, 53].
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Аутогенный ортоклаз установлен в юрских известняках Французских 
Альп [57,58] -  в виде мелких кристаллов внутри раковины аммонита в ассо
циации с двухконечным кварцем, пиритом и битуминозным веществом, в ра
кушечнике триасового возраста в Эльзасе и Региональном природном парке 
Лоррен, Франция [59], -  вместе с микроклином и кварцем. Аутогенный ор
токлаз найден в доломитах формации Ватертон, пров. Альберта, Канада, 
кембрийского и докембрийского возраста, лишенных признаков влияния по
следующего метаморфизма или магматизма [60], где он цементирует зерна 
доломита, достигая до 40 об.% породы, в виде мелких (0,01-0,05 мм) водяно
прозрачных кристалликов.

Измен. На поздних стадиях магматического процесса и в постмагматиче
ских условиях ортоклаз превращается в микроклин (в результате 81/А1-упо- 
рядочения) или метасоматически им замещается.

Практ. исп. Полевошпатовое сырье для керамической и фарфоро
вой промышленности (см. “Полевые шпаты”, “Калиевый полевой 
шпат”).
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Адуляр Adularía
K[AlSi3Og]

Назван по месту первой находки в районе Сен-Готарда в Швейцарских 
Альпах, который ранее относился к горному массиву Адула (Пайни, 1783; 
Митчелл, 1982). В настоящее время под адуляром понимают относительно 
низкотемпературную и потому стерильную в отношении микропримесей 
разновидность калиевого полевого шпата. Как структурное -  это понятие не 
имеет смысла, так как адуляры могут быть и санидином, и ортоклазом, и 
даже микроклином. Однако традиционно к адулярам, в отличие от микро- 
клинов, относят в основном моноклинные К-п.ш. или промежуточные микро- 
клины с небольшим отклонением от моноклинности. Поскольку моноклин
ная модификация при низкой температуре является метастабильной, струк
турное состояние адуляра и особенности морфологии его выделений 
обнаруживают признаки неравновесности.

Характ. выдел. Кристаллы специфического призматического габитуса 
(см. “Калиевый полевой шпат”) в пустотах и прожилках. Секториальные 
кристаллы. Сплошные массы и корки, нарастающие на ранний К-п.ш. Игло
видные и нитевидные образования (“мустади”), образующиеся при замеще
нии адуляром Na-фазы в микроклин-пертитах. Псевдоморфозы по садинину, 
по плагиоклазу, по анальциму.

Структ. и морф, крист. Монокл. с. C2h — С2 / т и трикл. с. C¡ — Р\ 
(условная пр. гр. С 1). Z = 4.

Параметры ячейки адуляров с уточненной кристаллической структурой:

Образцы: «0 ь0 со Р V

1 “Сен-Готард
UNT-7007”

8,545(2) 12,967(5) 7,201(13) 116,00(2) 717,1

2 “Спенсер-В” 8,554(2) 12,970(2) 7,207(2) 116,007(10) 718,6
3 “Хибины-1481/Д” 8,564(2) 12,996(2) 7,200(1) 116,02(2) 720,3
4 “Хибины-848/М” 8,603(2) 12,990(2) 7,207(1) 116,07(2) 723,5

1 -  по Филлипсу и Риббе [1]; 2 -  по Колвиллу и Риббе [2] для образца “Спенсер-В” [3]; 
3 -  по Боруцкому с соавт. [4,5]; 4 -  по Боруцкому с соавт. [5,6].

Для структурно-уточненного триклинного санидиноподобного полевого 
шпата из Хибин, который по своим свойствам должен быть отнесен к адуля
рам: а = 8,615(9), Ъ = 13,030(7), с = 7,200(5) А; а  = 89,99(5), р = 116,01(6), 
у=  89,98(7)°; V = 726,4(1) А3 [7] (хотя для данного образца указывается три- 
клинная пр. гр. С 1 , отклонение углов а  и у от 90° при указанной точности 
вряд ли можно признать достоверным).

Кристаллическая структура уточнена для двух типичных адуляров с Сен- 
Готарда, Швейцария: “Спенсер-В”, изученного Спенсером [3], -
Огд0оЛЬ91Сп0 Ъ (хим. ан. 1) [2, 8] и “Сен-Готард 1ЖТ-7007”, изученного Хови- 
сом [9], -  Ог88̂ Ь ,10А/101С/1068г-Р.хр01 (хим. ан. 5) [1], для адуляра “Хибины- 
1481/Д” из пегматита в грубозернистых уртитах горы Юкспор, Хибины, -  
Ог91 „ЛЬ-, 8Сп1>2 (в том числе 3,8 мол.% КРе8130 8) (хим. ан. 8) [4, 5] и адуляро
видного пойкилобластового К-п.ш. “Хибины-848/М” из рисчорритов горы 
Расвумчорр, Хибины, -  Огдб̂ АЬ2(̂ Сп1Л (в том числе 3,2% КРе8130 8) (хим ан. 
12) [5, 6]. Все они по структурному состоянию соответствуют ортоклазам с
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различной степенью Si/Al-упорядоченности. Для адуляров с Сен-Готарда на
блюдалась размытость рефлексов [1] или сильные сателлитовые рефлексы, 
указывающие на наличие блоков в структуре с локальной симметрией F ija
[2], образование которых связано с низкотемпературным метастабильным 
формированием полевого шпата.

Кристаллическая структура адуляра из Хибин K0f99(Rb,Na,Sr)a01[AlS¡3Og] 
(хим. ан. 7), уточненная в триклинном аспекте [7], показала, по мнению ав
торов работы, “триклинное” распределение Si и А1 по Т-позициям, что объяс
няется ими микродвойникованием. Данный адуляр образует секториальные 
кристаллы, но структура его уточнена как суммарная.

Средние расстояния Т-О (А) и распределение А1 по Т-позициям (t) в до
лях от ZA1 = 1,00, уточненные по уравнениям Смита (Smith, 1974) в адулярах:

Образцы Т,0-О , Т |Ш -0 Т20—О, Т2Ш—о t,0 t,m t20 t2m ГА1Т

“Хибины-1481/Д” 
[4,5]

1,660 1,663 1,627 1,625 0,379 0,398 0,117 0,102 0,996

“Сен-Готард- 
UNT-7007” [I]

1,665 1,621 0,395 0,395 0,070 0,070 0.93

“Спенсер-В” [2,8] 1,664 1,622 0,405 0,405 0,080 0,080 0,97
“Хибины-848/M”
[5,6]

1,663 1,661 1,625 1,624 0,419 0,419 0,081 0,081 1,000

Санидиноподоб- 
ный полевой 
шпат [7]

1,659 1,652 1,631 1,635 0,37 0,31 0,15 0,18 1,01

Адуляры значительно варьируют по симметрии, структурному состоя
нию и морфологии кристаллов. Они могут быть моноклинными санидинами 
и высокими ортоклазами, триклинными низкими ортоклазами, промежу
точными и максимальными микроклинами, но преобладают моноклинные 
разности. Нередко наблюдается изменение структурного состояния в преде
лах одного монокристалла [10].

В пегматитах Болгарии (гора Витоша, г. Черноморец, с. Вищерица, 
Нова Махала) адуляры не отличаются по структурному состоянию от 
К-п.ш., на который они нарастают (г, = 0,74-0,78) [11, 12]. Триклинный аду
ляр установлен только в пегматитах Смиловене (^0 = 0,44—0,90; 
Др = 0,15-0,84), где он нарастает на блоковый максимальный микроклин 
0,0 = 0,98; Др = 0,97), причем каемка адуляра, непосредственно нарастающе
го на микроклин, наиболее близка к максимальному микроклину 0,0 = 0,90; 
Др = 0,81), кристаллы типа “Фелсобания (БекбЬапуа)” соответствуют проме
жуточному микроклину 0,0 = 0,68 и 0,67; Др = 0,53 и 0,48), а наиболее уда
ленные от блокового микроклина поздние кристаллы адулярового типа 
почти моноклинны (1,0 = 0,44; Др = 0,15). В пегматитах Вищерицы адуляро- 
вая корочка, нарастающая на микроклин-пертит (1,0 = 0,95-0,98; 
Др = 0,92-0,97), сложена моноклинным 0, = 0,82) или слабо триклинным 
0, = 0,53; Др = 0,14) полевым шпатом [11].

Адуляр в жилах альпийского типа Болгарии по структурному состоянию 
соответствует ортоклазу 0, = 0,70-0,80) и близок к К-п.ш. (ортоклазу) вме
щающих гнейсов 0, = 0,764),82), хотя всегда немного разупорядочен [11].

Адуляр в гидротермально-измененных вулканитах золото-полиметалли
ческого м-ния Маджарово, Болгария, варьирует от низкого садинина до вы
сокого ортоклаза 0, = 0,68-0,75) и более упорядочен по сравнению с заме
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щаемым садинином порфировых вкрапленников в неизмененных латитах 
(t, = 0,62-0,65) [11].

Породообразующие адуляровидные ортоклазы в рисчорритах Хибин
ского массива, представляющих собой метасоматиты, сформированные по 
уртитам в результате К,S i-метасоматоза, -  гигантокристаллы с характер
ной пойкилитовой структурой, в основном являются высокими ортоклазами 
(t,0 = 0,39-0,41), переходящими в промежуточные ортоклазы (t]0 = 0,42-0,43). 
В отдельных участках пойкилитового ортоклаза, в прожилках, трещинках и 
пустотках в рисчорритовой породе, а также в пегматитах и гидротермаль
ных жилах кристаллизуется водяно-прозрачный низкий санидин (t,0 = 
= 0,36-0,38) [5]. Несколько более разупорядоченным является описанный из 
отвалов карьера м-ния Коашва в Хибинах [7] низкий санидин (t, = 0,68); он 
имеет секториальное строение и в пирамидах роста на грани (100) и (001), судя 
по оптической ориентировке, достигает состояния высокого санидина.

Наиболее детально структурное состояние адуляров из ряда месторож
дений проанализировано Черны [13, 14]. Для санидин-адуляра из сподумен
содержащего пегматита Танко в Берник Лейк, пров. Манитоба, Канада, 
были установлены необычно высокие значения параметра Ъ и низкие -  па
раметра с [14], выходящие за пределы “ромба” Стюарта и Райта [15]. Такие 
же значения были установлены среди других 22 исследованных адуляров из 
разных месторождений [14]. Отсюда был сделан вывод, что ни в природе, 
среди вулканогенных полевых шпатов, ни среди продуктов синтеза до сих 
пор не были найдены максимально разупорядоченные санидины. В соответ
ствии с этим был скорректирован график зависимости содержания А1 в Т(1)-по- 
зиции от параметров b -  с [16, 17]. Санидин-адуляр с экстремальным струк
турным состоянием найден в гидротермальных жилах [18, 19]. Согласно 
выводам Черны [19], калиевый полевой шпат, кристаллизующийся и в вы
сокотемпературных вулканитах, и в продуктах синтеза первоначально в ма
ксимально неупорядоченной форме [20], претерпевает все же некоторое 
Si/Al-упорядочение. Максимально неупорядоченные санидины образуются 
только в случае быстрого роста, метастабильно, в поле устойчивости мик
роклина, т.е. в относительно низкотемпературных гидротермалитах, и со
храняются в случае консервации, в условиях низкой щелочности и отсутст
вия последующего воздействия на них летучей фазы. В тех случаях, когда 
консервация нарушается, санидин-адуляр испытывает последующее 
Si/Al-упорядочение и может превратиться даже в микроклин-адуляр.

Адуляровый тип кристаллов К-п.ш. имеет ромбический габитус и харак
теризуется преимущественным развитием граней призмы (110) с подчинен
ным развитием граней (001) и (101), т.е. (110) > (001) > (101) (фиг. 59)
(см. “Калиевый полевой шпат”). С появлением граней (010) он переходит к 
типу “Циллерталь (Zillertal)”, для которого, согласно Ниссену [21], характер
ны вытянутость кристаллов вдоль осей а и с и преобладание граней (010) и 
(001), но такие адуляры редки (например, в альпийских жилах р. Мала Урди- 
на, Чепеларе, Болгария; в пегматитах Черноморца и Нова Махалы) 
(фиг. 60). Кристаллы типа “Мадеранер (Maderaner)” и “Фелсобания 
(Felsöbanya)” характеризуются вытяностью по оси b и преобладанием граней
(101) над (001) или полным отсутствием граней (001) соответственно. Они 
характерны для гидротермальных месторождений и гидротермально-изме
ненных пород Болгарии [11]. В последних широко распространены также 
скрытокристаллические агрегаты адуляра и сферолиты пластинчатых его
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1 2  3

Фиг. 59. Типичная морфология кристаллов адуляра (Гольдшмидт, 1916)
1 -  месторождение не указано (по Брейтгаупту (1847)); 2 -  Кукбёрн-Крэйк, Новый Южный Уэльс, 

Австралвя (по Дана (1892)); 3 -  Циллерталь, Австрия (по Хамбергу (1887)

а б  в г д

Фиг. 60. Кристаллы адуляра различных типов (по Арнаудову и Арнаудовой [11])
а — типа “Циллерталь”; б. в -  типичного адулярового облика; г -  типа “Мадеранер”; д -  типа “Фелсо- 

бания”

кристаллов [11]. Следовательно, морфология кристаллов не является опре
деляющим признаком принадлежности полевого шпата к адуляру.

Тенденция изменения габитуса кристаллов адуляра от типа “Циллер
таль” через “адуляровый” тип до типов “Мадеранер” и “Фелсобания” соот
ветствует снижению температуры образования (от альпийских жил к пегма
титам и гидротермальным образованиям) [19, 21-23] и подтверждается 
экспериментальными исследованиями по кристаллизации К-п.ш. из гидро
термальных растворов [24].

В случае образования адуляра нескольких генераций сохраняется такая 
же тенденция (пегматиты Смиловена и Латинка, альпийские жилы Чепела- 
ре и Стойките, гидротермальное оруденение Росен, метасоматиты Сырни
цы в Болгарии), причем ранние кристаллы, независимо от нахождения -  из 
альпийских жил, из пегматитов или гидротермальных жил, имеют высоко
температурный, а поздние -  низкотемпературный габитус [11].

Согласно [21], адуляры типа “Циллерталь” кристаллизовались при 
~400°, адуляры типа “Мадеранер” и “Фелсобания” -  при -230°. Эти дан
ные подтверждаются на адулярах Болгарии [11]: кристаллы адуляра гидро- 
термалитов удлинены по с или Ь с типичным адуляровым габитусом:
(110) > (101) > (001) ± (010), с понижением температуры возрастает роль 

граней (101) и уменьшается роль граней (001). Чувствительное к повышению



Адуляр 269

температуры образования адуляра появление граней (010) и (100), иног
да (130) приближает огранку кристаллов к типу “Циллерталь”; при сниже
нии температуры образуются кристаллы типа “Мадеранер” и “Фелсоба- 
ния”, нарастающие на кристаллы адулярового облика и кристаллы типа 
“Циллерталь”.

Для низкотемпературных адуляров типично секториальное строение 
кристаллов. Такие кристаллы наблюдались в альпийских жилах Сен-Готарда 
и Таветшталя (Швейцария), с Везувия (Италия), из Зальцбурга (Австрия) 
и Гуанахуато (Мексика) [25]. Пирамиды роста различаются по оптическим и 
рентгенографическим свойствам (см. раздел “Микр.”). Дискутируются при
чины их образования: возникают ли они в ходе неравновесного роста 
кристаллов адуляра или в результате твердофазовых превращений после 
кристаллизации.

Для низкотемпературного адуляра из Ксанти (Греция) методом про
фильного анализа установлено обогащение Or- и Ся-составляющими и 
обеднение АЬ-составляющей по мере роста секторов (010) и (110) [23]. Кри
сталлы секториального санидиноподобного полевого шпата (адуляр), опи
санного из Хибин [7], образованы гранями (010), (001), (110) и (111). Деталь
ное изучение секториальной зональности в адулярах методами оптической, 
инфракрасной и электронной микроскопии проведено Акизуки и Сунагава 
[22, 26, 27]. Наиболее распространенными оказались секторы, опирающие
ся на грани (110) и (010), более редкие -  на (130), (001) и (101). Кроме сек
ториальной, в адулярах методом просвечивающей электронной микроско
пии была установлена тонкая (< 0,1 мкм) ростовая зональность параллельно 
(Н О ) .

Физ. св. Физические свойства аналогичны свойствам других К-п.ш. 
Для плохо окристаллизованных разностей характерны несовершенная сп., 
раковистый излом. Обычно бесцветный, водяно-прозрачный, реже желто
ватый, зеленоватый, коричневатый.

ИК-спектры адуляров [28] соответствуют спектрам ортоклазов и, сог
ласно Хафнеру и Лавесу, отражают эффект тонкого микродвойникования 
кристаллов, так как это было показано в работах [29-32].

Физ.-хим. конст. Коэффициент самодиффузии Na и энергия активации 
для адуляров состава Ог^оо, рассчитанные из коэффициентов внутренней 
диффузии между кристаллами и расплавом NaCl при 1018-1324 К и 0,1 МПа, 
D0 = 3,5 • 10-5 м2 • с-1 и Q = 213 • 33 кДж • моль-1. То же для калия: 
D0 = 2 • 1Q-7 м2 - с-1 и Q = 209 - 29 кДж • моль-1 [33].

Коэффициенты самодиффузии и энергия активации для кислорода, най
денные для адуляра Abi7Orsl в воде масс-спектроскопическим интеграцион
ным методом при 793-1073 К и 32,5-60 МПа, D0 = 9 ■ 10-11 м2 • сг1 и 
Q = 134 кДж - моль-1 [34]. То же для адуляра Ог100, в растворе КС1 при 
673-973 К и 200 МПа, D0 = 5,3 • 10-” м2 • с-' и Q = 124±5 кДж • моль-1 [35]. Для 
адуляра Ог9&, в разрезе ±(001) с помощью ионного зонда в воде при 
623-973 К и 100 МПа, D0 = 4,5 • КТ12 м2 • с-1 и Q = 107 кДж • моль-1 [36]. Ско
рость диффузии возрастает от давления воды: например, при 923 К и 
400 МПа коэффициент зависимости log Dl80  ( м2 - с-1) от 103/Г (К-1) возрас
тает в 12-12,5 раз [35].

Микр. В шлифах прозрачный, бесцветный. Двуосный (-).
В адулярах, соответствующих по структурному состоянию высокому са

нидину: пл. опт. осей II (010), Nm = b, cNg ~ 20°, aNp ~ 5°, ng = 1,524, пт = 1,523, 
пр = 1,519; ng-  пр = 0,005; 2V = 28-56°, дисперсия оптических осей сильная,
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г  <  V. Углы погасания на (001) = 0°, на (010) = 5°. В адулярах, соответствую
щих низкому санидину-высокому ортоклазу: пл. опт. осей ±(010), Ng = Ъ, 
cNm = 20°, aN p -  5°, ng = 1,524, пт = 1,523, пр = 1,519; ng -  пр = 0,005; 
2V = 20-60°, дисперсия оптических осей г <v. Углы погасания на (001) -  0°, 
на (010) -  5°.

Показатели преломления могут быть выше из-за небольшой примеси 
Na, Ва и Fe: ng -  до 1,527, п„, -  до 1,525, пр -  до 1,521. Для адуляровидного 
ортоклаза из пойкилитовых нефелиновых сиенитов Хибинского массива: 
ng = 1,524—1,528, пр = 1,516-1,522, а из пегматитов в массивных уртитах: 
ng = 1,525-1,529, пт = 1,523-1,527, пр = 1,519-1,523 [37]. Для секториального 
адуляра из Хибин [7]: ng = 1,526(2), пт = 1,525(2), пр = 1,520(2); показатели 
преломления одинаковы во всех секторах.

Секториальность в кристаллах адуляра наблюдалась под микроскопом 
еще Малляром (1876) в образцах ромбического габитуса из альпийских жил 
Сен-Готарда. В разрезе перпендикулярно оси с в центре ромба погасание 
было строго параллельным пл. сп. по (010), а у краев отличалось от прямо
го на 2-3°; при этом ромб разбивался на четыре сектора: секторы (110) и
(110) угасали одновременно в положительном направлении, секторы (ПО)
и (110) -  в отрицательном. Для этого образца Барт [38, 39] установил 
наличие решетчатого двойникования из альбитовых и периклиновых двой
ников, но рентгенографические данные показали отличие от моноклинно- 
сти всего в 10'.

Чейсон, исследуя адуляры из разных месторождений [25], установила в 
большинстве образцов отклонение от оптической моноклинности (на угол 
ф) и разворот плоскости оптических осей. Для небольшого (1-2 мм) моно
кристалла адуляра из Сен-Готарда (Швейцария) это отклонение было 
незначительным: ф  = 0-4°, -2V  = 30-64°, пл. опт. осей ±(010), но в большом 
монокристалле: ф  = 4,5°, -2V  = 58°, пл. опт. осей ~ ±(010) -  в ядре, ф  = 15,5°, 
-2V  = 47°, пл. опт. осей отклонена на 45° от ±(010) -  на краю кристалла; для 
другого кристалла: ф  = 1°, -2V  = 22°, пл. опт. осей отклонена на 15° от 
±(010) -  в ядре, ф  = 12°, -2V  = 36°, пл. опт. осей отклонена на 45° от ±(010) -  
на краю кристалла. Для адуляра из Таветшталя (Швейцария): ф  = 0-2,5°, 
-2V = 30-50°, пл. опт. осей ~ ±(010) -  в ядре, ф  = 5,5°, -2V  = 28°, пл. опт. осей 
почти II (010) -  на краю кристалла. Для адуляра с Везувия: ф  = 2-7°, 
-2V  = 22-35°, пл. опт. осей ~ ±(010) -  в ядре, ф  = 6-11,5°, -2V  = 25-35°, пл. 
опт. осей почти II (010) -  на краю кристалла. Для адуляра из Гуанахуато 
(Мексика): ф  = 0-0,5°, -2V  = 45°, пл. опт. осей II (010) -  в ядре, ф = 6°, 
-2V  = 56°, пл. опт. осей почти II (010) -  на краю кристалла. Внутри монокри
сталлов наблюдались участки, сдвойникованные по альбитовому и периклино- 
вому законам. Лавесом [40] данное отклонение от оптической моноклинно
сти было сопоставлено с величиной рентгеновской триклинности: для трик- 
линного адуляра с Везувия с 2V = 26° в пл. II (010) найдено а  = 90°32-90°33' 
(90,53-90,55°), у = 89°54 -89°56' (89,90-89,93°), для триклинного адуляра из 
Гуанахуато с 2V = 52° в пл. II (010) а  = 90°24' (90,40°), у = 89°57' (89,95°). 
Одновременно в оптически моноклинном адуляре были установлены диф
фузные пятна, которые проинтерпретированы как блоки с решетчатым 
альбит-периклиновым двойникованием и свидетельствуют о триклиниза- 
ции, переходе моноклинного санидин-ортоклаза в триклинный микроклин. 
В дальнейшем это положение развито в работе [41]. Двойникование непо
средственно наблюдалось под электронным микроскопом Ниссеном [42].
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Вращение пл. опт. осей наблюдалось также в адуляровидном санидине- 
ортоклазе в пойкилитовых нефелиновых сиенитах (рисчорритах) и ювитах 
Хибинского массива; для данного ортоклаза с - IV  от 20 до 50-60° в пл. 
1X010) угол отклонения от пл. сп. (010) составлял до 28°, что было объясне
но несовершенством роста полевого шпата в твердой среде при метасомати- 
ческом замещении уртитового субстрата [43-45].

Для адуляра из Хибин [7] установлено секториальное строение в виде 
пирамид роста, опирающихся на грани (100) (сектор А), грани (010) (сек
тор В) и грани (001) (сектор О . Оптическая ориентировка и величина угла 
IV  меняются в разных пирамидах роста: пл. опт. осей II (010), -2 V от 10-12 до 
45° в секторах А и С (такая оптика характерна для высокого санидина), пл. 
опт. осей 1.(010), IV  от 40 до 50° в секторе В (обычная оптика низкого сани
дина-ортоклаза).

Хим. Все адуляры характеризуются относительно низким содержанием 
Ыа и Са. Состав, близкий к теоретическому КА18130 8, найден для адуляров из 
низкотемпературных полиметаллических гидротермальных месторожде
ний, например в Маджарово и Звездел, а также в пегматитах, например Сми- 
ловене (Болгария) [11]. Низкое содержание Ыа и в адулярах из альпийских 
жил, хотя их формирование проходило при более высоких температурах 
[46,47]. То же наблюдается и в Швейцарских Альпах.

С другой стороны, увеличение содержания Ыа в адуляре наблюдается в 
образованиях более высокотемпературных стадий по сравнению с низко
температурными в одном и том же рудном поле, например в Росенском, 
Болгария [48,49], и в пегматите Смиловене, Болгария [11].

Примесь Ва типична для адуляров. В адулярах из пегматитов Болгарии 
0,01-0,24% ВаО, из альпийских жил -  0,05-0,37%, из гидротермалитов Мад
жарово -  0,06-0,33 (в одном случае до 1,41%) [11]. В отличие от содержания 
Ыа и Са, которое уменьшается с понижением температуры, содержание Ва 
в адулярах не зависит от температуры и состава породы. По другим данным, 
в адуляре альпийских жил найдено 0,14-6,2% ВаО [50, 51].

Анализы (в порядке уменьшения содержания Ыа-компонента):

I 2 3 4 5 6 7

N320 1,99 1,86 1,61 1,46 1,29 1,17 0,95
К20 13,08 14,01 13,98 13,70 14,49 14,43 14,98
М §0 - - - - - 0,04 0,03
СаО 0,23 0,15 0,43 0,26 - 0,04 0,53
ВаО 0,92 0,41 - 1,46 - 0,08 -

Г=еО - - — — - 0,00 0,25
Ре20 3 0,23 - 0,00 0,32 0,10 0,05 0,07
А120 3 18,51 19,25 19.50 18,40 18,61 19,66 18,97
БЮг 64.87 64,00 64,84 64,80 64,92 63,95 64,45
н 2о± 0,07 0,50 - 0,90 - 0,72 0,17

Сумма 99,90 100,18 100,36 99,71 99,45 100,14 100,40
Ог (мол.%) 80,6 82,7 83,3 85,1 88,2 88,8 87,8
АЬ 18,2 16,5 14,6 13,6 11,0 10,9 8,5
Ап 1,2 0.8 2,1 1,3+Ва 0,1 0,3+Ва 3,7
Сп — - — 0,6 - -

5г-/^р - - - — 0,1 - -

КЪ-Ихр - - - — 0,05 - -

- - - - 0,03 - -

Уд. в. 2,572 2,570 - - - - -
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1 2 3 4 5 6 7

л * - 1 .5 2 4 9 1 ,5 2 4 9 2 ,5 6 8 — 1 ,5 2 5 1 ,5 2 4 0
пт - 1 ,5 2 2 8 1 ,5 2 3 8 - - 1 ,5 2 3 1 ,5 2 0 5
ПР - 1 ,5 1 9 1 1 ,5 2 0 0 — — 1 ,5 1 9 1 ,5 1 7 8
-IV - - - - 65 6 1 5 6 ° 5 0 '
« 0 - - - - 8 ,5 5 0 9
Ь0 - - - - 1 2 ,9 6 5 6 - -

Со - - - - 7 ,2 0 7 5 - -

а - - - - 9 0 ,0
Р - - - - 1 1 6 ,0 3 7
У - - - - 9 0 ,0
ч о - - - - 0 ,3 9 5 *
1 ,Г П - - - - 0 ,3 9 5
12© - - - — 0 ,0 7 0
12т - - - - 0 ,0 7 0

* По Филлипсу и Риббе [1].
2* Н20 +-п.п .п .
3* Н20  -  п.п.п.
4* По Колвиллу и Риббе [2].
1 -  Бурж, д ’Уасан, Дофине, Франция [52]; 2 -  Сен-Готард, Швейцария [53]; 3 -  

Ридертобель, Бристеншток, Швейцария, анал. Сето [54] (оптические данные по [55]); 4 -  
Криммл, Зальцбург, Австрия [52]; 5 -  Сен-Готард, Швейцария, "1ШТ-7007” (оригинал 
структурного изучения), анал. Ито [1, 9]; 6 -  Сен-Готард, Швейцария, анал. Гонье [56]; 7 -  
из жилы альпийского типа с кварцем в сланцах, Кукутцу, о-в Тайвань, анал. Таи [57].

8 9 10 11 12 13 14
Ка20 0,86 0,92 0,82 0,74 0,22 0,03 0,00
К20 15,13 15,30 15,22 15,78 15,65 16,64 16,56
1*Ь20 0,032 - - - 0,044 0,17 0,00
М §0 0,11 0,10 0,24 0,07 0,10 - -
СаО 0,030 0,11 0,07 - 0,025 — 0,00
БЮ 0,011 - - - 0,026 0,10 0,02
ВаО 0,63 0,11 0,23 - 0,72 - 0,00
Ре20 3 1,09 0,09 — 0,04 0,95 0,03 —

А120 3 17,77 19,19 19,41 18,69 17,68 18,33 18,24
5>1(_)2 63,40 64,28 64,35 64,69 62,16 64,53 64,80
НгО* 0,552* 0,36 3* 0,08 0,10 0,432* - -

Сумма 99,61 100,46 100,42 100,14 98,11 99,83 99,65
Ог (мол.%) 90,6 90,4 90,6 92.8 96,0 98,6 100
АЬ 8,0 7,8 7,4 6,6 2,0 0,3 —
А п о а 0,6 2,0 0,6 0,1 0,0 —
Сп и 0,3 — — 1,4 0,0 _
Бг-Гхр 0,0 — — — 0,1 0,3 _
БЬ-Гхр 0,1 — — — 0,1 0,5 _
Ре-Глр (3,6) - - - (3.2) - —
Уд. в. 2,57 2,5661 2,577 2,559 2,56 - —
л* - 1,5245 1,5253 1,525 - 1,526 —
п т - 1,5228 1,5235 1,523 - 1,525 —
П р - 1,5192 1^ 189 1,519 - 1,520 _
- I V 44 68,4 64°30' — 50 — _
"0 8,564 8,5544* — - 8,603 8,615 —
Ь о 12,996 12,970 - - 12,990 13,030 _
С о 7,200 7,207 - - 7,207 7,200 —
а 90.0 90.0 _ _ 90.0 89.99 _
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8 9 10 11 12 13 14

ß 116.02 116,007 - - 116,07 116,01 -

Y 90,0 90,0 - - 90,0 89,98 -
t ,0 0,379 0,3954* - - 0,419 0,37 -
t,m 0,398 0,395 - - 0,419 0,31 -
t20 0,117 0,070 - - 0,081 0,15 -
tim 0,102 0,070 - - 0,081 0,18 -

8 -  из пегматита в массивных грубозернистых уртитах, штольня Материальная, 
апатитовое м-ние Юкотор, “Хибины-481/Д” (оригинал структурного исследования), анал. 
Некрасова [4, 5, 45]; 9 -  Сен-Готард, Швейцария, “Спенсер-В” (оригинал структурного 
изучения), анал. Спенсер [2, 3]; 1 0 -  адуляр с кварцем, хлоритом и сфеном в трещинах в 
гнейсах, гора Форно, Валь-Деверо, Оссола, Пидмонт, Италия [58]; 11 -  Валь-Кристаллпна, 
Грисонс, Швейцария [59]; 1 2 -  из рисчорритов, “Апатитовый цирк”, м-ние Расвумчорр, 
“Хибины-848/М” (оригинал структурного исследования), анал. Некрасова [5, 6, 45]; 1 3 -  
м-ние Коашва, Хибинские Тундры [7]; 14 -  адуляр, замещающий поллуцит, из пегматита в 
Сан-Пьер, о-в Эльба, Италия [60].

Для адуляров из пегматитов и жил альпийского типа Болгарии [11]:

1 2 3 4 5 6 7 8

Na20 0,43 0,11 0,11 0,59 0,96 0,31 1,92 1,30
k 2o 16,67 16,80 16,56 15,98 15,48 15,80 14,22 14,92

CaO 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,01 0,04 0,00
BaO 0.00 0,19 0,24 0.21 0,02 0,05 0,11 0,07
A120 3 18,47 18,00 17,99 18,24 18,34 19,21 18,75 18,02
Fe20 3 0,01 0,00 0,04 0,00 0,00 0,52 0,02 0,00
S i02 64,91 64,54 63,94 64,49 64,74 63,38 65,65 64,64

Сумма 100,51 99,07 98,91 99,50 99,66 99,42 100,73 98,96
Or 97,0 98,8 98,7 94,4 91,4 96,9 82,7 88,1
Ab 3,0 0,9 0,9 5,2 8,6 3,0 16.9 11,7
Cn - 0,3 0,4 0,4 - 0,1 0,3 од
An - - - - - - 0,1 -
tiO 0,90 0,68 0,44 0,37 0,39 0,35 0,39 0.38
t | l T l 0,09 0,16 0,28 0,37 0,39 0,35 0,39 0,38

t i 0,99 0,84 0,72 0,74 0,78 0,70 0,78 0,76

*2 0,01 0,16 0,14 0,26 0,22 0,30 0,22 0,24

Др 0,81 0,53 0,15 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00

1_5 — адуляры из пегматитов; 1 — Смиловене, адуляр, нарастающий на блоковый 
К-п.ш. состава Ог9А%АЬ52 (1 ,0=  0,98; t ,m =  0,01; Д р=  0,97), 2 -  там же, мясо-красный 
адуляр, 3 -  там же, водяно-прозрачный адуляр, 4 -  гора Витоша, Зап. Среднегорье, адуляр, 
нарастающий на блоковый К-п.ш. состава OrS7j6Ab]igCnoj ( t ,0 =  t ,m =  0,39; Д р=  0), 5 -  
Черноморец, Воет. Среднегорье, адуляр, нарастающий на К-п.ш. состава Ог54А633СЛ0, И п29 
(t,0 = t,m  = 0,40; Др = 0); 6-8 — адуляры из жил альпийского типа: 6 — с. Стойките (вблизи 
Чепеларе), Центр. Родопы, адуляр нарастающий на К-п.ш. состава Org^jAb^jCngjAnQ^, 
кроме того, MgO -  0,12, 7 -  Чепеларе, Центр. Родопы, прозрачный адуляр, развивающийся 
среди К-п.ш. состава О г^оАЬ^рСпо^Апо^ (t,0  = t,m  = 0,41; Др = 0), 8 -  р. Мала Урдина, Ро
допы, прозрачный адуляр в пустотах среди амфибол-биотитовых гнейсов. Все анализы — 
микроанализатор "JEOL Supeiprobe", анал. Нейков.

18 Минералы, том V. Выл. 1
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Для адуляров из гидротермальных рудных месторождений Болгарии
[И]:

1 2 3 4
Ыа20 0,39 0,28 037 038
к2о 15,34 16,10 15,81 15,80
СаО 0,01 0,08 0,01 0,05
ВаО 1.41 0,24 035 0,18
А120 3 19,25 18,41 18,98 18,70
Ре20 3 0,12 0,14 0,38 0,28

64,79 64,70 64,10 65,06

Сумма 101,20 100,06 99,92 100,47
Ог 93,9 96,6 97,0 963
АЬ 3,5 2,5 2,6 2,9
Сп 2,6 0,4 0.4 0,3
Ап - 0,5 - 0,3
1,0 0,34 0,345 0,37 0,375

0,34 0,345 0,37 0,375
0,68 0.69 0,74 0,75

12 0,32 031 036 035
Др 0,00 0,00 0,00 0,00

1 -  Маджарово, Воет. Родопы, адуляр из полостей в прожилках; 2, 3 -  там же, адуляр 
из гидротермально-измененных вулканитов (латитов); 4 -  там же, псевдоморфоза адуляра 
по вкрапленникам санидина в гидротермально-измененном латите. Все анализы -  микро
анализатор "ШОЬ 5ирегргоЬе", анал. Нейков.

Нахожд. Адуляр традиционно рассматривается как низкотемпературная 
(ниже 400°) разность К-п.ш., образующаяся в гидротермальных условиях, 
при низкотемпературном метаморфизме, в процессе седиментации и диаге
неза. Из-за ограниченной изоморфной емкости при низкой температуре 
адуляры являются стерильно чистыми в отношении микропримесей. Кри
сталлизация ниже 400° как главный признак принадлежности к адуляру по
зволяет отнести к этой разности К-п.ш., помимо кристаллов адуляровидного 
облика, также и плохо образованные кристаллы, ксеноморфные образова
ния, плотные агрегатные массы, корки, игло- и нитевидные образования 
(“мустаци”), а также окрашенные, мутные или непрозрачные разности. Тем
пературная граница 400° [3, 21] условна, так как даже в альпийских жилах 
описаны кристаллы типа “Фиббия (НЬЬуа)” [21] и бавенские двойники, а 
также кристаллы с хорошо развитыми гранями (001) и (010), характерные 
для магматических и пегматитовых полевых шпатов.

Вторым признаком адуляра является его неупорядоченное структурное 
состояние, которое при низкотемпературной кристаллизации является мета- 
стабильным [21]. По этой причине адуляры представлены в основном стру
ктурными формами низкого санидина, ортоклаза или промежуточного 
микроклина, хотя стабильной при данной температуре является форма мак
симального микроклина.

Большинство исследователей рассматривают кристаллизацию щелоч
ных полевых шпатов как метастабильную, в неупорядоченном структурном 
состоянии, с дальнейшим 8УА1-упорядочением в случае достижения равно
весия с минералообразующей средой. Если такое равновесие не достигает
ся, то сохраняется (“закаливается”) неупорядоченное структурное состояние 
полевого шпата. Факторами, вызывающими метастабильную кристаллиза
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цию, являются температурный режим [10, 14, 19, 25,41, 61], неравномерное 
(анизотропное) сжатие при охлаждении [23, 62], химизм среды (К/(К + Ыа) 
[14, 19, 63, 64]), влияние флюидов [19, 65, 66]. Однако не исключена и непо
средственная кристаллизация полевого шпата с равновесным структурным 
состоянием [22, 27, 67].

Предполагается, что триклинный адуляр, нарастающий на максималь
ный микроклин (Др = 0,97) в пегматитах Смиловене, Болгария, одновремен
но с выделением в пустотах в микроклине и берилле адуляра с Др = 0,48-0,53 
(промежуточный микроклин) и моноклинного адуляра (Др = 0,15) указыва
ет на частичное унаследование триклинной структуры замещаемой матрицы 
[11]. Аналогичное образование слабо триклинного адуляра (Др = 0,10) описа
но при замещении плагиоклазовых фенокристаллов в гидротермально-изме
ненных андезитах и дацитах халькопирит-пиритового оруденения в Центр. 
Среднегорье Болгарии, в то время как в кварц-адуляровых прожилках адуляр 
моноклинен [11, 68]. Влияние на структурное состояние образующегося аду
ляра замещаемой матрицы при эпитаксическом нарастании его на моноклин
ный ортоклаз или триклинный промежуточный микроклин показано в [14].

Адуляр распространен в пегматитах, в жилах альпийского типа и гид
ротермальных рудных месторождениях в одной и той же ассоциации: 
кварц, альбит, серицит, хлорит, эпидот, часто апатит, актинолит, цеолиты, 
кальцит, пирит и другие сульфиды [11].

В жилах альпийского типа адуляр детально описан в работах [21,65,66, 
69-74]. Классическим местонахождением является адуляр с Сен-Готарда, 
особенности структуры, морфологии, химического состава и оптики кото
рого рассмотрены в соответствующих разделах.

Жилы альпийского типа в серицит-кварцитовых сланцах с хлоритом и 
эпидотом в Груни (Малея), вблизи г. Петрошани, Румыния, в Южн. Карпа
тах, содержат короткопризматические кристаллы адуляра с гранями (110),
(001) и (201) с повышенным содержанием №  (0,70% № 20), Са (0,12% СаО) 
и Ва (1,42% ВаО) {Ог^А^Сп^Ащ), рентгеновски и оптически триклинные, с 
углом опт. осей IV  = 67-83°; адуляр ассоциирует с кварцем, хлоритом, эпи
дотом, сфеном и апатитом [65,66].

В жилах альпийского типа, в пустотах среди амфибол-биотитовых гней
сов и амфиболитов р. Мала Урдина, Родопские горы, Болгария, кристаллы 
адуляра типа “Циллерталь” (см. фиг. 60, а) или адулярового облика (см. 
фиг. 60, в) нарастают на К-п.ш. или плагиоклаз совместно с кварцем и хло
ритом [11]. Кристаллы типа “в”, найденные в пустотах среди амфибол-био
титовых гнейсов в районе оз. Урдини, Родопы, нарастают на К-п.ш. в ассо
циации с хлоритом, эпидотом, кварцем, сфеном и альбитом. В биотитовых 
гнейсах у с. Пастра, западнее Рильского монастыря, встречены пустоты с 
кристаллами адуляра типа “в” и мелкими кристалликами адуляра типа 
“Фелсобания” и “Мадеранер” (см. фиг. 60, д, г), нарастающими на сферолиты 
хлорита и кварц. В Чепеларе в Центр. Родопах в пустотах среди биотитовых 
гранито-гнейсов в ассоциации с кварцем, хлоритом, эпидотом, стильбитом 
наблюдались кристаллы адуляра типов “а”, “в” и “г” [11, 75]. В с. Стойките 
вблизи Чепеларе, Центр. Родопы в гнейсах кристаллы адуляра (до 7-8 мм) 
иногда нарастают на ранний К-п.ш. в ассоциации с кварцем, хлоритом, эпи
дотом и стильбитом [11, 76].

В альпийских жилах Мирошова, Чехия, адуляр образует кристаллы ром
бического облика, секториального строения -  с пластинчатым ядром и че
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тырьмя секторами, опирающимися на грани (110) [19]; полевой шпат явля
ется моноклинным, максимально разупорядоченным, поскольку на диаграм
ме Ь-с выходит за пределы ромба Райта и Стюарта [15].

Адуляр в альпийских жилах образовался при 290-350° [46,47]. Согласно 
Ховису [9], температура образования адуляра из жил в районе Монблан, 
Франция, аналогична условиям образования адуляра с Сен-Готарда, Швей
цария, и на основании гомогенизации флюидных включений в сингенетич- 
ном кварце оценивается в 300-500°.

Адуляр описан также из разнообразных трещин и прожилков в метамор
фических и изверженных породах [77-81] -  в гнейсах Биалских гор в Поль
ских Судетах [77], в силлах камптонитов в горах Сакраменто, Отеро-Каун- 
ти, шт. Нью-Мексико, США [78,79], в фельзитовых спилитах [80] и др. Опи
сан из флюоритовых жил вблизи г. Регенсбурга, Баварский Лес, Германия 
[82].

Адуляр -  типичный минерал гидротермальных рудных месторожде
ний. При этом, как отмечено выше (см. раздел “Структ. и морф, крист.”), ус
танавливаются существенные вариации в его структурном состоянии, мор
фологии выделений, оптических свойствах.

Два типа адуляра -  полупрозрачный с неадуляровым габитусом, с граня
ми (001), (101), (010) и слабо развитыми (110) и с ромбоэдрическим габиту
сом, с гранями (110) и (001) и слабо развитыми (101), установлены 
в медно-молибденовом Россенском рудном поле, Воет. Среднегорье, Болга
рия [49]. Однако основу жил составляют типичные кристаллы адуляра типа 
“в”, ассоциирующие с магнетитом, халькопиритом и хлоритом [11].

На полиметаллическом золото-серебряном м-нии Маджарово, Воет. Ро
допы, адуляр замещает в приповерхностных вулканических породах фенок- 
ристы санидина и плагиоклаза совместно с кварцем, хлоритом, серицитом, 
халцедоном, опалом, каолинитом и др. и образует кварц-адуляровые метасо- 
матические зоны, содержащие бедную сульфидную и сульфосольную мине
рализацию с пиритом, халькопиритом и сфалеритом [83-85]. В пустотах в 
кварц-адуляровой зоне друзы адуляра типа “в” совместно с друзами кварца 
срастаются с клейофаном, халькопиритом, пиритом и галенитом [11].

В полиметаллическом м-нии у с. Звездел в Воет. Родопах в гидротер
мально-измененных андезитах образуется плотная адуляр-кварцевая порода 
с включениями сульфидов и рутила, в которой адуляр замещает как фенок- 
ристы альбитизированного плагиоклаза, так и основную массу андезита. 
Мелкие кристаллики адуляра типа “д” (“Фелсобания”) наблюдаются в пус
тотах в ассоциации с пиритом, галенитом, сфалеритом, каолинитом, галлуа- 
зитом, баритом [11, 86, 87]. У с. Сырница, Воет. Родопы, кристаллы адуляра 
того же типа вместе с кварцем, морденитом, клиноптилолитом, опалом и 
смектитом замещают гидротермально-измененный трахириолит-перлит 
[88], а также наблюдаются в слабо измененной центральной зоне трахирио- 
литового купола в ассоциации с морденитом, кварцем и иллитом [11]. Заме
щение адуляром с небольшой триклинностью (Др = 0,10) фенокристов 
плагиоклаза установлено в гидротермально-измененных андезитах и даци- 
тах, вмещающих халькопирит-пиритовое оруденение в Центр. Среднегорье, 
Болгария [68].

Адуляр из эпитермальных жил рудного района Гуанахуато, Мексика, су
дя по малому углу опт. осей 2V и ориентировке пл. опт. осей II (010), соответ
ствует по структурному состоянию высокому санидину [19], однако Кроль
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[89] обнаружил раздвоенность рефлексов на рентгенограммах, указываю
щую на внутреннее двойникование. Согласно [90], это свидетельствует о су
щественном 81/А1-упорядочении в структуре. В Хот-Спрингс, шт. Арканзас, 
США, адуляр по структурному состоянию соответствует ортоклазу [19]. 
В золото-серебряных месторождениях р-на Боди, шт. Калифорния, США, 
адуляр ромбического габитуса соответствует низкому санидину с - IV  = 64° в 
пл. ±(010) [19,91]. Интересно, что по рентгеновским данным в этом адуляре 
должно содержаться до 30 мол.% АЬ, хотя химическим анализом найдено 
всего 4,7%. Высокое содержание Nа-составляющей (до 45 мол.% АЬ, 5,3% 
Ка20, 9,2% К20) установлено в голубоватом (с лунным отливом) моноклин
ном адуляре ромбического облика в оловянном м-нии Блек-Рейндж, р-н 
Грант, шт. Нью-Мексико, США [19]; по сути дела, это уже Ыа,К-санидин.

В мезотермальных серебряных месторождениях Санкт-Андреасберга, 
Германия, адуляр имеет ромбический габитус и моноклинную структуру са
нидина, но при малом угле опт. осей IV  в пл. ±(010) и 11(010) обнаруживает 
оптическую триклинность; адуляр отличается также повышенным содержа
нием Ва и 8г [19].

Поздний адуляр из медных месторождений мыса Аппер-Мичиган, шт. 
Мичиган, США, ромбического габитуса, с умеренной величиной угла 2V в 
пл. II (010), соответствует низкому санидину с параметрами, выходящими за 
пределы ромба Райта и Стюарта. В шахте Керсарди-Лоуд, округ Хоутон 
этого р-на, он нарастает на ранний триклинный К-п.ш. (максимальный мик
роклин), выполняющий миндалины в базальте, переполненный флюидными 
включениями, с красной окраской в результате окисления железа под их 
воздействием. Высоко-неупорядоченное структурное состояние и водяно- 
прозрачность адуляра, лишенного включений, сохраняются благодаря 
очень низкой температуре образования и отсутствию воздействия на него 
флюидов [19].

Температура образования наиболее чистых адуляров из гидротермали- 
тов полиметаллических м-ний Маджарово и Звездел, Болгария, 230-270° 
[11], в гидротермально-измененных породах -  265° по данным [67], 160-200° 
по данным [22], 220-300° по данным [91]. Температура образования адуляра 
в кварц-адуляровых жилах р-на Хот-Спрингс, шт. Арканзас, США, по изо
топным кислородным данным 250-265° [92].

Адуляр распространен также в пегматитах как позднее новообразова
ние в прожилках, миароловых пустотах и т.п., замещающий или нарастаю
щий на ранний полевой шпат и сосуществующие минералы.

В редкометальном поллуцитсодержащем пегматите в Сан-Пьеро, Кам- 
по, о-в Эльба, Италия, залегающем в монцонитах плутона Монте-Капанне, 
адуляр (хим. ан. 14) замещает поллуцит, кристаллизовавшийся в миароло
вых пустотах в ассоциации с микроклином, альбитом, кварцем, мусковитом 
и эльбаитом. Поллуцит при этом замещается также прожилками лепидоли
та и позднего микроклина с мусковитом и сподуменом, а в позднюю 
стадию -  анальцимом, цеолитами и аргиллитом [60].

В пегматитах Болгарии адуляр типа “в” установлен в миароловых пусто
тах в шлировых кварц-биотит-плагиоклаз-ортоклазовых пегматитах среди 
монцонитов, в ассоциации с гидротермальными минералами: клевеланди- 
том, кварцем, актинолитом, аксинитом, эпидотом, шабазитом, мезолитом, 
апофилитом, стильбитом, кальцитом, пиритом, халькопиритом, молибдени
том и др., на горе Витоша, Зап. Среднегорье [11, 93]. Там же в аплит-пегма- 
титовых жилах адуляр типа “б” или “в” нарастает на блоковый ортоклаз в
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друзах с клевеландитом, амфиболом и длиннопризматическим кварцем [11]. 
В Смиловене, Центр. Среднегорье, в альбит-микроклиновых пегматитах 
среди гранитов Семиловенского плутона адуляр наблюдался в гидротер
мальной ассоциации минералов с кварцем, мусковитом, эпидотом, стильби- 
том, бавенитом, бертрандитом, пиритом и др. [94]. Адуляр типа “в” вместе с 
длиннопризматическим кварцем и бертрандитом найдены в пустотах выще
лачивания в кристаллах берилла или вместе с кварцем, бавенитом и зеле
ным мусковитом -  в пустотах в берилле и микроклин-пертите [11]. Вблизи 
г. Черноморец, Воет. Среднегорье, в аплит-пегматитовых жилах и шлирах в 
монцонитах адуляр типа “о” нарастает на ортоклаз в ассоциации с кварцем, 
альбитом, шабазитом, эпидотом, пиритом, халькопиритом, молибденитом и 
кальцитом [11].

В р-не Вищерицы, Болгария, в пегматитах среди гранитов Рило-Родоп- 
ского батолита адуляр найден в пустотах в микроклин-пертите вместе с 
кварцем, альбитом, мусковитом, переотложенным бериллом, гелиодором и 
пиритом. Местами образуются корки и своеобразные сталактиты адуляра 
[11]. Вблизи г. Ардино, в Центр.Родопах, в пегматитах, возникших в резуль
тате мигматизации метаморфического комплекса, адуляр типа “г“ нараста
ет на ортоклаз, образуя щетки. Наблюдаются также кристаллы адуля
ра типа “г”, срастающиеся с кварцем, альбитом и пиритом, иногда с апати
том, циртолитом, хлоритом [11,12]. У с. Нова Махала Центр. Родопы, в аль
бит-микроклиновых пегматитах среди амфиболитов и гнейсов адуляр типа 
“а” найден в гидротермальной ассоциации с кварцем, эпидотом и акти
нолитом [11].

Новообразования адуляра палеозойского возраста установлены в поро
дах докембрийского фундамента, в Сайото Каунтри, шт. Огайо, США [95].

Адуляровидный ортоклаз существенно-калиевого состава является глав
ным породообразующим минералом пойкилитовых полевошпатовых пород 
центральной дуги Хибинского массива -  рисчорритов и ювитов. Петролога- 
ми эти породы обычно рассматриваются как магматические, однако нали
чие в них реликтов мельтейгит-уртитовых пород, отчетливые признаки 
калишпатизации с замещением нефелина и пироксена, кристаллизация в них 
комплекса калиевых высокощелочных акцессорных минералов указывают 
на их постмагматическое происхождение в результате К,81-метасоматоза [5, 
37, 96, 97]. Морфологические особенности данного пойкилобластического 
адуляр-ортоклаза, наличие дактилоскопических, дендритовидных, лучистых 
и графических срастаний с нефелином и кальсилитом детально анализиро
вались в работах [5,44,45, 96-99]. По химическому составу это почти чисто 
калиевый полевой шпат с низким содержанием микропримесей Са и Бг, но 
повышенным содержанием Ва. Его структурное состояние соответствует в 
основном высокому ортоклазу (1,0 = = 0,39-0,41, 2У -  45-50°) или проме
жуточному ортоклазу (1,0 = = 0,42-0,43, IV  = 54-65°), реже (23% измере
ний) водяно-прозрачному низкому санидину 0,0 = = 0,36-0,38, 2V - 33-44°
в пл. ±(010)) с аномальной триклинной ориентировкой; адуляр сосуществу
ет с микроклином (13,5% измерений, 1,0 = 0,78-0,99, IV  = 75-80°) [5, 37, 45, 
99]. Водяно-прозрачный адуляр сечет по прожилкам микроклин и слагает 
отдельные участки внутри его зерен как в породе, так и в присутствующих 
в ней пегматитах. Кристаллические структуры породообразующего пойки- 
литового адуляровидного ортоклаза и адуляра пегматитов уточнены в рабо
тах [4—6, 100]. В приконтактовых нефелиновых сиенитах адуляровидный 
ортоклаз метасоматически замещает альбитовую фазу микропертитов, в
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результате чего возникают своеобразные ортоклаз-санидиновые и орток- 
лаз-микроклиновые сростки.

Сосуществование адуляра и максимального микроклина в рисчорритах 
Хибинского массива, его структурное состояние, фазовое соответствие по
левого шпата с нефелином указывают на то, что калишпатизация происхо
дила при температуре не выше 500-550°.

Санидиноподобный существенно калиевый полевой шпат 
K0 99(Rb,Na,Sr)0 0i[AlSi3O8] в кристаллах секториального строения установлен 
Хомяковым [7] в осыпях карьера апатитового м-ния Коашва, Хибинский 
массив. Он выделяется в пустотках выщелачивания, нарастая на иголочки 
эгирина, в ассоциации с натролитом, лабунцовитом и карбонатапатитом. 
По структурному состоянию он соответствует низкому санидину, хотя в пи
рамидах роста, опирающихся на грани (100) и (001), наблюдалась аномаль
ная оптическая ориентировка с пл. опт. осей 11(010), характерная для высоко
го санидина. Авторами работы [7] предполагается, что в разных пирамидах 
роста достигалась различная степень Si/Al-упорядочения в ходе кристалли
зации полевого шпата.

Образование адуляровидного ортоклаза характерно для поздних карбо- 
натитов [101]. Водяно-прозрачный адуляр нарастает с периферии на брекчи- 
рованные обломки микроклин-пертита, микроклина или альбита. Такие 
образования описаны в барит-анкеритовых карбонатитах жильного поля 
Намо-Вара, Кольский п-ов, в кварц-бастнезитовых породах жильного поля 
Каронги, Бурунди. Ортоклаз-кварц-анкеритовые и ортоклаз-флюоритовые 
жилы наблюдались в Нижнесаянском карбонатитовом массиве. В Новопол
тавском карбонатитовом комплексе, Украина, ортоклаз появляется во 
внешней зоне анкеритизации и обрастает зерна флогопита, амфибола, реже 
пироксена. Адуляровидный ортоклаз -  моноклинный, -2V  = 10-15°. Содер
жит 0,17-0,35% Na20 , 0,04-0,11% CaO, 0,11-0,21% BaO, 0,01% SrO, 
0,021-0,070% Rb20 , 0,004-0,022% Cs20.

Адуляр описан из современных действующих гидротерм: в гидротер
мальных полях Вайрака [67] и Броадлэндс [102] в Новой Зеландии и в гид
ротермально-измененных породах гейзера Бесин в Йеллоустонском нацио
нальном парке, шт. Вайоминг, США [103].

Как аутигенное образование порфиробластовый адуляр описан из мета- 
морфизованных катангских докембрийских известняков в карьере Шимаба- 
ла, Центральная пров., Замбия [104]. Кристаллы адуляра размером
2,5 х 4 х 1 мм (максимально) ромбического габитуса с гранями (110) и (001) 
имеют секториальное строение в виде четвериков, внутри которых оптиче
ски различимо решетчатое двойникование. Угол опт. осей 2V = -69° в пл. 
~_L(010) под углом 4°. Симметрия моноклинная с переходом к слабо трик- 
линной. Адуляр характеризуется повышенным содержанием Na (0,64% NazO), 
Ca (0,65% CaO), Ba (1,75% BaO) и Sr (0,05% SrO) (O r^^b^A n^C n^Sr-F sp^). 
Предполагается, что адуляр кристаллизовался в известняке, нарастая на 
частицы карбоната; при этом карбонат-ион морской воды играл роль осади- 
теля. Впоследствии он частично замещался кальцитом вплоть до образова
ния полных псевдоморфоз.

Аутигенные кристаллы моноклинного К-п.ш. с ромбовидным габиту
сом, характерным для адуляра, размером 5-15 мкм, структурно (судя по 
2V = 45-50°) соответствующие низкому санидину, описаны из триасовых пе
счаников формации Брамсгроув в Центр. Англии [105]. Кристаллики адуля
ра нарастают на детритовый К-п.ш. и кварц и являются практически чис
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тым КА15130 8 (16,70-17,76 мас.% К20; 99,2-99,8 мол.% Ог) с низким содержа
нием Ыа-компонента (0,015-0,080% Ыа20; 0,2-0,8 мол.% АЬ), но необычно 
высоким для аутигенных полевых шпатов содержанием Ва-компонента 
(0,023-0,088% ВаО; до 0,3 мол.% Сп). Детритовые К-п.ш. являются саниди
ном, ортоклазом и микроклином и содержат К,О -  14,41-17,10% 
(91,3-99,3 мол.% Ог), Ыа20  -  0,060-0,964 (0,5-8,5 АЬ), ВаО -  0,023-0,969 
(0,1-3,4 Сп); СаО -  0,021-0,230 (0,2-2,3 Ап). В своем образовании аутоген
ный К-п.ш. проходит несколько стадий: от мелких (1-5 мкм) ромбовидных 
(адуляровидных) кристалликов, ориентированно нарастающих на поверх
ность детритового К-п.ш., через их укрупнение и срастание друг с другом 
до образования идиоморфных зерен с хорошо развитыми гранями (100) и 
(001), иногда (101). Интересно, что нарастающий аутогенный адуляр 
находится в одинаковой ориентировке с детритовым ядром санидина, но в 
отличающейся ориентировке, когда он обрастает детритовое ядро орток
лаза или микроклина. Адуляр нарастает также на зерна кварца и иллита и, 
в свою очередь, обрастает аутогенным кварцем и иллитом, что указывает 
на то, что источником ионов К, Б1 и А1 являлась морская вода, растворяв
шая детритовые минералы. Предполагается, что осаждение аутогенно
го К-п.ш. возможно при высокой активности К* (относительно Н+) и 
Н48Ю4.

Аутогенные К-п.ш. были описаны ранее из триасовых песчаников Сев. 
Ирландии [106], из пермо-триасовых песчаников Великобритании 
[107, 108] и др. Подтверждением, что источником вещества являются гид
ролизуемые детритовые минералы, являются сравнительные изотопные 
исследования состава свинца в детритовых зернах и аутигенных нарастани
ях К-п.ш. [109].

Измен. Известны псевдоморфозы адуляра по садинину, плагиоклазу, на
пример в гидротермально-измененных латистах [11], по альбитовой фазе 
микропертитов [5, 37]. В жилах альпийского типа наблюдались псевдомор
фозы адуляра и хлорита по кварцу (с. Стойките Чепеларского р-на, Родопы, 
Болгария) [11]. Известны псевдоморфозы адуляра по анальциму (Лизард, 
Корнуэл, Англия) [109].

Эксперим. Исследовалось поведение адуляра при гидротермальном из
менении. При гидратации полевого шпата он насыщался водой до 4,50% 
Н20 , 1,90% которой удалялось затем при 105-115° (абсорбированная вода), 
0,85% -  при 148-158° (связанная вода), 1,75% -  при 306-410° (ОН-группы), 
что соответствовало на дифференциально-термической кривой эндотерми
ческим эффектам при 102,142 и 385°. Было установлено уменьшение интен
сивностей рентгеновских отражений (001), (002) и 0&0-рефлексов, что 
указывает на структурные изменения в плоскостях спайности (001) и (010). 
В ИК-спектре поглощения адуляра в области 3000-4000 см-1 появлялись по
лосы при 3380, 3400, 3450, 3532 и 3628 см-1, что было интерпретировано как 
замещение К+ на ионы оксония Н30 +. Энергия связи в системе 
(81)А1-О...Н...ОН2 оценивается около 3 ккал/моль [ПО]. Эксперименты по 
адсорбции протонов на поверхности кристаллов адуляра из альпийских жил 
Вал-Кристаллина в массиве Готард, Швейцарские Альпы, состава О г ^ Ь ^  
0, = 0,92) выполнены в [111].

Разное. Бариевый адуляр описан из гор Квачита, шт. Арканзас, США 
[112]. Адуляры из альпийских жил содержат 0,2-3,2 мас.% Ва [113], тогда 
как в адуляре из гранитных пегматитов менее 0,1-0,5 мас.% Ва [14], а в 
аутигенных адулярах -  0,02-0,08 мас.% Ва [105].
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Межплоскостные расстояния адуляра “Спенсер-В” , 
ОгЬ9АЪ9Сп2 <4, = 0,39), Сен-Готард, Швейцарские Альпы, 

по Боргу и Смиту [114]. Рассчитано из данных 
полного структурного уточнения Колвилла и Риббе [2]

ш / <*(А) Ш 1 <*(А) Ш 1 <*(А)

п о 5 6,613 311 3 2,063 463 2 1,432

020 4* 6,485 061 5 2,050 552 2 1,427

001 2* 6,477 422 14 2,004 602 7 1,424

Ш 7 5,863 222 12 1.972 190 2 1,416

021 2 4,583 333 3 1,954 402 7 1,404

201 50 4,215 400 11 1,922 405 3 1,394

111 18 3,943 351 3 1,918 553 2* 1,384

200 5 3,844 403 6 1,911 264 4* 1.384

130 72 3,768 260 3* 1,884 134 2* 1.384

131 15 3,612 331 2* 1,882 425 2 1,363

221 10 3,534 113 7 1,856 621 2 1,347

112 52 3,471 420 2 1,843 192 6 1,338

220 100 3,307 152 2 1,838 604 2 1,327

202 60 3,286 423 1 1,833 135 6 1,315

040 30* 3,243 350 4 1,823 245 2 1,310

002

*00 3,230 262 5 1,804 515 2 1,308

131 57 2,990 204 23 1,801 531 2 1,304

222 8 2,932 043 10* 1,797 204 3 1,302

041 25* 2,899 062 10* 1,796 0.10.0 2* 1,297

022 10* 2,897 441 72* 1,770 083 2* 1,296

311 1 2,782 442 З2* 1,767 482 11 1,285

132 22 2,768 242 4 1,745 600 2* 1,281

312 18 2,600 133 2 1,721 445 3* 1,281

221 4* 2,578 512 2 1,695 282 11 1,276

341 37° 2,570 353 6 1,674 641 3* 1,268

112 8 2,553 172 4 1,648 392 2* 1,266

310 8 2,514 334 1* 1,631 535 З2* 1,258

240 3 2,478 351 7* 1,627 355 42* 1,257

151 9 2,413 513 I 2* 1,624 2.10.2 2 1,206

331 12 2,378 080 22* 1,621 316 3 1,196

ПЗ 7 2,328 424 6 1,593 733 2 1,173

332 3 2,262 024 6 1,571 484 4 1,154

223 1* 2,234 223 1 1,559 516 2* 1,143

132 Г 2,231 533 8 1,531 064 5* 1,146

330 I2* 2.204 063 2 1,528 443 3 1,124

151 52* 2,198 461 8 1,511 194 2 1,112

060 25* 2,162 280 22 1,494 753 3 1.103

003 1* 2,159 514 4 1,478 710 2 1,094

241 11 2,123 178 3 1,459 155 3 1,085

401 3 2,112 114 4* 1,451 683 2 1,062

402 5 2,107 530 3* 1,449 665 2 1,060

133 1 2,076 243 9 1,439 2.10.4 2* 1,053

202 2 2,070 460 2 1,436 590 2* 1,051

* и 2* Объединены отражения, которые накладываются при СиКа-излучении.
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Барийсодержащие калиевые полевые шпаты Barian K-feldspars
(Ki.o-0,9 Ba00_0 i)[AlSi3OgJ

К барийсодержащим К-п.ш. относят калиевые полевые шпаты с содер
жанием цельзиановой (Cri) составляющей до 10% (до 5,3 мас.% ВаО). Разно
сти с 10-90% Сп относят к гиалофанам, с 90-100% С п -к  цельзиану (см. “Ка
лиево-бариевые полевые шпаты”, “Гиалофан”, “Цельзиан”).

Характ. выдел. Кристаллы, зернистые массы.
Структ. и морф, крист. Кристаллические структуры и морфология кри

сталлов аналогичны К-п.ш. Известны Ва-содержащие К-санидины, орток
лазы, микроклины, адуляры.

Параметры ячейки для серии Ва-содержащих К-п.ш. из мусковитовых 
пегматитов Мамского пояса (с содержанием Na 1,0-1,7% в виде пертитового 
альбита) приведены в [1]. Установлено, что вхождение Ва в структуру 
К-п.ш. в количестве до 2% вызывает уменьшение объема ячейки 
(722,6-720,4 Á3) и параметров а (8,585-8,560) и с (7,224-7,204 Á ). При более 
высоком содержании эти параметры остаются постоянными, и возрастает 
параметр b [2]. Зависимость параметров ячейки от примеси Ва (мас.%):

а = 0,0007 Ва2 -  0,0088 Ва + 8,5848 
b = 0,0015 Ва2 -  0,0029 Ва + 12,9712 
с = 0,0015 Ва2 -  0,0113 Ва + 7,2243

(G = ±0,0064 А), 
(G = ±0,0036 À), 
(о = ±0,0046 Ä), 
(о = ±0,2898°), 
(о = ±0,4993°), 
(о = ±0,5986 Á).

а = - 0,348 Ва3 + 0,3295 Ва2-0,9291 Ва + 90,7143 
у = 0,0839 Ва3 -  0,9018 Ва2 + 2,9914 Ва + 87,0878 
V = 0,1626 Ва2 -  1,2727 Ва + 722,5965
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Предполагается, что в Ва-содержащих К-п.ш. мамских пегматитов до 
содержания Ва -1,5% он изоморфно замещает К по схеме Ва2+ + □  —» 2К+ 
(с образованием дырочного центра), так как увеличение Ва не сопро
вождается замещением Б1 на А1 (изменением отношения А1/81). Щелочнозе
мельные полевые шпаты с вакансией в позиции М синтезированы для 
СаА125120 8 и 8гА128120 8. При более высоком содержании Ва осуществ
ляется обычная “компенсационная” схема изоморфизма: Ва2+ + А13+ —» 
К+ + в!4*.

Структурное состояние Ва-содержащих К-п.ш. исследовалось, исходя из 
параметров ячейки. Для К-п.ш. мамских пегматитов установлена корреля
ция между распределением А1 по позициям Т,0 и Т,ш, углом опт. осей 2У и 
содержанием Ва: образцы с 0-1% Ва в основном соответствуют максималь
ным микроклинам с Др = 0,7-1,0, углом у  ячейки менее 88°, IV  = 80-88°, 
1,0 = 0,97-0,70 и 21х - 0,97-0,94; образцы с 1-2% Ва -  промежуточному-высоко- 
му микроклину с Др = 0,4-0,1, углом у = 88-90°, 2У = 69-78°, 1,0 = 0,65-0,50, но 
2^ = 0,98-0,90; образцы с большим содержанием, чем 2% Ва, -  низкому-про- 
межуточному ортоклазу с Др = 0,0, углом у =90°, 2V = 75-60°, 1,0 = 0,45-0,40 
и 2гх = 0,90-0,85. Таким образом происходит перераспределение А1 между 
позициями Т,ш и Т,0 при постоянно высоком суммарном его содержании в 
Т-позициях (содержание А1 даже увеличивается, так как параллельно с 
возрастанием содержания Ва А13+ замещает 814+). Согласно [1], это указыва
ет на стабилизацию примесными атомами Ва неупорядоченного структурно
го состояния К-п.ш., препятствующую процессу “триклинного” упоря
дочения.

Физ. св. Свойства аналогичны свойствам К-п.ш. Отмечается некоторое 
увеличение плотности: уд. в. 2,6-2,7. Цв. белый, серый, розовый, голубова
то-серый, кремовый. Прозрачен, полупрозрачен или просвечивает по краю.

Возрастание содержания Ва в К-п.ш. увеличивает интенсивность пика 
термолюминесценции с максимумом 190-235°, обусловленной электронно
дырочным центром, возникающим при вхождении А13* в тетраэдрические 
позиции Зг*4- с компенсацией положительной дырки на ионе кислорода, так 
как Ва2+, замещая два иона К+, образует прочную связь с ионами кислорода 
ближайшего окружения и выступает в роли ловушки для некомпенсирован
ных электронов вокруг вакансии [3]. Обратная корреляционная связь 
между максимумом термолюминесценции при 190-235° и рентгеновской 
триклинностью Др установлена для Ва-содержащих К-п.ш. из гранитоидов 
Украинского щита [4]. При более высоком содержании Ва (гиалофаны) при 
изоморфизме по схеме Ва2+ + А13+ —> К+ + 814+ ортоклазовая структура 
переходит в гиалофановую и Ва утрачивает способность стабилизи
ровать дырочные центры в тетраэдрах; поэтому термолюминесценция 
отсутствует [3].

Предполагается, что М-вакансия в К-п.ш. может замещаться ионом 
1Ш3 или нейтральной Г̂ Н3-группой. Сигналы ЭПР от ионов 1МН3 были 
установлены для Ва-содержащих К-п.ш. из мамских пегматитов с низким 
содержанием Ва, входящим по “некомпенсационной” схеме изоморфизма 
Ва2+ + □  —» 2К+ [1].

Хим. Теор. состав: К20  -  16,92-14,72; ВаО -  0,00-5,32; А120 3-  18,32-19,47; 
8Ю2-  64,76-60,49. Постоянно присутствует значительное количество Ыа, Са 
и Ре. Повышенные содержания Ва, как правило, сопровождаются повыше
нием содержания 8г.
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Анализы (в порядке увеличения содержания ВаО):
1 2 3 4 5 6

N320 1,14 2,02 0,41 4,07 2,92 3,71
к 2о 14,14 13,30 13,87 7,41 11,52 8,00
МдО 0,52 0,06 - 0.12 - 0,72
СаО 0,90 0,37 0,16 2,73 - 1,35
ВаО 0,89 1,53 3,36 3,76 3,89 5,02
БгО - 0,99 - - - -

Ре20 3 0,24 0,00 0,29 0,17 - 0,29
А120 3 19,41 19,60 20,58 23,49 20,35 21,55
БЮ2 61,92 61,20 61,15 56,68 61,17 57,80
н 2о ± 0,20 0,20 0,30 Не обн. - 0,21

Сумма 100,30 99,93 100,12 100,48 99,85 99,96
Ог (мол.%) 83,8 80 88,5 43,4 67,2 46,6
ЛЬ 10,0 18 4,0 36,3 25,8 32,9
Сп 1,7 2 6,6 6,8 7,0 9,0
Ап 4,5 0,1 0,9 13,5 - 11,5
Уд. В . - 2,57 2,585 2,7 - -

П8 1,534 - 1,526-1,528 1,532 1,532 1,546
*т - - - 1,526 1,530 1,542
пР 1,528 - 1,520-1,522 1,522 1,525 1,536
IV -70 - -75 - -62 -48

1 -  бариевый ортоклаз из флогопитового м-ния р. Куранах, в сумму анализа входит 
п.п.п. -  0,94 [5]; 2 -  “бариево-стронциевый” санидин из фенитизированного ксенолита 
роговиков в гнейсовидно-трахитоидных мелкозернистых мельтейгит-уртитах Хибинского 
массива, анал. Некрасова, в сумму входят ТЮ2 -  0,04, -  0,024, п.п.п -  0,60 [6]; 3 -
“бариевый адуляр” из гематитового рудника Исагосава, преф. И вате, Япония, анал. Сиро- 
ЧУ [7]; 4 -  “гиалофан” из пород Украинского щита, анал. Черепнвская, в сумму входит 
Шэ20  -  0,05 [8]; 5 -  “гиалофан” из марганцевого м-ния Отёсонду, Юго-Зап. Африка, анал. 
Ван-дер-Вальт [9]; 6 -  “бариевый санидин” из фонолита, гора Хайвуд, шт. Монтана, США, 
в сумму входит ДеО -  1,14 [10].

Диагн. исп. Для выявления Ва-содержащих полевых пшатов может ис
пользоваться высокочувствительная микрохимическая реакция с родизона- 
том натрия С6№ 20 6, дающая красное окрашивание (см. “Гиалофан”). Эта 
реакция чувствительна также к ионам Бг и РЬ [8].

Повед. при нагрев. При сухом отжиге Ва-содержащих К-п.ш. из мамских 
пегматитов с 0,055% №  и 0,96% Ва в течение 54-576 ч была достигнута го
могенизация пертитового альбита (за 54—143 ч), сопровождавшаяся умень
шением параметров а, с и объема ячейки (результат растворения Ыа в 
К-п.ш.), а затем частичное разупорядочение К-п.ш., приводящее к прибли
жению углов а  и у к 90° [1].

Нахожд. Наиболее характерны Ва-содержащие К-п.ш. для мусковито- 
вых гранитных пегматитов [1]. Средние содержания Ва и Бг в К-п.ш. Май
ского пегматитового пояса (Северо-Байкальское нагорье) и мусковитовых 
пегматитов Индии, согласно [11]:

Пегматитовый пояс 
(пегматитовое поле)

Структуры или зоны с К-п.ш. Ва, мас.% Бг, мас.%

Мамский пояс Пегматоидные граниты 1,28 0,071
Первичные структуры пегматитов 0,72 0,055
Апографическая структура 0,46 0,072
Зоны мусковитизации 0,037 0,009
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Пегматитовый пояс 
(пегматитовое поле)

Структуры или зоны с К-п.ш. Ва, мас.% вг, мас.%

Гутаро-Бирюсинский пояс Первичные структуры пегматитов 0,98 0,052
Апографическая структура 0,54 0,033
Зоны мусковитизации 0,060 0,006

Букачанское поле Первичные структуры пегматитов 1,28 0,035
Зона окварцевания 0,26 0,014

Баргинское поле Первичные структуры пегматитов 0,42 0,022
Зоны мусковитизации 0,072 0,006

Бихарский пояс Первичные структуры пегматитов 0,19 0,022
Зоны мусковитизации 0,007 0,002

Раджастанский пояс Первичные структуры пегматитов 0,29 0,037
Зона окварцевания 0,068 0,007

Неллорский пояс Первичные структуры пегматитов 0,97 0,035
Зона окварцевания 0,027 0,005

Показано, что первично-магматический К-п.ш. гранитов и пегматитов 
первичных структур наиболее обогащен Ва и (хотя и на порядок меньше) 
Бг, в метасоматических зонах мусковитизации и окварцевания содержания 
этих примесей резко снижаются. Пегматиты Майского пояса имеют инъ
екционную природу и связаны с палингенными гранитами, сформировав
шимися в условиях высокого давления (6-8 кбар, 700°), внедрившимися по 
разломам в мамскую толщу, метаморфизованную в условиях дистен-аль- 
мандиновой субфации амфиболитовой фации регионального метаморфизма 
дистен-силлиманитового типа (500-650°, 5-7 кбар). По структурному состо
янию К-п.ш. соответствует ортоклазу. Постмагматические генерации 
К-п.ш. сформировались при существенном снижении температуры и давле
ния (400-300°, 2-2,5 кбар) и представлены решетчатым микроклином [12].

Барийсодержащие К-п.ш. известны во флогопитовых месторождениях. 
В Слюдянском р-не (Иркутская обл.) они встречаются совместно с гиалофаном 
во флогопит-кальцитовых жилах в устье пади Улунтуй, среди пироксен-амфи- 
болитовых гнейсов [13]; голубовато-серый барийсодержащий ортоклаз, врос
ший в серовато-желтый кальцит, прирастает к светло-зеленой диопсидовой по
роде и замещается шахматным альбитом, баритом и мелкочешуйчатым флого
питом [14]. Согласно [14], химический состав (частные определения), оптиче
ские свойства и структурное состояние двух образцов этих К-п.ш. следующие:

Обр. ПВК-5 Обр. ПВК-6 Обр. ПВК-5 Обр. ПВК

ИагО 2,61 2,57 п Р 1,521 1.519
КгО 11,17 11,19 2У -79 -79
СаО 0,12 Сл. а 8,531 8,534
ВаО 1,91 1,85 Ь 12,966 12,951
Ог (мас.%) 73,6 71,9 с 7,196 7,195
АЪ 22,2 24,6 а 90,13 89,52
Ап 0,6 - Р 115,44 116,11
Сп 3,6 3,6 У 89,44 90,06

"к 1,528 1,526 V 717,1 713,6
п т 1,523 1,522 21] 0,81 0,85

Отклонения а  и у от 90° объясняются погрешностью рентгеновского анализа по 
шести рефлексам.

“Бариевый” ортоклаз (хим. ан. 1) описан из микроклиновых пегматитов 
флогопитовых месторождений р. Куранах в Алданской флогопитовой про
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винции (аналог флогопитовых жил Слюдянки) в ассоциации с кальцитом и 
бариевыми минералами, где он образовался в результате перекристаллиза
ции первичного микроклина пегматитов с содержанием 0,01% ВаО [5].

В марганцевом м-нии Отёсонду, Юго-Зап. Африка, барийсодержащий 
К-п.ш. (хим. ан. 5) ассоциирует с гиалофанами состава Сп50_55 и цельзианом 
[9].

Барийсодержащий К-санидин с необычно высоким содержанием строн
ция, без Са и Fe (хим. ан. 2) установлен в ксенолите фенитизнрованных ро
говиков в толще гнейсовидно-трахитоидных мельтейгит-уртитов Хибинско
го массива. Необычный его состав подтвержден дополнительными микро- 
зондовыми определениями: ВаО -  0,11, 0,68 и 1,49 мас.%; SrO -  0,92, 0,78 и 
1,44; СаО -  0,00, 0,00 и 0,01; К20  -  16,81, 15,60 и 13,68; Na20  -  0,52, 1,16 п
I, 35 мас.% соответственно [6]. Полное уточнение его кристаллической стру
ктуры привело к 2t, = 0,598 [15] (см. “Калиевый санидин”).
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Рубидий- и цезийсодержащие калиевые полевые шпаты 
Rubidian- and cesian K-feldspars

(^i.o-o,9(Rb,Cs)00_0 ,)[AlSi30 8]

К рубидийсодержащим К-п.ш. условно относят калиевые полевые шпа
ты с содержанием Rb-n.ni. минала (Rb-F.jp) до 10% (до 2,9 мас.% КЬ20). Раз
ности с 10-90% Rb-F.jp относят к КДЬ-п. ш., с 90-100% -  к Rb-п. ш. Rb-caни- 
дин и Rb-микpoклин синтезированы; последний найден в природе, но с 
максимальным содержанием Rb-F.jp до 70% (рубиклин) (см. “Калиево-руби
диевые полевые шпаты”, “Рубидиевый полевой шпат”). Образование КЬ-со- 
держащих К-п.ш. связано с редкометальными гранитами и пегматитами, 
в которых, кроме обычных по окраске К-п.ш., распространены также
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амазониты (см. “Микроклин”, “Амазонит”). В данных К-п.ш. синхронно с Юз 
повышается содержание и Се, поэтому их можно называть Юз,Ся-содержа- 
щими К-п.ш.

Характ. выдел. Кристаллы, зернистые массы.
Структ. и морф, крист. Симметрия, параметры ячейки и морфология кри

сталлов аналогичны К-п.ш. Известны Юэ-содержащие К-санидины, ортокла
зы, адуляры и микроклины. Предполагалось, однако, что крупный ион Юз ста
билизирует моноклинное неупорядоченное состояние К-п.ш., препятствуя 
переходу его в микроклин [1, 2], с чем не согласны другие исследователи, по
лагая, что микропримесь Юз не может дать такого эффекта и степень упоря
доченности К-п.ш. определяется скорее геохимическими факторами, чем кри
сталлохимическими [3]. В природе ЙЬ-содержащие ортоклазы и микроклины 
сосуществуют, иногда даже в пределах одного монокристалла.

Параметры ячейки при вхождении 11Ь в К-п.ш увеличиваются: главным 
образом а, с и объем ячейки, в меньшей степени Ь и Р (см. “Калиево-рубиди
евые полевые шпаты”).

Анализ зависимости параметров ячейки от химического состава Юэ-со- 
держащих К-п.ш. в одном из редкометальных пегматитовых полей Кольско
го п-ова проанализирован [2] (табл. 4). Авторами этой работы найдена 
прямая корреляция между содержанием Юз, Се и симметрией полевого шпа
та: чем больше содержание Юз, Се, тем выше содержание в нем моноклин
ной фазы. Авторы работы [4] для того же пегматитового поля нашли вари
ации (мас.%) в 0,08-3,52 ИЬ, 0,01-0,40 Ся и Др = 1,00-0,00, Аг = 0,98-0,47. од
нако сосуществование ортоклаза и микроклина в одном и том же образце не 
наблюдалось. Для двух редкометальных пегматитовых полей Сибири ими 
было найдено: 0,01-2,50 Юз; 0,01-0,28 Ся; Др = 0,98-0,00; Дг = 0,97-0,60 и 
0,05-2,60 ИЬ; 0,01-0,41 Се; Др = 0,96-0,75; Дг = 0,96-0,86. Как следует из этих 
данных, большинство Юэ-содержащих К-п.ш. в этих полях представлены ми- 
кроклинами, хотя (на что акцентируют внимание авторы [4]) и не 
максимальными. Параметры ячейки при содержании Юз + Се более 2 мас.% 
следующие:

Шэ+Св, мас.% а Ь с а Р У V

2,06 8,621 12,979 7,216 90,41 115,69 88,33 т , з
2,16 8,617 12,990 7,204 90,15 115,98 89,92 724,8
2,24 8,617 12,976 7,220 90,57 115,95 88,14 725,5
2,41 8,625 12,976 7,204 90,78 115,74 87.94 725,7
2,47 8,642 13,009 7,206 90,03 115,88 90,03 728,9
2,71 8,621 12,974 7,228 90,75 116,11 87,94 725,5
2,75 8,621 13,008 7,205 90,34 116,05 89,60 725,8
2,84 8,626 12,971 7,224 90,58 115,95 87,92 726,3
2,90 8,631 12,976 7,225 90,64 115,90 87,89 727,5
3,19 8,635 12,995 7,204 90,04 115,95 90,06 726,9
3,35 8,643 12,987 7,209 89,93 115.90 90,03 727,9
3,92 8,652 13,010 7,204 90,00 115,89 89,99 729,5

При значительных колебаниях параметров Ь ис, варьирующих в зависи
мости от структурного состояния К-п.ш., авторы [4] нашли четкую корреля
цию: (Юэ+Св) мас.% = 613,329-23,148 20,тс  г .

Хим. Вариации содержаний Юз и Се в К-п.ш. определялись многими ис
следователями. Согласно [5], средние содержания К и 1Ча (мас.%) и Юз, Се, 1л 
(г/т) в К-п.ш. редкометальных пегматитов разных типов следующие. Пета-
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литовая подформация: в монтебразит-петалит-калишпат-альбитовых 
(Р, Та, 1л) пегматитах Александровского поля (Воет. Саян) -  Др = 0,87-0,96, 
К -  10,20-11,05, N3 -  1,42-0,84, Шэ -  5900-11300, Се -  200-1200, Ы -  56-190; 
в топаз-лепидолит-альбитовых (Б, Та, Ы) пегматитового поля Хух-Дель-Ула 
(пустыня Гоби, МНР) -  К -  10,30, №  -  1,79, Шэ -  3420, Се -  202, Ы -  58; в ком
плексных пегматитах без поллуцита Вишняковского (Елашского) поля 
(Воет. Саян) -  альбит-калишпатовых -  Др = 0,92, Дг = 0,94—1,00, К -  10,90, 
Ыа -  1,23, Шэ -  10350, Се -  955, Ы -  сл., петалит-калишпат-альбитовых -  Др = 
= 0,00-0,90, Дг = 0,56-1,00, К -  8,74-11,58, Ыа -  2,86-0,84, Шэ -  5600-20800, 
Се -  107-2970, Ы -  50-214; в комплексных пегматитах с поллуцитом Калбин- 
ского поля (Воет. Казахстан) -  калишпатовых -  К -  10,63, Ы а- 1,62, Шэ -  970, 
Се -  40 ,Ы -  сл., альбит-калишпатовых -  К -  10,78, №  -  1,46, Шэ -  2128, Се -  
353,1л -  92, петалит-калишпат-альбитовых -  К -  11,06, Ыа -  1,20,Шэ -  4520, 
Се -  1232,Ы -  1; в петалит-калишпат-альбитовых пегматитах м-ния Бикита 
(Зимбабве) -  К -  10,70, Ыа -  1,38, Шэ -  13000, Се -  240,Ы -  208. Сподумено- 
вая подформация: в Та,Ве-пегматитах Дурулгуевского поля (Воет. Забайка
лье) -  Др = 0,00-0,25, редко 0,3-0,86, Дг -  0,5-0,64, редко 0,7-0,9, гранит- 
пегматитовых -  К -  10,75, Ыа -  2,10, Шэ -1100, Се -  35, Ы -  6, блоковых ка
лишпатовых -  К -  11,05, Ыа -  2,09, Шэ -  2110, Се -  75, Ы -  20, калишпат-аль- 
битовых -  К -  11,26, Ыа -  1,79, Шэ -  2380, Се -  112, Ы -4 8 , мусковит-калиш- 
пат-альбитовых -  К -  12,05, Ыа -  1,27, Шэ -  4020, Се -  288, Ы -  122; в Та, 
Ве-пегматитах Кулиндинского поля (Воет. Забайкалье) -  калишпат-альбит- 
олигоклазовых -  Др = 0,00-0,10, Дг — 0,5-0,66, К -  11,51, Ыа -  1,44, Шэ -  1410, 
Се -  38,Ы -  52, калишпат-альбитовых -  Др = 0,00-0,26, Дг = 0,68, К -  11,62, 
Ыа -  1,47, ИЬ -  3640, Се -  187, и  -  194; в Ы-пегматитах Колмозерского поля 
(Кольский п-ов) -  альбит-олигоклаз-калишпатовых -  К -  10,12, Ыа -  2,16, 
Шэ -  800, Се -  50 ,Ы -  15, мусковит-альбит-калишпатовых -  К -  11,29, Ыа -  
1,45, Шэ -  2750, Се -  54 ,Ы -  84, сподумен-калишпат-альбитовых -  К -  10,95, 
Ыа -  1,73, Шэ- 6700, Се -190, Ы -145; в сподумен-калишпат-альбитовых Ы-пег- 
матитах Гольцового поля (Воет. Саян) -  Др = 0,87-0,90, Дг = 0,89-0,96, К -10,90, 
Ыа -  1,12, ИЬ -  6500, Се -  560, Ы -  393; в сподумен-калишпат-сподуменовых 
Ы-пегматитах Тастыгского поля (Тува) -  Др = 0,97, Шэ -  6790, Се -  530, Ы -  
190; в Ы-пегматитах Завитинского поля (Воет. Забайкалье) -  Др = 0,00-0,22, 
Дг = 0,51-0,71: в зап. его части: в гранит-пегматитах -  К 11,23, Ыа -  1,99, 
Шэ -  1304, Се -  73, Ы -122, двуполевошпатовых пегматитах -  К -  11,19, Ыа -
I, 94, ЯЬ -  1780, Се -  74, Ы -  196, альбитовых -  К -  11,67, Ыа -1,94, Шэ -  3065, 
Се -  166, Ы -  330, в сподуменовых -  К -  11,70, Ыа -  1,89, Шэ -  3470, Се -  153, 
Ы -  486; в воет, части поля: в гранит-пегматитах -  К -  11,10, Ыа -  2,28, Шэ -  
1025, Се -  33, Ы -  20, двуполевошпатовых -  К -  11,43, Ыа -  1,99, Шэ -  1860, 
Се -  81, Ы -  32, альбитовых -  К -  11,45, Ыа -  1,67, Шэ -  3330, Се -  150, Ы -  37; 
в Ы-пегматитах Намангутского поля (Памир, Таджикистан) -  олигоклаз-ка- 
лишпатовых -  Др = 0,82, Шэ -  1205, Се -  106, Ы -  79, сподумен-калишпат-альби
товых -  Др = 0,43-0,68, Шэ -  4000-4100, Се -  168-260, Ы -  188-296; в споду
мен-калишпат-альбитовых Та,вп,Ы-пегматитах Бельского поля (Воет. Саян) -  
Др = 0,75-0,88, К -  10,85-13,10, Ыа -  1,36-0,87, ИЬ -  2000-4400, Се -  39-306, 
Ы -  16-216; в Р,Та,Ы-пегматитах поля Уайт-Пикачо (шт. Аризона, США) -  
Др = 0,89-0,99, Дг -  0,78-0,96: альбит-калишпатовых -  К -  10,9, Ыа -  1,87, 
Шэ -  2000, Се -  60, Ы -  2, монтебразит-сподумен-калишпат-альбитовых -  К -
I I ,  17,Ы а- 1,24, Ш э-6800, Се-404, Ы - 4; в комплексных с поллуцитом спо
думен-калишпат-альбитовых пегматитах Гольцового поля (Воет. Саян) — 
Др = 0,75-0,91, Дг = 0,86-0,95, К -  10,45, Ыа -  1,07, Шэ -  15700, Се -  2190, Ы -
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I

317; в комплексных с поллуцитом сподумен-калишпат-альбитовых пегмати
тах Вороньетундровского поля (Кольский п-ов) -  Др = 0,0-0,2, К -  9,71, И а- 
1,36, Шэ -  26460, Се -  1930, Ы -  183; в комплексных с поллуцитом сподумен- 
калишпат-альбитовых пегматитах Калбинского поля (Воет. Казахстан) -  
К -  10,23, №  -  1,13, ИЬ -  4667, Се -  2287,1л -  238; в комплексных без поллу- 
цита лепидолит-сподумен-калишпат-альбитовых пегматитах м-ния Хардинг 
(шт. Нью-Мексико, США) -  Др = 0,95-0,99, Дг = 0,90-0,96, К -  11,56, №  -  
1,55, ИЬ -  6910, Се -  1090, Ы -  7,1; в комплексных без поллуцита пегматитах 
Кангинского поля (Воет. Забайкалье) -  в гранит-пегматитах -  Др = 0,00-0,23, 
Дг = 0,68-0,73, К -  10,57, №  — 1,61, Шэ — 1000, Се -  27, Ы -  12, калишпат-аль- 
битовых -  Др = 0,00-0,97, Дг = 0,58-0,97, К -  11,06, №  -  1,76,Шэ -  2370, Се -  
7 1 ,0 - 3 1 ,  лепидолит-сподумен-альбитовых -  Др = 0,10-0,88, Дг = 0,61-0,84, 
К -  12,26, Ыа -  1,48, Шэ -  8000, Се -  680, О  -  62 [5].

Повышенные содержания Шэ, Се и О  устанавливаются также в К-п.ш. 
миароловых гранитных пегматитов [6], причем наиболее высокие содержа
ния ЫЬ, Се и О  характерны для К-п.ш. в пегматитах редкометалъной фор
мации (Мензинского и Завитинского полей в Центр, и Воет. Забайкалье, 
жил Стюарт, Пала-Чиф, Элизабет-11 и Уайт-Куин в шт. Калифорния, 
США) -  в среднем: К -  11,35, Ыа -  1,68 мас.%, Шэ -  3058, Се -  5 9 2 ,0 -1 8 4  г/т, 
являющихся как высоко-упорядоченными ортоклазами (21, = 0,79-0,89, 
Др = 0,0-0,3), так и микроклинами (21, = 0,94-0,98, Др = 0,7-1,0), а также для 
К-п.ш. из пегматитов редкометально-редкоземельной формации (амазони- 
ты Ильменских гор, Урал, Пайкс-Пик, шт. Колорадо, США), в среднем: К -  
9,70, №  -  2,28 мас.%, Шэ -  2800, Се -  50, но О  -  всего 2,6 г/т, являющихся ред
ко ортоклазами (21, = 0,87-0,90, Др = 0,0), но чаще промежуточными 
(21, = 0,91-0,93, Др = 0,64-0,75) и максимальными микроклинами (21, = 
= 0,93-0,99, Др = 0,81-0,96). В К-п.ш. пегматитов редкометально-мусковито- 
вой слюдоносной формации (Азад Кашмир, Пакистан) в среднем: К -  11,07, 
Ыа -  1,58, ИЬ -  1548, Се -  446, Ы -  29 (высокое содержание Се), в кристалло
носной субредкометальной формации: турмалинового ряда (Кангинское по
ле, жила Моховая, м-ние Лесковское на Борщовочном кряже, Малханское 
поле в Центр. Забайкалье, Рангкульское поле в Центр. Памире, пегматит 
Гималайя и Литл-Три, шт. Калифорния, США) -  К -  10,91, Ыа -  1,93, Шэ -  
1139, Се -  105, 1л -  107 (высокое содержание 1Л), топаз-бериллового ряда 
(Волынь, Украина, Кибиревское поле на Борщовочном кряже, Адун-Челон 
в Воет. Забайкалье, Алабашское и Адуйское поля Среднего Урала, Рангкуль
ское поле в Центр. Памире) -  К -  9,99, Иа -  2,36, ЛЬ -  1852, Се -  57,1л -  12 и 
в К-п.ш. пегматитов кристаллоносной флюорит-хрусталеносной формации 
(Горихо, Джун-Баин, Баруи-Баин, Жанчивлан в Монголии, Акжайляу в 
Центр. Казахстане, Уринское поле в Прибайкалье, Золотая гора на Борщо
вочном кряже, Адуйское поле Среднего Урала) -  К -  9,00, №  -  2,64, Шз -  879, 
Се-2 0 , Ы - 7  [6].

Данные о распределении Шэ, Се, 1Л, Т1 в К-п.ш. отдельных районов раз
вития редкометальных пегматитов и структурном их состоянии имеются в 
работах [7-34 и др.].

Нахожд. Наиболее известные редкометальные пегматиты [5] в России: 
Вороньетундровское и Колмозерское поля на Кольском п-ове, Сольбель- 
дерское (северное) и Тастыгское (южное) поля в массиве Сангилен (Тува), 
Вишняковское (Елашское) и Александровское поля в Елашской грабен-син- 
клинали Воет. Саяна и Гольцовое поле в Урикско-Ийском грабене Воет. 
Саяна, Вельское и Белореченское м-ния в Белореченском поле (Воет. За
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байкалье), Завитинское поле на севере Агинской плиты и Дурулгуевское на 
юге и Кулиндинское на востоке Агинской плиты (Воет. Забайкалье), а так
же Кангинское и Седловское поля в пределах Борщовочного кряжа (Воет. 
Забайкалье). На Украине редкометальные пегматиты описаны в Приазов
ском, Желтореченском (Криворожье) и Корсунь-Новомиргородском 
районах (Украина)

Крупнейшим в мире регионом распространения редкометальных пегма
титов является Памиро-Гиндукушская провинция, в частности Памиро-Шуг- 
нанский, Рушанский (поле Намангут) и Язгулемский пояса на Памире 
(Таджикистан) и Бадахшанский, Нуристанский (Парунское поле с м-ниями 
Джаманак, Пасгушта I и П, Друмгал, Цамгал, Пашка, Яригул), Гиндукуш- 
ский и Гельмендский в Гиндукуше (Афганистан); наиболее изучены пегматиты 
Агаджанского поля на хр. Сарыколь (Памир), а в Афганистане известны два 
крупнейших поля -  Тагавлерское в гранитах Гельменда и Шамакатское в гра
нитах комплекса Лагман, где, кроме пегматитов, наблюдаются секущие их 
афанитовые сподуменовые дайки длиной до 1,5 км при мощности около 
10 м. В Южн. Азии известны также м-ния Нишиланг в Воет. Гиндукуше 
(Пакистан), Бастарское (Вост.-Гатское) (шт. Мадхья-Прадеш и Орисса) и 
Райчурское (шт. Карнатака) поля (Индия), Нонг-Суа и Фукет в Таиланде, 
Хоапхан в Лаосе.

В Воет.-Казахстанской редкометальной провинции крупнейшим являет
ся Калбинский пегматитовый пояс, продолжающийся в Монгольском Алтае -  
м-ние Коктогай (пров. Синьцзян, КНР). В пустыне Гоби изучено пегматито
вое поле Хух-Дель-Ула и Унчжульское (МНР). В КНР имеются редкоме
тальные пегматитовые поля в пров. Хэнань, Хубей, Фуцзянь и Шанси.

В Европе поля редкометальных пегматитов известны в Шведско-Фин
ском (Ботническом) поясе -  Сомеро-Таммела (в том числе жила Луолямя- 
ки), в районе г. Пересейнайоки (Финляндия), Варутреск-Клунтарна, Фалун- 
Стокгольм, а также пегматиты о-ва Утё (Швеция); в Вейнебене (Каринтия, 
Австрия), Мангуальди (Португалия), в Фихгельских горах (например, 
Оберпфальц) в Баварии.

В США три пегматитовых поля -  Кистоунское, Кастерское и вблизи 
г. Хилл-Сити объединены в пров. Блэк-Хиллс (шт. Южн. Дакота). Редкоме
тальные пегматиты распространены также в пров. Новой Англии (шт. Кон
нектикут, Массачусетс, Нью-Гэмпшир и Мэн) и Пидмонт-Блу-Ридж 
(шт. Сев. Каролина -  наиболее известен район г. Кинг-Маунтин). В Кор
дильерах известны две провинции: Западная (Кордильерская) (шт. Кали
форния, Невада и Аризона) -  м-ние Стюарт в округе Пала, м-ние Сан-Диего 
и пегматиты поля Уайт-Пикачо в шт. Аризона, и Восточная (Скалистых 
гор) (шт. Колорадо, Нью-Мексико и Вайоминг) -  в том числе м-ние Браун- 
Дерби в шт. Колорадо, Глоуб-Майн и Хардинг в шт. Нью-Мексико.

В Канаде наибольшее значение имеют пегматиты провинции Виннипег- 
Нипигон с огромным полем Кэт-Лейк -  Виннипег-Ривер, насчитывающим 
до тысячи пегматитовых тел. Самое знаменитое из них м-ние Берник-Лейк 
(Танко) в пров. Манитоба (Канада). Кроме него, известны м-ния Гурон- 
Клайм, Сильвер-Лиф, Шетфорд-Лейк, Грир-Лейк. В пров. Абитиби находят
ся два пегматитовых пояса: Прейсак-Лакорн и Абитиби-Тимискаминг.

В Южн. Америке известны поле Джорджкакрик во Французской Гвиане 
и Суринаме, Борборемская (м-ние Серидозиньо в шт. Параиба, м-ния Алту- 
Маримонду и Алту-Бокейран в шт. Риу-Гранди-ду-Норти и шесть м-ний в 
шт. Сеара) и Минас-Жерайская (м-ние Назареиу в шт. Минас-Жерайс и др.)
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пегматитовые провинции в Бразилии, поле Ла-Белья в Боливии (вблизи 
г. Санта-Крус), м-ние Лас-Тампиас в провинции Кордова и др. в провинции 
Сан-Луис, Катамарка, Ла-Риоха, Сальта, Рио-Негро, Тукуман и Ла-Пампа в 
Аргентине.

В Зал. Африке сподуменовые пегматиты известны в формации Бирри- 
мия на границе Сенегала и Мали и на юге Мали вблизи г. Бугуни, комплекс
ные пегматиты в Гане, на плато Джое и на юго-зап. Нигерии (поля Ирегун 
и Икерре). В Воет. Африке -  в пров. Шатиссо в Эритреи (м-ние Кентича), 
Сигибское, Дарбурук-Иссутуганское и Маджиянское поля на сев. Сомали. 
В Центр. Африке -  пегматитовый пояс Маноно-Китололо, также поля Лу- 
гулу и Кобо-Кобо в пров. Киву в Заире, поля Анколе, Кигези, Мбале, Нам- 
пейо-Хилл, Каабонг в Уганде, амблигонитовые пегматиты Бурунди и Руан
ды. В Южн. Африке известны пегматитовый пояс Намакваленд-Гордония 
на берегу р. Оранжевой в ЮАР, поле Намаленд и пегматитовый пояс Кари- 
биб-Омаруру в Намибии. В воет, части Южн. Африки выделяются Родезий
ско-Трансваальская пегматитовая пров. с крупнейшим в Африке редкоме
тальным м-нием Бикита, а также м-ниями Бенсон, Мотобо, Грин-Мамба 
(Зимбабве) и на западе Зимбабве, в метаморфическом поясе Замбези, поло
сой пегматитов Камавити, переходящей в пояс Чома в Замбии, и с полем 
Ошоек в Трансваале и Свазиленде. В Мозамбикской пегматитовой 
пров. (Мозамбик, Малави) выделяется пояс Алту-Лигонья с м-ниями Муяне, 
Муано, Мурропаси, Морруа, Марропино, Жинадас, Муррула, Илодо и др. 
В Мадагаскарской пегматитовой пров. крупные м-ния Малакиалина, Ам- 
пандрамаика, Берере и др.

На зап. Австралии самой крупной является пров. Йилгарн с полем Кул- 
гарди (м-ния Кэтлин-Крик, Лондондерри, Маунт-Мэрион и Сперговиль) и с 
крупнейшим в мире по запасам лития полем Гринбушес, а также пров. Пил- 
бара с полем Уоджина, поясом Пилгангура и полем Табба-Табба (с м-нием 
Стрелли). В Центр. Австралии -  пров. Аранта (с м-нием Делни в районе 
г. Алис-Спрингс) и пров. Масгрейв с полями Сентинел-Хилл и Гранит-Да
уне. На сев. Австралии -  пров. Кимберли-Дарвин (м-ния Финнис-Ривер, Эн- 
терпрайз и поле Уэст-Арм). В шт. Новый Южный Уэльс редкометальные 
пегматиты локализованы в пров. Брокен-Хилл, с полями Булкумата-Бимбу- 
ри и Эуриови [5].

Повышенные содержания ЫЬ, Се, 1л в К-п.ш. используются как поиско
вый критерий при прогнозе и оценке специализации и рудоносности редко
метальных пегматитовых м-ний [35-39].

Эксперим. Изоморфная емкость К-п.ш. в отношении микропримесей ИЬ, 
Се и и  исследована в интервале 500-700° при 1000 бар [40-48]. Определены 
коэффициенты распределения Кв (ИЬ/К) и Кв (Св/К) между К-п.ш. и распла
вом. Экспериментально найденные значения Кв (Шэ/К) = 0,3-0,4 при 
500-700° [49-51] показывают, что ЫЬ менее предпочтителен в составе К-п.ш., 
чем К, поскольку сумма радиусов Шэ-О заметно больше, чем кратчайшее 
расстояние М-0(А2) в структуре К-п.ш. (2,68-2,75 А), практически равное 
сумме радиусов К-О. То же справедливо и для Се. Поскольку М-0(А2) в аль
бите и плагиоклазах еще меньше (2,34-2,37 А), Кв (Шэ/К) в них еще меньше, 
и, следовательно, К-п.ш. всегда обогащены Шэ и Се по сравнению с сосуще
ствующим альбитом и плагиоклазами.

Согласно [52, 53], в гранитоидах Португалии Кв (ЫЬ/К) = 0,28 для пары 
К-п.ш./биотит и 0,67 для пары К-п.ш./мусковит Кв (Св/К) ~ 0,13 и 0,38 соот
ветственно. Следовательно, ЫЬ и Се накапливаются в слюдах относительно
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К-п.ш.. При этом в К-п.ш. входит больше ДЬ и Се, если он сосуществует 
с мусковитом, нежели с биотитом. Кв  (ДЬ/К) = 0,05 для пары плагиоклаз 
/биотит, т.е. ДЬ практически не входит в плагиоклаз, концентрируясь в 
биотите.

Низкая изоморфная емкость К-п.ш. относительно ДЬ и Се в гидротер
мальных системах при 500-600° предопределяет распад К,ДЬ-п.ш. и образо
вание собственно ДЬ-фазы в постмагматических процессах.

Таусоном с соавт. [54] экспериментально и теоретически рассмотрен эф
фект “ у л а в л и в а н и я ”  микропримесей ДЬ и Се дефектами кристаллической 
структуры К-п.ш., наблюдаемый при их низких концентрациях в щелочном 
гидротермальном флюиде при 500° и давлении 1 кбар. Показано, что он не
значителен для ДЬ, но существен для Се; дислокационно-связанный Се за
метно увеличивает коэффициент сокристаллизации в отношении твердой 
фазы в области концентраций меньше 1(Н мол.% С и  в меньшей степе
ни в области концентраций > 0,4 мол.% Св-Лр.
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Железосодержащие калиевые полевые шпаты 
Ferrian K-feldspars 

K[(Al,Fe)Si3Og]

К-п.ш. с повышенным содержанием железа выделяются как железосо
держащие. Впервые они описаны Лакруа [1] с о-ва Мадагаскар с содержани
ем до 2,5-3,0 мас.% F e ^ ,  что соответствует 9,0-10,4 мол.% KFe^SijOg (Fe-Fsp). 
В настоящее время известны железосодержащие К-п.ш. с содержанием 
Fe20 3 до 18,4 мас.% (69,8 мол.% Fe-Fsp).

Синоп. Ферриалюмосиликатные полевые шпаты, железистые полевые 
шпаты -  ferric, ferrous, ferreous, ferruginous, ferriferous feldspars.

Характ. выдел. Кристаллы.
Структ. и морф, крист. Известны Fe-санидины, Fe-ортоклазы и Fe-мик- 

роклины. Параметры ячейки для искусственных железистых крайних чле
нов (санидина и микроклина), а также их Rb,Ge- и Rb,Ge-аналогов:



Железосодержащие калиевые полевые шпаты 297

“0 ь о со а Р У V

1 8,689(2) 13,160(2) 7,293(2) 90.0 116,07(1) 90.0 749,0(4)
2 8,687(3) 13,144(2) 7,282(2) 90,0 115,97(2) 90,0 747,5(5)
3 8,679(2) 13,114(3) 7,343(2) 90,75(2) 116,01(2) 86,39(2) 749,5(6)
4 8,682(2) 13,127(2) 7,348(1) 90,73(2) 116,00(1) 86,58(2) 751,6(3)
5 8,684(2) 13,125(2) 7,346(1) 90,74(2) 115,98(1) 86,59(2) 751,2(4)
6 8,943(4) 13,177(3) 7,283(3) 90,0 116,32(2) 90,0 769.3(7)
7 8,955(3) 13,080(2) 7,376(2) 90,60(3) 116.48(2) 87,75(3) 772,7(6)
8 8,952(4) 13,127(5) 7,359(2) 90,05 116,47 89,35 774(1)
9 8,891(2) 13,703(1) 7,542(2) 90.0 115,86(2) 90,0 826,9(3)

10 9,1980(14) 13,7037(15) 7,5597(12) 90,0 116,67(1) 90,0 851,5(3)
1 ,2 -  K[FeSi30 8], низкий санидин: 1 -  данные Пентингхауса и Дора (Smith, 1974; Smith, 

Brown, 1988), 2 -  [2]; 3-5 -  K[FeSi30 8], микроклин: 3 -  данные Пентингхауса и Дора (Smith, 
1974; Smith, Brown, 1988), 4 -  [2], 5 -  [3]; 6 -  Rb[FeSi3Og], санидин [2]; 7 -  Rb[FeSi30 8], 
микроклин [2]; 8 -  Rb[FeSi3Og], микроклин [4]; 9 -  K[FeGe30 8], высокий санидин [5]; 10 -  
Rb[FeGe30 8], высокий санидин [5].

В соответствии с этими данными примесь Ре в К-п.ш. должна увеличи
вать все параметры ячейки.

Для структурно-уточненного синтезированного низкого санидина соста
ва К о ^ А ^ Р е о з ^ з о А  [6]: а = 8,627(4), Ь = 13,058(3), с = 7,209(3) А; 
Р = 116,00(2)°; V = 730,0(7) А*.

В кристаллической структуре этого искусственного Ре-санидина меж
атомные расстояния (А) и углы (град.) [6] равны:

Т(1)-0(В )
Т(1)-0(А 1)
Т(1)-0(С )
T(1)-0(D )
Среднее

1,649(3)
1,659(1)
1,663(3)
1,674(2)

1,661

В тетраэдре Т(1)

0(А 1)-0(В ) 2,654(3) 
0(A 1)-0(D ) 2,657(2) 
0(C )-0(D ) 2,709(4) 
0 (B )-0(C ) 2,729(4) 
0(B )-0(D ) 2,745(4) 
(X A IM X O  2,776(4)

0(В )-Т(1) -0 (А 1) 
0(С )-Т(1) -0 (А 1) 
0(С ЬТ(1) -О(В) 
0(D )-T(1) -O (A l) 
0 (D )-T (1)-0 (B ) 
0 (D )-T (1 )-0 (C )

106,7(1)
113,3(1)
110,9(1)
105,7(1)
111,4(1)
108,6(1)

Среднее 2,712 Среднее 109,5

В тетраэдре Т(2)

T(2>-0(D) 1,630(2) 0(А 2Н Х С ) 2,603(3) 0(В Ь Т (2)-0 (А 2) 109,7(1)
Т(2ЬО(В) 1,632(3) 0(A 2)-0(D ) 2,664(4) 0(С )-Т (2)-0 (А 2) 105,0(1)
T (2H X Q 1,639(3) 0(А 2)-0(В ) 2,678(4) 0(С ЬТ(2) -0 (B ) 110,4(1)
Т(2)-0(А 2) 1,642(2) (Х ВН Х С) 2,686(4) 0(D )-T(2) -0 (А 2) 108,6(1)
Среднее 1,636 0(B )-0(D ) 2,698(3) 0(D )-T(2) -О(В) 111,1(1)

0(C )-0(D ) 2,710(3) 0(D )-T(2) -О(С) 111,7(1)
Среднее 2,673 Среднее 109,4

Углы Т -О -Т В К -полиэдре

Т (1И Х В ЬТ(2) 153,4(1) К -0(А 2) 2,756(4) К -0(А 2) 3,390(3)
T(1K X D )-T(2) 142,0(1) К -0(А 1) 2,936(3) Среднее 3,049 (к.ч. = 9)
Т(1)-0(А 1)-Т(1)
Т(2)-0(С )-Т(1)
Т(2У-0(А2)-Т(2)

144,3(1)
131,2(1)
139,5(1)

K -0(D )
К -0(В )
К-О(С)

2,972(3)(2 
3,069(3) (2 
3,137(3)(2

Среднее 142,1 Среднее 3,006 (к.я. = 8)

Общее содержание трехвалентных катионов (Al+Fe) в T(l) (2t|) = 0,68, 
что соответствует их содержанию в низком санидине (например, в “Спенсер-С”
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2t, = 0,70). Уточнение заселенности с использованием функций атомного 
рассеяния Fe показало, что наименьший фактор Rhkl = 2,96% соответствует 
заселенности Т(1) = Fe0̂ 0Al04gSi,_32 и Т(2) = Fe008Al024Sil 68, т.е. и А1 и Fe кон
центрируются в Т(1). Межатомные расстояния в тетраэдрах больше, чем в 
К-санидине, что обусловлено вхождением железа.

В К-полиэдре по сравнению с К-п.ш. немного увеличиваются средние 
К-О расстояния, но при этом происходит искажение полиэдра: максималь
ные К-О(С) расстояния сокращаются до 3,137 Â, а минимальное К-0(А2) 
расстояние удлиняется до 2,756 Â [6].

Структурные аспекты вхождения Fe в природный ортоклаз из Мурун- 
ского щелочного массива рассматривались в [7]. Для каемок Fe-санидина из 
лампроита в Лейцит-Хиллс (шт. Вайоминг, США) состава (Na^^Ro.гдоВаоде) X
х  [(A10.200Fea698Mg0.049Ti0.026)0,973Si3.025O8] параметры ячейки: а = 8,68(0,15), 
b = 13,14(0,23), с = 7,31(0,15) Â; Р = 116,00(0,46)°; V = 747(21) Â3 [8].

На некоторых кристаллах Fe-ортоклаза из Итронгэй, Мадагаскар, уста
новлены грани (010), (110), (130) и (20Ï) [9].

Физ. св. Сп. по (001) совершенная, по (010) хорошая. Уд. в. от 2,56 в ма- 
ложелезистых до 2,58-2,60 с высоким содержанием железа. Цв. от бледно- 
желтого до медово- и янтарно-желтого в зависимости от содержания желе
за. На некоторых образцах -  перламутровая иризация, указывающая на 
криптопертитовое строение Fe-ортоклаза.

В поляризованных и неполяризованных спектрах катодолюминесценции 
ортоклазов из Бетроки (0,41), Ампандрандавы (0,42) и Итронгэй (1,58 и 
1,95 мас.% Fe20 3), Мадагаскар, установлена широкая полоса в дальней крас
ной области с максимумом 14230-14460 см-1, соответствующая смещению 
Стокса 4Т, —» 6А, иона Fe3* [10]. Согласно данным О.М. Жиличевой, спектр 
импульсной катодолюминесценции ярко-желтого ортоклаза с Мадагаскара 
характеризуется широкой полосой с основным максимумом при 703 нм.

Методом ЭПР подтверждено, что примесь Fe3* в К-санидине входит в тет
раэдры и преимущественно концентрируется в Т(1) [11, 12]. То же самое для 
примеси Fe3+ в микроклине ранее установлено в [13, 14] (о люминесценции и 
электронно-парамагнитных центрах Fe в К-п.ш. см. также “Полевые шпаты”).

Мёссбауэровские исследования спектров ядер 57Fe в синтезированных 
чисто Fe-санидине и Fe-микроклине и кинетики Si/Fe-упорядочения выпол
нены в [3,15-17] (спектрометр MCI 101Э, 57Со-источник в матрице Rh). Ана
лиз распределения сверхтонких параметров спектра -  сдвига линии Ô 
(0,220(3) мм/с), квадрупольного смещения е (0,326(9) мм/с) и распределений 
Грф) и Грф (0,0009(1) и 0,191(4) мм/с соответственно) в Fe-микроклине пока
зал, что он не является максимально упорядоченным и максимально трик- 
линным и, кроме связей Fe3+-0 -S i4+, во второй координационной сфере час
тично присутствуют также связи Fe3+-0 -F e3+, т.е. в феррисиликатных поле
вых шпатах правило Левеннггейна может не выполняться так же, как и в 
алюмосиликатных полевых шпатах.

Мёссбауэровские исследования железа в К-п.ш. проводились также в [18].
Физ.-хим. конст. Колориметрически определенная в 20%-ной HF при 

74,7° молярная теплота растворения (разложения) А Н ^  двух Fe-ортоклазов 
из Итронгэй, Фьянарантсоа, о-в Мадагаскар, Ог94АЬ6 и Огк зАЬп 8, равна 
-145,55 и -145,57 ккал/моль соответственно [19].

Микр. В прох. св. бесцветный. Двуосный. Оптически (-). В Fe-санидинах 
с Мадагаскара (1,25-3,25% Fe20 3, 4,8-12,5 мол.% Fe-Fsp): пл. опт. осей II



Железосодержащие калиевые полевые шпаты 299

II (010), Nm = b;ng= 1,5265-1,533, пт = 1,5265-1,532, пр = 1,522-1,5285; пг пр = 
= 0,0045-0,005; -2V  = 3-51° (ср. 13-50°); v > г. Для мадагаскарских Fe-орток- 
лазов (0,5—1,7% Fe20 3, 1,9-6,6 мол.% Fe-Fsp): пл. опт. осей ДОЮ), Ng = b; 
ng = 1,524-1,528, пт = 1,5235-1,5275, пр = 1,520-1,5235; ng-np = 0,004-0,0045; 
-2V = 12,5-36° (ср. значения 18-35,5°), r> v  [9].

Неполяризованные спектры поглощения в области видимого света с по
лосами Fe3+ для мадагаскарского ортоклаза впервые наблюдались в [20]. 
В поляризованных и неполяризованных спектрах поглощения, измеренных 
при комнатной температуре Уайтом с соавт. [10] для ортоклазов из Бетро- 
ки (0,41), Ампандрандавы (0,42) и Итронгэй (1,58 и 1,95 мас.% F^Oj), Мада
гаскар, установлены сильная полоса поглощения V, = 26600-26700 см-1, обу
словленная 6A,(S) —> 4E(D) переходом Fe3*, две полосы средней интенсивно
сти v2= 23800-24200 см ' (6A,(S) -> 4T2(D)) и v3 = 22500-22800 см-' (<A,(S) -> 4А„ 
4E(G)) и несколько слабых полос v4 = 20800, v5 = 19800 см-', V4_5 = 
= 20000-20400 см-' (<А,(S) -» 4T2(G)) и v6 = 16200-17500 см-' (6A,(S) -» 4T,(G)) [10].

Хим. Теор. состав KFeSi3Og : К20  -  15,33; Fe20 3 -  25,99; Si02 -  58,68. Mo- 
лек. вес 307,22.

В Fe-санидине из лампроита Лейцит-Хиллс установлен дефицит алюми
ния, который, кроме железа, восполняется кремнием, титаном и магнием: 
Fe3+ —» Al3+, Si4+ + Mg2+ —» 2А13+, Ti4+ + Mg2+ —» 2А13+ [8].

Анализы (в порядке увеличения содержания железа):
1 2 3 4 5 6 7 8

NazO 0,67 0,46 1,86 0,81 0,42 1,62 0,47 <0,01
к 2о 15,91 16,14 14,32 14,69 15,21 15,36 16,00 16,27
MgO Сл. Сл. - - 0,00 0,07 0,04 -

CaO 0,04 и 0,50 0,39 0,07 0,00 0,06 0,03
BaO - - 0,06 0,12 - 0,03 - 0,02
FeO 0,06 0,09 - 0,00 0,09 0,00 0,00 -
Ре20 3 0,57 0,62 0,97 1.15 U 5 1,31 1,50 2,41
a i2o 3 17,82 18,70 18,02 17,98 17,78 17,17 17,22 17,65
S i02 65,10 64,40 63,99 64,50 64,21 64,05 64,76 64,43
HjO4 0,14 — 0,51* 0,26* - 0,70 0,00 -

Сумма 100,31 100,41 100,23 99,90 99,63 100,31 100,05 100,84
Or (мол.%) 91,8 93,4 79,3 87,0 91,3 81,8 89,9 99,9
Ab 6,0 4,1 15,2 7,1 4,0 13,8 4,2 0,0
An 0,2 0,4 2,1 1,9 0,7 0,0 0,6 0,1
Fe-Fsp 2,0 2,1 зд 4,5 4,0 4,3 5,3 8,0
Уд. в. - 2,5625 2,58-2,60 - - - - -

ng 1,525 1,5241 1,5291 1,5252 1,5239 - 1,5165 -
1,524 1,5237 - 1,5250 1,5225 - 1,5265 -

rtp 1,521 1,5194 1,5232 1,5202 1,5185 - 1,522 -

2VNp 23 34,8 36°06' 40°30’ - 28 11,5-17 -
Пл.опт. осей - 1(010) - - - - 1(010) -
Дисперсия - г > V - - - - v > r -

* П.п.п.
1 -  Ре-ортоклаз, И тронгэй, Ф ьянарантсоа, о-в М адагаскар, анал. фон Кнорринг [19]; 

2 -  желтый Ре-ортоклаз, там  ж е, анал. Спенсер [21,22]; 3 -  бесцветный Ре-ортоклаз, там 
ж е, анал. Рауль [1]; 4 -  светло-желтый ортоклаз, там ж е, анал. Сергиев (оригинал Лакруа) 
[23]; 5 -  светло-желтый К-п.ш ., М адагаскар, анал. Сето [24]; 6 -  прозрачный "железистый 
ортоклаз", И тронгэй, Фьянарантсоа, о-в М адагаскар, анал. Гонье [19]; 7 -  светло-желтый 
Ре-ортоклаз, И тронгэй, Ф ьянарантсоа, о-в М адагаскар, анал. Скун [9]; 8 -  железистый 
К-п.ш., Лонгбан, Швеция, в сумму входят ИЬ20  -  0,007, ВеО -  0,006, В20 3 -  0,01 [25].
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9 10 11 12 13 14 15 16
NazO 0,79 0,34 0,44 <0,01 <0,1 0,33 0,31 0,36
к2о 15.33 15,81 16,15 15,74 15,87 15,6 15,9 14,9
MgO 0,04 - 0,00 - — 0,39 0,51 0,65
CaO 0,03 - Сл. 0,03 0,04 0,00* 0,03 0,00*
BaO - - - 0,02 0,03 0,37 0.46 0.24
FeO 0,00 0,18 0,25 — _ _ _

Fc20 3 2,56 2,88 2,93 4,36 6,31 7,55 10,7 18,4
a i2o 3 16,74 16,62 16,06 16,15 14,25 12,2 9,15 3,36
SiOz 64,94 64,19 64,25 63,90 64,26 63,2 62,8 60,0
НгО* 0,00 — _ _ _ _ _
Сумма 100,43 100,02 100,08 100,20 100,81 99,98 100,4 98,7
O r (мол.%) 83,4 86,2 84,7 99,9 99,8 95,9 96,0 96,0
Ab 7,2 3,1 4,9 0,0 0.0 3,1 2,8 3,5
An 0,4 0,7 - 0,1 0,2 1,0 1,2 0,5
F e - F s p 9,0 10,0 10,4 14,7 22,0 27,0 38,8 69,8
Уд. в. - - - - - — - -

ng 1.5315 1,5353 1,5261 - — _ — —

n m 1,531 1,5248 1,5259 - — _

П р 1,5265 1,5197 1.5216 — _ _ _ _

2 V N p 32-33,5 34°06' - - - — — —

Пл.опт. осей 11(010) - 11(010) - - - - -

Дисперсия r > v - v>  Г - - - - -

* Ниже чувствительности методов.

9 -  янтарно-желтый Ре-санидин, Итронгэй, Фьянарантсоа, о-в М адагаскар, анал. Скун 
[9]; 10 -  желтый железистый К-п.ш ., там же, анал. Буато [26]; 11 -  желтый Бе-санидин, там 
ж е, анал. Сето [24, 27]; 12 -  железистый К-п.ш ., Лонгбан, Ш веция, в сумму входят Ш)20  -  
0,007, ВеО -  0,006, В2Оэ -  0,01 [25]; 13 -  железистый К-п.ш ., там ж е, в сумму входят М ^О  -  
0,01, ВеО -  0,009, В20 3 -  0,03 [25]; 14—1 6 - зональный Ре-санидин из лампроита, Лейцит- 
Хиллс, шт. Вайоминг, США: 14 -  в сумму входят вгО -  0,10, ТЮ2 -  0,24,15 -  в сумму входят 
вЮ  -  0,05, ТЮ2 -  0,40, 16 -  в сумму входят ТЮ 2 -  0,68, БгО -  ниже чувствительности 
методов [8].

Повед. при нагрев. После отжига Ре-ортоклаза “Спенсер-А” с Мадага
скара при 1075° в течение 100 ч пл.опт. осей изменилась от ДОЮ) к 11(010), а 
угол ТУ увеличился от 34,8 до 53,8° [22]. После отжига Ре-санидинов при 
1075° в течение 160 ч пл.опт. осей сохранила ориентировку 11(010), а угол IV  
возрос от 49-51 до 60,5 и от 22-31 до 50,5-54,5° [21]. Параметры сплЬ после 
отжига увеличились, параметр с уменьшился [21].

Нахожд. Медово-желтый поделочный ортоклаз из Итронгэй около 
Фьянарантсоа на о-ве Мадагаскар впервые описан Лакруа [1] из миароло- 
вых пустот в гранитных пегматитах, содержащих также кварц, прозрач
ный диопсид, адуляр, апатит, халцедон и опал. Тогда же были установле
ны высокое содержание Ре (2,88% Ре2Оэ) и санидиновая оптика ортоклаза, 
что никак не согласовывалось с относительно низкотемпературными 
условиями образования полевого шпата. Поэтому Кумбсом [9] было вы
сказано предположение о тормозящей роли ионов Ре на 81/А1-упорядоче- 
ние в К-п.ш., стабилизирующей неупорядоченное структурное состояние 
(см. “Барий- и рубидийсодержащие калиевые п.ш.”), что в дальнейшем не 
подтвердилось. Данное м-ние является классическим, и Ре-санидины и Ре
ортоклазы отсюда неоднократно изучались разными методами [9, 19, 
21-24, 26-28].
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Обычно содержание Бе в санидинах, ортоклазах и особенно в микрокли- 
нах невелико. Повышенные значения Ре отмечаются в некоторых микро- 
клинах из гранитных пегматитов, в которых оно присутствует в виде мель
чайших включений гематита, вызывающих ярко-оранжевое внутреннее све
чение полевого шпата (см. “Солнечный камень”). Ре-ортоклазы с IV  = 43-44° 
установлены в гранитах Чипурупалле-Разам, р-н Шрикакулам, шт. Андхра- 
Прадеш, Индия [29]. Повышенные содержания Ре наблюдались также в 
К-ортоклазах из некоторых щелочных пород. Например, в адуляровидном 
ортоклазе из пегматитов и вмещающих массивных уртитов штольни Мате
риальной м-ния Юкспор, Хибины, содержится 0,88-1,17 мас.% Ре2Оэ 
(3,4-4,3 мол.% Ре-Р^р), а в адуляровидном ортоклазе из рисчорритов м-ния 
Апатитовый цирк, Расвумчорр, Хибины, -  0,95% Ре2Оэ (3,2% I3е-Рзр) [30]. 
Однако в щелочных полевых шпатах из нефелиновых сиенитов Ловозерско- 
го (Кольский п-ов) и Илимауссакского (Южн. Гренландия) массивов содер
жание Ре существенно более низкое [30]. К-п.ш. в щелочных породах Му- 
рунского массива (Алданский щит) содержит до 3% Ре2Оэ (наибольшие со
держания: 2,20 -  в чароитовых породах, 2,40 -  в Ва,8г-карбонатитах, 2,64 -  в 
Са-карбонатитах, 2,98 -  в фойяитах). В нескольких точках массива встрече
ны слабо-желтые монокристаллы Ре-ортоклаза (10-15 см) ювелирной про
зрачности (1,78% Ре2Оэ), аналогичные мадагаскарским [31].

Ре-ортоклаз в Мп-скарнах м-ния Лонгбан, Швеция [25], содержит 
2,41 мас.% Ре2Оэ (8,0 мол.% Ре-Рхр) (ан. 8) и 4,36% Ре2Оэ (14,7% Р е ^ р )  
(ан. 12).

Ре-санидины и Ре-ортоклазы установлены в лампроитах. В ультракали- 
евых орендитовых лейцит- и санидинсодержащих лавах Лейцит-Хиллс, шт. 
Вайоминг, США, К-санидины содержат 2,7-4,8 мас.% Ре^з (10-18 мол.% 
Ре-Рлр) [32-34]. Использование съемки в обратных электронах позволило 
выявить зональность выделений этого Ре-санидина в основной массе поро
ды и стекле, с внешними зонами, содержащими до 19,6 мас.% Р е ^  
(70 мол.% Ре-Р^р) (ан. 14-16) [8]. Порода сложена фенокристами флогопита 
(1-3 мм), диопсида и апатита; в основной массе преобладают сдвойникован- 
ные по карлсбадскому закону, вытянутые по оси с трапецоидальные зерна 
Ре-санидина (150-400 мкм), с гранями (010), (100) и (101) в ассоциации с кри
сталлизовавшимися в позднюю стадию диопсидом, форстеритом, лейцитом, 
К.Тьрихтеритом, апатитом, 5г-баритом, вадеитом и прайдеритом. Обога
щенные Ре каемки, узкие в зоне [001], достигают 10 мкм на гранях, перпен
дикулярных оси [001]. Предполагается, что Ре-санидин мог образоваться в не
обычных условиях, из магмы, обогащенной 81, К и Ре (с высокой степенью 
его окисления) и обедненной А1, причем в ходе кристаллизации ядер саниди
на пленочный остаточный расплав перед растущими гранями обеднялся А1 
и обогащался Ре3+, Т1 и которые вошли в состав К-п.ш. на заключитель
ной стадии [8].

До 13,7 мас.% Ре2Оэ содержит зональный Ре-санидин из лампроитов 
(канкалитов) Канкарикса, Юго-Вост. Испания [35]. Авторы работы [35] ут
верждают, что каемки высокожелезистого санидина возникают в результа
те закалки щелочной магмы вследствие потери летучей (Р, 8, Н20 ) фазы. 
Потеря летучих увеличивает вязкость остаточного расплава и препятствует 
диффузии его компонентов, что может способствовать необычному вхожде
нию Ре в периферические зоны растущего полевого шпата.

Искусств. Первый синтез Ре-ортоклаза выполнен Фаустом [36], и экспе
риментально было доказано, что железо может входить в структуру полево
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го шпата. Уонесом и Апплеманом [37] синтезирован Ре-микроклин и пока
зано, что 5¡/Ре-упорядочение проходит с более высокой скоростью, чем 
8УА1-упорядочение; Ре-санидин экспериментально может быть упорядочен 
до Ре-микроклина, и таким образом железистые полевые шпаты могут слу
жить моделями для изучения явлений структурного упорядочения в полевых 
шпатах.

Эксперим. Экспериментальное исследование фазового перехода С2/т —> 
—» С 1 выполнено Уонесом и Апплеманом [37] и Васильевым и Бычковым 
[38]. Показано, что это превращение близко к переходам I рода и происхо
дит при ~751° [38]. Сравнительное изучение КРе8130 8 и КЬРе5130 8 показало, 
что в низкотемпературных гидротермальных условиях скорость Б^е-упо- 
рядочения в Rb-n.ni. меньше, чем в К-п.ш., но в 103 выше, чем скорость 
81/А1-упорядочения в обычных полевых шпатах [16]. Изучение механизма 
процесса упорядочения показало [3], что в низкотемпературных (275°) гидро
термальных условиях оно происходит путем растворения неупорядоченной и 
кристаллизации упорядоченной фаз, и меньшая скорость 81/Ре-упорядоче- 
ния в Rb-n.ni. по сравнению с К-п.ш. обусловлена меньшей его растворимо
стью и меньшей скоростью растворения.

Практ. знач. Янтарно-желтые прозрачные железистые ортоклазы с 
Мадагаскара используются как ювелирное сырье для изготовления брошей, 
кабошонов и других изделий.
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Рубидиевый полевой шпат Rubidium feldspar 
Rb[AlSi3Og]

Чисто рубидиевые полевые шпаты -  Rb-санидин (rubidium sanidine) и Rb- 
микроклин (rubidium microcline) в природе не известны. Получены искусст
венно. Рубидиево-доминантный микроклин (рубиклин) с содержанием до
72,3 мол.% Rb[AlSi3Og] (Rb-Fsp) описан из гранитного пегматита в Сан-Пьеро, 
Камно, о-в Эльба, Италия [1]. Позже были найдены рубиклины с содержа
нием до 91 мол.% Rb-Fsp.

Разное. Рубиклин -  rubicline (Тиертстра и др. 1998) [1]. Назван по 
аналогии с микроклином (этимологически непонятное название -  “rubi” 
(rubidium), “cline” (угол) -  “рубидиевый угол”). Утвержден КНМиНМ 
ММА в качестве нового минерального вида. Упорядоченная структур
ная модификация Rb-п.ш. (см. также “Калиево-рубидиевые полевые 
шпаты”).

Искусственно получены: неупорядоченная структурная модификация 
RbAlSi3Og -  рубидиевый санидин [1-121 и его упорядоченная структурная 
модификация -  рубидиевый микроклин [8, 10, 13-15]. При синтезе обычно 
образуется неупорядоченная модификация; для получения Rb-микроклина 
необходимы особые условия. Ранее предполагалось, что крупный ион Rb 
стабилизирует неупорядоченное Si/Al-распределение в структуре [16, 17] и 
образование Rb-микроклинов в природе маловероятно, хотя этот вывод под
вергался сомнению [18]. Синтезированы все промежуточные члены изо
морфных серий KAlSi30g-RbAlSi30 8: высокотемпературного ряда К-сани- 
дин^Ь-санидин и низкотемпературного ряда К-микроклин^Ь-микроклин 
(см. “Калиево-рубидиевые полевые шпаты”).

Синтезированы также Rb[GaSi3Og]- [5], Rb[FeSi3Og]- [19], Rb[AlGe3Og]- 
[19], Rb[GaGe3Og]- [20] и Rb[FeGe3Og]- [20] аналоги рубидиевых полевых 
шпатов.

Характ. выдел. Продукты синтеза. Для рубиклина характерны 
микровключения в микроклине.

Структ. и морф, крист. Монокл. или трикл. с. Простр. гр. аналогичны 
К-п.шпатовым. Для Rb-санидина: C\h-Cllm , а0 = 8,84, Ь0 = 13,04, с0 = 7,19 А;

Р = 116,3°; V = 744 А. Для Rb-микроклина: Cj = PI, условно Cl. а0 -  8,84, 
Ь0 = 12,96, с0 = 7,25 А; а = 90,5, р = 116,2, у  = 88,0°; V = 745,7 А.

Параметры ячейки, определенные для синтетических чисто рубидиевых 
полевых шпатов и их Ga-, Fe- и Ge-аналогов:
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«0 ь0 со а Р Y V

Рубидиевые санидины -  RbAlSi30 8

1 8,843 13,042 7,195 90,0 116,42 90,0 743,1
2 8,839(1) 13,034(1) 7,182(1) 90,0 116,290(9) 90,0 741,8(2)
3 8,827(23) 13,014(09) 7,197(10) 90,0 116,58(14) 90,0 739,3
4 8,811(40) 13,000(50) 7,185(16) 90,0 116,43(16) 90,0 737,0
5 8,444 13,044 7,190 90,0 116,35 90,0 743.3
6 8,842 13,043 7,189 90,0 116,32 90,0 743,2
7 8,8433(9) 13,0441(8) 7,1914(6) 90,0 116,301(6) 90,0 743,7(2)
8 8,8456(11) 13,0483(17) 7,1932(9) 90,0 116.300(8) 90,0 744,3(2)
9 8,837(2) 13,035(3) 7,187(1) 90,0 116,270(9) 90,0 742,4(2)

10 8,841(1) 13,036(1) 7,195(1) 90,0 116,280(8) 90,0 743,5(3)
Рубидиевые микроклины - RbAlSi30g

11 8,844(2) 12,964(2) 7,250(2) 90,51(5) 116,14(5) 88,05(5) 745,8(5)
12 8,802(40) 12,9550(14) 7,237(20) 90,70(22) 116,16(20) 88,04(29) 740,8
13 8,799(20) 12,952(10) 7,245(10) 90,60(13) 116,07(13) 87,97(16) 741,1
14 8,843(2) 12,961(2) 7,256(2) 90,53(1) 116,20(1) 88.01(1) 745,7(4)
15 8,8399(9) 12,9619(8) 7,2515(9) 90,521(7) 116,158(6) 88,012(6) 745,33(18)

Fe-, Ga- и Ge-аналоги RbAlSi308
16 8,916(1) 13,089(1) 7,251(1) 90,0 116,43(1) 90,0 757,7(1)
17 8,933(1) 13,029(1) 7,304(1) 90,70(1) 116,57(1) 87,67(1) 759,7(3)
18 8,952(4) 13,127(5) 7,359(2) 90,05 116,47 89,35 774(1)
19 9,1297(1) 13,5705(14) 7,4654(10) 90,0 116,740(7) 90,0 826,00(22)
20 9,1989(8) 13,6277(8) 7,5107(8) 90,0 117,147(5) 90,0 837,83(17)
21 9,1980(14) 13,7037(15) 7,5597(12) 90,0 116,67(1) 90,0 851,5(3)

1 -  [3]; 2 -  [5]; 3, 4 -  [21]: 3 -  ионообменное замещение синтезированного К-санидина в 
расплаве RbCl [8], 4 -  то ж е, по высокому альбиту (замещ ение, видимо, прош ло не 
полностью ) [8]; 5, 6 -  [9]; 7, 8 -  гидротермальный синтез из гелей [10]; 9 -  [11]; 10 -  
гидротермальный синтез из гелей [12]; 11 -  [13, 14]; 12, 13 -  [21]: 12 -  ионообменное заме
щение микроклина в расплаве RbCl [8], 13 -  то  ж е, по альбиту [8] (см. замечания к № 3, 
4); 14 -  микроклин состава Rb-Fspg2j6 Af, lJ7 [15]; 15 -  [10]; 16 -  Rb[GaSi30 8[-санидин [5]; 17 -  
Rb[GaSi308]-MHKpoKnHH, данные Пентингхауса (Smith, 1974); 18 -  RbflFeSijOgJ-MUKpoiomH 
[19]; 19 -  Rb[AlGe30g]-caHHjtHH [19]; 20 -  Rb[GaGe3Og]-camtqim [20]; 21 -  Rb[FeGe30g]-caiffl- 
дин [20].

Параметры ячейки рубиклина состава (Rbo^CsoojKo^AlSijOg, опреде
ленные методом дифракции электронов: а = 8,81(3), Ъ = i 3,01(3), с = 7,18 А; 
а  = 90,53(1), Р = 115,7(3), у= 88,2(1)° [1]. Они сопоставимы с параметрами ис
кусственного Rb-микроклина состава Rb-Fsp^Or^ [15].

Для структурно-уточненного нестехиометричного Rb-санидина, синтези
рованного гидротермально: а = 8,839(2), b = 13,035(2), с = 7,175(2) А; 
Р = 116,11(1)°; V = 742,3(3) А3 [22]. Для структурно-уточненного [23] Rb-са
нидина: а = 8,820, Ъ = 12,992, с = 7,161 А; р = 116,24°; V = 736,0 А3.

Кристаллическая структура синтезированного Rb-санидина уточнена 
Гасперин [23], однако при этом не уточнялся его химический состав. Распре
деление Si и А1 по Т-позициям: Т(1) = 0,251 А1 + 0,749 Si, Т(2) = 0,2249 А1 + 
+ 0,751 Si [23].

Согласно [24], в рубиклинах обычен избыток кремния, и предполагается 
вхождение ~5 мол.% DSi^g. В соответствии с этим высказывалось сомнение, 
что синтезированные ранее Rb-n.ni. имели стехиометричный состав [22].

Кристаллическая структура нестехиометричного Rb-санидина 
(КЬ0,81111]о,127)1А11,059̂ з,0оз0 8] уточнена Кионо и Кимата [22].
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Межатомные расстояния (А) и углы (град.) [22]:
В тетраэдре Т(1) В тетраэдре Т(2)

Т(1)-0(А1) 1,624(10) Т(2Н Х А 2) 1,636(9)
Т(1Н Х В) 1,646(16) Т (2)-0(В ) 1,626(17)
т о н к а 1.613(21) Т (2)-0(С ) 1,675(19)
T(1M XD) 1,643(17) T (2)-0(D ) 1,641(19)

Среднее 1.632 Среднее 1.645

В тетраэдре Т(1) В тетраэдре Т(2)

0(А 1)-Т(1)-0(В ) 107,4(8) 0(А 2)-Т (2)-0(В ) 110,4(10)
0(А 1Ь Т (1 )-0 (О 111,4(11) 0(А 2)-Т (2)-0(С ) 105,7(10)
0(A 1)-T(1)-0(D ) 107,0(8) 0(A 2)-T(2)-0(D ) 109,3(9)
0(В Ь Т (1)-0(С ) 110,9(10) 0 (В Ь Т (2 )-0 (О 108,2(8)
0(B )-T (1)-0(D ) 111,1(9) 0(B )-T (2)-0(D ) 111,9(8)
0(C )-T (1)-0(D ) 108,9(9) 0(C )-T (2)-0(D ) 111,1(8)

Среднее 109,5 Среднее 109,4

В полости щ елочного атома

R b -0 (A l)x 2 3.106(17) Rb -  0 ( 0  х 2 3,140(18)
Rb -  0(А 2) 2,974(21) Rb -  0 (D ) x 2 3,049(15)

Rb -  0(В ) х 2 3,168(18) Среднее 3,100

Исходя из Т-О расстояний, по уравнению Кроля и Риббе [25], заселен
ность Т(1)-тетраэдра: 0,245 А1 + 0,755 81, Т(2)-тетраэдра: 0,255 А1 + 0,745 81 
[22]. Данные близки к результатам, полученным Гасперин [23], и указывают 
на крайнюю 81/А1-разупорядоченность исследованных ЯЬ-санидинов. Струк
турные исследования Кионо и Кимата [22] указывают на возможность вхо
ждения в полевые шпаты с крупными щелочными катионами, каким явля
ется Rb-n.ni., нейтральных молекул воды, что сопровождается избытком 
кремния (в виде Щ^Ов) и алюминия (в виде А1(А1380О8).

Структура КЬ[Бе8[30 8]-микроклина уточнена Брайтоном с соавт. [19].
Природный рубиклин представляет собой продукт фазового распада ЯЬ- 

содержащего К-п.ш. (микроклина) с умеренным содержанием Он
образует округлые частицы (менее 50 мкм) в микроклине, в единой с ним 
ориентировке.

Физ. св. Рубидийсодержащие К-п.ш. не отличаются по свойствам от ка
лиевых и натриево-калиевых. Для нестехиометричного ЯЬ-санидина уд. в. 
2,776 (вычисл.). Рубиклин имеет совершенную спайность по (001), хоро
шую -  по (010) (совпадает с направлением спайности в микроклине-хозяи- 
не). Хрупкий. Бесцветный. Полупрозрачный.

В ИК-спектре БЬ-санидина установлены полосы поглощения: 415 (пле
чо), 435 (ш.), 467 (плечо), 550 (плечо), 583,633,725 и 784 см-1; У,-У2 = 83 см-'. 
В области 1000-1200 см-1 диффузные полосы. В ИК-спектре кЬ-микрокли- 
на: 427, 470, 542, 585, 607, 647, 737 и 778 см*1; = 105 см-'. В области
1000-1200 см-1 четкие полосы 1018, 1055, 1095 и 1143 с м 1. При сравнении с 
ИК-спектрами К- и Na-n.ni. видно, что полоса V, в области 540-550 см-', обу
словленная валентными симметричными колебаниями ТО4-тетраэдров, в ряду 
Иа —» К —» ИЬ смещается в сторону меньших длин волн как в упорядоченных, 
так и в неупорядоченных полевых шпатах. Полоса при 430 см-1, отражаю
щая деформационные колебания 81-0, в неупорядоченных полевых шпатах 
в этом ряду увеличивается, но ослабевает по интенсивности. В отличие от

20 Минералы, том V Вып I
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Na- и К-п.ш. у Rb-п.ш. обнаружены две новые полосы поглощения при 415 и 
467 см-1 [26]. В ИК-спектре нестехиометричного Rb-санидина в области 
2500-4000 см-1 установлена четкая полоса при 3450 см-', соответствующая, 
согласно Вилкинсону и Сабине [27], деформационным колебаниям О-Н в 
структуре молекулы Н20.

Микр. Для Rb-санидина: ng = 1527, пр = 1,520; ng- n p = 0,007; для Rb-микро- 
клина: ng = 1526, пр = 1,519; п - п р = 0,007 [8]. Рубиклин в шлифах прозрачный. 
Показатели преломления немного выше включающего его микроклина 
(точно не определены). Двупреломление низкое.

Хим. Теор. состав RbAlSi30 8: Rb20  -  28,79; А12Оэ -  15,70; SiO, -  55,51. 
Молек. вес 324,73.

Содержание Rb-Fsp в рубиклине при утверждении его в качестве нового
минерала достигало 72,3 мол.%. Однако были найдены разности с содержа-
нием 91 мол.% Rb-Fsp [28]. Формально к рубиклину могут быть отнесены
микроклины с содержанием Rb-Fsp более 50 мол.%.

Анализы:
1 2 3 4

Na20 0,00 0,00 0,00 0,00
к2о 6,23 5,08 4,15 3,75
Rb20 17,47 18,86 19,61 21.55
CS2O 0,92 0,78 1,37 1,10
SrO 0,00 0,07 0,09 0,08
BaO 0,00 0,00 0,00 0,00
a i2o 3 16,48 16,65 15,84 16,32
Si02 58,68 57,89 58,42 56,96
Сумма 99,90 99,33 99,49 99,76
Or (мол.%) 40,7 34,2 28,7 25,0
Ab — — — _

Сп — — _ _

Sr-Fsp - 0,2 0,3 0,2
Rb-Fsp 57,4 63,9 67,9 72,3
Cs-Fsp 2,0 1.7 3.1 2,5
1-4 -  рубиклины из поллуцитсодержащего гранитного пегматита в Сан- 

П ьеро, о-в Эльба, И талия [1]: 1 -  оригинал электронно-микроскопического 
структурного изучения, голотип рубиклина, в сумму входит Ре20 3 -  0,12, 2 -  
включение в адуляре, 3 ,4  -  включения в микроклине.

Обращает на себя внимание высокое содержание в рубиклинах с
0- ва Эльба цезия (0,92-1,37 мас.% С820 , 1,7-3,1 мол.% Св-^р). Ионообменные 
эксперименты с расплавом СзС1 показывают, что в структуру Rb-микpoкли- 
на может войти максимально 7-8 мол.% С8А15130 8 [8].

Нахожд. Рубиклин описан из поллуцитсодержащего пегматита в Сан- 
Пьеро, Кампо, о-в Эльба, Италия [1], залегающего в монцонитах плутона 
Монте-Капанне [29]. Он является продуктом фазового распада К,1Ча, 
Rb-n.ni., образуя мелкие (менее 50 мкм) округлые включения или тонкие 
(меньше 5 мкм) прожилки в сдвойникованном микроклине (0,11-0,35 мас.% 
Иа20 , 0,90-3,39% Rb20,0,10-0,31% С820), который в виде жилок мощностью
1- 2 см совместно с альбитом, кварцем, Rb-coдepжaщим мусковитом (1,4-1,7 
мас.% Rb20) и Мп-апатитом (4,1 мас.% МпО) сечет выделения поллуцита, 
выполняющего миароловые полости вместе с ранним микроклином, альби
том, мусковитом, кварцем и эльбаитом. Рубиклин присутствует также в виде 
включений в метасоматическом адуляре (меньше 0,16 мас.% БгО, меньше
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0,16% ВаО, нет Na и Rb), нарастающем на ранний микроклин и замещающем 
микроклин и поллуцит по границам зерен (см. хим. ан. 1-4). Содержание 
Rb20  в пределах частиц, заключенных в микроклине, варьирует от 10 до 
22 мас.% (30-70 мол.% Rb-Fsp). Все частицы строго когерентны с макси
мально Si/Al-упорядоченным микроклином-хозяином.

Предполагается, что образование рубиклина произошло после фазового 
превращения ортоклаз —» микроклин (на что указывает наличие микрокли- 
новой решетки) и фазового распада, в ходе которого Na (в силу более значи
тельной скорости диффузии) был вынесен, а Rb сконцентрировался в виде 
самостоятельной фазы.

Ранее было высказано предположение, что крупные катионы Rb и Cs, 
входя в кристаллическую структуру К-п.ш., препятствуют сжатию 
Al,Si,О-каркаса вокруг щелочного атома при его триклинизации и тем самым 
стабилизируют неупорядоченное структурное состояние. Поэтому в приро
де маловероятно нахождение микроклинов с высоким содержанием рубидия 
[16, 17]. Синтез Rb-микроклина и обнаружение в природе рубиклина проти
воречат этому утверждению и подтверждают, как было показано [18], что 
структурное состояние полевых шпатов полностью определяется физико
химическими параметрами минералообразующей среды и кинетикой Si/АГупо- 
рядочения.

Искусств. Rb-санидин синтезирован Баррером и Мак-Коллумом [2], Гелис 
и Гасперин [3], Гасперин [23], Гелис и Лягаш [4], Челищевым и Боруцкой [6,7], 
Боруцкой [8], Пентингхаусом и Хендерсоном [10], Ковальским с соавт. [12].

Челищевым и Боруцкой [6,7] синтез был выполнен в гидротермальных 
условиях из гелей соответствующего состава при 500 и 600° и давлении па
ров воды 1000 кг/ см2. Кроме того, Боруцкой [8] он был синтезирован ионо
обменным путем в расплаве RbCl (10-кратный по весу избыток соли) при 
850° (105 ч) из предварительно синтезированного (при 600°, 1000 кг/ см2) из 
гелей К-санидина и высокого альбита, с обязательной последующей закал
кой, чтобы избежать превращения в Rb-лейцит. Пентингхаусом и Хендерсо
ном [10] Rb-санидин синтезирован из гелей в гидротермальных условиях при 
650-800° и давлении паров воды 1 кбар. Ковальским с соавт. [12] он получен 
из гелевых смесей также гидротермальным путем при 700° и 1 кбар (1-4 сут) 
или при 650-680° и 5-5,3 кбар (14-17 сут). Отмечается, что при высокой тем
пературе, кроме Rb-n.iu., кристаллизовался тетрагональный Rb-лейцит 
(а = 13,298, с = 13,744 А; V = 2430,2 Ä3). Кристаллизация Rb-лейцита пре
кращалась, и поле устойчивости полевого шпата расширялось при сни
жении температуры и повышении давления, что согласуется с данными 
работы [30].

Rb-микроклин получен Вейце [13], Вейце и Висванатаном [14], Гровом и 
Ито [31], Боруцкой [8], Мак-Милланом с соавт. [15].

Боруцкой [8] он получен путем ионообменного замещения природных 
микроклина и альбита (из Хибин) в расплаве соли RbCl при 850° за 105 ч с 
последующей закалкой, чтобы избежать превращения в Rb-лейцит. Проду
кты синтеза изучались рентгеновским, оптическим и ИК-спектроскопиче- 
ским методами [8, 21, 26]. Мак-Милланом с соавт. [15] Rb-микроклин синте
зирован также ионообменным путем между микроклином и расплавом RbCl 
при 800°. Химический состав его контролировался рентгенофлюоресцент
ным анализом.

Нестехиометричный Rb-санидин получен Кионо и Кимата [22] гидротер
мальным путем из альбита из Минас-Жерайс, Бразилия, в рассоле RbCl при
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400° и внешнем давлении 60 МПа. Полученные кристаллики (0,1-0,3 мм дли
ной) были короткопризматическими с многочисленными гранями, оптиче
ски совершенными, но часто сдвойникованными. Химический их состав: 
Ш^О -  22,93-25,32 (в среднем 23,77); А12Оэ -  15,78-18,13 (16,95); БЮ, -  
53,87-59,40 (56,66); сумма -94,40-100,52 (97,38) (микрозонд ШОЬ вирегргоЬе 
1ХА-8621). Анализы рассчитываются на КЬо18ц1Ио.127А1|.о5931з,ооз08 (в среднем) 
при О = 8 и обнаруживают избыток 81 и А1 при дефиците ЙЬ. Наличие Н20  
подтверждается четким пиком при 3450 см-1 в ИК-спектре.

М ежплоскостные расстояния синтетического Rb-санидина
Fe/wa-излучение. Дифрактометр [8]

hkl 1 4(A) hkl / 4(A)

201 3 4.345 220,040 34 3,385
111 2 3,962 202 12 3,336
130 33 3,812 001 36 3,227
131 12 3,634 131 30 3,014
ÏÏ2 33 3,468 041, 222 18 2,909

М ежплоскостные расстояния синтетического Rb-мнкроклина
FeA a-излучение. Дифрактометр [8]

hkl / 4(A) hkl / 4(A)

201 1-2 4,339 202 24 3,338
lï l 3 3,968 220, 002,040 100 3,255
130 13 3,856 131 18 3,056
130 6 3,742 131 9 2,980
Ï31 12 3,666 022,041, 222 10 2,927
221, 131 12 3,593 Ï32 4 2,788
112 32 3,496 311, 132 4 2,766

220 14 3,435

М ежплоскостные расстояния рубиклииа из Сан-Пьеро, о-в Эльба, И талия [1]
Дифракция электронов, просвечивающая электронная микроскопия

Ш 4(A)* hkl 4(A)

011 5,82 031 3,59
0Ï1 5.77 Ï41 2,94
021 4,62 221 2,65
130 3,88 241 2,63
031 3,61 310 2,61
Ï31 3,60 241 2,56

‘Интенсивность не определена.
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Цезиевый полевой шпат Cesium feldspar 
Cs[AlSi3Og]

Считается, что цезивый полевой шпат существовать не может из-за 
слишком большого ионного радиуса цезия [1] (Smith, Brown, 1988). Цезивый 
санидин CsAlSi3Og был синтезирован Боруцкой [2]. Цезиевый микроклин 
синтезировать не удалось.

Структ. и морф, крист. Монокл. С C¡h -С2//П. Параметры ячейки для чисто
Cs-санидина, синтезированного ионообменным замещением К-санидина и 
высокого альбита в расплаве CsCl соответственно: а0 = 9г053(14) и 9,077(24), 
Ь0 = 12,951(18) и 12,937(27), с0 = 7,207(7) и 7,219(9) А; ß = 116,69(6) и 
116,31(10°); V= 755,1 и 760,0 À3 [3].

Физ. св. В ИК-спектре Cs-санидина: 410, 430 (оч. слаб.), 478 (плечо), 550 
(оч. слаб.), 575, 637, 720 и 780 см-1; v,-v2 = 87 см-1. В области 1000-1200 см-1 
диффузные полосы. При сравнении с ИК-спектрами К- и Na-п.ш. видно, что 
полоса V, в области 540-550 см-', обусловленная валентными симметричны
ми колебаниями Т 0 4-тетраэдров, в ряду Na —> К Rb —> Cs смещается в сто
рону больших частот (меньших длин волн), полоса при 430 см-1, отражаю
щая деформационные колебания Si-O, в неупорядоченных полевых шпатах 
в этом ряду увеличивается, но ослабевает по интенсивности. В отличие от 
Na- и К-п.ш. у Cs-n.ni. появляются две новые полосы поглощения при 410 и 
478 см-' [4].
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Микр. В Cs-санидине: ng = 1,547, пр = 1,540; ng-np = 0,007 [2].
Хим. Теор. состав CsAlSi3Og: CszO -  37,86; А120 3 -  13,70; Si02 -  48,44. Mo- 

лек. вес 372,16.
Синтез Cs-п.ш. интересен в связи с оценкой возможной изоморфной ем

кости К-п.ш. в отношении примесей редких щелочей и обсуждением концеп
ции стабилизации крупными ионами щелочных металлов неупорядоченного 
моноклинного состояния К-п.ш. Максимальное обогащение Cs наблюдалось 
в Rb-содержащих К-п.ш.: в К-п.ш. из Варутреска найдено 3,3 мас.% Rb20  и 
0,6 мас.% С^О [5], в К-п.ш. с Кольского п-ова -  до 4,1 % RbzO и 0,5% С^О [6], 
в Нижнем Танко -  4,81% Rb20  и 0,48% CszO, в Танко -  3,61% Rb20  и 0,48% 
CszO [7], в микроклин-пертите из Манитобы -  4,70-5,87% Rb20 , 0,40-0,48% 
CszO и 0,0367-0,0450% Т120  [7]. Среднее содержание в К-п.ш. девяти полей 
сподуменовых пегматитов СССР и Афганистана [8]: Rb -  0,5581, Cs -  
0,0394 мас.%.

Гордиенко и Каменцевым высказано предположение, что крупные кати
оны Rb и Cs, входя в кристаллическую структуру К-п.ш., препятствуют сжа
тию Al,Si.O-KapKaca вокруг щелочного атома при его триклинизации и тем 
самым стабилизируют неупорядоченное структурное состояние. Поэтому в 
природе маловероятно нахождение микроклинов с высоким содержанием 
рубидия [6, 9]. Однако это, возможно, справедливо для высокорубидиевых и 
высокоцезиевых полевых шпатов; обычные “микропримесные” содержания 
Rb и Cs не должны оказывать определяющего влияния на структуру мине
рал а-хозяина, структурное состояние которого, по мнению авторов [10], 
полностью определяется физико-химическими параметрами минералообра
зующей среды и кинетикой Si/Al-упорядочения. Подтверждением гипотезы 
Гордиенко и Каменцева может служить то, что не удалось синтезировать 
Cs-микроклин, а опровержением ее -  то, что природный Rb-п.ш. -  рубиклин 
[11] является максимальным микроклином, а не санидином.

Искусств. Cs-санидин получен из предварительно синтезированного 
(600°, 1000 кг/ см2) из гелей К-санидина и высокого альбита ионообменным 
путем в расплаве соли CsCl при 800°, с обязательной последующей закалкой, 
чтобы избежать превращения в Cs-лейцит или поллуцит [2]. Согласно [1], 
радиус Cs слишком велик для образования полевошпатовой структуры. 
Однако Cs-санидин был получен путем ионообменного замещения как К-са
нидина, так и высокого альбита; и после его закалки не наблюдалось при
знаков перехода в поллуцит. Продукты синтеза изучены рентгеновским, 
оптическим и ИК-спектроскопическим методами [2-4].

Эксперим. Вхождение Cs в полевые шпаты экспериментально исследо
вано в гидротермальных растворах при 600° и давлении 1000 бар [12-14], 
650° [15] и 700° [16] (см. “Калиевый полевой шпат”). По данным [16], макси
мальное количество цезия входит в щелочной полевой шпат состава Ог55АЬ45 
при 700°, давлении 1000 кг/см2. Цезий-калиевое равновесие в системе сани
дин-вода исследовалось Эугстером [17].

М ежплоскостные расстояния синтетического Cs-санндина 
Fe/кц-излучение. Дифрактометр [8]

ш / 4(A) hkl / 4 ( A )

201 Диффузное отражение 220,040, 202 6 3,349
130 13 3,822 002 6 3,252
131 8 3,654 131 12 3,039
112 15 3,480 041, 222 7 2.905
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Бадингтонит ВшкН^опКе
Ш 4[А15130 8]

Назван в честь Артура Френсиса Бадингтона (1890-1980), проф. геоло
гии Принстонского ун-та, избиравшегося президентом Минералогического 
о-ва США в 1942 г. [1]. Минерал описан первоначально как содержащий це- 
олитную воду: МН4[А15130 8] - 0,5Н2О, однако последующее изучение голоти
па первоначальных исследований из Салфер Бэнк показало, что присутст
вие воды и ее цеолитный характер обусловлены примесью в образце 
монтмориллонита [2].

Характ. выдел. Порошковатые налеты из микроскопических 
(0,025-0,050 мм) кристалликов (Салфер Бэнк), реже крупнее, до 0,1 мм 
(Волынь).

Структ. и морф, крист. Монокл. с. С2Л-С2/т [3]. Базоцентрированная 
7А-ячейка следует из-за наличия на рентгенограммах только рефлексов 
типа “а” и соответствует всем остальным щелочным полевым шпатам. Перво
начально приводились пр. гр. С2к—Р21/т или С2 -Р2Х и параметры по пред
варительным данным Стюарта и Аплемана: а0 = 8,571(3), Ь0 = 13,032(3), 
с0 = 7,187(1) А; Р = 112°44'(±1'); У=740,42 А3; а0: : с0 = 0,658: 1:0,551 [1].Эти
данные являются устаревшими, но по-прежнему воспроизводятся в новейших 
минералогических справочниках, например (Лапа, 1997). Параметры ячейки:

Местонахождение «0 *0 СО Р V

Салфер Бэнк* 8,804(3) 13,024(3) 7,183(1) 116,105(18 739,6(4)
Салфер Бэнк2* 8,828(3) 13,059(2) 7,192(2) 116,05(1) 744,9(5)
Волынь [4] 8,840 13,424 7,183 116,11 (765,4)
Синтетический3* 8,824(5) 13,077(8) 7,186(4) 116,068(12) 744,8(3,4)
Синтетический4* 8,832(7) 13,051(3) 7,196(5) 116,270(4) 743,9(1,2)

‘ Неопубликованные уточненные данные Стю арта и Аплемана (см. [3]). 
^Н еопубликованные данные Альтхауза и Пентингхауза (см. [5]). 
3*Безводный [6].
4*”Водосодержащий" [7].
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Для серии синтетических ЬШ^содержащих санидинов с различным со
держанием ЫН4 [8]:

N114, мас.% N 1 1 ^  в рас
творе «0 Ьо со Р V

0,086 1/9 8,593(3) 13,014(3) 7,163(2) 116,16(2) 718,9(5)
0,222 3.7 8,594(3) 13,010(3) 7,156(3) 116,17(2) 718,1(6)
0Д52 5/5 8,607(4) 13,016(3) 7,165(3) 116,17(2) 720,5(7)
0,287 7/3 8,606(7) 13,015(7) 7,166(50 166,12(4) 720,6(12)
0,990 9/1 8,651(2) 13,028(1) 7,166(1) 116,21(1) 724,6(4)

Кристаллическая структура бадингтонита [3] подобна структуре саниди
на. Средние значения Т-О в тетраэдрах меньше, чем Т-О санидина; их соот
ношение указывает на неупорядоченное 81/А1-распределение. ГчН4-ион име
ет девятерную координацию: ОА(2) удален на 2,95 А, остальные атомы 
кислорода-от 3,01 до 3,18 А. Термические параметры показывают, что ани
зотропия аммония может быть представлена как одноосный сплющенный 
сфероид, осложенный выпуклостью в сторону ближайшего атома кислоро
да. Положение одного из атомов водорода группы ИН4 упорядочено в виде 
водородной связи Гч-Н.. ,ОА(2) (с кратчайшим атомом кислорода), которая 
является осью вращения группы Ь'Н4. Структурный анализ не находит мес
та цеолитной Н20  в структуре.

Отмечается высокая анизотропия атомов Б! и А1 в тетраэдрах с переме
щением вдоль главных осей термического эллипсоида, значительно боль
шим, чем в адуляре или анальбите (сопоставимым с анизотропией атомов 
кислорода), что не может быть объяснено только одним 81/А1-разупорядо- 
чением бадингтонита.

Обычны ксеноморфные выделения. Для бадингтонита из Салфер Бэнк 
отмечались идиоморфные кристаллы, на которых установлены грани (001), 
(010), (110) и (Ю1) [1], соответствующие габитусу ортоклаза (фиг. 61). 
Отмечались двойники (не изучались). Под электронным микроскопом на
блюдались мелкие, нарастающие на кристаллы бадингтонита чешуйки КН4- 
монтмориллонита, чем объясняется наличие в минерале структурной воды 
[2]. Для синтезированного бадингтонита получены поекрасные кристаллы 
(до 0,05 мм) с формами: (010), (110), (100), (001), (Ю1), реже (130), габитус 
которых соответствовал санидину (фиг. 62) и не изменялся в зависимости от 
температуры синтеза (500 или 590—>500 °С). Под электронным микроскопом 
на них наблюдалось нарастание мелких чешуек ИН4-слюды (тобеллита) [16].

Физ. св. Сп. по (001) хорошая, по (010) отчетливая. Излом раковистый. 
Хрупок. Тв. 5,5. Уд. в. 2,30-2,32 [1, 3]. Более высокий уд. в. найден для ба
дингтонита из Фосфорной формации в Идахо -  2,36 [9] и Кондора -  2,38 [10], 
где материал был замутнен или содержал микровключения органического 
вещества, иллита и оксидов железа. Для синтезированного -  2,30 [7]. Вы- 
числ. 2,29-2,31 [6] для синтетического и природного бадингтонитов. Более 
высокий вычисл. уд. в. 2,38-2,388 г/см3 [1, 7] рассчитан для водосодержаще
го ИН4А18130 8 ■ 0,5Н2О и  не соответствует действительности. Бесцветный. 
Прозрачный. В сплошных массах полупрозрачный. В порошке -  светло
серый до желтовато-серого. Бл. стеклянный.

Спектроскопические свойства. Спектр ЭПР катион-радикала 

проявляется в некоторых ИН4 -содержащих низкотемпературных К-п.ш.,
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Фиг. 61. Типичный габитус кристаллов и опти
ческая ориентировка бадингтонита из Салфер 
Бэнк (по Эрду и др. [1])

Фиг. 62. Кристаллы бадингтонита, полученно
го в результате гидротермального синтеза при 
590 —> 550° и давлении 2 кбар (по Вонкену и 
ДР- [6])

I с

образовавшихся ниже ~200 °С или в более высокотемпературных, но после 
облучения образцов рентгеновскими или у-лучами. Спектр от монокристал
ла состоит из трех квартетов линий, обусловленных взаимодействием спина 
электрона с ядром атома азота и тремя эквивалентными протонами, и опи
сывается спин-гамильтонианом:

Н = $BqS + SAnIn +3 Zi=tSAH/£> ^

где An и  Ан -  тензоры сверхтонкого взаимодействия (СТВ) неспаренного 
электорона с ядром азота и протона соответственно. Значения Л-тензоров 
при 25 °С по главным осям X, Y, Z: (AN)X = 42,0, (AN)Y = 11,3, (AN)Z = 5,9 и (Aw)x = 
= -28,0, (An)y = -23,5, (An)z = -22,5 соответственно; направляющие косинусы 
главных осей тензоров СТВ относительно ортогональных осей в кристалле 
а = [100], Ъ = [010] и с* = _L к [100] и [010] для (А)х равны -0,83,0,40 и 0,38, для 
(А)г: 0,07,0,56 и 0,78, для (А)7: 0,55,0,69 и 0,47 соответственно. Спектр суще
ственно анизотропен, что указывает на строгую ориентировку радикала 
NH3 , замещающего ион К. Для изотропных констант СТВ {(X + Y + Z): 3 1 

получено 19,7 Э для СТВ с ядром азота и 24,7 Э для СТВ с протонами; ¿»-тен
зор для радикала NH3 проявляет слабую анизотропию со средним значени
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ем 2,00310,0005. Анизотропия спектра уменьшается при нагревании в интер
вале 300-420 К, но еще заметна при 420 К. Сигнал стабилен до 470 К, после 
чего исчезает, но восстанавливается облучением рентгеновскими и у-луча
ми. При этом NH4 переходит в парамагнитный ион NH3 по схеме
NH4 + у-квант —» NH3 + Н° [11-13].

Спектр ЭПР NH3 в поликристаллическом бадингтоните и МН4-содер-
жащих К-п.ш. представляет собой один квартет линий (два боковых кварте
та из-за высокой инизотропии усредняются и не проявляются в порошке); g- 
тензор = -2,0036, Ан = -1973 А/м [8, 14].

В природных образцах К-п.ш. концентрация катион-радикалов NH3 не
превышает 1015-1017 см-3. Отличительной чертой центра NH3 в бадинг
тоните является регистрация его при температуре жидкого азота, тогда как 
в МН4-содержащих К-п.ш. в силу большего времени релаксации сигнал ЭПР 
не регистрируется [14].

Кроме спектра NH3+, методом ЭПР обнаружены другие парамагнитные 
азотсодержащие центры: NH+ (три пары линий ~40 А/м, спектр исчезает вы
ше 400 К), N2+(Si) (три линии с сателлитами малой интенсивности, отстоящи
ми на 1200140 А/м) в двух геометрически неэквивалентных позициях N2+(Si,) 
и N2+(Si2) и центр N2+(A1) (три группы по шесть линий, отстоящих на 
1114140 А/м) также в двух неэквивалентных позициях. Данные центры воз
никают в МН4-содержащих К-п.ш. искусственным путем в результате ионизиру
ющего облучения. Парамагнитный центр N2- (три линии, анизотропия А- и 
g-тензоров меняется с температурой, спектр исчезает выше 820 К) установлен 
в природных К-п.ш., образовавшихся при активной роли фтора [13, 15].

Спектр ПМР бадингтонита из Волыни однозначно указывает на присут
ствие в минерале водорода, но форма сигнала отличается от характер
ных для ОН-групп или дублета молекул Н20 , т.е. не противоречит форме 
NH4 [14].

Спектр ЯМР 29Si состоит из двух не полностью разрешенных линий с хи
мическим сдвигом -96 и -100 мД относительно спектра тетраметилсилана. 
Ширина линий в спектре составляет ~2,5 мД, что близко к ширине линий в 
спектре микроклина и указывает на упорядоченное Si/Al-распределение в 
бадингтоните из Волыни. Спектр ЯМР 27 А1 того же образца сходен со спек
тром 27А1 микроклина и также указывает на Si/Al-упорядоченность Волын
ского бадингтонита; некоторая размытость спектра связана с диполь-ди- 
польным взаимодействием 27А1 с протонами аммония [14].

Спетры ЯМР 'Н бадингтонита, синтезированного при 350° и давлении 
паров воды 1 • 108 Па, снятом на спектрографе СХР-200 “Брукер” 
(-200,13 МГц) при комнатной температуре, состоят из двух компонент: 
Svij =5,4 кГц, относимый к протонам NH4-rpynn, и 6v^ = 1,0 кГц, относи
мой к протонам абсорбированной воды [8], что, согласно выводам этих 
авторов, указывает на вхождение цеолитной воды в структуру бадингтони
та, полученного при низкотемпературном гидротермальном синтезе.

Не флюоресцирует.
ИК-спектры бадингтонита из Салфер Бэнк и Кондора в области 

400-4000 см-1 характеризуются полосами поглощения в интервалах 425-435 
(430), 466-475 (470), 546-550 (540), 583-590(580), 621-635 (630), 711 (705), 
725-731 (735), 785 (785), (895), (920), (1000), 2848-2860 (2850), 3068-3070
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(3070), 3295-3296 (3290), 3412-3450 (3400) и 3650-3600 (3630 и 3710) см-' [1, 
2, 10] (в скобках последние данные [2], “Перкин Эльмер” 580, ИК-спектро- 
метр, таблетка КВг). По сравнению с ИК-спектром К-п.ш. отличается нали
чием полос поглощения при 1430 (деформационные колебания NH4 ), 2850,
3070 и 3290 см-1 (валентные колебания N-H в NH4 ). Две отчетливые полосы
поглощения в области 3600-3750 см-1 связаны с валентными колебаниями 
ОН-групп 1ЧН4-монтмориллонита (включения в бадингтоните), а полосы 
1640 и 3400 см-1 -  соответственно с деформационными и валентными коле
баниями молекулярной воды монтмориллонита [2].

В ИК-спектре синтетического бадингтонита (гидротермальный синтез 
при 600°, 2 кбар), снятом при 20° в интервале 400-4000 см-' (“Перкин Эль
мер” 580 IR, пластина КВг), установлены полосы поглощения при 420, 470, 
545, 580, 618, 715, 785, 1025, 1115, 1435 см-' (деформационные колебания 
NH4 ), 2850, 3070 и 3300 см-1 (валентные колебания N-H) и 3630 см-1. Нали

чие полосы 3630 см-', указывающей на присутствие ОН-связей, объясняет
ся примесью тобеллита (побочный продукт синтеза) [6]. По [7,8] (низкотем
пературный гидротермальный синтез при 250-400° и давлении воды 
0,5-1,0 кбар), в спектре установлены полосы при 453, 552, 639,738, 781,980, 
1123, 1237, 1444, 1630, 2849, 3056, 3269 и 3605 см-'. Полосы 1444, 2849, 3056 
и 3269 см-' отнесены за счет колебаний NH4 .

Детальное исследование области 2500-4000 см-' (“Перкин Эльмер” 180, 
двухлучевой спектрометр, порошок бадингтонита в таблетке КВг) для об
разца из Салфер Бэнк показало наличие полос поглощения при 2850 (интен
сивность 2,6), 3074 (7,5), 3295 (12,5) и 3626 (3,0) см-', а в ближней ИК-облас- 
ти 4000-7000 см-' (“Кэри” 17, двухлучевый спектрометр) -  при 4950, 4700 и 
4430 см-' [16]. Для 1ЧН4-содержащих (0,05 мас.% NH4 ) микроклинов из пег
матитов Блэк-Хиллс, Южн. Дакота, получены поляризованные ИК-спектры 
в области 2500-4000 см-1 (1лЮ3-поляризатор или Au-сетка, нанесенная на 
AgBr) на плоскостях спайности по направлениям погасания:

П о Np' на (001) П о Nm’ на (010) По Ng' на (001)
поглоще интенсив поглоще интенсив поглоще интенсив
ние, см-1 ность ние, см-1 ность ние, см- ' ность

3645 2,8 3645 Оч. слаб. 3645 1,6
3402 4,0 - - - -

3328 6,4 3323 9,8 3328 9,2
3221 12,0 3227 8,6 3199 10,8
3102 7,4 3098 6,0 3105 6,6
3069 7,8 3067 6,2 3067 7,6
2920 Слаб. - - 2920 Слаб.
2851 II — - 2851

Главные полосы поглощения 3328,3220 и 3067 см-' анизотропны. Поло
са 3645 см-' (сильная анизотропия) соответствует структурно-связанной мо
лекулярной воде. Однако это не Н30  в позиции щелочного М-катиона. 
Полосы в области 3000-3350 см-' обусловлены связями N-14 в №14 . Их ани
зотропия подтверждает структурную связь ИН4-иона в исследованных мик- 
роклинах. Неполяризованный спектр в ближней ИК-области 4000-7000 см-' 
этих микроклинов имеет полосы поглощения при 4753,4990 и 5261 см-'. По
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лоса при 5261 см-* 1 -  результат комбинирования связей молекулярной воды 
(полосы деформационных колебаний 1620 см-1 с асимметричной полосой ва
лентных колебаний 3645 см-'). За полосу поглощения 4750 см-‘ ответствен 
NH4 как результат комбинирования полосы деформационных колебаний 
при -1420 см-1 и полосы валентных колебаний между 3300 и 3150 см-1 [16].

Микр. В шл. бесцветный, прозрачный. Оптически двуосный (+). ZaNp = 4°, 
Ng = b, ZcNm = 19°; np = 1,530, nm= 1,531, и = 1,534 (±0,002); 2V не измерен 
Ш -

Хнм. Теор. состав: (NH4)20  -  10,12; А120 3 -  19,81; Si02 -  70,07.
Химические анализы сильно загрязнены сопутствующими минералами и 

требуют пересчета за вычетом примесей:
1 1* l 2* 2 2* 22*

(NH4)2o 7,95 8,39 8,69 7,92 8,67 9,00
Na20 0,06 - - 0,04 - -

к 2о 0,62 0,65 0,67 1,03 1.13 1,17
MgO 0,21 - - 0,14 — -

CaO 0,04 - - 0,31 - -

BaO 0,26 - - - — —

a i2o 3 19,16 20,21 20,94 18,02 19,75 20,49
Fe20 3 1,85 - - - — —

Si02 63,80 67,28 69,70 67,97 66,83 69,34
ТЮ2 0,99 - - - — —

S 1,59 - - — - —

h2o+ 3,28 3,47 - 3,31 3,62 -

H2Cf 0,88 - - 0,83 - -

Сумма 100,69 100,00 100,00 99,99 100,00 100,0
-O -S  0,59

Сумма 100,10

’П ересчет за вычетом примесей сопутствующих минералов [10].
2*Пересчет на безводную форму.
1 -  ртутный рудник С алфер Б энк, ш т. Калифорния, СШ А, анал. Фэйи (Fahey) [1], 

последующими определениямн [2] в голотипе данного образца найдено 8,5 и 8,3 мас.% 
(NHifeO; 2 -  из битуминозных сланцев Кондора, Квинсленд, Австралия, анал. Вэйнрайт 
[Ю].

Диагност. Сильное поглощение в ближней ИК-области при 2,1 ммк мо
жет быть использовано для выявления каемок МН4-обогащенного К-п.ш. 
или бадингтонита, образующихся при замещении ранее образованных поле
вых шпатов в горячих источниках [17].

Повед. при нагрев. Плавкость 5. Термическое разложение бадингтонита 
по реакции 2NH4AlSi30 8 —> 2NH3 + Н20  + 6Si02 + А120 3 идет с потерей веса
10,1 мас.%. В случае разложения водосодержащего бандингтонита состава 
NH4AlSi3Og • 0,5Н2О она должна быть равной 13,1 мас.% [2]. Для синтетиче
ского безводного бадингтонита потеря веса начиналась с 400° и достигала в 
интервале 800-900° 9,6 мас.% [2, 6]. Общая потеря веса в бадингтоните из 
Салфер Бэнк по [1] 12 мас.%; по [2] 10,8 мас.%; в бадингтоните из Кондора 
[10] 11,7 мас.%.

На термогравиметрической кривой (ТГ) потеря NH3 и Н20  начинается в 
основном с 500°: 0-150° -1 ,0  мас.%, 150-360° -  0,6 мас.%, 360-410° -  0,5 мас.%, 
410-550° -  3,0 мас.%, 550-800° -  4,2 мас.%, 800-850° -  1,5 мас.% [2]; по [1] -  с
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608° (различие может быть объяснено разной скоростью нагревания). В об
разце, более загрязненном примесями монтмориллонита, пирита, марказита и 
анатаза, общая потеря веса 14 мас.% и начинается она ниже 150° [2].

Выпуклая форма дифференциальной кривой нагревания (ДТА) между 
25 и 700° обусловлена различиями в теплопроводимости измеряемого ба- 
дингтонита и корундизового тигля. Экзотермические эффекты между 
350-490° и при 980° обусловлены соответственно разложением пирита или 
марказита и превращением анатаза в рутил. Эндотермический пик при 100° 
(или при 60, 110 и 150° в образце, загрязненном примесями) обусловлен по
терей Н20  включениями монтмориллонита. Потеря 1ЧН3 монтмориллони
том происходит постепенно между 200 и 600°, а потеря ОН между 500 и 700° 
является экзотермической. Экзотермический эффект при 800° обусловлен 
разрушением структуры бадингтонита [2]. Порошкограмма синтетического 
бадингтонита, снятая в процессе нагревания, не показала никаких измене
ний до 650 °С; интенсивность линий начинает падать в интервале 770-830°; 
после 830° минерал становится рентгеноаморфным [6].

Нахожд. Классическим местонахождением бадингтонита является сов
ременная гидротермальная система ртутного рудника Салфер Бэнк, Лейк 
Каунти, шт. Калифорния, США, откуда была описана первая его находка. 
Он был встречен в гидротермально-измененных лавах четвертичных пиро- 
ксеновых андезитов на глубине до 90-120 м ниже зеркала воды, где совре
менная температура не превышает 100- 120°, в ассоциации с самородной 
серой, стибнитом, пиротом, марказитом, гипсом, баритом, монтмориллони
том, анатазом и аммониоярозитом (?). В подстилающих андезиты озерных 
отложениях, содержащих кварц, хлорит и слюду, бадингтонит замещает аль
бит. Он встречается также вместе с киноварью во всех образцах ртутной ру
ды за исключением области выше зеркала воды, где возникает губительная 
для него более кислая среда за счет окисления Н25 [1, 18].

Вторая находка бадингтонита -  в пачке Мид Пик Фосфорной формации 
в юго-вост. Айдахо, США, в аргиллитовом интервале между богатыми 
фосфором слоями, где содержание бадингтонита достигает 50% объема по
роды. Он ассоциирует с альбитом и иллитом, а также с доломитом, кремнем 
и фосфоритом и образуется в процессе диагенеза осадков [9].

Установлен также в гидротермально-измененных спекшихся туфах 
Тамагавы в преф. Ивате, Япония [19], и в гидротермально-измененных пи- 
рокластах Тошичи Спа, преф. Ивате, Япония, где образуется в результате 
замещения плагиоклаза [20].

В Кондоре близ г. Просерпайна, шт. Квинсленд, Австралия, бадингтонит 
равномерно распределен в верхней части толщи (мощность 600 м) “коричне
во-черных” битуминозных сланцев, составляя в среднем около 10% (до 16%), 
и ассоциирует с монтмориллонитом, сидеритом, кварцем и (в небольших ко
личествах) с неупорядоченным каолинитом, иллитом, кальцитом, апатитом, 
пиритом, кристобалитом и алюмофосфатом из группы джансита. Образо
вался при диагенезе глубокозалегающих илистых озерных отложений, в ам
мониевой среде; источник аммиака точно не известен. В данном случае име
ет промышленное значение как сырье на аммоний [10].

В полнозональных камерных топазсодержащих пегматитах Волыни, 
Украина, бадингтонит установлен в пустотах выщелачивания кварцевых 
вростков среди полевого шпата под блоковой зоной вместе с перекристал- 
лизованными новообразованиями горного хрусталя и альбита, топазом, 
флюоритом, сидеритом и гидрослюдой [14].
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Есть указание на нахождение бадингтонита в Сан-Матео, шт. Калифор
ния (США) [7].

Аммонийсодержащие К-п.ш. Согласно химическим определениям [21], в 
К-п.ш. магматических пород содержится в среднем 20 г/т NH4 (NH4-N): в 
К-п.ш. гранитов 10-40 г/т, гранодиоритов 3-19 г/т, пегматитов 13-125 г/т; в 
санидинах, ортоклазах и адулярах разных пород 2-34 г/т. Согласно [22], в 
плутонических и метаморфических породах пояса Риоке, Япония, установ
лено отчетливое обогащение К-п.ш. и плагиоклаза NH4: в массивных грани
тах соответственно 6-29 и 4—9 ppm, в гранитных пегматитах 42 и 26, в раз- 
гнейсованных гранитах 31—47 и 8—10, в разгнейсованных гранодиоритах 
20-25 и 2—8, в мигматитах 179-196 и 54—58 ppm. Полевые шпаты содержат 
меньше NH4, чем сосуществующие биотит и мусковит, но больше, чем 
кварц. Коэффициенты распределения D (NH4) плагиоклаз / К-п.ш. 0,10-0,67 
(в среднем 0,32), К-п.ш. /  биотит 0,20-0,48 (0,38), плагиоклаз /  биотит 
0,04-0,23 (0,11). Распределение NH4 в этих минералах аналогично распреде
лению Rb и Cs.

В микроклине из шахты Боб Ингерсол южного пегматитового поля 
Блэк-Хиллс, шт. Южн. Дакота (США), методом ИК-спектроскопии по ин
тенсивности полос поглощения 3220 и 3645 см-1 в поляризованном свете па
раллельно Ар'на пл. сп. (001) найдено 0,05 мас.% NH4 (0,7 мол.% NH4AlSi30 8) 
и 0,024 мас.% молекулярной Н20  [16]. Авторы связывают появление обога
щенных NH4 микроклинов с повышенной концентрацией азота в графито
вых сланцах метаморфической толщи, прорываемой жилами литиевых пег
матитов, и обогащением за счет него метаморфизующих флюидов NH3.

Методом ЭПР установлено, что катион-радикал NH3 замещает калий в 
решетчатом микроклин-пертите блоковой и пегматоидной зон жильных 
слюдоносных полнодифференцированных пегматитов, генетически связан
ных со среднеглубинными раннедокембрийскими гранитами кировоградско- 
житомирского комплекса Украины, залегающими среди биотит-плагиокла- 
зовых гнейсов по р. Случь и Тетерев [12]. Затем методом ЭПР было устано
влено вхождение катион-радикала NH3 в структуру микроклина гранитов, 
сиенитов, пегматитов и метасоматитов Емельчино-Житомирской и Бруси
ловской зон в сев.-зап. части Украинского щита, в адуляры, ассоциирующие 
с золотоносным кварцем в Закарпатье и Казахстане, в микроклины грани
тов и мусковитовых пегматитов Мамского р-на в Сибири, а также в некото
рые микроклины осадочных нефтеносных пород Днепровско-Донецкой 
впадины [13, 15]. Катион-радикал NH3 методом ЭПР установлен в К-п.ш. 
камерных пегматитов Волынского пегматитового поля [12, 13, 15, 23, 24]. 
Его содержание варьирует от 0 до 1,56 отн. ед., а отношение К/ NH3 -  от 5 
до 294 и существенно возрастает от ортоклаз-пертитов вмещающих коро- 
стеньских рапакивиподобных гранитов к максимальным микроклин-перти- 
там метасоматически-измененных гранитов на контакте с пегматитовыми 
телами, а в пределах последних -  от микроклин-пертитов пегматитов графи
ческой структуры к пегматитам графико-пегматоидной и пегматоидной 
структур [25]. Повышено содержание NH3 в микроклине занорышей и зон 
выщелачивания, а также в микроклин-пертите топазоносных камерных пег
матитов [24].

Катион-радикал NH4 замещает К, но практически не замещает мень
ший по размеру Na. Поэтому он отсутствует в альбите и в Na-фазе пертитов.
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Постмагматические растворы выносят NH4 из полевошпатовой структуры. 
Содержание NH4 в К-п.ш. пегматитов зависит от соотношения между поле
вым шпатом и слюдой, поскольку слюда также является концентратором 
аммония [13,24].

Искусств. Впервые полевые шпаты, содержащие в твердом растворе до 
20% NH4AlSi3Og, по-видимому, были синтезированы Кларке и Штайгером
[26] путем ионообменного замещения при 350 °С и нескольких атмосферах 
давления, но не было подтверждено, что продукт реакции — полевой шпат. 
Шахтшабель [27] наблюдал частичное замещение К на NH4 в адуляре в ходе 
ионообменной реакции с хлоридом аммония при комнатной температуре и 
атмосферном давлении, но предполагалось, что ион NH4 не входит в струк
туру полевого шпата, адсорбируясь на его поверхности.

Бадингтонит синтезирован в сухих условиях путем ионообменного заме
щения между синтетическим K,Na-n.in. (состава Огт , Ог95АЬ5, Ог65АЬг5 и 
АЬт ) и кристаллическим NH4C1 при 600° и давлении 2000 бар за 22-26 ч. 
В более длительных опытах (600°, 120 ч) или при более высокой температу
ре (700 °С, 24 ч) образовавшийся бадингтонит разлагался на тридимит, мул
лит, аммиак и воду. В присутствии воды (550-650°, 2000 бар, 72 ч) K.Na-п.ш. 
легко переходят в аммониевые аналоги без дальнейшего их разложения 
(оно наблюдается при более высокой температуре и большей длительности 
опытов -  700°, 168 ч). Наиболее близкий к конечному члену бадингтонит со
става (NH4)97f3K27[AlSi30 8] получен из K,Na-n.m. ОгфЪ9Ь в 14-нормальном 
растворе NH4C1 [28].

Гидротермальный синтез бадингтонита осуществлен из геля стехиометрич- 
ного состава А120 3 • 6Si02 в 25%-ном растворе NH3, в котором фугитивность 
аммиака поддерживалась Cr/CrN и графит/метановым буферами при 550-600° 
и давлении 2 кбар за 5-18 сут с закалкой 5-15 мин [6]. При этом в ряде опытов 
вместе с бадингтонитом кристаллизовался тобелит (1ЧН4-мусковит). Равновесие 
между бадингтонитом и тобелитом исследовано Халламом и Эугстером [29].

Низкотемпературный гидротермальный синтез при 250-450 °С, давле
нии воды 0,5-10 кбар и давлении водорода 1 атм, получаемого взаимодейст
вием порошка А1 с раствором на дне автоклава (для предотвращения разло
жения NH4), из гелей состава 80,29% Si02, 12,55% А120 3 и 2,00% Na20  за 
30-180 сут в 5 М  растворе NH4OH выполнен Ларичевой с соавт. [7]. Лучшие 
кристаллы бадингтонита получены при 350°. Авторы данной работы утвер
ждают, что в опытах при 250-450°С, в отличие от проведенных ими более 
высокотемпературных опытов при 550-600°, ими синтезирован водосодер
жащий бадингтонит. В дальнейшем Ларичевой с соавт. [8] синтезирована 
серия NHj-содержащих санидинов с различным соотношением NH4/K в рас
творе (350°, давление 1-108 Па, 120 сут, добавки КС1), содержащих, согласно 
утверждению авторов, 0,4-0,5 мас.% абсорбированной воды (структурная 
1ГО не обнаружена), детально изученных рентгенографически и методами 
ИКС, ЭПР и ЯМР.

Эксперим. Замещение К на NH3 экспериментально воспроизведено в 
опытах с микроклин-пертитами в 18%-ном растворе NH4C1 (820 К, давление 
1108 Па, 5 сут) с активизацией сигнала ЭПР от катион-радикала NH3 по
следующим у-облучением [13].

Условия равновесия бадингтонита с №14-мусковитом (тобелитом), сил
лиманитом (кианитом, андалузитом) и кварцем при 500-700°, давлении газа
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2 000 бар и контролируемых уровнях фугитивности газов в системе Ы-О-Н 
рассмотрены в [29]. Показано, что хотя нонвариантная точка, образуемая
пересечением уравнений

2 Ш 4 А^зС^- 0,5 Н20  = А128Ю5+ 5 8Ю2 + 2 Г4Н3+ 2 Н20 , (1)

10КН4А12А1813О10(ОН)2 = 6 Ш 4А1513О8 0,5Н2О+

+ 12А128Ю5+ 4 Ш 3+9Н 20, (2)

2НН4А12А1813О10(ОН)2 + 28Ю2 = 2МН4А1813О8-0,5Н2О+

+ 2 А128Ю5+ Н20, (3)

61ЧН4 А15130 8- 0,5 Н20  = 2КН4А12А18Ю3О10(ОН)2 +

+12 5 Ю2 + 4 ЫН3+3 Н20, (4)

2НН4А12А18130 Ю(0Н)2 =ЗА128Ю5+38Ю2+2НН3+ЗН 20  (5)

в системе 1^Н3-Н 20, существенно зависит от температуры, образование ба- 
дингтонита как непосредственно из силлиманита и кварца по реакции (1), 
так и путем замещения тобеллита по реакциям (2)-(4) возможно только при 
высокой фугитивности аммиака (при 500 °С Лиц = КН-1СН). В противопо
ложность этому тобеллит образуется при очень низкой его фугитивности 
( Лн3 = КН6 при 500 °С и 10-14—10-18 при 600 °С). Поэтому бадингтонит при 
диагенезе или метаморфизме осадков с остатками органического вещества 
образуется редко, тогда как для образования ЫН4-мусковита достаточно 
лишь исчезающе малых концентраций аммиака в метаморфизующем флю
иде. Это не препятствует, однако, вхождению 1ЧН4 в К-п.ш. в малых количе
ствах, на что указывают коэффициенты сокристаллизации для ИН4 между 
слюдой и полевыми шпатами, найденные в [21]. Ниже 600 °С возможны тер
мическое разложение бадингтонита по реакции (1) и его дегидратация 
(в предположении, что он содержит структурную воду) по реакции (4).

Практ. знач. Присутствие бадингтонита использовалось как поисковый 
критерий при поисках на золото; в частности, ореолы распространения Г*Щ4- 
содержащих полевых шпатов исследовались в связи с поисками золота в 
карбонатной толще Хоре Каньон, шт. Невада, США [30].

М ежплоскостные расстояния бадингтонита 
из Салфер Бэнк, Лейк Каунти, Калифорния, США [1]

СиЛ^-излучение, № -фильтр, А1-внутр. стандарт. Дифрактометр. 
Индицировано в пр.гр. С2/т

в ячейке с а0 = 8,828, Ь0 = 13,059, с0 = 7,192 А, Р II ‘8 0 [5]

Ик1 / 4  (А)* <1{КГ Ик1 / 4  (А)* 4(АЯ*

п о 16 6,75 6,76 312 12 2,650 2,650
020 96 6,52 6,52 241 23 2,604 2,602
1П 33 5,91 5,91 240 11 2,515 2,514
201 65 4,33 4,32 331 12 2,432 —

111 33 3,98 3,98 203 7 2,381 —

130 100 3,81 3,81 113 6 2,319 —

131 12 3,63 3,63 313 28 2,175 -

221 5 3,60 3,60 241 8 2,151 -

П2 23 3,462 3,462 422 6 2,058 —
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hkl / d ( k f d { k r hkl / d(Á)* d ( A r

220 72 3,381 3,380 222 8 1,989 -

202 34 3,314 3,314 400 8 1,979 -

040 62 3,258 3,258 403 3 1,947 -

002 69 3,225 3,227 113 7 1,859 -

_ 3 3,129 3,132 442 13 1.802 -

131 39 3,014 3,012 204 19 1,797 -
222 13 2,954 2,954 242 6 1,759 -

041 20 2,910 2,908 404 6 1,654 -

022 15 2,894 2,891 004 4 1,614 -

31Ï 9 2,862 2.861 441 15 1.509 -

132 9 2,767 2,768

* Эти ж е данные приведены в АБТМ, 17-0517,со ссылкой на [3], но индицированы в 
ячейке с а =  8,8022(24), Ь =  13,035(4), с = 7,1885(18) А , Р =  116,112(25)° и пр.гр. 121т.

-* Рассчитанные значения ¿1 по Стюарту и Аплеману на основе ячейки с первоначаль
ными параметрами а =  8,571, Ь =  13,032, с =  7,187 А , Р = 112°44' (см. [1]).
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Водородсодержащий полевой шпат Hydrogen-feldspar
H[AlSi3Og]

Получен искусственно в связи с исследованием проблемы воды в поле
вых шпатах [1-3].

Структ. и морф, крист. Монокл. с. С\ь~С21т. а0 = 7,997(5), 
Ь0 = 13,131(8), с0 = 7,185(5) А; р = 116,48(4)°; V = 675,3(10) А3 (при 25°); Ъ = 4. 
Из порошкограммы: а0 = 7,946(5), Ь0 = 13,131(7), с0 = 7,189(4) А; 
Р = 116,57(6)°; V = 671,0(9) А3 [1]. Обращают на себя внимание умень
шение параметра а и увеличение параметра Ь относительно ячейки 
санидина.

Кристаллическая структура расшифрована для образца со средним со
ставом Н -Рзр^О г^АЬ^п | з [1] (уточненный состав: Н-^хр970Ога7А/>03 
Бт-р5р0̂ Сп15 [4]). Межатомные расстояния в структуре Н-п.ш. значительно ко
роче, чем в структуре санидина, из которого он был получен [5]: в среднем 
на 0,014 А в Т(1) и на 0,08 А в Т(2), хотя он является полным аналогом в от
ношении 51/А1-упорядоченности. При этом расстояния Т-О(В), наиболее 
короткие в неупорядоченных полевых шпатах, наиболее сокращены 
(Т(2)-0(В) всего 1,609 А). Короткие расстояния и необычно высокие темпе
ратурные факторы подтверждают вхождение атома водорода в структуру, 
хотя непосредственно рентгеновскими методами локализовать положение 
протона в структуре невозможно. Небольшая примесь других ионов позво
ляет уточнить положение М-атома в щелочном полиэдре: он придвинут к 
паре атомов кислорода 0(А1)-0(А1) на 0,3 А ближе, чем в санидине, что не
понятно, так как при отсутствии занятости позиции М в \\-Fsp силы оттал
кивания между М-атомами, влияющие на величину М-0(А1) расстояния в 
других щелочных полевых шпатах, не должны были бы проявляться. 
Наиболее правдоподобной моделью для положения протона в М-полиэдре 
является его статистическое распределение вблизи атомов кислорода с наи
большими Т -0  расстояниями (т.е. О(С), О(О) и 0(А2)) с возникновением во
дородных или гидроксильных связей. В этом случае моноклинная симметрия 
Н-п.ш. является усредненной. Появление свободной полости в М-позиции 
(вхождение туда безразмерного протона) вызывает сокращение и разворот 
“карданных валов” в полевошпатовом каркасе, влекущие за собой искаже
ние элементарной ячейки.

Межатомные расстояния (А) и углы (град.) [1]:
В тетраэдре Т(1)

Т(1)-0(А1) 1,621(1)
Т(1ККВ) 1,625(2)
Т(1)-0(С) 1,660(2)
Т(1)-0(Р) 1,638(2)
Среднее 1,636(2)

В тетраэдре Т(2)

Т(2)-0(А2) 1,631(1)
Т(2)-0(В) 1,609(2)
Т(2)-0(С) 1,636(2)
Т(2Н Х Р) 1,631(2)
Среднее 1,627(2)



Водородсодержащий полевой шпат 323

В тетраэдре Т( 1 ) В тетраэдре Т(2)

0(A 1)-0(B ) 2,658(2) 0(А 2)-0(В ) 2,675(2)
0(A 1)-0(C ) 2,711(3) 0(А 2)-0(С ) 2.651(3)
CXAIKXD) 2,644(2) 0(A 2)-0(D ) 2,660(2)
O (BK KC) 2,659(2) 0 (В )-0 (С ) 2,639(2)
O (BH XD ) 2,685(2) 0(B )-0(D ) 2,640(2)
O(CHXD) 2,675(2) 0(C )-0(D ) 2,673(2)

Среднее 2,672(2) Среднее 2,656(2)

В тетраэдре T (l) В тетраэдре Т(2)

0(A  1 )-T ( 1 )-0(B ) 109,9(2) 0(А 2)-Т (2)-0(В ) 111,3(2)
0(A  1 )-T ( 1 )-0 (C ) 111,1(2) 0(А 2)-Т(2)-0(С ) 108,5(2)
0(A  1 )-T ( 1 )-0(D ) 108,4(2) 0(A 2)-T(2)-0(D ) 109,2(2)
0(B )-T(l>-O (C ) 108,2(2) 0(В )-Т (2)-0(С ) 109,0(2)
0(B )-T (1)-0(D ) 110,8(2) 0(B )-T (2)-0(D ) 109,1(2)
0(C )-T ( 1 )-0 (D ) 108,3(2) 0 (Q -T (2 )-0 (D ) 109,9(2)

Углы В полости щ елочного атома

Т(1Н Х А 1ЬТ(1) 152,3(3) M -O (A l) 2,716(4)
T(2)-0(A 2)-T(2) 134,8(2) М -0(А 2) 2,396(5)
T(1)-0(B )-T(2) 153,9(2) М-О(В) 2,967(4)
T( 1 )-0(C )-T (2) 132,9(3) М -О(С) 3,139(4)
T(1H X D )-T(2) 145,8(3) M-CXD) 2,856(4)

Среднее 2,815(4)

Физ. ев . Уд.в. 2,364 (вычисл.) [1]. ИК-спектроскопическое изучение про-
ведено в [6].

Хим. Теор. состав: Н20  -  3,75; А120 3 -  21,22; Si02 -  75,03. Молек. вес 240,26.
Анализ: ÑajO -  0,04; К20  -  0,14; SrO -  0,22; ВаО -  0,91 ; F e ^  - 0,21; A J A -

20,96; Si02 -  72,65; сумма -  95,13. При расчете на (Si + Al + Fe) = 4:
(Na0ioo3Ko,oo7Sro,oo5Ba0io15)o,ro[Aliioi2Feojoo6SÍ2,9820g]. Дефицит щелочных атомов 
объясняется наличием водорода [4].

Повед. при нагрев. Нагревание в течение 10 ч при 600°, а затем 5 ч при 
650° дает потерю веса 3,63 мас.%, что почти соответствует теоретическому 
содержанию водорода в соединении и подтверждает, что его состав соответ
ствует HAlSijOg, а не H30AlSi30 8 [1,2].

Искусств. Синтезирован из природного, частично разупорядоченного сани
дина из Фолькесфельда, Айфель, Германия, с составом (мол.%) 84,5 KAlSi30 8, 
14,2 NaAlSi3Og, 1,3 BaAl2Si20 8. Такой санидин первоначально был превращен 
в Na-эквивалент путем ионообменного замещения с NaCl при 800°, а затем -  
в U-Fsp замещением в H2S04 при 320° [1, 2]. Указывалось, что замещение 
прошло не полностью и зерна водородсодержащего полевого шпата были 
зональными. Однако преобладающий объем вещества имел средний состав 
W -F sp ^ jO r^ A b n A r ix  3. Последующая проверка продуктов синтеза показала [4], 
что они являются практически чистым H-Fsp.
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ПРОСТЫЕ ИЗОМОРФНЫЕ РЯДЫ 
ЩЕЛОЧНЫХ ПОЛЕВЫХ ШПАТОВ

Калиево-натриевые полевые шпаты (собственно щелочные) 
Potassium-sodium feldspars (alkali feldspars)

(K,Na)[AlSi30 8]
Калиево-натриевые полевые шпаты (K,Na-n.m.) (собственно щелочные) 

представляют собой непрерывный ряд полевых шпатов, промежуточных 
между калиевым и натриевым конечными членами, различающимися по 
степени Si/Al-упорядоченности. Замещение К на Na при высокой температу
ре является неограниченным (хотя и не идеальным), поэтому серии высоко
температурных “топохимически моноклинных” (неупорядоченных) K,Na-n.in. 
санидин-мональбит и санидин-анальбит (высокий альбит) непрерывны. 
При снижении температуры они распадаются на обогащенную калием и 
обогащенную натрием фазы (пертиты), обособления которых закономерно 
ориентированы в пределах единого блок-кристалла, в той или иной степени 
испытавшие последующее Si/Al-упорядочение, сдвойникованные (двойники 
превращения) и в различной степени огрубленные (в результате собира
тельной перекристаллизации). Низкотемпературные (упорядоченные) 
серии K.Na-п.ш. микроклин-альбит и ортоклаз-альбит разорваны областью 
сольвуса.

Разное. Калиевый санидин -  potassium sanidine, калиево-натриевый са
нидин — potassian-sodium sanidine, натриевый санидин -  sodium sanidine, soda 
sanidine и анортоклаз -  anorthoclase соответствуют разным областям соста
ва гомогенных серий неупорядоченных К,Ыа-полевых шпатов. Анорто
клаз -  Abloa-Or31Ab6i (обычно 10 мол.% оставляется за полем Na-n.ni., и этот 
интервал сужается до О г10А690-О г 37А 66з) фактически представляет собой ка
лийсодержащие мональбит или анальбит. Граница Ог31АЬа  структурно обос
нована, так как во всех более натриевых членах ряда изначально моноклин
ная симметрия при охлаждении не закаливается и в результате сдвигового 
превращения переходит в триклинную (C2/m —» С1), тогда как симметрия 
всех более калиевых членов ряда закаливается и сохраняется моноклинной. 
Превращение обусловлено сжатием алюмокремнекислородного каркаса 
около меньших по размеру атомов Na. Граница между моноклинными
(С2/т) и триклинными (С1) K.Na-п.ш. смещается от АЬт  (мональ
бит —¥ анальбит) при 980° до ОгЪ1АЬа  (моноклинный анортоклаз —» триклин- 
ный анортоклаз) при комнатной температуре.

Остальные границы внутри щелочно-полевошпатового ряда условны. 
Согласно рекомендациям КНМиНМ ММА, за граничное значение между 
NaAlSi3Og и KAlSi3Og должно быть принято значение Ог^АЬ^ -  все Na-чле- 
ны должны называться альбитом, а калиевые — К-п.ш. Вряд ли такое упро
щение целесообразно. Здесь K,Na-n.iu. состава О г^А Ь ^-Ъ г^Ь ^  выделены 
как натриевые санидины, более калиевые члены ряда состава 
Ог^АЬхг-Ог-нуАЬта -  как калиево-натриевые санидины, a Or-Ĥ b V3-O rm  -  как 
калиевые санидины. Описание последних см. “К-санидин”.

Структ. и морф, крист. Для высокотемпературной серии санидин- 
мональбит: монокл. с. С\н -С 21т \ для неупорядоченной топохимически 
моноклинной серии санидин-анальбит: калиевые члены ряда — монокл. с. 
C\h — C l / т, натриевые -  трикл. с. С/ — P1 (условно С1 ); для низкотемпе
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ратурной серии микроклин-альбит для всех членов ряда: трикл. с. С] — Р 1 
(условно СТ).

Кристаллизуясь выше сольвуса (~600°), К,Ыа-п.ш. сохраняются метаста
бильно в виде гомогенных членов серии санидин-анальбит вплоть до ком
натной температуры (хотя различие в радиусах К и Ыа более 15%, что долж
но способствовать фазовому распаду), при этом, поскольку К-конечный 
член ряда моноклинный, а №  -  триклинный, внутри ряда должно быть из
менение симметрии [1].

Зависимость параметров ячейки от химического состава установлена 
для искусственно полученных членов ряда и неоднократно уточнялась [1-8].

Для высокотемпературной неупорядоченной серии санидин-анальбит 
первые данные получены Г. и Дж. Донней [1]:
КА15130 8, м ол.% а Ь с а Р Т V Уд. в.

0,00* 8,172 12,884 7,123 93,649 116,447 90,192 669,7 2399
9,476 8,197 12,901 7,131 93,069 116,371 90,163 674.3 2,597

19,063 8,243 12,927 7,140 92,149 116,281 90,298 681,5 2,584
28,763 8,279 12,949 7,149 91,312 116,259 90,113 687,1 2378
32,676 8305 12,960 7,153 90 116.231 90 690,6 2,571
33,657 8,310 12,964 7,154 90 116,201 90 6913 2,569
38,578 8,335 12,970 7,159 90 116,166 90 6943 2366
48,510 8,389 12,990 7,164 90 116,101 90 701,1 2357
58,561 8,445 13,001 7,168 90 116,041 90 707,1 2,550
79,029 8,537 13,026 7,173 90 115,941 90 717,3 2,545
100,00 8,617 13,030 7,176 90 116,077 90 723,7 2353

Синтезированы при 700-800° и Р щ о  = 1000 кг/см2 за 1-9 сут. Линейные параметры 
±0,04% (о, с = ±0,003, Ь = ±0,005 А), угловые ±0,01°.

‘ П ересчитанны е по програм ме Э ванса, А пплем ана и Х эндверкера: а = 8,160, 
Ъ= 12,871, с =  7,115 А; а= 93,542, р = 116,362, у= 90,235°; V = 667,4 А3[9].

Для той же серии по данным Орвиля [2]:
КА151308, мол.% а Ь с а

0,00 8,1506(24) 12,8616(20) 7,1151(10) 93,650(19)
4,72 8,1665(27) 12,8738(20) 7,1175(9) 93,376(16)
9,47 8,1988(28) 12,8883(27) 7,1234(13) 92,990(23)

14,26 8,2129(33) 12,9096(31) 7,1320(14) 92,710(28)
19,06 8,2347(32) 12,9245(20) 7,1368(10) 92,288(21)
23,90 8,2526(28) 12,9351(19) 7,1431(8) 91,928(17)
28,76 8,2820(45) 12,9541(32) 7,1489(14) 91,426(27)
33,66 8,2893(36) 12,9593(41) 7,1537(20) 90,756(38)
38,58 8,3205(12) 12^)771(17) 7,1585(9) 90,000(14)
43,53 8,3479(15) 12.9849(16) 7,1637(9) 90,00
48,51 8,3752(13) 12,9895(17) 7,1646(9) 90,00
53,52 8,4017(24) 12.9936(21) 7,1643(10) 90,00
58,56 8,4250(20) 12,9988(17) 7,1668(9) 90,00
63,63 8,4487(10) 13,0128(13) 7,1701(6) 90,00
68,73 8,4705(7) 13,0111(10) 7,1711(5) 90,00
73,87 8,4970(8) 13,0148(11) 7,1714(6) 90,00
84,22 83447(11) 13,0206(13) 7,1759(7) 90.00
89,45 83582(8) 13,0196(10) 7,1769(6) 90,00
94,71 8,5851(9) 13,0273(12) 7,1788(7) 90,00

100,00 8,6027(8) 13,0209(10) 7,1777(5) 90,00
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КАК^зОв, мол.% Р У У

0 116,451(20) 89,985(16) 666,11(18)
4,72 116,460(16) 90,122(16) 668,42(19)
9,47 116,444(27) 90,235(25) 672,73(22)

14,26 116,407(31) 90,193(39) 676,27(27)
19.06 116,395(21) 90,212(23) 679,65(23)
23,90 116,339(17) 90,141(23) 682,84(21)
28,76 116,323(29) 90,145(32) 687,16(35)
33,66 116,288(35) 89,952(43) 688,94(34)
38,58 116,196(16) 90,000(13) 693,56(15)
43,53 116,159(19) 90,00 696,99(17)
48,51 116,144(19) 90,00 699,69(16)
53,52 116,124(25) 90,00 702,22(21)
58,56 116,094(21) 90,00 704,87(18)
63,63 116,039(9) 90,00 708,28(9)
68,73 116,031(7) 90,00 710,15(7)
73,87 116,012(8) 90,00 712,73(8)
84,22 116,021(10) 90,00 717,45(10)
89,45 116,000(9) 90,00 718,76(8)
94,71 116,001(8) 90,00 721,54(9)

100,00 116,001(7) 90,00 722(6)

Синтезированы из стекол, приготовленных Ш сйрером в Геофизической лаборато
рии И нститута К арнеги, СШ А, при 800°, Р Нг0 =  1 кбар за 5 -7  сут. Д ифрактом етр,

СиКа-излученис в интервале 2013-53°, внутренний стандарт СаР2 с а 0 = 5,462 А.

Уравнения регрессии, связывающие параметры ячейки с составом [2]: 
а = 8,15328 + 3,6749 ■ 10' 3 Ог* + 2,6874 ■ 1(Г5 Ог2 -  1,8688 • 1(Г7 О 2

(ст = 0,0048 А),
Ь = 12,85722 + 4,0877 ■ КГ3 О  -  3,1560 ■ 1(Г50 2 + 7,217 • \<У*0О

(а  = 0,0035 А),
с = 7,11150 + 1,6805 • 1 Ог3О г -  1,5067 - 1(Г50 2 + 4,937 ■ 1(Г*0 гз

(с  = 0,0018 А),
а 2* = 93,6470 -  0,05847 Ог -  0,62845 • 10~3 Ог2 (с  = 0,0317°),
р = 116,4728 -  0,00316 Ог -  0,1255 - 10“3 Ог2 + 0,1130 • 1(Г5 Ог2

(а = 0,0183°),
Т  = 89,9827 -  0,04008 Ог -  0,19362 • 10-2О 2 + 0,23161 •

(а = 0,0467°),
V = 665,511 + 0,76768 О г-  9,460 - Ю^Ог2-  1,0227 ■ 10г5ОгЗ

(а = 0,32 Аз).
* О г -содерж ание КА15130 8, мол.%.
2* Для триклинных членов серии в интервале 0-28,8 мол.% Ог.
3* Для всех триклинных членов серии.
Рассчитанные значения для диагностических рефлексов [2]:

К А ^зО в, мол.% ¿(201) ¿(400) ¿(060) ¿(204) ¿(131) ¿(131)
0,00 4,0345 1,8235 2,1382 1,7750 3,0115 2,8313
4,72 4,0420 1,8260 2,1408 1,7762 3,0111 2,8378
9,47 4,0567 1,8344 2,1441 1,7782 3,0101 2,8503
14,26 4,0632 1,8383 2,1484 1,7809 3,0079 2,8638
19,06 4,0731 1,8436 2,1518 1,7826 3,0026 2,8784
23,90 4,0809 1,8487 2,1542 1,7846 2,9999 2,8939
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КА18130 8, м ол.% ¿/(201) ¿(400) ¿(060) ¿(204) ¿(131) ¿(131)

28,76 4,0943 1,8556 2,1581 1,7865 2,9904 2,9122
33,90 4,0974 1,8618 2,1597 1,7881 2,9717 2,9363
38,58 4,1107 1,8666 2,1628 1,7895 2,9614 2,9614
43,53 4,1228 1,8732 2,1642 1,7908 2,9659
48,51 4,1348 1,8796 2,1649 1,7910 2,9692
53,52 4,1464 1,8859 2,1656 1,7908 2,9722
58,56 4,1565 1,8919 2,1665 1,7915 2,9757
63,63 4,1666 1,8979 2,1688 1,7923 2,9808
68,73 4,1761 1,9028 2,1685 1,7925 2,9827
73,87 4,1876 1,9091 2,1691 1,7926 2,9857
84,22 4,2089 1,9198 2,1701 1,7936 2,9906
89,45 4,2146 1,9230 2,1699 1,7938 2,9921
94,71 4,2266 1,9298 2,1712 1,7942 2,9950

100,00 4,234 1,9330 2,1702 1,7939 2,9957

Д л я т о й  ж е  сери и  п о  Л уф у и К вер о л -С у н е [3]:
К А Ю зО в, 
м о л . ДОЛ. (N0,) а Ь с а

0,0565 8,1749(15) 12,8962(27) 7,1244(14) 93,272(23)
0,1015 8,1943(29) 12,9133(42) 7,1316(25) 92,995(42)
0,1822 8,2305(39) 12,9408(46) 7,1430(23) 92,398(55)
0,2220 8,2518(18) 12,9485(30) 7,1485(17) 91,813(35)
0,2516 8,2697(27) 12,9604(37) 7,1548(17) 91,533(35)
0,3336 8,3004(15) 12,9862(27) 7,1624(14) 90,357(38)
0,4100 8,3538(36) 13,0011(42) 7,1680(22) 90,057(53)
0,4568 8,3760(16) 13,0044(22) 7,1636(13) 90,000
0,5477 8,4137(10) 13,0072(14) 7,1708(9) 90,000
0,6086 8,4396(20) 13,0164(35) 7,1699(18) 90,000
0,6355 8,4511(15) 13,0169(16) 7,1712(11) 90,000
0,6812 8,4741(50) 13,0212(34) 7,1721(22) 90,000
0,6944 8,4764(13) 13,0232(22) 7,1730(12) 90,000
0,7480 8,4956(15) 13,0261(22) 7,1744(12) 90.000
0,7935 8,5220(11) 13,0263(17) 7,1752(10) 90,000
0,8513 8,5417(14) 13,0270(20) 7,1776(11) 90,000
0,9089 8,5658(10) 13,0390(17) 7,1813(9) 90,000
0,9429 8,5907(14) 13,0311(19) 7,1788(10) 90,000
0,9405 8,5949(10) 13,0275(15) 7,1826(8) 90.000

К А ^ з О ^ , 
м ол . до л . (АСг) Р У V

0,0565 116,423(18) 90,093(17) 671,22(17)
0,1015 116357(38) 90,153(30) 674,97(34)
0,1822 116348(45) 90,200(38) 680,95(35)
0,2220 116,282(20) 90,243(20) 684,37(22)
0,2516 116391(22) 90,177(30) 687,18(25)
0,3336 116,282(15) 90,017(23) 692,22(25)
0,4100 116,196(28) 89,925(30) 698,55(46)
0,4568 116,107(15) 90,000 700,69(16)
0,5477 116,129(10) 90,000 704,56(10)
0,6086 116,096(22) 90,000 707,34(22)
0,6355 116,034(13) 90,000 708,83(13)
0,6812 116,023(32) 90,000 711,16(36)
0.6944 116,048(13) 90,000 711,39(15)
0,7480 115,995(13) 90,000 713,54(15)
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КА15130 8, 
мол. дол. (Л/0г) Р 7 V

0,7935 115,998(10) 90,000 715,54(15)
0,8513 115,998(13) 90,000 717,85(14)
0,9089 116,001(10) 90,000 720,83(12)
0,9429 116,017(12) 90,000 722,19(13)
0,9405 116,019(10) 90,000 722,73(11)

Синтез из дегидратированных гелей в гидротермальных условиях при 800 ± 10° и 
Ян20 = 0,5 кбар, с контролем состава синтезированных полевых шпатов методом атомной 
абсорбции. Камера Гинье-де Вольфа, СиКа-излучение внутренний стандарт -  шпинель с 
а = 8,0833 А. Более высокие значения параметров Ь. с и V, чем в работе [2], объясняются 
более высокой степенью 51/А1-разупорядочснности членов данной серии.

Уравнения регрессии для всей серии и отдельно для моноклинной (К) и 
для триклинной (№) ее частей [3]:

Триклинная (Ка) часть серии для 0 < 7/0г < 0,33
(а = 0,00258 А),а = 8,14514(440) + 0,5063(515) А0г-  0,109(132)

Ъ -  12,87700(318) + 0,3577(373) А0г-  0,109(132) Ы2Г 

с = 7,11386(160) + 0,1875(187) И0г -0,1250(478) Ыг0г 

а  = 93,4958(837) -  2,816(980) Ы0г -  19,87(2,50) И20г 

Р = 116,4720(312) -  1,090(365) И0г -  1,562(932) И20г 

у=  89,9233(339) + 89,25(6,66) ЛГ0г- 9,02(1,01)

V = 666,207(507) + 89,25(6,66) Ы0г-  32,6(17,0)

(о = 0,00186 А), 

(а = 0,00094 А), 

(о = 0,0490°),

(а  = 0,0182°),

(а  = 0,0199°),

(а = 0,333 Аз);

Моноклинная (К) часть серии для 0,41 < 7/0г < 1,00
а = 8,17268(511) + 0,43910(701) ЛГ0г 
Ь = 12,97830(430) + 0,05957(590) А0г 
с = 7,15302(199) + 0,02910(274) Л/0г 
Р = 116,2590(399) + 0,29442(574) А0г 
V = 680,234(308) + 44,730(423) Ы0г

(а = 0,00428 А), 
(а = 0,00360 А), 
(а = 0,00167 А), 
(а = 0,0334°),
(а = 0,258 Аз);

Для всей серии в целом
а = 8,1425(41) + 0,51587(1840) М0г -  0,04663(1740) Л& (а  = 0,00516 А),

Ъ = 12,8819(41) + 0,35669(1816) Ы0г -  0,21387(1717) Л^г (ст = 0,00509 А), 

с = 7,1222(27) + 0,12793(1213) Ы0г -  0,07275(1147) Л& (с  = 0,00340 А), 

а  = 94,606(273) -  18,562(2,257) Т/0г + 23,938(4,977) Л& -  

-  10,188(3,163) N*г (а  = 0,224°),
Р = 116,485(22) -  0,9414(1005) А0г + 0,45312(9505) л£г (а = 0,0282°),

у = 90,224(40) -  0,5547(1773) И0г + 0,3398(1677) Л^г (а = 0,0497°),
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V = 665,070(757) + 104,563(6,274) -  75,00(13,83) л£г + 31,062(8,791)
(о = 0,623 А3).

Для той же серии по Ховису [5]:
КА15130 8, 
мол. дол. (Л/0г)

а Ь с а

0,0114 8,1617(17) 12,8731(12) 7,1118(15) 93,479(12)
0,1521 8,2267(14) 12,9174(11) 7,1320(9) 92,605(11)
0,3711* 8,3169(26) 12,9822(17) 7,1550(22) 89,947(28)
0,3711* 8,3174(25) 12,9839(15) 7,1576(16) 90,00
0,5091 8,3929(16) 12,9999(13) 7,1653(80) 90,00
0,6183 8,4368(15) 13,0155(13) 7,1660(9) 90,00
0,8358 8,5334(11) 13,0295(9) 7,1752(7) 90,00
0,9691 8,6013(13) 13,0312(13) 7,1783(9) 90,00

КА15130 8, 
мол. дол. (Л/дг)

0,0114

Р

116,450(11)

7

90,211(12)

V

667,36(33)
0,1521 116,387(7) 90,177(12) 678,01(20)
0,3711* 116,160(20) 90,011(20) 693,40(49)
0,3711* 116,164(16) 90,00 693,77(41)
0,5091 116,104(10) 90,00 702,04(23)
0,6183 116,020(10) 90,00 707,14(23)
0,8358 115,992(7) 90,00 717,09(16)
0,9691 115,992(9) 90,00 723,21(22)

* Рассчитаны два варианта параметров — на основе триклинной ячейки и моноклинной. 
Анальбит получен отжигом альбита из Амелии при 1052°, Р=  1 атм за 7 1 0 ч , санидин — из 
анальбита ионным обменом в расплаве КС1 при 817-825° за 25—38 ч, промежуточные 
члены рада -  гомогенизацией смесей санидина и анальбита при 940° за 153-155 ч.

Уравнения регрессии для всего ряда[5]: 
а = 8,1553(15) + 0,4567(25) И0г,
Ъ = 12,8687(19) + 0,3705(90) А0г-  0,2109(85) Л^г;

с = 7,1114(14) + 0,1448(65) 1У0г -  0,0804(65) Ыг0г;

Р = 116,490(14) -  1,058(65) И0г + 0,550(65) Л&..

Для той же серии по Кролю с соавт. [8]:
Ог АЬ Ап

а Ь С а
моль

0,3 99,4 0,3 8,1560(6) 12,8713(6) 7,1077(4) 93,483(5)
5,0 94,7 0,3 8,1806(11) 12,8855(18) 7,1137(11) 93,212(13)

10,0 89,7 0,3 8,2038(6) 12,9018(6) 7,1213(6) 92,965(5)
14,9 84,8 0,3 8,2256(9) 12,9212(9) 7,1288(8) 92,627(9)
19,9 79,8 0,3 8,2469(8) 12,9347(9) 7,1342(6) 92,267(9)
24,8 74,9 0,3 8,2697(10) 12,9491(9) 7,1433(10) 91,846(9)
29,8 69,9 0,3 8,2900(16) 12,9683(16) 7,1500(15) 91.309(13)
39,7 60,0 0,3 8,3343(10) 12,9893(10) 7,1562(8) 90
39.7 60,0 0,3 8,3327(14) 12,9893(14) 7,1544(11) 90
44,6 55,1 0,3 8,3603(10) 12,9941(12) 7,1596(6) 90
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Ог Ab Ап
а Ь С амоль

49,6 50,1 0,3 8,3792(10) 12,9992(10) 7,1611(8) 90
54,5 45,2 0,3 8,4061(11) 13,0057(9) 7,1642(6) 90
59,4 40.3 0,3 8,4305(8) 13,0134(8) 7,1659(5) 90
64,4 35,3 0,3 8,4550(7) 13,0172(8) 7,1675(6) 90
69,3 30,4 0,3 8,4748(8) 13,0197(8) 7,1683(7) 90
743 25,4 о з 8,4978(5) 13,0215(6) 7,1697(4) 90
79,2 203 0 3 8,5196(7) 13,0236(7) 7,1714(5) 90
84,2 15,5 0,3 8,5395(6) 13,0263(8) 7,1713(5) 90
89,1 10,6 0,3 8,5599(6) 13,0285(7) 7,1750(5) 90
94,1 5,6 0,3 8,5804(6) 13,0313(7) 7,1762(5) 90
98,8 0,9 0,3 8,5967(7) 13,0314(8) 7,1785(5) 90
99,7 0,0 0,3 8,6045(10) 13,0306(10) 7,1787(8) 90

Ог Ab Ап
В Y V

МОЛЬ

0,3 99,4 о з 116,448(4) 90,251(5) 666.41(10)
5,0 94,7 0 3 116,418(7) 90,246(10) 670,14(20)
10,0 89,7 0,3 116,403(4) 90,203(5) 673,92(10)
14,9 84,8 0,3 116,358(7) 90,193(7) 677,96(17)
19,9 79,8 0,3 116,344(6) 90,152(7) 681,27(14)
24,8 74,9 0,3 116,308(6) 90,138(6) 685,24(20)
29,8 69,9 0,3 116,275(11) 90,087(13) 689,02(33)
39,7 60,0 0,3 116,184(7) 90 695,21(18)
39,7 60,0 0 3 116,157(9) 90 695,01(24)
44,6 55,1 0,3 116,134(6) 90 698,27(16)
49,6 50,1 о з 116,101(6) 90 700,46(16)
543 453 о з 116,083(6) 90 703,47(14)
59,4 40,3 0,3 116,057(4) 90 706,26(11)
64,4 35,3 0,3 116,032(4) 90 708,82(12)
69,3 30,4 0,3 116,007(6) 90 710,85(14)
74,3 25,4 0,3 116,008(3) 90 713,02(9)
79,2 203 о з 116,000(4) 90 715,17(12)
84,2 15,5 0 3 115,987(4) 90 717,07(10)
89,1 10,6 0,3 115,994(4) 90 719,22(10)
94,1 5,6 0,3 116,001(4) 90 721,18(11)
98,8 0,9 0 3 116,022(5) 90 722,66(12)
99,7 0,0 о з 116,011(6) 90 723,36(17)

Сухой отжиг альбита из Казадеро, шт. Калифорния (СШ А), О г ^ А Ь ^ А ^  при 1090°,
110 сут, до получения анальбита; санидин получен из анальбита путем ионного замещения 
в расплаве КС1; промежуточные члены  ряда -  гомогенизацией смесей анальбита и 
санидина при 1000°, 2 сут. Камера Гинье-Ягодзинского, CuA'c(i-излучение. Принимается,
что распределение Si и А1 в Т-познциях во всех членах серии высокий санидин-анальбит 
соответствует: t|0  = tim  = 0,28, t20 = t2m = 0,22.

Параметры для неупорядоченной серии санидин-анальбит приводятся 
также в работе [10].

Связь параметров ячейки с составом для низкотемпературной упорядо
ченной серии микроклин-альбит по Орвилю [2]:
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КАШ зОв, мол.% а Ъ с а
0,94 8,1421(32) 12,7807(43) 7,1554(18) 94,083(45)

10,27 8,1808(36) 12,7967(103) 7,1622(19) 93,814(65)
19,71 8,2319(33) 12,8442(24) 7,1749(11) 93,175(35)
29,27 8,2848(20) 12,8848(14) 7,1894(6) 92,663(25)
38,96 8,3374(30) 12,9071(36) 7,1971(15) 91,947(62)
48,76 8,3808(40) 12,9231(43) 7,2019(19) 91,567(49)
58,65 8,4197(16) 12,9345(30) 7,2060(14) 91,180(29)
68,71 8,4715(16) 12,9501(29) 7,2124(14) 90,988(34)
78.86 8,5091(20) 12,9545(26) 7,2141(13) 90,745(27)
89,11 8,5466(20) 12,9552(21) 7,2160(9) 90,669(22)
99,48 8,5891(34) 12,9628(38) 7,2230(15) 90,617(46)

КА18130 8, мол.% Р У V

0,94 116,674(35) 87,847(45) 663,67(31)
10,27 116,544(41) 87,772(70) 669,23(53)
19,71 116,363(18) 87,772(26) 678,60(25)
29,27 116,426(41) 87,807(21) 686,38(30)
38,96 116,103(64) 87,631(27) 694,80(35)
48,76 116,020(32) 87,612(31) 700,30(31)
58,65 115,970(19) 87,659(24) 704,93(20)
68,71 115,921(20) 87,614(25) 711,04(21)
78,86 115,868(18) 87,741(22) 714,98(19)
89,11 115,921(18) 87,751(20) 718,03(16)
99,48 115,952(32) 87,741(37) 722,52(29)

Синтезированы гомогенизацией при 900° за 48 ч из альбита состава АЬд^2^>г\,0^ ,г0.2 и 
микроклина состава Огуд^АЬ^^Ащ^,  полученных в результате ионообменного замещения 
исходного микроклина из пегматита Хуго (ш т. Ю жная Д акота, СШ А), содерж ащ его 
85,7 мас.% Ог, 11,6% АЬ, 0,2% Ап  и 2,4% Ш)А№1з08 с Др = 0,94, с расплавом ЫаС1 при 900° 
за 48 ч до альбита, а затем  полученного альбита с расплавом КС1 при 900° за 48 ч до 
микроклина. Д ифрактометр, СиКа-излучение, 13-53° 20, внутренний стандарт СаР2 с 
а = 5,462 А.

Уравнения регрессии {О г- ъюп.%) [2]:
а = 8,13085 + 4,5497 • 1(Г3 Ог -  9,596 • КГ6 Ог* (а  = 0,0046 А),
Ъ = 12,7709 + 4,3049 ■ 1(Г3 Ог -  2,4395 ■ 1(Г5 Ог* (с  = 0,0049 А),
с = 7,15111 + 1,5865 • 10-3О - 1,3699 • Ю-50г2 + 4,872- Ю^ОгЗ

(а = 0,0027 А),
а  = 94,2505 -  0,05629 Ог -  0,9287 • 1 0 ^0 2  + 0,29925 • 1(Г5 0г>

(а = 0,11°),
р = 116,6837 -  0,01259 Ог -  0,6668 • 10“4 0,-2 + 0Д216 • 10' 5 0г>

(а = 0,065°),
у  = 87,8653 -  0,007227 Ог + 0,6265 • 10-4 0 Г2 (с = 0,053°),
V = 661,628 + 0,94301 О г - 3,1804 • 10^0,2-2 ,149 - 10^0,3

(а =1,30 Аз).
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Р ассчи тан н ы е зн ач ен и я  д ля  д и агн ости ческ и х  р еф л ек со в  [2]:

КА15130 8, мол.% </(201) </(400) </(060) </(204) </(131) </(131)
0,94 4,0306 1,8188 2,1247 1,7842 2,9614 2,8608

10,27 4,0473 1,8296 2,1280 1,7865 2,9621 2,8780
19,71 4,0695 1,8438 2,1371 1,7909 2,9621 2,9093
29,71 4,0950 1,8545 2,1447 1,7953 2,9600 2,9306
38,96 4,1158 1,8711 2,1490 1,7982 2,9519 2,9671
48,76 4,1345 1,8818 2,1519 1,7997 2,9512 2,9856
56,68 4,1513 1,8913 2,1538 1,8009 2,9492 2,0008
68,71 4,1744 1,9034 2,1565 1,8027 2,9507 3,0140
78,86 4,1910 1,9128 2,1574 1,8032 2,9527 3,0222
89,11 4,2082 1,9204 2,1575 1,8036 2,9532 3,0260
99,48 4,2276 1,9293 2,1587 1,8053 2,9560 3,0320

Д л я  т о й  ж е  сер и и  п о  Х ови су  и  П еки н су  [6 ], уточн и вш и х 
;е д ан н ы е В ал ьдб ау м а и  Р оби  [4]:

р ан ее  п олуч ен -

КА15130 8, л
мол. дол. (Л/0г)

и и С а

0,0016 8,1435(20) 12,7903(16) 7,1592(11) 94,182(17)
0,1078 8,1805(36) 12,8240(28) 7,1662(25) 93,827(36)
0,1977 8,2214(34) 12,8501(31) 7,1731(20) 93,166(57)
0,3014 8,2649(44) 12,8936(19) 7,1882(25) 92,774(37)
0,3958 8,3214(48) 12,9137(21) 7,1948(46) 92,077(37)
0,4998 8,3766(87) 12,9291(26) 7,2005(64) 91,435(36)
0,6240 8,4309(30) 12,9439(19) 7,2096(24) 90,971(25)
0,6868 8,4595(32) 12,9495(20) 7,2049(40) 90,907(19)
0,7953 8,5074(21) 12,9584(24) 7,2036(23) 90,728(17)
0,8986 8,5514(16) 12,9592(25) 7,2179(23) 90,652(17)
0,9954 8,5844(40) 12,9633(29) 7.2203(35) 90,638(28)

К А ^зО в, 
мол. дол. (Л/0г) Р У V

0,0016 116,577(10) 87,720(14) 665,09(27)
0,1078 116,475(22) 87,713(36) 671,40(54)
0,1977 116,346(19) 87,767(43) 677,98(44)
0,3014 116,507(22) 88,040(32) 684,61(69)
0,3958 116,203(37) 87,766(26) 693,02(1,03)
0,4998 116,212(52) 87,603(35) 699,00(1,65)
0,6240 116,000(20) 87,737(26) 706,60(53)
0,6868 115,972(24) 87,691(22) 708,99(64)
0,7953 115,867(19) 87,761(17) 714,02(44)
0,8986 115,931(13) 87,722(14) 718,77(35)
0,9954 115,890(21) 87,736(20) 722,26(61)

Гомогенизация при 935 ± 15°, 150 ч, смесей микроклина из Амелии, шт. Виргиния, 
США, с альбитом, полученным из микроклина ионообменным замещением в расплаве 
№С1. Дифрактометр, СиАГ„-излучение, 20-60° 20, внутренний стандарт с а = 5,43054 А. 
Данные лучше согласуются с данными [2], чем с данными [4], что объясняется различия
ми в методиках съемки образцов.
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Для серии микроклин-альбит по Кролю с соавт. [8]:

О г А Ь А п
а Ь С а

МОЛЬ

0,2 99,7 0,1 8,1355(7) 12,7853(8) 7,1583(6) 94,278(6)
0,2 99,7 0,1 8,1355(8) 12,7843(6) 7,1580(6) 94,261(5)
5,0 94,9 0,1 8,1599(7) 12,7962(6) 7,1604(7) 94,107(6)
5,0 94,9 0,1 8,1576(8) 12,7947(6) 7,1611(7) 94,120(6)

10,0 89,9 0,1 8,1790(11) 12,8082(8) 7,1663(7) 93,969(7)
10,0 89,9 0,1 8,1783(10) 12,8089(8) 7,1651(8) 93.960(7)
15,0 84,9 0,1 8,1983(14) 12,8216(7) 7,1700(12) 93,771(9)
15,0 84,9 0,1 8,1967(13) 12,8214(9) 7,1691(11) 93,766(9)
20,0 79,9 0,1 8,2237(12) 12,8328(14) 7,1758(10) 93,550(13)
20,0 79,9 0,1 8,2253(10) 12,8369(8) 7,1746(8) 93,520(9)

25,0 74,9 0,1 8,2482(11) 12,8542(10) 7,1790(8) 93,286(10)

30,0 69,9 0,1 8,2761(12) 12,8692(9) 7,1852(9) 92,971(12)

35,0 64,9 0,1 8,2973(20) 12,8786(12) 7,1896(15) 92,716(14)

40,0 59,9 0,1 8,3228(8) 12,8973(7) 7,1946(7) 92,393(7)

45,0 54,9 0,1 8,3458(11) 12,9100(8) 7,1985(7) 92,075(9)

50,0 49,9 0,1 8,3717(13) 12,9222(11) 7,2011(10) 91,807(11)

55,0 44,9 0,1 8,3949(14) 12,9321(9) 7,2047(10) 91,481(9)

60,0 39,9 0,1 8,4195(23) 12,9399(15) 7,2060(21) 91,324(17)

65,0 34,9 0,1 8,4465(10) 12,9461(9) 7,2085(8) 91,097(9)

70,0 29,9 0,1 8,4703(8) 12,9492(8) 7,2112(6) 91,000(7)

75,0 24,9 0,1 8,4910(9) 12,9513(9) 7,2106(6) 90,886(7)

80,0 19,9 0,1 8,5139(7) 12,9571(8) 7,2149(7) 90,799(7)

85,0 14,9 0,1 8,5335(8) 12,9600(9) 7,2157(5) 90,768(6)

90,0 9,9 0,1 8,5540(8) 12,9582(6) 7,2180(6) 90,694(6)

95,0 4.9 0,1 8,5735(6) 12,9589(6) 7,2187(5) 90,664(5)

99,8 0,1 0,1 8,5903(10) 12,9616(10) 7,2200(8) 90,631(9)

99,9 0,0 0,1 8,5907(8) 12,9634(7) 7,2215(6) 90,609(8)

99,9 0,0 0,1 8,5915(6) 12,9624(5) 7,2220(5) 90,627(5)

99,9 0,0 0,1 8,5925(7) 12,9645(7) 7,2221(6) 90,607(6)

99,9 0,0 0,1 8,5917(7) 12,9612(8) 7,2211(5) 90,623(6)

О г А Ь А п
р

МОЛЬ

0,2 99,7 0,1 116,606(5)
0,2 99,7 0,1 116,607(5)
5,0 94,9 0,1 116,539(5)
5,0 94,9 0,1 116,537(5)

10,0 89,9 0,1 116,491(6)
10,0 89,9 0,1 116,487(6)
15,0 84,9 0,1 116,439(8)
15,0 84,9 0,1 116,432(8)
20,0 79,9 0,1 116,352(8)
20,0 79,9 0,1 116,357(6)
25,0 74,9 0,1 116,286(7)
30,0 69,9 0,1 116,227(8)
35,0 64,9 0,1 116,178(12)
40,0 59,9 0,1 116,134(7)
45,0 54,9 0,1 116,080(6)
50,0 49,9 0,1 116,010(8)
55,0 44,9 0,1 115,973(8)
60,0 39,9 0,1 115,934(16)

У V

87,684(5) 663,84(13)
87,693(5) 663,78(13)
87,662(5) 667,13(12)
87,664(4) 666,92(15)
87,642(6) 670,25(18)
87,629(6) 670,14(17)
87,635(8) 673,32(25)
87,637(8) 673,14(23)
87,627(12) 677,21(23)
87,605(7) 677,42(17)
87,552(10) 681,19(18)
87,554(10) 685,40(20)
87,564(11) 688,49(35)
87,534(6) 692,46(15)
87,497(6) 695,83(16)
87,476(10) 699,37(22)
87,520(8) 702,48(22)
87,517(12) 705,34(44)
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Ог Ab Ап
ß Y V

М О Л Ь

65,0 34,9 0,1 115,915(6) 87,568(8) 708,34(17)
70,0 29,9 0,1 115,915(5) 87,575(5) 710,78(13)
75,0 24,9 0,1 115,926(5) 87,628(7) 712,52(14)
80,0 19,9 0,1 115,919(5) 87,637(6) 715,24(13)
85,0 14,9 0,1 115,912(5) 87,603(6) 717.15(13)
90,0 9,9 0,1 115,920(5) 87,649(5) 718,97(13)
95,0 4,9 0,1 115,944(4) 87,652(5) 720,57(11)
99,8 0,1 0,1 115,960(7) 87,688(8) 722,18(19)
99,9 0,0 0,1 115,946(5) 87,698(7) 722,56(13)
99,9 0,0 0,1 115,946(4) 87,677(4) 722,60(10)
99,9 0,0 0,1 115,955(4) 87,692(6) 722,77(13)
99,9 0,0 0,1 115,945(4) 87,683(5) 722,48(12)

Синтез из смесей альбита из К азадеро, ш т. Калифорния, СШ А, Or02Abgg1An0l  и
микроклина из П рилепа, М акедония, Огд^^АЬ^^Ап^,  подвергнутого ионообменному 
замещению в КС1 при 850°, 5 ч (для избавления от 9 мол.% пертитового альбита). Смеси 
гомогенизировались сухим отжигом при 800-1000°, 40-80 ч. Камера Гинье-Ягодзинского, 
СиК ^-излучение. Принимается, что распределение Si и А1 в Т-позициях во всех членах 
серии микроклин-альбит соответствует: t j 0 =  1,00, t ! m = t20 = t2m = 0,00.

Параметры для упорядоченной серии микроклин-альбит приводятся 
также в работе [10].

Изменение симметрии в результате сдвигового превращения С21 т —> С\ 
найдено в более натриевых составах, чем ОгЪ5АЬ65: при составе 
О г34А Ь 66, мас.% (<9г327у4Ь 673, мол.%) [1] или О г 4ЪЪА Ь ^ ъ ±  2 мас.% 
(0 г42ОА658О ± 2 мол.%) при комнатной температуре [2]; при 1Я0г = 0,43 ± 0,02
[3]. Расщепление отражений 111-111 , 130-130 , 131-131 и 132-132 на 
порошкограммах указывает на сдвиговое превращение при составе 
О г40АЬ6о мас.% [2]. Согласно Кролю с соавт. [8], сдвиговое превращение в се
рии высокий санидин-анальбит происходит при составе Огм^АЬЬЬ1Ь и соот
ветствует значению, найденному в работах [11-13].

Параметр а чувствителен к изменению состава гомогенных (и грубопер- 
титовых) К,Ыа-п.ш. и мало зависит от 51/А1-упорядоченности; для обоих 
серий кривые почти совпадают с наибольшим расхождением не более 4% Ог 
(при точности ±0,004 А). Параметры Ь и с  зависят как от состава, так и от 
структурного состояния: Ь возрастает, а с  уменьшается при переходе от бо
лее упорядоченных к менее упорядоченным К,Ыа-п.ш., что объясняется пе
рераспределением 51 и А1 в Тг  и Т2-позициях. На это перераспределение не 
оказывает влияния изменение симметрии, и закономерность одинаково при
ложима как к моноклинным, так и к триклинным членам серий. Значение 
угла Р меняется мало. Величина угла а  в триклинных разностях зависит от 
состава (в меньшей степени) и от 51/А1-упорядоченности (в большей степе
ни). Величина угла у зависит от структурного состояния и почти не зависит 
от состава (фиг. 63). Объем ячейки зависит от состава; кривые его измене
ния почти совпадают в области Ог1(ХГОг20АЬт, но более богатые натри
ем разности имеют меньшие объемы для низкотемпературной упорядо
ченной серии, достигая для чистого АЬ100 различия в 3,8 ± 1,1 А3 
(0,57 ±0,17 см3/моль) [2].

В последние годы все более выясняется, что даже гомогенные К,Иа-п.ш. 
имеют неоднородное внутреннее строение, и локальные участки зерен
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У, А3

Ог, мол.% Ог, мол.%

Фиг. 63. Зависимости линейных и угловых параметров ячейки от состава К,№  полевых шпа
тов для серий высокий санидин-анальбит (НЯ-АА) и микроклин-альбит (ЬМ-1А) (по Кролю 
и др.)

различаются по степени K/Na- и Si/Al-упорядочения и характеру проявления 
других твердофазовых превращений. Наблюдаются так называемые мезо- 
структуры -  микроструктуры с размерностью порядка 100 А -  полосчатые 
(stripe), твидовые (tweed), несоразмерные (incommensurate), блокового стро
ения и т.п. Они отражают ранние стадии посткристаллизационных превра
щений в полевых шпатах, приводящих впоследствии к образованию крипто-, 
микро- и макропертитов вплоть до разделения на гомогенные К- и Na-п.ш. 
[14—28]. В последнее время сдвиговые (displacive) С 2/т —>С1 превращения 
[14, 15] и другие фазовые переходы [16-22], явления позиционного K/Na- 
упорядочения [15, 23], механизмы образования твидовых [24-26] и других 
структур упорядочения [22,27] изучались методами электронной микроско
пии, колебательной спектроскопии, ЭПР и ЯМР, дающими информацию о 
локальном строении и локальных свойствах полевошпатовой структуры. 
Широко использовалась высокочастотная инфракрасная и рамановская 
спектроскопия [15,20, 21]. Фазовые превращения анализировались на осно
ве теории Ландау [18].

В кристаллической структуре К,Na-п.ш. рассматриваются связи дальне
го порядка (изучаемые рентгеновскими методами, дающие усредненные 
структуры и средний химический состав минерала) и связи ближнего поряд
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ка (изучаемые указанными выше электронно-микроскопическими и спект
роскопическими методами). В соответствии с этим выделяют два параметра 
порядка: макроскопический параметр Qod и локальный параметр порядка 
qod, меняющиеся от 0 в высокосимметричном неупорядоченном состоянии 
до 1 в низкосимметричном максимально упорядоченном состоянии, равно
весном при О К [20-21, 28].

Физ. св. Физические свойства K,Na-n.iu. являются обычными для поле
вых шпатов, промежуточными между К- и Na-n.ni.

ИК-спектры, снятые в высокочастотной области [20], чувствительны к 
изменению Si/Al-упорядоченности и фазовому распаду щелочно-полевош
патовых твердых растворов. Сдвиговое превращение С 2 /т —>СТ ванорто- 
клазах проявляется в увеличении интегральной площади рамановских сигна
лов при 473 и 514 см-* [15]. Локальное Si/Al-упорядочение в богатых натри
ем полевых шпатах может быть установлено по сдвигу и изменению интен
сивности полос поглощения в области 500-700 см-1 [29]. Отражение локаль
ного Si/Al-упорядочения в ИК-спектрах богатых калием полевых шпатов 
показано в [30]. Образование несоразмерных модулированных и твидовых 
структур К-п.ш. с промежуточной степенью Si/Al-упорядоченности рассма
тривалось в [25, 30].

ИК-спектры поглощения для неупорядоченной серии высокий сани- 
дин-анальбит (Qod = 0) и упорядоченной серии микроклин-низкий альбит 
(Qod = О, синтезированных по методу Кроля с соавт. [8], исследованы в об
ласти 50-2000 см-1 при температурах между 20 и 900 К [10]. Спектры рассчи
таны с помощью преобразования Фурье. Спектры неупорядоченной 
(Qod ~ 0) серии показывают более широкие размытые полосы поглощения, 
спектры упорядоченной (Qod =1) серии -  четкие полосы при комнатной тем
пературе с еще лучшим разрешением при низких температурах.

Для обеих серий ИК-спектры обнаруживают для частот выше -300 см-1 
почти линейную зависимость от состава, отражая лишь возникающее при 
этом общее напряжение в тетраэдрическом каркасе, не зависящее от связей 
Na-O и К-O. Например, полоса -330 см-1 для состава АЬ450г55 (Qod =1) зани
мает промежуточное положение между альбитом (334 см-1) и микроклином 
(329 см-1). В фононной (низкочастотной) области спектры отражают коле
бание связей крупных катионов с окружающим каркасом. Эта зависимость 
более четкая для упорядоченной серии, но в обоих случаях является нели
нейной, что указывает на неидеальность полевошпатовых твердых раство
ров и согласуется с нелинейностью изменения избыточных термодинамиче
ских свойств -  энтальпии АН и энтропии AS с K/Na-отношением, по калори
метрическим данным [23].

Изменение ИК-спектра поглощения санидина Orm  (Qod = 0) при нагрева
нии не обнаруживает аномальных отклонений от прямолинейной зависимо
сти за исключением небольшого сдвига частот в средней части ИК-области 
(например, от О) = 546,5 см-1 при 300 К до со = 545,0 см-1 при 750 К). Сдвиг сопо
ставим с изменением объемного термического расширения при комнатной 
температуре [31] и описывается параметром Грюнейзена у, = [Э(1п ю;)/Э(1п V)] 
(для ю = 545 см-1 у = 0,43). Однако в ИК-спектрах K,Na-n.ni., обогащенных 
натрием, наблюдаются изломы линий зависимости частот от температуры, 
связанные со сдвиговым превращением С И т —>С1 , в частности частоты
ю = 544 см-1 для состава Ab620r3i {Qod = 0) при 235 К (508°) и для состава 
AbllOr29 (Qod = 0) при 465 К (738°), что согласуется с данными римановской
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спектроскопии [15] и рентгеновской дифракции [14]. То же наблюдалось для 
частот 640 и 1030 см-1 и приводило при экстраполяции к составу АЬьъОгЪ1 при 
комнатной температуре, что согласуется со значением АЬ^Ог^ по данным 
[8]. Таким образом, для фазового перехода С 2/т —>С1 , который соответ
ствует классическому превращению второго рода, по Ландау, Q^, = 1 для 
ЛЬ,оо при температуре 0 К и постепенно уменьшается с возрастанием Ог- 
компонента в твердом растворе вплоть до состава Огх  при 0 К. Это, соглас
но [18, 32], должно приводить к уменьшению аномалии теплоемкости при 
температуре превращения (Гс) при возрастании содержания Ог и уменьше
нии Тс и к синхронному уменьшению других, связанных с этим превращени
ем избыточных термодинамических параметров.

В фононных (низкочастотных) ИК-спектрах упорядоченных K,Na-n.ui. 
(Qod = 1) наблюдалось понижение большинства фононных частот с возраста
нием температуры на ~1 см-1 при 400 К, например для to = 534 и 606 см-' для 
составов Abloo, Ab450r55, АЬ750г15 и Orm  (отрицательные значения у парамет
ров Грюнейзена). Изменение параметров ячейки в ряду Ab-Or линейно кор
релирует с параметром Грюнейзена в пределах у = 0,30-0,55. С другой сто
роны, наблюдается повышение фононных частот 216, 334, 391 и 429 см-1 в 
АЬ100 и 96, 344, 406 и 418 см-1 в Огш  с возрастанием температуры (положи
тельные значения у). Наибольшие значения у (как положительные, так и от
рицательные) связаны с валентными колебаниями крупных атомов Na и К, 
наименее жестко связанных в структуре. Второй тренд показывает удиви
тельное понижение частот, связанных с валентными колебаниями [Si04]- и 
[АЮ4]-тетраэдров (у= ~1), но скорее с изменением углов Si-O-Si, чем с раз
мерами тетраэдров [33].

Смещение частот при нагревании в низкочастотной фононной области 
валентных колебаний Na-O и К-О [10] связывают с увеличением длины 
этих связей при высокой температуре (Na-О  в высоком альбите увеличива
ется от 0,281 нм при 297 К до 0,286 нм при 1378 К [34]). Согласно [10], фоно
ны, связанные с валентными колебаниями Si-O в области 1000-1300 см-1, 
также обнаруживают смещение в низкочастотную область, так, частота 
со = 1202 см-1 уменьшается на 2,7%, что указывает на увеличение расстояния 
Si-O при повышении температуры. Однако это не согласуется с данными 
уточнения кристаллических структур Na-п.ш., полученными непосредствен
но при высокой температуре (см. “Мональбит”, “Анальбит”): согласно [34], 
Т-О в альбите в противоположность Na-O немного уменьшается при повы
шении температуры, а согласно [35, 36], это возможное уменьшение или 
увеличение длины связи в тетраэдрах перекрывается величиной теплового 
фактора структурного уточнения. По данным [33], Т-О должно увеличиться 
на 1,4% при нагревании от 15 до 1250 К, что соответствует положительным 
значениям параметров Грюнейзена для частот, связанных с валентными 
Si-O колебаниями [10].

Филипсом с соавт. [37] явления Si/Al-упорядоченности в щелочно-поле
вошпатовых твердых растворах изучены методом 27Al, 29Si и 23Na MAS NMR.

Физ.-хим. конст. Молярные объемы смешения и другие термодинамиче
ские параметры в ряду К,Na-п.ш. меняются в связи с изменением химическо
го состава нелинейно. Согласно Барту [38], AV меняется от 0,437 см3/моль 
для О/-,*) до -0,078 см3/моль для ЛЬ95 с максимумом 0,880 см3/моль для соста
ва АЬюОгьо; в том же ряду молярная теплота образования смесей Hf  меняет
ся от 20 600 до 12 400 см3 • бар/моль с максимумом 70 000 см3 ■ бар/моль для

22 МннерЭ1 ы, том V Вып. 1
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состава А65о0г5о, а температура реакции №А18130 8 + КА15130 8 <-» 
<-» (Na,K)AlSi3Og -  от 630 до 770 К с максимумом 950 К для состава АЬ(а_-кр г Л0_зо. 
Данные об объемах смешения для твердых растворов серий санидин-аналь- 
бит и микроклин-альбит впервые получены Орвилем [2]. Все значения по
ложительны. Согласно [2], для серии санидин-анальбит:

О г , V  • О г , Т̂ТМХ* О г , п̂нх» О г , г̂тх»
мол.% см3/моль мол.% см3/моль мол.% см3/моль мол.% см3/моль

0,00 100,29 23,90 102,81 48,51 105,35 73,87 107,31
4,72 100,64 28,76 103,46 53,52 105,73 84,22 108,02
9,47 101,29 33,66 103,73 58,56 106,13 89,45 108,22

14,26 101,82 38,58 104,42 63,63 106,64 94,71 108,64
19,06 102,33 43,53 104,94 68,73 106,92 100,00 108,79

Для упорядоченной серии микроклин-альбит [2]:
О г ,  мол.% ^ ¡х , см3/моль О г ,  мол.% V,™, см3/моль О г ,  мол.% У„йх, см3/моль

0,94 99,92(5) 38,96 104,61(5) 78,86 107.65(3)
10,27 100,76(8) 48,76 105,44(5) 89,11 108,11(2)
19,71 102,17(4) 58,68 106,14(3) 99,48 108,78(4)
29,27 103,34(5) 68,71 107,06(3)

Уравнения для вычисления объемов смешения серий санидин-анальбит 
и микроклин-альбит соответственно [2]:

Ут1Х = 0,19687 Ог (мол.%) -  9,460 • 1(Г3 Ог2 -  1,0227 ■ 105 Ог*
(а = 0,65 Аз),

V™ = 0,33953 Ог (мол.%) -  3,1804 ■ 10 3 Ог2 -  2,149 ■ КГ6 Ог* (а  = 1,30 Аз).
Максимальный избыточный объем смешения, по данным Орвиля [2], 

для твердых растворов неупорядоченной серии санидин-анальбит:
6,3 ± 0,6 А 3 (0,94 ± 0,09 см3 • моль-', или 0,90 ± 0,09%) найден для состава 
Ог55, ± 10,0 мол.%; для упорядоченной серии микроклин-альбит: 8,8 ±1,3 А3 
(1,30 ± 0,19 см3 - моль-1, или 1,25 ± 0,18%) для состава О г ^  ± 10,0 мол.%. 
Полученные кривые рассматривались как симметричные, близкие к парабо
лическим. На основе этих данных показано, что при возрастании давления 
вершины сольвусов для обеих серий К,№-п.ш. должны смещаться в область 
более высоких температур с расширением области фазового распада, при
чем этот эффект для микроклин-альбитового сольвуса больше, чем для 
санидин-анальбитового.

Симметричность кривых смешения обосновывалась в работах [5, 6, 39, 
40], и объемные параметры Маргулеса, описывающие отклонения от иде
ального поведения твердых растворов, и 1У1ЧОг) для обеих серий сани
дин (Н8)-анальбит (АА) и микроклин (ЬМ)—альбит (ЬА) рассчитывались как 
равные: И^(Н5) = \УПМ) = 0,086 [5], И ^Ш) = И'ньа) = 0,078 [6].

Согласно Кролю с соавт. [8], в действительности кривая смешения близ
ко-симметрична только для неупорядоченной серии, в которой для высоко
го санидина 1Уу(Н5) = 0,070(2), а для анальбита И'усаа) = 0,084(7) кал/бар, но она 
асимметрична для упорядоченной серии, в которой для микроклина 
И'уо.м) = 0,015(9), а для альбита = 0,093(6) кал/бар, обнаруживая зави
симость от степени 8 ¡/А1-упорядоченности. Молярные объемы смешения V
(кал/бар) для разных мольных долей Ог и АЬ рассчитаны Кролем с соавт. из 
полинома V = А + В х + Сх2 + £>х3 раздельно для двух интервалов составов:
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А B C D  

Серия микроклин-альбит

X а2

Ог0-О г35 2,3882(7) 0,2263(88) 0,0875(2320 ПОг 0,0011
ОГ35-ОГ (оо 2,5997(4) -0,1181(59) -0,0566(227) -0,0785(230) 

Серия высокий санидин-анальбит
*АЬ 0,0007

О о —0/29,8 2,3976(4) 0,2748(24) ПОг 0,0006
Or&j-Oi- too 2,6024(5) -0,1208(41) -0,0769(65) пАЬ 0,0009

Для гипотетического мональбита при комнатной температуре:
V = 2,4047 кал/бар (V = 668,25 А3) в отличие от анальбита, для которого:
V = 2,3976 кал/бар (V = 666,28 Â3) (V  кал/бар = 0,0035985 V Â3). 

Si/Al-упорядочение оказывает сильное влияние на параметры Маргулеса в 
случае WV(Pr) и менее значительное в случае WV(Aby Вывод о слабоасиммет
ричном отклонении объемов смешения для серии высокий санидин-аналь- 
бит и сильной их асимметрии для серии микроклин-альбит согласуется и с 
интерпретацией данных Орвиля [2] Ньютоном и Вудом [41].

Отклонение твердых растворов щелочных полевых шпатов от идеаль
ности наглядно видно при нормировании избыточных объемов по составу, 
согласно [42]: û  = Vm./nAbn0r(VAh + V0r) или û  = Vexc/nAbn0r = nAbWW)r) + WV(m. 
Кролем с соавт. [8] показано, что изменение избыточного объема отражает, 
с одной стороны, расширение (dilatation) решетки, вызванное сосуществова
нием в структуре разновеликих щелочных атомов, а с другой стороны, ее 
сжатие (contraction), обусловленное перестройкой структуры вокруг входя
щих в однородную матрицу атомов примеси. В серии микроклин-альбит 
значение i3 наибольшее для К-составов, что объясняется со структурных по
зиций тем, что атомы Na входят в К-матрице в девятерную координацию 
(более просторную, чем в альбите), что увеличивает объем твердого раство
ра. В Na-конце серии û  ~ 0, что может указывать на упорядоченное распре
деление К и Na. В серии высокий санидин-анальбит конфигурация и размер 
щелочных позиций определяются локальным Si/Al-упорядочением, которое 
является статистически случайным. Поэтому случайным является и распре
деление К и Na, что препятствует K/Na-упорядочению. О анальбита больше, 
чем О альбита, но О санидина меньше, чем Ф микроклина. Si/Al-разупорядо- 
чение благоприятствует сохранению М-позиций с координацией менее 9, 
что позволяет атомам Na входить без увеличения объема решетки. Пробле
ма K/Na-упорядочения в серии санидин-анальбит обсуждалась также в [23, 
43]. Максимальное значение û  найдено для состава ~Ог35АЬ65, что, несомнен
но, определяется перестройкой структуры при сдвиговом превращении 
С21т-*С1 [8].

Молярные объемы (кал/бар • моль) и энтальпии растворения 
(ккал/моль) позднее определены Ховисом [44] калориметрическим методом 
из теплот растворения в 20,1%-ной HF при 50 °С для серии микроклин-низ- 
кий альбит (синтезированной ионообменным путем из альбита “Амелия”, 
Куртхауз, шт. Виргиния, США) и четырех топохимически моноклинных се
рий с различным Si/Al-упорядочением: высокого санидина-анальбита (осно
ванной на ионообменном замещении анальбита, см. также [5, 23]), природ
ного санидина (основанной на замещении “Санидина-7002” из Айфеля, Гер
мания), ортоклаза (замещение “Ортоклаза-В 18938” с о-ва Мадагаскар) и 
адуляра (замещение “Адуляра-7007” с Сен-Готарда, Швейцария). Молярные 
объемы найдены следующими:
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Н0г
Молярный Молярный Молярный
объем, Ног объем. Ног объем,
кал/бар - моль кал/бар - моль кал/бар • моль

Для серии высокий санидин-анальбит
0,0099 2,4015(3) 0,3508 2,4965(5) 0,7333 2,5663(4)
0,1437 2,4398(3) 0,4406 2,5150(3) 0,8074 2,5804(4)
0,1510 2,4424(8) 0,4911 2,5263(4) 0,9500 2,6024(4)
0,2753 2,4759(5) 0,5993 2,5446(4)

Для серии природного санидина из Айфеля
0,0029 2,4024(3) 0,4366 2,5155(2) 0,8359 2,5839(3)
0,1553 2,4428(5) 0,5557 2,5379(3) 0,9917 2,6038(3)
0,2898 2,4828(8) 0,7083 2,5636(3)

Для ортоклазовой серии
0,0135 2,3952(4) 0,3814 2,4948(4) 0,7885 2,5733(3)
0,1101 2,4274(4) 0,4652 2,5116(4) 0,8719 2,5855(3)
0,2376 2,4572(6) 0,5707 2,5340(3) 0,9343 2,5926(3)
0,3021 2,4768(5) 0,6981 2,5574(3) 0,9649 2,6025(4)

Для адуляровой серии
0,0103 2,3963(4) 0,2585 2,4683(6) 0,6776 2,5532(4)
0,0753 2,4153(5) 0,3835 2,4968(6) 0,8602 2,5837(4)
0,1879 2,4472(3) 0,4917 2,5168(5) 0,9682 2,6005(2)
0,2308 2,4573(11) 0,5365 2,5293(3) 0,9972 2,6002(4)

Для серии микроклин-низкий альбит:
0,0099 2,3910(3) 0,3339 2,4812(4) 0,8295 2,5777(4)
0,1695 2,4334(4) 0,4926 2,5232(5) 0,9972 2,5970(3)
0,3311 2,4805(8) 0,6553 2,5524(3)

Параметры Маргулеса для молярных объемов (кал/бар • моль):
Серия И'г.Ог Щ.АЬ

Высокий санидин-анальбит 0,100 ±0,007 0,122 ±0,012 0,072 ±0,014
Санидин из Айфеля 0,100 ±0,008 0,111 ±0,018 0,090 ±0,018
Ортоклаз 0.086 ± 0,007 0,105 ± 0,015 0,064 ±0,016
Адуляр 0,092 ± 0,006 0,105 ±0,015 0,080 ±0,012
Микроклин-низкий альбит 0,121 ± 0,013 0,092 ± 0,028 0,148 ±0,027
То же, по [8] 0,091 ± 0,006 0,040 ± 0,008 0,134 ±0,007

Рассчитанные из этих данных объемы К-№ смешения Уех (кал/бар ■ моль) 
проходят через максимум и для всех топохимически моноклинных серий 
асимметричны относительно Н0г (если использовать метод наименьших 
квадратов с уравнением третьего порядка), причем более упорядоченные 
серии ни по величине, ни по асимметричности не отличаются от серии высо
кий санидин-анальбит, т.е. Уех не зависит от степени 51/А1-упорядоченности. 
Общее уравнение для расчета объемов К-Ыа смешения:

(кал/бар • моль) = 0,110 А0гЛ^ь + 0,078 МАЬ̂ Г.

Данные для серии микроклин-низкий альбит менее определенны.
Найденные энтальпии растворения -  Нм1п (ккал/моль) [44]:
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М0г ккал/моль
Для серии высокий санидин-анальбит (уточненные данные)

0,0099 152,404; 152,441; 152,648; 152,667; 152,785; 152,786; 152,902; 152,977; 153,008
0*1437 152,179; 152,257; 152,267; 152,354; 152,430, 152,511; 152,524; 152,577
0Д508 151,491; 151,494; 151,553; 151,561; 151,674; 151,693; 151,702; 151,733
0Д911 150,767; 150,791; 150,804; 150,827; 150,846; 150,855; 150,904; 151,017
0*5993 150,089; 150,103; 150,162; 150,184; 150,326; 150,334
0*8074 148,342; 148,416; 148,475; 148,475; 148,515; 148,553
0^9600 146,642; 146,696; 146,747; 146,845; 146,990; 147,005; 147,057; 147,107; 147,122

Для ортоклазовой серии
0,0135 151,030; 151,106; 151,146; 151,200; 151,363; 151,376
0*1101 151,363; 151,411; 151,417; 151,446; 151,519; 151,569
0^2376 151,277; 151,286; 151,414; 151,515
0,3021 151,051; 151,083; 151,088; 151,184; 151,219; 151,302
0,3814 150,568; 150,608; 150,784; 150,795
0,4652 150,287; 150,177; 150,240; 150,068; 150,144; 149,965
0,5707 149,245; 149,358; 149,346; 149,347; 149,440; 149,490
0,6981 148,470; 148,478; 148,485
0,7885 147,565; 147,645; 147,740; 147,811
0,8719 146,791; 146,845; 146,862; 146,944; 146,963; 146,977
0,9343 146,132; 146,186; 146,275; 146,314; 146,324; 146,327
0,9649 145,651; 145,685; 145,753; 145,892; 145,893; 145,922

Для адуляровой серии
0,0103 150,726; 150,742; 150,751; 150,785; 150,855; 150,895; 150,921; 150,944
0.0753 151,423; 151,451; 151,458; 151,486; 151,507; 151,648
0,1879 151,063; 151,131; 151,220; 151,272; 151,326; 151,413
0,2585 150,890; 150,935; 150,993; 151,006; 151,097; 151,108
0,4917 149,666; 149,766; 149,782; 149,789; 149,808; 149,824
0,5365 149,229; 149,332; 149,500; 149,526; 149,557; 149,735
0,6776 148,334; 148,381; 148,415; 148,520; 148,676; 148,714
0,8602 146,370; 146,390; 146,391; 146,478; 146,495; 146,519; 146,530; 146,543
0,9682 145,181; 145,257; 145,340; 145,410; 145,474; 145,496
0,9972 145,260; 145,447; 145,513; 145,518; 145,589; 145,680

Для серии микроклин-низкий альбит 
0,0099 149,829; 149,959; 150,003; 150,004; 150,051; 150,151
0,1695 150,313; 150,326; 150,392; 150,409; 150,421; 150,431
0,3311 149,942; 150,023; 150,165; 150,301; 150,303; 150,413; 150,461; 150,956
0,3339 150,134; 150,141; 150,220; 150,247; 150,279; 150,297
0,4926 148,935; 149,033; 149,103; 149,145; 149,175; 149,212
0.6553 147,705; 147,724; 147,738; 147,753; 147,793; 147,838
0,8295 146,308; 146,350; 146,382; 146,426; 146,430; 146,475
0,9972 144,661; 144,674; 144,676; 144,742; 144,818; 144,930

Параметры Маргулеса для энтальпии растворения (ккал/моль):
Серия И ' н  И ' н .  О г  ^ н .  А Ь

Высокий санидин-анальбит
Ортоклазовая
Адуляровая
Микроклин-низкий альбит

4,80 ± 0,21 
6,62 ± 0,24 
6,64 ±0,36 
7,40 + 0,40

4,23 ± 0,48 
9,02 + 0,42 

10,68 ± 0,65 
11,5710,44

5,4810,57 
3,7810,48 
2,8510,62 
2,8010,47

Рассчитанные из этих данных энтальпии К-Ыа смешения проходят 
через максимум и асимметричны относительно Ы0г (максимум приближает
ся к натриевым составам при переходе от санидиновой серии к микроклино
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вой), т.е. как в триклинной серии, так и в топохимически моноклинных 
сериях энтальпии зависят от степени Si/Al-упорядоченности. Общее уравне
ние для расчета энтальпии K-Na смешения:

Нех (ккал/моль) =

= (3,10 + 15,56 Z -  7,39 Z2) N0rN 2Ab + (4,95 -  2,33 Z) ,
где Z -  коэффициент Томпсона (разница в относительном содержании А1 в 
позициях Т(1) и Т(2), Z-упорядочение). Энтальпия для упорядоченной микро- 
клиновой серии (Z = 1) на 2,19 ккал/моль выше энтальпии неупорядоченной 
санидиновой серии (Z = 0), что сопоставимо с различиями в энтальпиях аль
бита и анальбита (2,79 ккал/моль) и выше, чем аналогичные различия меж
ду микроклином и К-санидином (1,73 ккал/моль).

Избыточные энергии Гиббса ( ) и молярные энтропии K-Na смеше
ния ( $ex X которые не могут быть измерены непосредственно, рассчитаны 
для топохимически моноклинных серий высокого санидина-анальбита 
(t, = 0,28, t2 = 0,22 [44]) и адуляра (t, = 0,43, t2 = 0,07 [44]) из данных фазовых 
равновесий в экспериментах по ионообменному замещению полевых шпа
тов в расплаве соли (K,Na)Br при 800 °С и 1 бар [45]. В отличие от данных 
энтропии, полученных в [23] для нескольких составов из измерения тепло
емкости при 5-380 К, они соответствуют полной энтропии, а не только их 
колебательной составляющей. Аналогичные данные для серии микроклин- 
низкий альбит ранее получены в [46].

Параметры Маргулеса для избыточной энергии Гиббса (WG 0г м) и эн
тропии K-Na смешения (Ws 0г АЬ), а также критические температуры для рас
считанных для серий высокий санидин-анальбит, адуляра и микроклин—низ
кий альбит кривых сольвуса следующие [45]:

№
п/п

WG, кал/моль* WH, кал/моль2* И^, кал/кмоль
Сольвус, 
Р = 1  бар

Сольвус,
Р = 2 кбар 3*

Or АЬ Or АЬ Or АЬ Т, °С Nor

и0Ь-Г N0r

1 4993 1339 4800 4800 -0,180 3,225 869,2 0,286 923,7 0,284
2 4262 1923 4800 4800 0,502 2,681 692,1 0,336 736,3 0,333
3 3715 1779 6640 6640 2,725 4,529 651,5 0,357 681,5 0,353
4 3715 1779 10680 2850 6,490 0,998 701,2 0,319 721,0 0,323
5 3959 2113 6640 6640 2,499 4,218 682,4 0,362 713,3 0,358
6 3959 2113 10680 2850 6,263 0,687 721,3 0,330 741,8 0,335
7 4413 2993 6990 6990 2,401 3,725 754,4 0,387 771,2 0,400
8 4413 2993 11150 2970 6,278 -0,021 767,3 0,372 778,5 0,389
9 4995 1954 6990 6990 1,859 4,693 835,5 0,307 846,1 0,314

10 4995 1954 11150 2970 5,735 0,947 820,2 0,313 827,0 0,322

* Значения 0г и У/С АЬ рассчитаны из ионообменных экспериментов при 1073,15 К 
(800 °С) и давлении 1 бар.

2* Значения параметров Маргулеса для энтальпии из табл. 6 в работе [44].
3* Значения параметров Маргулеса для объемов смешения, использованные для расчета 

сольвусов при 2 кбар, равны 0,110 и 0,078 кал/бар для Wv О г * *  У,АЬ соответственно для 
серий санидин-анальбит и адуляра и 0,040 и 0,134 кал/бар для серии микроклин-альбит.

1 , 2 -  серия высокий санидин-анальбит: 1 -  в интервале составов Ы0 г = 0-1, 2 -  
Ы0г = 0,07-0,91; 3-6 -  серия адуляра: 3 ,4  -  Ы0г = 0-1, 5 ,6  -  Ы0г = 0,07-0,91; 7-10 -  серия 
микроклин-низ кий альбит: 7 ,8  -  Ы0г = 0 -1 ,9 ,10  -  И0г = 0,06-0,91.
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Фиг. 64. Зависимость показателей преломления К, Ыа полевых пшатов от химического соста
ва для серий анальбит-высокий санидин (НА—НК) и альбит — микроклин (1А-КМ) (по Су и др. 
[47])

па, пь, пс -  показатели преломления в направлении осей а. Ь. с, приблизительно соответствующих пр.

Рассчитанные сольвусы обсуждаются в связи с найденными эксперимен
тально [45] (см. “Пертиты”). Диспласивный переход С 2 /т —>С1, проходя
щий в санидин-анальбитовой серии при Л/Сг = 0,353 и в адуляровой серии при 
Л/0г = 0,309, не чувствуется в изменении объемов смешения и энтропии, и так 
как точность калориметрических измерений высокая, этот эффект очень мал.

Микр. Показатели преломления падают от №А15130 8 к КА15[30 8. 
Для высокотемпературной серии высокий альбит—высокий санидин: от 
пь (~ ««) = 1*537 до пь (~ пт) = 1,522, от пс (~ пт) = 1̂ 535 до пс (~ пе) = 1,523 и 
па (~ пр) = 1,528-1,518 с перегибом при составе ~АЬ40Ог60 и без изменения оп
тического знака. Для низкотемпературной серии низкий альбит-микроклин 
тенденция та же, но абсолютные цифры несколько выше:
пь (~ ng) = 1,540-1,524, пс (~ пт) = 1,534-1,520 и па (~ пр) = 1,529-1,519 с пере
гибом при составе ~АЬ40Ог60 и с изменением оптического знака с “+” на 
[47] (фиг. 64). Угол оптических осей варьирует для серии высокий аль- 
бит-высокий санидин от 2VNp = 45° с пл. опт. осей 3.(010) до 2VNp = 65° с пл. 
опт. осей 11(010). Для серии низкий альбит-микроклин он меняется от 
2Vд, = 78° до 2VNp = 83° в пл. опт. осей 3.(010). Исследованное изменение угла 
оптических осей для промежуточных структурных состояний позволяет 
использовать его в качестве структурно-чувствительной константы [48]
(фиг. 65).

Хим. Теоретические составы К,Ка-санидинов (<9r70_50Afe30_50): Na20  -  
3,40-5,73; К20  -  12,05-8,71; А120 3 -  18,64-18,86; Si02 -  65,91-66,69; Na-сани- 
динов { O r ^ A b ^ ) :  Na20  -  5,73-7,64; К20  -  8,71-5,98; А120 3 -  18,86-19,04; 
Si02 -  66,69-67,34; анортоклазов (0 /'з4-юА̂ бб-9о): Na20  -  7,64-10,57; К20  -
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Фиг. 65. Зависимость величины угла оптических осей К, N8 полевых шпатов от химического 
состава для серий анальбит-высокий санидин (А А, НА-Н5), альбит-микроклин (1Л-1М) и по
левых шпатов промежуточного структурного состояния (по Су и др. [48])

П.О.О. -  плоскость оптических осей; I -  моноклинные; 2 -  триклинные; 3 -  определения Ранкина 
для серии 1А-4М, синтезированной Орвипем [2]; 4 — структурно-уточненные образцы

5,98-1,79; А120 3 -  19,0-19,32; 5Ю2-  67,34—68,32. Содержание анортитового и 
цельзианового компонентов обычно невелико. В случае Ап > 10 мол.% вы
деляют тройные №,К,Са-п.ш., а в случае Сп > 10 мол.% -  тройные К,Ыа,Ва- 
п.ш. (см. соответствующие разделы).

Диагност. Индицирование порошкограмм гомогенных К.Ка-п.ш. удобно 
проводить по графикам Кроля с соавт. [8] (фиг. 66, 67).

Определение химического состава гомогенных К.Иа-п.ш. по рентгенов
ским данным возможно с использованием рефлексов 201 [2, 49-51] и 400 
[2, 52], графически, с точностью ±3 мол.% Ог, даже без знания структурно
го состояния, а также по величине параметра а или объему элементарной 
ячейки. Согласно Луфу и Кверол-Суне [3], мольная доля КА15130 8 (Л/Сг) для 
всей области составов К,Ыа-п.ш.:

Ы0г = -16,871(221) + 2,0085(356) а + 0,007531(1644) а* (а  = 0,013 М0,), 

Ы0г = -11,821(374) + 0,1761(53) V (а = 0,037 Л/0г),

Ы0г = 20,467(259) -  0,0313(121) • 20^  .(201) (а  = 0,016 Ы0г).
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Для К-части моноклинной серии:
N0r = -18,438(312) + 2,2566(356) а 
N0r = -14,746(200) + 0,02171(28) V 

N0r = 21,434(495) -  0,9768(233) - 2 0 ^ .(2 0 1 )

Для Na-части триклинной серии:
N0r = -17,015(476) + 2,0658(579) а + 0,002813(196) а*
N0г = -8,660(221) + 0,01298(32) V

N0r = 18,664(1,037) -  0,8486(477) - 2 0 ^ .(2 0 1 )

(а = 0,010 А0г), 
(а = 0,008 N0r),

(а = 0,014 N0r).

(а = 0,006 N0l), 
(а = 0,006 N0r), 
(а  = 0,012 N0r).

Кролем с соавт. [8], учитывая частую аномальность параметра а, реко
мендуется использовать для этой цели только объем элементарной ячейки 
и для моноклинных полевых пшатов серий санидин-мональбит и санидин- 
анальбит предложено уравнение:

NаР = -535,186 + 2,37332 V -  3,52656 • 1(Г3 1/2 + 1,75614 ■ 10"6 V3,
а для триклинных полевых шпатов серий санидин-анальбит и микро- 
клин-низкий альбит:

АСг = -1209,142 + 5,28104 V -  7,70522 ■ 10"3 V3 + 3,75650 ■ КГ6 V3,
о

где Ы0г -  мольная доля Ог, V -  объем ячейки (А3). Для первой зависимости 
стандартная ошибка определения о  = 0,003 И0п для второй о  = 0,004 Ы0г.

Для оценки структурного состояния использовалось расщепление реф
лексов 130-130 и других пар ИкО-ИкО [53]. Расщепление отражений
131-131 обозначается как “рентгеновская триклинность”, Др = 12,5 Ц 3,_,з,] 
[54], отражающая отклонение углов а  и у (или а* и у ) от 90°. Однако Др 
зависит не только от 51/А1-упорядоченности, но и от состава и отражает не 
любую 81/А1-упорядоченность, а только перераспределение Б1 и А1 из пози
ции Т,ш в Т,0.

Наиболее точно структурное состояние К,№-п.ш. оценивается из дан
ных полного рентгеновского или нейтронографического уточнения их кри
сталлических структур по расстояниям Т-О в тетраэдрах (см. введение к 
“Полевым пшатам”). Согласно Кролю и Риббе [55], определение содержания 
А1 0:,) в индивидуальном [(51,А1)04]-тетраэдре (Т,) рекомендуется проводить 
по следующему уравнению, выведенному на основании анализа надежных 
данных о 36 структурах щелочных полевых шпатов:

I, = 0,25(1 + пАп) + (<Т,-0> -  «Т-0»)/сошЦ
где t, -  число атомов А1 в Тгтетраэдре, деленное на число тетраэдров; пАп -  
мольная доля анортитового компонента; (Т,-0) -  среднее значение из 
4 расстояний (Si,Al)-0 в Т.-тетраэдре; ((Т-О)) -  общее среднее значение для 
всех неэквивалентных Т-О расстояний в ячейке (8 -  в моноклинной, 16 -  
в триклинной); const -  общее значение (((Al-О)) -  ((Si-O))), равное 0,125 А 
для К-п.ш. или 0,130 А для Na-п.ш. При этом предполагается, что в макси
мально разупорядоченном (высоком) санидине t,0 = t,m = t20 = = 0,25,
а в максимально упорядоченном (низком) микроклине t,0 = 1,00, 
t,m = t20 = t2m = 0,00. Данная зависимость лежит в основе всех корреляций, 
предложенных Кролем и Риббе для диагностики щелочных полевых 
шпатов, в отличие от Стюарта и Райта [56], которые за крайние значения



Фиг. 67. Угловое положение диагностических рефлексов (20СиКа1) в зависимости от химического состава К,№ полевых шпатов 
серии микроклин-альбит (Ш -М ) (по Кролю и др. [8]); обозначения те же, что и на фиг. 66
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“полевошпатового ромба” принимали максимальные (известные в то время) 
различия в параметрах крайних членов полевошпатовых серий.

Согласно Кролю и Риббе [55], по уточненным данным, в высоком К-са- 
нидине (t,0 = 0,275): а = 8,605, b = 13,031, с = 7,177 À, с* = 0,155023 Á"1; 
а = 90,00, а* = 90,00, р = 116,00, у = 90,00, f  = 90,00°; V = 723,32 Á3;
2eCu*ai (201) = 20,960°, 26Cu*ai (400) = 46,955°, 2 0 ^  (060) = 41,547°,

20cux„, ( 204 ) = 50,864°, Д 20CuJfni (130 -130) = 0,0, A20Cuirni ( 131 -131 ) = 0,0;

tr[l 10] = У (a2 +b2 + 2abcosy)y  = tr[ 110]= y2{a2 +b2 -2o¿>cosy)^ = 7,8079 Á, 
Atr = 0,0.

В максимальном микроклине (t,0 = 1,0): а = 8,592, b = 12,963, с = 7,222 À, 
c* = 0,153997 Â '; a  = 90,62, a* = 90,44, p = 115,95, y = 87,67, y* = 92,29°;
V = 722,65 À3; 20Cu*ai ( 201) = 20,992°, 20Си̂  (400) = 47,049°,

200,^,(060) = 41,813°, 2 0 0 ,^ ,(2 0 4 ) = 50,522°, Д20Си̂  (130 -1 3 0 ) = 

= 0,815°, Д20о,*а, (  131-131) = -0,807°; tr[110] s  У2{а2 + b2 + 2a¿>cosy)^ =

= 7,9202 Á ;tr [ l l0 ]  = y2(a2+b2-  la b c o sy /2 = 7,6290 Á, Дсг = 0,2912.
В анальбите (t,0 = 0,275): a = 8,156, b = 12,871, c = 7,108 À,

c* = 0,157516 À '; a = 93,52, a* = 85,94, P = 116,44, y = 90,26, y* = 87,96°;
V = 666,44 À3, 20Cu*ai (201) = 22,002°, 20Сц̂  (400) = 49,945°, 2 0 ^  (060) = 

= 42,200°, 20CuJfni (204) = 51,486°, Д 20CuJfai ( 130-130 ) = 0,761°, 

A 26Cu*ai (131-131) = 2,003°, tr[l 10] = У2(а2 + b2 + 2abcosy)Vl = 7,6031 Á;

tr[ 1Ï0 ] = У (a2 + b2 -  2abcosyf2 = 7,6344 Á, Atr = -0,0313.
В низком альбите (t,0 = 1,0): a = 8,135, b = 12,785, c = 7,158 Á,

c* = 0,156552 À”'; a  = 94,27, a* = 86,39, P = 116,60, y = 87,68, y* = 90,46°;
V = 663,81 À3; 20Cu*a i(2Ol) = 22,059°, 2 0 ^ ( 4 0 0 )  = 50,125°,

20cuxa, (060) = 42,510°, 20Cu*ai ( 204 ) = 51,147°, Д 20Сц̂  ( 130-130 ) = 0,172°, 

А 2есихИ1 (131-131) = 1,100°, tr[l 10] = Уг(а2 + b2 + 2abcosy)y2 = 7,7145 À;

tr [ 1Ï0] = lA (a2 +b2-2abcosy)y  = 7,4366 Á, Atr = 0,2779.
В моноклинных K,Na-n.ni. Et, = 2t, = (\-2i-¿). Для определения содержа

ния Al в Т-позициях предлагаются уравнения регрессии Ь-с*, b-с  и

20Cuxai (O6O)-20Cu*a i(2O4):

= ¿>-24,8095 + 74,9054с*
' ~ -3,3261 + 19,5102с*

или _
20Cu*qi (060) + 12,1814-1,04093 20Си̂  (204)

2t* = 0,6112 + 0,01592 20Cu*ni (204) ‘
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Эти уравнения точнее, чем уравнение с прямыми параметрами ячейки 
Ь-с:

2t _ ¿> + 5,1479-2,56437с 
' 2,7945 -  0,44621с

Переход к обратным параметрам может быть осуществлен по из
вестным формулам кристаллографии: с* = obsiny/V ; cosa = 
= (cos Р cos у -  cos a ) / sin р sin у, сову* = (cos a  cos P—cos y)/sin a  sin p.

В моноклинных К-п.ш. векторы tr[110] и tr[ 110 ], в направлении кото
рых чередуются тетраэдры Т,0 —> Т20 —» Т2т  и Т ,т  —» Т20 —» Т2т  [12,57,58], 
равны, и содержание А1 в Т(1) может быть рассчитано из уравнения

t, = 36,030 -  6,5690 tr[ 1Ï0] + 0,02147 V.

В триклинных К-п.ш. Et, = (t,0 + t,m) и At, = (t,0 -  t,m), откуда: 
t,0 = (Et, + At,)/2, t,m = (Et, -  At,)/2, t20 = t2m = (1 -  Et,)/2. Для определения со
держания AI в Т-позициях предлагаются уравнения регрессии Ь-с", Ь-с и
20 ,Oí к,“ I

(060)- 20СиЛ. ( 204), а также а*-у*:
а ,

Et, - (t,0 + t,m) = ¿>-21,5398 + 53,8405с* 
2,1567-15,8583с*

или
20Cu*ai (060)+ 8,3063 -  0,96459 2 0 ^ ^ (2 0 4 )  

I t ,=  -6,5616 + 0,15724 2eCuKat (204)

Эти уравнения также лучше, чем уравнение с прямыми параметрами 
ячейки Ь-̂ с:

Et, = (t,0 + t,m) = ¿>-1,6757-1,61388с 
-8,9210 + 1,18443с ‘

График а*-у* использовался еще в [59], и в виде уравнения

At, s  (t,0 -  t,m) = у*-4 4 ,7 7 8 -0 ,50246a*
6,646 -  0,05061a*

эта зависимость оформлена в [60]. Можно использовать также уравнение 
регрессии с A20CuKni (130) = 20Cu*ai (130) -  2 0 ^ ^  ( 130) (структурно-чув

ствительный параметр) и 2 0 ^ ^ ( 2 0 1 )  (параметр, чувствительный к 

изменению состава) [55]:
_________А2еси*п,(130)

At, = (t,0 -  t,m) -  _2 Ш  + 0i 08986 2 0 ^  (201) '

Поскольку величины векторов tr[l 10] и tr[ 1Ï0 ], в направлении которых 
чередуются тетраэдры Т,0 —> Т20 —» Т2ш и Т,ш -+ Т20 —> Т2ш [12,57,58], раз
личаются, для триклинных К-п.ш. могут использоваться следующие уравне
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ния регрессии:
0 _ tr[110] -  5,6954 -  3,0406 • 1(Г3 V 
' -0,67815+ 5,7439-10^* У

и

At, = (t,0 -  t,m) = A(tr[l 10] -  tr[110]) 
0,6457 -  0,4902 -10-3 V ’

В триклинных Na-п.ш. принимается, что t,m = t20 = t2m. Так же как и в 
триклинных К-п.ш., Zt, s  (t,0 + t,m), At, s  (t,0 -  t,m). Отсюда t,0 = (Zt, + At,)/2, 
t,m = (Zt, -  At,)/2 или t,m = t20 = t2m = (1—t,0)/3. Для определения содержания 
Al в Т-позициях используются те же уравнения регрессии b-с, Ь-с*, 
20сиКО) (060У- 20Cu/cai ( 204) и а*-у с прямыми и обратными параметрами, что 

и для триклинных К-п.ш. Для Na-n.ni. можно также использовать уравнение 
регрессии с A20CuJfoi (130) = 20CllÄ-oi (130)— 20СиДГс[1 (130 ) (структурно-чувст

вительный параметр) и 20Си̂ (2 О 1 ) (параметр, чувствительный к изме

нению состава) [55], но оно имеет другой вид:

Д20Сцк (130)+25,606-1,1985 20 (201)А1, = 0,0 -  1,т) = ___ Си2а ___1_________  сика,у >
7,0791-0,36583 20Си̂  (201)

Для обогащенных натрием полевых шпатов эффект 51/А1-упорядоче- 
ния/разупорядочения может быть оценен также по величине векторов 
№[110] и 1г[ 110], в направлении которых чередуются тетраэдры 
Т,0 -> Т20 -> Т2ш и Т,ш -+ Т20 -+ Т2ш [12, 57, 58]:

0 =  Ц[110] -  5,3327 -  3,5620 ■ 10~3 V 
' 0,18238-6,6729 10-4 У

и

Д1, = (1,0- 1,ш) = А0г[110]-Ц[110]) + 0,8393-0,1213-10"2 У
0,4579-0,2196 10“3 У

Повед. при нагрев. Температура плавления альбита 1118 °С, чистый 
К-п.ш. плавится инконгруэнтно с образованием лейцита и богатого БЮ2 рас
плава при 1150 ± 20 °С. В сухих условиях минимум плавления К.Иа-п.ш. при 
1063 ± 3 °С для состава Ог36_31АЬм_63-, состав Ог50АЬ50 плавится инконгруэнт
но с образованием Иа-лейцита и богатого БЮ2 расплава при 1078 ± 3 °С [61]. 
При РИго = 2000 кг/см2 (1961 бар) Тил альбита понижается до 840 °С, мини
мальная Тпп К,Ка-п.ш. 770 °С для состава Ог30АЬ70 [62]. При РН20 = 5000 бар 
ТПЛ альбита снижается до 748 °С, К-п.ш. плавится без разложения при 
876 °С, минимальная Тил К,Иа-п.ш. 695 °С для состава Ог30АЬ10 [63, 64].

Нахожд. Гомогенные К,Иа-п.ш. неупорядоченных серий санидин-мо- 
нальбит и санидин-высокий альбит характерны для быстро охлажденных 
вулканогенных и гипабиссальных образований (см. “Калиево-натриевые сани
дины”, “Натриевые санидины”, “Анортоклазы”). При медленном охлажде
нии они распадаются с образованием пертитов (см. “Пертиты”). Гомогенные 
К.Иа-п.ш. упорядоченной серии низкий альбит-микроклин в природе не су
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ществуют, их состав, структура и свойства исследованы для искусственных 
аналогов. Согласно [65], в вулканитах и гипабиссальных образованиях распро
странены гомогенные неупорядоченные KJNa-n.ni. двух групп: К- и КДЧа-сани- 
дины состава АЬхЛ_̂ хОг%ь_59 и Na-санидины и анортоклазы состава ■А&51_90Ог4<м0, 
между которыми в области KJNa-санидинов наблюдается разрыв для составов 
АЬ^^О г/^^. Авторы этой работы предполагают, что разрыв связан с путями 
кристаллизации в системе Ab-Or-An [66], в которой существует температурное 
понижение между Na- и К-п.ш. при 650-700° (однако на диаграмме в [66] это 
понижение заметно сдвинуто в более натриевую область). Согласно Смиту 
(Smith, 1974), санидин-анортоклазы распадаются преимущественно в области 
составов АЬм̂ 0Ог6а_20’ которая соответствует разрыву смесимости для коге
рентной спинодали, и подтвеждается, что гомогенные полевые шпаты отсут
ствуют в области составов Abi0b̂ QfiOr494_59:i, т.е. в той части субспинодали, 
которая обогащена калием. Это можно объяснить тем, что диффузия Na в 
структуре К-п.ш., как более просторной, является более быстрой.

K ,N a-n.H i. п р о м еж у то ч н о го  со става  н и ко гд а н е  кр и стал л и зу ю тся  в  б о л ее  
н и зко тем п ер ату р н ы х  услови ях  и  тем  б о л ее  в ги д р о тер м ах  и  ау ти ген н ы х  о б 
р азован и ях .

Искусств. K,Na-n.in. высокотемпературной неупорядоченной серии са- 
нидин-анальбит синтезированы из стекол, приготовленных Шейрером в Ге
офизической лаборатории Института Карнеги, США, при 800°, 
Рн,о = 1 кбар за 5-7 сут [2], а также из дегидратированных гелей при 
800 + 10° и РНго = 0,5 кбар с контролем состава полученных продуктов 
методом атомной абсорбции [3]. Ховисом [5] сначала отжигом альбита 
“Амелия” при 1052°, Р = 1 атм за 710 ч был получен анальбит, затем из 
анальбита путем ионного обмена в расплаве КС1 при 817-825° за 25-38 ч -  
санидин, а затем уже -  промежуточные члены ряда гомогенезацией смесей 
из полученных санидина и анальбита при 940° за 153-155 ч.

Полевые шпаты низкотемпературной неупорядоченной серии микро
клин-альбит синтезированы гомогенезацией при 900° за 48 ч крайних чле
нов состава Ог^АЬо уАп^ и АЬдбЛОг10Ап0 2, полученных в результате ионооб
менного замещения исходного микроклина из пегматита Хуго, шт. Южн. 
Дакота, США, состава Ог%5 7АЬ, (мас.%), содержащего 2,4% RbAISi3Og, 
(Др = 0,94) с расплавом NaCl при 900° за 48 ч (альбит), а затем полученного 
альбита с расплавом КС1 при 900 °С за 48 ч (микроклин) [2]. Ховисом и Пе- 
кинсом [6] они получены гомогенизацией при 935 ± 15° за 150 ч смесей ми
кроклина из Амелии, шт. Виргиния, США, с альбитом, полученным из мик
роклина ионообменным замещением в расплаве NaCI.

Кролем с соавт. [8] показано, однако, что продукты ионного обмена с со
лями NaCl и КС1 оказываются с неодинаковыми параметрами ячейки и от
личаются от природных эквивалентов. Угол у в Na-замещенном микрокли
не на 0,06° больше, чем в природном альбите, причем при последующем 
К-обмене он восстанавливал первоначальное значение. Поэтому в работе 
[8] от ионного обмена с NaCl отказались. Члены серии микроклин-альбит 
были синтезированы из смесей природного альбита из Казадеро, шт. Кали
форния, США, O r^A b ^jA n ^  и микроклина из Прилепа, Македония, 
Or99#Ab0lAn0l, подвергнутого ионообменному замещению в КС1 
(Fsp : KCl = 1 : 50) при 850°, 5 ч (для избавления от 9 мол.% пертитового аль
бита). Смеси прессовались в таблички (при давлении 1 кбар) и гомогенизи
ровались сухим отжигом при 800-1000°, 40-80 ч. Утверждается, что распре
деление Si и А1 в Т-позициях во всех членах серии соответствует: t,0 = 1,00,
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t,m = t20 = t2m = 0,00. Для синтеза членов серии высокий санидин-анальбит 
проведен сухой отжиг дробленых осколков (1-5 мм) альбита из Казадеро 
при 1090°, 110 сут, до получения анальбита; контроль за полнотой превра
щения осуществлялся по графику cos2 а * IT  [67, 68]. Санидин получен из 
анальбита путем ионного замещения в расплаве КС1, а промежуточные чле
ны ряда -  гомогенизацией смесей полученного анальбита и санидина при 
1000° за 2 сут. Принимается, что распределение Si и А1 в Т-позициях во всех 
членах серии: t,0 = t,m = 0,28, t20 = t2m = 0,22.

Эксперим. Сечение KAlSi30 8-NaAISi30 8 в системе KAlSi30 8-  
NaAlSi30 g-S i02 исследовалось Шерером [61]. Показано, что минимум на кри
вых ликвидуса и солидуса в сухой системе приходится на 1063 ± 3° при соста
ве Or3iAb65 (мас.%) (О/эзуА&ббз -  мол.%), а все составы, содержащие более 
49 мас.% Or (47,5 мол.%), плавятся инконгруэнтно с образованием лейцита 
Боуэн и Таттл [49] установили, что ряд KAlSi3Og-NaAlSi3Og является непре
рывным, а введение в систему воды снижает температуру минимума на кри
вых ликвидуса и солидуса на 220° при Н̂гО ~ 1000 бар и еще на 73° при увели
чении давления воды до 2000 кг/см2 (1961 бар); при этом поле лейцита резко 
сокращается. При Р№0 = 5000 бар поле лейцита исчезает полностью [63,64].

Введение воды не оказывает влияния на кривую сольвуса. По Боуэну и 
Таттлу [49], при ^н2о -  1000 бар критическая точка сольвуса соответствует 
температуре 660 ± 10 °С и составу Or4SAb55 (мас.%) (Ог4Х5АЬ565 -  мол.%). 
Асимметричная форма кривой сольвуса при этом указывает на существен
но меньшую растворимость К-компонента в Na-фазе, чем Na-компонента в 
К-фазе при температурах ниже 500°. По Йодеру с соавт. [64], изучившим си
стему KAlSi30 8-NaAlSi30g-Si02 при Рщ0 = 5000 бар, критическая точка соль
вуса имеет более высокую температуру -  715 °С, но тот же самый состав -  
Ог45АЬ55 (мас.%) (полевошпатовый расплав при этом был существенно насы
щен водой -  до 11 мас.% Н20). Возрастание температуры критической 
точки сольвуса при этом вызвано возрастанием общего давления, а не влия
нием воды, и, по оценке Йодера с соавт., соответстует 14°/1000 бар [64] 
(детальнее о форме сольвуса см. “Пертиты”). По уточненным данным, при
веденные закономерности относятся только к K,Na-n.ni. с небольшим содер
жанием CaAl2Si2Og (см. “Тройные полевые шпаты”).

Геотермометры. Возможность создания геологических термометров и 
барометров на основе закона распределения компонентов между сосущест
вующими минеральными фазами и расплавом (раствором) рассмотрена 
Фридманом [69] и Рамбергом [70]. Первый такой геотермометр на основе 
распределения альбитового компонента между сосуществующими 
K.Na-п.ш. и плагиоклазом (двуполевошпатовый геотермометр) предложен и 
затем модернизирован Бартом [71-73], который, однако, полагал, что коэф
фициент распределения К АЬ = ( X Ab)Fsp l ( X Ab)pl = const при каждой данной 
температуре и не зависит от давления и состава полевых шпатов. Однако 
полевошпатовые твердые растворы не являются идеальными (о чем свиде
тельствует их фазовый распад), и плагиоклаз всегда обогащен Na относи
тельно K,Na-n.iH., хотя Орвилем [74] и предполагалось, что твердый раствор 
плагиоклаза при высокой температуре (700 °С, 2 кбар) является идеальным 
в интервале составов АЬ45_100 (т.е. в рабочей области геотермометра). Рас
пределение Ab между фазами лучше описывается выражением

С  -  {ХАЬ /(1 -  ХАЬ))Р,((1 -  Х п У Х » ) * .
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Когда в результате экспериментальных исследований выяснилось, что 
КрЬ зависит и от состава фаз [75-78] и от давления [79], Перчук и Рябчиков 
[80-85] модернизировали геотермометр Барта с учетом содержания Са-со- 
ставляклцей и давления, рассчитав две изобарические диаграммы для 
Р = 1 ■ 108 Па и Р = 1 - 109 Па в интервале 400-1200 °С.

Двуполевошпатовый геотермометр широко использовался в практике 
изучения гранитоидов и метаморфических толщ [86-96]. При этом в него 
были внесены дополнительные поправки. Дунхамом [88] показано, что гео
термометр Барта не учитывает влияния других компонентов в составе поле
вых шпатов и в расплаве, в частности активностей [К], [Са], [А1] и [БП, и 
предложил следующую константу равновесия:

\[АЬ]Рч,[АЬ]р‘
1Р’Т)\[АЬ]Р,[АЬГ!Р

тв. фаза [ [К][Б1] ] 
1 [Са] [А1] /

расплав.

Стормером [90] для расчета двуполевошпатового геотермометра ис
пользовалось предположение Орвиля [74] об идеальности плагиоклазовых 
твердых растворов (коэффициент активности (уЫ) Р1 близок к единице) и па
раметры Маргулеса, вычисленные Томпсоном и Вальдбаумом [39,97-99] на 
основе экспериментальных данных Орвиля [51]. Выведенное им аналитиче
ское уравнение имеет следующий вид:

(6326.7-9% 3,2ХЛр +943,ЗХ^р + 2 6 9 0 , 2 Х ^ р  + ( 0 . 0 9 2 5  -  0,1458ХЛр + 0 .0141х |1р +0,0392Х^р )Л

1 Х К > ~  ( - 1 , 9 8 7 2 1 п Х й р / Х р , + 4 , 6 3 2 1 - 1 0 , 8 1 5 Х й р  +  7 , 7 3 4 5 Х ^ р - 1 , 5 5 1 2 Х ^ р

где ХРч, и Хр, -  мольная доля альбитовой составляющей в К,№-п.ш. и плагио
клазе соответственно. На основе данного уравнения Стормером рас
считаны четыре изобарические диаграммы для 1, 2, 5 и 10 кбар в интер
вале 400-1200 °С. Согласно [23], эти диаграммы применимы только для 
высокотемпературных плагиоклазов и неприменимы для низкотемпе
ратурных плагиоклазов из-за допущения об их идеальности. Поправки, 
сделанные Уитнейем и Стормером [93], включившими экспериментальные 
данные Бачинского и Мюллера [100] для микроклина, не сняли этой 
проблемы.

Пауллы [95] модифицировали геотермометр Стормера [90], включив 
в рассмотрение Са-компонент в К,Ка-п.ш., и показали, что температура 
с учетом полного состава К.Иа.Са-п.ш. может быть снижена почти 
на 200 °С. Модель идеального плагиоклаза при этом осталась неизменной, 
хотя более поздние эксперименты Орвиля с плагиоклазами в хлоридных 
растворах при 700 °С [101] показывают более высокие положительные 
свободные энергии смешения, чем можно ожидать для идеальной смеси, 
а для низкотемпературных плагиоклазов такое допущение приведет к зна
чительной ошибке.

Хазелтоном с соавт. [23] дается новое выражение для двуполевошпато
вого геотермометра, основанное на полученных ими термодинамичес
ких данных для К^а-п.ш. и калориметрических измерениях для высоко
температурных плагиоклазов Ньютона с соавт. [102]. Для расчета 
активностей КаА15130 8 в К,№-п.ш. взяты следующие параметры Маргуле
са: = 18,81 кДж/моль и У̂ог — 27,32 кДж/моль для энтальпии,

2 3  М и н е р а л ы ,  т о м  V .  В ы л .  1
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а

Л КАВЮ4

6

Л КА15Ю4

Фиг. 68. Нефелин-полевошпатовый геотермометр на основе фазовых равновесий между не
фелином и К,N8 полевыми шпатами в безводных хлоридных расплавах при 6 бар (по Зы ря
нову и др. [109])

а -  для неупорядоченного полевого шпата (в области составов нефелина А'КА|5Ю4 < 03); б -  для 

упорядоченного полевого шпата (в области составов нефелина ^ кавю.( к

= 10,3 Дж/моль • К -  для энтропии и = 0,364 Дж/бар -  для объема. 
Аналитическое уравнение имеет следующий вид;

Г(К)= (Х£Л2(188Ю + ПОЗОХ^ + 0,364Р) -  )2 (28230 -  39520Х")
10,3 (Х ^ )2 + 8,31431п{(Х" )2(2 -  Х % ) / Х * ? }

где X  -  мольные доли компонентов в тройной полевошпатовой системе, тем
пература -  в град.К и давление -  в бар. Вычисленные по этому уравнению 
температуры оказываются выше вычисленных ранее, особенно в области 
наиболее высоких значений.

Данное выражение модернизировано Прайсом [103]. При этом активно
сти конечных членов в твердом растворе рассмотрены с позиции статисти-



Калиево-натриевые полевые шпаты (собственно щелочные) 355

в

Фиг. 68 (окончание)
в -  для неупорядоченного полевого шпата (в области составов ^клизО* > 0.83); г -  для упорядочен

ного полевого пшата (в области составов ^ какзО* > 0,83); X — мольная доля калиевого компонента
в полевом шпате и нефелине; полевой шпат: Р$р(К) -  высокотемпературный, неупорядоченный, /глр(/) — 
низкотемпературный, упорядоченный; К ^з^В Ю д ^  — положение на диаграмме стехиометричного со
става идеального нефелина

ческой термодинамики через конфигурационную энтропию и мольные доли 
атомов в структурных позициях. В логарифмическую часть уравнения
Хазелтона введены мольные доли Х°аИ, Хд,(1) р1, Х^(1) п и (Х^0) Р1)2 -

для плагиоклаза и Х ^ ^ ,  Хд[!) Рч>, Х^(1) Рч> и (Х^(2) Рч>)2 для К,Ка-п.ш. 
Аналогичным образом вводятся позиционные мольные доли Бг, Ва, Ре3*.
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г№
а К А 1 Я 0 4

Фиг. 69. Нефелин-полевошпатовый геотермометр на основе фазовых равновесий между нефели
ном и КДЧа полевыми пшатами в безводных хлоридных расплавах при 6 бар (по Зырянову и др. 
[109])

а — для неупорядоченного полевого шпата (в области составов нефелина ХКА|5ю4 < 0.3); б  -  для 

упорядоченного полевого шпата (в области составов нефелина ^ кавю4 < 0,3);

При низком содержании микропримесей и высокой 51/А1-упорядоченности 
можно использовать следующее уравнение с миналами, но при этом они 
должны быть нормированы как ХАЬ + Х0г + ХАя=1:

Г(К) = (Х ^ ) 2 (18810 + ПОЗОХ**’ + 0,364Р) -  (X”  )2(28230 -  39520Х")

Ю З ( Х ^ ) 2 . Р З Ш 1  п [ ( ^ ) ( 2 - Х « - Х " Х Х « + Х ^ )  110,3(Х№ ) ^ З 1 4 3 1 п |(^ )(2_ ^ _ №  + С ) |
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л к а в ю 4

г

Фиг. 69 (окончание)
в -  для неупорядоченного полевого шпата (в области составов > 0,83); г -  для упорядо

ченного полевого шпата (в области составов ^ капйзОя > 0,83); остальные обозначения те же, что и на 
фнг. 68

Данное уравнение позволяет оценивать температуру с точностью 
±50 °С в интервале 650-900 °С для сосуществующих пар плагиоклаза и 
К,№-п.ш. с 0,15 < < 0,50.

Применение двуполевошпатового геотермометра возможно, естествен
но, только для равновесных пар К,№-п.ш. и плагиоклаза, и при медленной 
скорости кристаллизации К,№-п.ш. может оказаться уже неравновесным с 
тем расплавом, из которого кристаллизовался плагиоклаз. В этом случае 
рассчитанная температура будет завышена.

В щелочных породах без плагиоклаза применяется нефелин-полевошпа- 
товый геотермометр. Используя экспериментальные данные [2, 104], Пер- 
чук рассчитал изотермы распределения щелочей между К,Ыа-п.ш. и нефели
ном [105-108], а экспериментальные исследования систем К,Ка-п.ш.-
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водно-солевой раствор, К,Ка-п.ш. -  щелочно-галоидный расплав, нефелин -  
водно-солевой раствор, нефелин-щелочно-галоидный расплав, а также 
прямых фазовых соответствий в системе К,Na-n.ni.—нефелин, выполненные 
Зыряновым [109, 110], позволили создать нефелин-полевошпатовый гео
термометр (фиг. 68, 69), учитывающий структурное состояние полевого 
шпата. Практическое использование этого геотермометра для термометрии 
щелочных пород продемонстрировано в [110-112]. К сожалению, анализу 
подвергались не всегда равновесные пары. Так, в работе [111] для нефели
новых сиенитов Хибин получены очень низкие температуры образования — 
380-450 °С. При этом состав нефелина сопоставлялся с составом К-фазы 
пертитов. Очевидно, что эти цифры отражают минимальные температуры 
существования данных парагенезисов, фиксируя установившиеся в них рав
новесные фазовые соответствия между нефелином и продуктами распада в 
полевом шпате при последующем охлаждении, т.е. это температуры пост
кристаллизационных превращений в нефелиновых сиенитах. Если для ана
лиза использовать не состав К-фазы, а суммарный состав пертита, то нефе- 
лин-полевошпатовый геотермометр дает для них значения порядка 
800-1000 °С [112].
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Калиево-натриевые санидины Ро1а58Шп-50(1ш1п зашсНпев
(К о ,7 -о ,5К а о .м ,5 ) [А 1 8 1 30 8]

К калиево-натриевым санидинам относятся гомогенные моноклинные 
К,№-п.ш. состава Ог70_50АЬ30.50 с содержанием А1 в позиции Т] менее 0,75. 
Поскольку структурное состояние К,Ыа-п.ш. во многих случаях неизвестно, 
здесь рассматриваются оптически гомогенные полевые пшаты данного со
става, которые при более детальном исследовании могут оказаться крипто- 
пертитами с более упорядоченными фазами распада.

Структ. и морф, крист. Монокл. с. С\ь -С21т. Параметры ячейки для 
гомогенных разностей см. “Калиевые полевые шпаты”. Большинство К,№- 
санидинов являются в той или иной степени распавшимися на К- и Ыа-фазы 
и должны рассматриваться в разделе “Пертиты”. Однако К-фаза по структур
ному состоянию часто соответствует высокому или низкому санидину и 
характеризуется высоким содержанием изоморфного Ка-компонента, что 
позволяет рассматривать такие К,№-п.ш. как санидины. №-фаза -  более 
чистая и представлена триклинным альбитом. Параметры ячейки сосущест
вующих фаз обычно искажены из-за напряжений, возникающих в резуль
тате сопряжения моноклинных и триклинных субъячеек в едином полево
шпатовом блок-кристалле (см. “Пертиты”) и требуют соответствующей 
коррекции.

Параметры ячейки для природных образцов К,№-санидинов с уточнен
ной кристаллической структурой:
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Состав «о Ьо со Р V Ссылка

Ог5ХАЬ4%Апх 8,558(1) 12,997(1) 7,179(1) 116,07(1) 717,3 Ш
Ог62АЬ36Ап1 8,542(1) 12,985(2) 7,167(1) 116,05(8) 712,6 [2]
То же* 8,528(5) 13,021(1) 7,176(1) 116,00(1) 716,2 [2]

* Вычисленные по [3].

Кристаллическая структура уточнена для полевых шпатов с суммарным 
составом, соответствующим К,№-санидину, оптически гомогенных, но, по 
рентгеновским данным, распавшихся на К- и Na-фазы (криптопертиты) с 
К-фазой, соответствующей по структурному состоянию санидину (фактически 
уточнялась К-фаза). Таким образом, уточнены структуры санидин-крипто- 
пертита с суммарным составом Or5]Ab4SAnt [1] и санидин-криптопертита из 
вулканических туфов Середочного м-ния цеолитов (Сихотэ-Алинь) 
Ог62АЬ36Апх [2].

Межатомные Т-О расстояния (А) и Si/Al-распределение:

TjO Tim Т20 T2m tjO tim  t20 t2m

Or5XAb4SAnx [1] 1,651 1,651 1,638 1,638 0,280 0,280 0,225 0,225

Характерны тонкотаблитчатые кристаллы (лейсты в породе), уплощен
ные по (010) и удлиненные по оси а. Подобные вкрапленники K.Na-саниди- 
на ((2-1) х 1 мм) наблюдались во фрагментах гаюиновых глееситов среди тра
хитового туфа Лаахер-Зее, Воет. Айфель, Германия, с характерными гранями 
(010), (110), (130), (100), (101) и (201) [4]. В миароловых пустотах в нозеа- 
новых и гаюиновых санидинитах среди фонолитов и трахитов Лаахер-Зее 
присутствуют хорошо образованные кристаллы с гранями (010), (110), (130), 
(100), (001), 001), (111) и (201) [5].

Физ. св. Уд. в. 2,568-2,574 -  для вкрапленников во фрагментах гаюиново- 
го глеесита среди трахитовых туфов Лаахер-Зее, Воет. Айфель, Германия
[4].

Физ.-хим. конст. Коэффициенты распределения между вкрапленни
ками К,№-санидина состава О г659^53аА Ь 34Х_4 6Ь и  матрицей породы (оста
точным расплавом) в фонолитовой тефре Лаахер-Зее, Воет. Айфель, 
Германия, варьируют в пределах: для Rb 0,554—1,25, для Sr 3,21-8,17, 
для Ва 2,83-9,75; для более натриевого санидина состава Or47 2Ai>528 -  для 
Rb 0,55, для Sr 5,43, для Ва 0,36. Предполагается, что отличие коэф
фициентов распределения от равновесных и их вариации отражают Г и Р 
условия кристаллизации, полимеризацию и комплексообразование ком
понентов в расплаве, а также нарушение равновесия после кристаллиза
ции [6].

Микр. Для вкрапленников К,№-санидина во фрагментах гаюинового 
глеесита среди трахитового туфа Лаахер-Зее, Воет. Айфель, Германия: 
ZaNp = 5 -Т , ng = 1,524-1,525, пр = 1,519-1,520; ng-np = 0,004-0,006; 2VNp = 
= 37-42° [4].

Хим. Вариации теор. составов К,Ка-санидинов в области Ог1(̂ х АЬза.50: 
Na20  -  3,40-5,73; К20  -  12,05-8,71; А120 3 -  18,64-18,86; Si02 -  65,91-66,69.

Анализы (в порядке увеличения содержания натрия):
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1 2 3 4 5 6
ИагО 3,38 3,71 4,10 4,02 4,78 4,19
к 2о 11,94 10,97 10,99 10,10 11,04 9,40
МбО 0,02 0,03 0,09 - 0,05 0,07
СаО 0,59 0,38 0,17 0,62 1,26 1.19
БЮ 0,02 - - - 0,00 -
ВаО 0,16 - 0,40 - 0,04 0,27
БеО 0,17* - 0,02 - 0,60* 0,05
Ре20 3 - 0,04 0,27 0,79 - 0,35
АЬОз 18,80 19,43 18,89 20,09 17,95 19,50
8Ю2 65,60 64,65 65,72 63,90 63,93 64,40
НгО* - 0,80 - 0,62 - 0,13

Сумма 99,70 100,04 100,65 100,14 99,87 99,85
Ог (мол.%) 67,8 64,7 63,1 60,40 57,0 55,9
АЬ 29,1 33,2 35,4 36,5 37,5 37,5
Ап 2,8 2,1 0,7 3,1 5,5 6,1
Сп 0,3 - 0,8 - 0,06 0,5
Уд. в. - 2,565 2,564 - - -
"х - 1,5296 - - - 1,535-1,539
«т - 1.5294 - - - 1,531—1,534
П р - 1,5229 - - - 1,528-1,530
2 V — 17°40'-18°15' 38°33' _ — 38-57°

* Бе определено как БеО.
1 -  вкрапленник в гаюиновом фонолите, Вингертсберг, Лаахер-Зее, Воет. Айфель, 

Германия, кроме того ТЮ2 -  0,02, анал. Поспелова, микрозонд. [7]; 2 -  из липаритовых 
туфов, пров. Тайджи-Кии, Япония, анал. [8]; 3 -  из кварцевого риолита, гора Сомлыод, близ 
Вегардо, Словакия, анал. Цзивни [9], оптические данные по [10]; 4 -  из Дранхенфельса, 
Зибенгебирге, пров. Рейн, Германия, анал. Спенсер [И ]; 5 -  основная масса гаюинового 
фонолита, Вингертсберг, Лаахер-Зее, Воет. Айфель, Германия, кроме того ТЮ2 -  0,19, 
М п О - 0,03, анал. Поспелова, микрозонд. [7]; 6 -  из трахибазальта Блек-Пойнт, близ
оз. Хантингдон, Центр. Сьерра-Невада, пгг. Калифорния, США, анал. Нейербург [12].

7 8 9 10 11 12

Ка20 4,55 4,61 4,57 4,82 4,97 5,71
к 2о 7,95 9,78 10,05 10,01 8,55 8,80

0,10 0,01 0,01 0,00 0,00 0,01
СаО 1,54 0,14 0,45 0,06 0,75 0,17
БЮ - 0,00 - - 0,12 0,00
ВаО 1,15 0,00 - - 0,74 0,01
БеО - 0,06 - 0,07 0,11 0,17
Ре20 3 0,30 0,01 0,62 0,04 0,02 0,02
А120 3 19,83 18,80 19,92 18,73 19,40 18,75
8Ю2 63,92 65,80 64,03 65,44 65,60 66,80
НгО* 0,64 — 0,26 1,01 - -

Сумма 99,98 99,31 99,91 100,18 100,39 100,50
Ог (мол.%) 49,9 58,0 57,8 57,6 51,8 50,1
АЬ 41,6 41,5 40,0 42,1 44,6 49,2
Ап 6,3 0,5 2,2 0,3 3,6 0,7
Сп 2,2 - - - - -

Уд. в. 2,577 <2,565 - - <2,565 <2,580
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7 8 9 10 11 1 2

- - - 1 ,5 2 7 2 - -

- - - 1 ,5 2 6 6 - -

пр - - - 1 ,5 2 2 0 - -
2У 1 5 ,5 - 1 8 ,5 - 33 2 6 -3 5 - -

7 -  из дадита Звечан. Югославия [13]; 8 -  вкрапленник в суперкремниевом щелочном 
риолите, карьер горы Галбарина, Евгениан-Хиллс, Сев. Италия, в сумму анализа входят 
Ш>20  -  0,04, Р26 5 -  0,03, ТЮ2 -  0,03 (криптопертит), рентгено-флюоресцентный и пламенно
фотометрический анализы [14]; 9 -  из рибекитового трахита, сев. берег о-ва Мадара, округ 
Зап. Мадара, преф. Сага, Япония [15, 16]; 1 0 -  из пегматита с лунным камнем, Гранте, шт. 
Нью-Мексико, США, анал. фон Кнорринг [17], оптика по [18]; 11 -  каемки КЛа-санидина 
по периферии вкрапленника олигоклаза в трахите, карьер на горе Россо, Евгениан-Хиллс, 
Сев. Италия, в сумму анализа входят М>20 -  0,041, Р203 -  0,07, ТЮ2 -  0,05 (криптопертит в 
начальной стадии распада), рентгено-флюоресцентный и пламенно-фотометрический 
анализы [14]; 1 2 -  вкрапленник в суперкремниевом щелочном риолите, гора Пераро, 
Евгениан-Хиллс, Сев. Италия, в сумму анализа входят М ьО -  0,03, Р20 5 -  0,01, МпО -  0,01, 
ТЮ2 -  0,01 (криптопертит), рентгено-флюоресцентный и пламенно-фотометрический 
анализы [14].

Нахожд. В эффузивах разного состава -  трахитах, риолитах, фонолитах, 
в виде вкрапленников и в основной массе породы.

Наиболее хорошо исследован К,Ыа-санидин в трахитах и фонолитах 
Воет. Айфель, Германия, причем его состав варьирует, с одной стороны, до 
К-санидина (см. “Калиевый санидин”), а с другой -  до 1Ча-санидина и анор- 
токлаза. Он установлен в позднечетвертичной плагиоклазсодержащей фо- 
нолитовой тефре Лаахер-Зее, в ассоциации с клинопироксеном, амфиболом, 
гаюином, биотитом, магнетитом, апатитом и сфеном [6]. В гаюиновых фо
нолитах верхней части толщи тефры санидин образует вкрапленники соста
ва Ог61̂ АЬ29ЛАп2&Сп0л (хим. ан. 1) совместно с вкрапленниками К-содержа- 
щего андезина А щ ^ ^ Ь ^ ^ О г ^  гаюина, клинопироксена, амфибола, сфена 
и апатита, и присутствует в виде более обогащенной №  и Са разности в ос
новной массе породы -  Ог510АЬ31̂ Ап55 (хим. ан. 5) вместе с голубым гаюи
ном, зеленым клинопироксеном, магнетитом и стеклом. Включения расплава, 
захваченного вкрапленниками санидина по зонам роста, состоят из бесцвет
ного стекла с несколькими газово-солевыми пузырьками и полости с тонко- 
раскристаллизованным солевым агрегатом (солевой расплав), в котором 
различаются кубическая (№С1 (?) -  плавление при 785-800°) и призматиче
ская (ТЧа2804 (?) -  плавление при 860-900°) фазы. Включения полностью 
гомогенизируются при 950-1050° [7]. Согласно [4], фонолитовая тефра Ла
ахер-Зее из-за наличия в ней значительного количества плагиоклаза долж
на рассматриваться как трахитовый туф и трахитовая пемза. Вкрапленники 
К,№-санидина составляют в ней 35-75%, вкрапленники анде
зина Лдза_35 -  30-35%. В оливинсодержащих разностях (гаюиновых латитах) 
10-35% вкрапленников санидина и 10-36% вкрапленников андезин-лабрадо
ра АпЗАг̂ х. Порфировые вкрапленники более высоконатриевого санидина 
Сг484_53((ЛЬ5,¿ ^ 2  характерны для залегающих в туфах фрагментов глееси- 
тов, достигая в гаюиновых глееситах 20-80 об.% в ассоциации с андезином 
Ли34 14 (30-40 об.%), эгирин-авгитом (7%), амфиболом (5-15%), в безгаюино- 
вых глееситах -  4—50 об.% в ассоциации с вкрапленниками андезин-лабрадо
ра Л«35_52 (40-50 об.%), авгита (5%) и амфибола (до 25%), а в роговообманко- 
вом габбро -  до 4% в ассоциации с лабрадором Лп45_60 (50-60 %), авгитом 
(2,5-3,0%) и амфиболом (до 30%). Те же породы ранее были описаны Каль-
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бом [5] как нозеановые и гаюиновые санидиниты, в том числе как инъекци
онные образования в окружающие сланцы, в которых Na-санидин ассоции
рует с биотитом, скаполитом, гранатом, сфеном, цирконом, кордиеритом, 
шпинелью, корундом. Из миароловых пустот в этих породах Кальбом опи
саны хорошо образованные кристаллы санидина и плагиоклаза.

К,№-санидин описан в рибекитовом трахите с сев. берега о-ва Мадара, 
округ Зап. Мадара, преф. Сага, Япония (хим. ан. 8) [15, 16].

Вкрапленники K.Na-санидина состава Ог62АЬЪ6Апх исследованы из 
центральной части потока спекшихся риолитовых туфов Середочного 
м-ния цеолитов в сев. части вулканического пояса Сихотэ-Алиня (возраст 
70 млн лет, условия образования 790-810°, 3 кбар). По данным структурно
го уточнения, санидин оказался распавшимся, с К-фазой, соответствующей 
высокому санидину (t, = 0,56-0,58), и триклинной Na-фазой, настолько тон
ко сдвойникованной по периклиновому закону, что период ее ячейки вдоль 
оси с возрастает до 100 А [2]. К,Na-санидины описаны также из кварцевого 
риолита горы Сомлыод, близ Вегардо, Словакия (хим. ан. 3) [9, 10] и из ли- 
паритовых туфов, пров. Тайджи-Кии, Япония (хим. ан. 2) [8].

В суперкремниевых щелочных риолитах Евгениан-Хиллс, Сев. Италия, 
принадлежащих к Венецианской вулканической провинции третичного 
(палеоцен и верхний олигоцен) возраста, К,№-санидин или более натриевый- 
Na-санидин (санидин-криптопертиты) образуют единственный тип вкраплен
ников (хим. ан. 8 и 12); в трахитах Евгениан-Хиллс они отличаются повышен
ным содержанием Са (хим. ан. 11) и сосуществуют с вкрапленниками плагио
клаза (К-содержащие олигоклаз и андезин) или тройного K,Na,Ca-n.ui.[14].

В более основных породах К,Ыа-санидин содержит значительную при
месь Аи-компонента. Он описан из трахибазальта Блек-Пойнт, близ оз. Хан- 
тингдон, Центр. Сьрра-Невада, шт. Калифорния, США (хим. ан. 6) [12] и из 
дацита Звечан, Югославия (хим. ан. 7) [13].

Мегакристы (2-8 см) K.Na-санидинов состава Or59_76A¿?4,_24 установлены 
в шлаках, бомбах и лавах трахиандезито-базальтов и трахибазальтов в вул
канах гор Гялинкая, Кырмызыдаг и др. Кельбаджарской мульды в цент
ральной части Малого Кавказа. По оптическим и рентгенографическим 
данным, эти полевые шпаты представляют собой гомогенные санидины 
(t, = 0,51-0,53,2V~ 41°) [19]. Аналогичные санидины установлены в виде ме- 
гакристов в кайнозойских щелочных базальтах с калиевой специализацией 
в Монголии и Забайкалье [20-23].

Литература
1. Keefer K.D., Brown G.E. / /  Amer. Miner. 1978. Vol. 63, N 11/12. P. 1264-1273.
2. Органова Н.И., Марсий И.М., Рождественская И.В. и др. // Докл. РАН. 1996. Т. 348, №  3. 

С. 367-371.
3. Luth W.C., Querol-Suñé F. / /  Contrib. Miner, and Petrol. 1970. Vol. 25, N 1. P. 25-40.
4. Schürmann H. // Beitr. Miner, und Petrogr. 1960. Bd. 7, H. 2. S. 104-136.
5. Kalb G. H Miner. Petrogr. Mitt. 1934. Bd. 46, H. 1. S. 20-55.
6. Worner G., Beusen J.-M., Duchateau N. et al. // Contrib. Miner, and Petrol. 1983. Vol. 84, N 2/3. 

P. 152-173.
7. Шарыгин B.B. / / Геология и геофизика. 1993. T. 34, № 6. С. 97-108.
8. Kimizuka K. //Jap. J.Geol. and Geogr. 1932. Vol. 9. P. 213.
9. Zsivny V. Ц Math. Természett. Értesitô. 1923. Vol. 40. P. 114 (M.A. 2-223).

10. Vendí M. H Ibid. 1922. VoL 39. P. 174 (M.A. 2-169).
11. Spencer E. // Miner. Mag. 1937. Vol. 24, N 156. P. 453-494. Пер.: Спенсер Э. H Полевые шпа

ты. М.: Изд-во иностр. лит., 1952. Вып. 1. С. 205-247.
12. Hamilton W B., Neuerburg G J .  // Amer. Miner. 1956. Vol. 41. P. 851.
13. Tucán F. U Bull. Intem. Acad. Yougosl. Sei. Math., Natur. 1939. Vol. 32. P. 50 (M.A. 10-68).



Натриевые санидины 365

14. De Pieri R., De Vecchi Gp., Gregnanin A., Piccirillo E.M. Trachyte and phyolite feldspars in the 
Euganean Hills (Northern Italy). Padova, 1977. 23 p.(Mem. Inst. Geol. Miner.; Vol. 32). 

\5.Aayama N. //J . Geol. Soc. Jap. 1941. Vol. 48. P. 280.
16. Harada Z. Ц J. Fac. Sei. Hokkaido Univ. Ser. IV. 1948. Vol. 7. P. 143.
17. Kracek F.C., Neuvonen K J. // Amer. J. Sei. 1952. Vol. 250-A: Bowen volume, pt 1. P. 293-318. 

Пер.: Крачек Ф.К., Нейвонен КДж. //  Полевые шпаты. М.: Изд-во иностр. лит., 1956. 
Выл. 2. С. 261-297.

18. Tuttle ОД. // Amer. J. Sei. 1952. Vol. 250-A: Bowen volume, pt 2. P. 553-567. Пер.: Туттл О.Ф. H 
Полевые шпаты. М.: Изд-во иностр. лит., 1956. Выл. 2. С. 342—357.

19. Махмудов С.А., Имамвердиев Н.А. // Изв. АН АзССР. Сер. наук о Земле. 1985. № 1. С. 60-64.
20. Каменцев И.Е., Салтыковский А.Я., Каминский Ф.В., Сандомирская С.М. // Физико-хи

мическое исследование продуктов глубинного магматизма. М.: Наука. 1982. С. 117-142.
21. Кепежинасас В.В. Ц Геология и геофизика. 1975. № 2. С. 64-71.
22. Киселев А.И., Медведев М.Е., Головко Г.А. Вулканизм Байкальской рифтовой зоны и 

проблемы глубинного магмообразования. Новосибирск: Наука, 1979.197 с.
23. Кутолин В Л . Проблемы петрохимии и петрологии базальтов. Новосибирск: Наука, 1972. 

208 с.

Натриевые санидины Sodium sanidines
(Ko,5(M.37NaoW[AlSi308]

К натриевым санидинам относятся гомогенные моноклинные K,Na-n.iii., 
в составе которых Na преобладает над К, Ог50_з7А650_бз, сохраняющие исход
ную моноклинную симметрию при охлаждении (в отличие от анортоклазов, 
в которых она вследствие незакаливающегося твердофазового превраще
ния C 2 fm —>C1 меняется при охлаждении натриклинную).

Фиг. 70. Кристаллы натриевого санидина и анортоклаза (Гольдшмидт, 1916)
1-3 -  Квадре Рибейрас, о-в Терсейра, Азорские острова (по Фуке (1883)); 4 — Обсндиан-Клиф, Йел- 

лоустонскийпарк, США (по Иддингу (1885-1986)); 5 , 6 - о-в Ловен, Лангезундфьорд, Норвегия (по Брёг- 
геру (1890)); 7, 8 - вулкан Килиманджаро, Кения (по Майерсу (1886)); 9 —анортокпаз по Дена (1935) (ме
сторождение не указано)
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Характ. выдел. Кристаллы, зернистые массы. Порфировые вкрапленни
ки и основная масса щелочных эффузивных пород.

Структ. и морф, крист. C\h-C 2 !m . а = 8,33-8,38, b = 12,99-13,00, 
с = 7,16-7,17 А; р = 116,18-116,10°; V = 695,2-700,5 АЗ; Z = 4 [1]. Зависимость 
параметров ячейки от химического состава см. “Калиево-натриевые поле
вые шпаты”. Кристаллическая структура не уточнялась.

Кристаллы обычно не богаты гранями: (010), (110), (001), (201), упло
щены по (010) и вытянуты по оси с. Часто ромбовидной формы (в ромбен- 
порфирах) (фиг. 70).

Физ. св. Сп. по (001) совершенная, по (010) хорошая. Тв. 6. Уд. в. 
2,58-2,59 (иногда указывается более низкий или более высокий: 2,55-2,61, 
см. табл. хим. ан.). Цв. бесцветный, белый, желтоватый, при ожелезнении 
красновато-бурый. Прозрачный, полупрозрачный.

Микр. Двуосный. Оптически (-). Ng = Ъ. Пл. опт. осей ±(010). 
tig = 1,530-1,532, пт = 1,529-1,531, пр = 1,523-1,526; 2VNp = 33-47°. Зависимость 
угла оптических осей от состава см. на фиг. 65.

Хим. Вариации теор. составов в области O r^yjAb^^y  Na20  -  5,73-7,28; 
К20  -  8,71-6,50; А120 3 -  18,86-19,01; Si02 -  66,69-67,21.

Анализы (в порядке увеличения содержания Л ¿-компонента):

1 2 3 4 5 6
Na20 6,01 5,89 6,05 6,21 6,35 6.45
к 2о 8,07 7,58 7,27 7,72 6,58 7,05
RbzO 0,02 0,02 - 0,02 - —

MgO 0,01 0,01 0,03 0,01 - 0,0
CaO 0,59 0,70 0,93 0,22 1,10 0,15
BaO 0,14 0,05 0,46 0,00 — —

БЮ 0,03 0,01 — 0,00 — -

FeO 0,07 0,22 — 0,16 — —

Fe20 3 0,01 0,25 0,29 0,02 0,62 0,92
a i2o 3 19,30 19,59 20,93 18,60 19,39 18,35
БЮг 65,50 64,82 63,49 67,25 65,52 67,27
НгО* - - - - 0,82 0,16
Сумма 99,75 99,14 99,83 100,21 100,47 100.35
Or (мол.%) 45,8 44,4 42,1 44,6 38,4 41,5
Ab 51,4 52,2 52Д 54,3 56,2 57,7
An 2,8 3,4 5,6 U 5,4 0,8
Cn — — _ _ _ _

Уд-в. <2,585 <2,560 2,606 2,550-2,590 — —

n s - - 1,5317 - - 13296
n m - - 13309 - - 13289
rtp - - 13264 - — 1,5232
2V - — 47°45' — — 33°

1 -  из щелочного риолита, гора Чинто, Евгениан-Хиллс, Сев. Италия, кроме того ТЮ2 -  
0,03 [2]; дополнительно: 153 • 10“4 Ш>, 268 • 10“4 Бг, 1270 • 10*4 Ва ("гомогенный анортоклаз"); 
2 -  из щелочного трахита Дзовон, западнее Роваролы, Евгениан-Хиллс, Сев. Италия, кроме 
того ТЮ2 -  0,08 и 0,01, МпО -  0,01 [2]; дополнительно: 228 • 10*4 Ш>, 121 • 10-4 Бг, 436 • 10*4 Ва 
("криптопертит"); 3 -  из тералита, Бо-Плой, Зап. Сиам [3]; 4 -  из сверхкремниевого 
щелочного риолита Валногаредо, Евгениан-Хиллс, Сев. Италия, кроме того ТЮ2 -  0,03, 
МпО -  0,01 [2]; дополнительно: 138 - 10*4 Ю>, 14 ■ 10*4 Бг, 15 • 10-4 Ва ("криптопертит"); 5 -  
аутигенный санидин из Фуллеровой Земли, Комб-Хей, Сомерсет, Великобритания [4]; 6 -  из 
риолита Митчелл-Меса, шт. Техас, США, анал. Скун [5].
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В Na-санидине из фонолитовой тефры Лаахер-Зее, Германия, Огл12АЬ52£ 
(Na -  5,06, К -  7,7, Са -  0,17, Fe -  0,113%) установлены следующие микропри
меси (ppm): Rb -  175, Sr -  114, Ва -  64,3, La -  4,5, Ce -  1,9, Sm -  0,009, Eu -
0. 15. Yb -  0,007 и др. [6]. Эти данные, вместе с данными о содержании мик
роэлементов в сосуществующих К,Ыа-санидинах и плагиоклазах обсужда
ются с точки зрения совместимых и несовместимых элементов в ходе диф
ференциации фонолитового расплава перед эрупцией.

Нахожд. В своем нахождении Na-санидины являются промежуточными 
между К,Ыа-санидинами и анортоклазами (см. соответствующие разделы). 
Они известны из щелочных трахитов, щелочных и высококремниевых рио
литов Евгениан-Хиллс, Венецианская провинция, Сев. Италия, в ассоциации 
с олигоклазом, К,Ыа-санидином и тройными K,Ca,Na-n.ni. [2], в риолите 
Митчелл-Меса, шт. Техас, США [5], и др. В аналогичной ассоциации устано
влены в качестве наиболее натриевых членов в отложениях тефры Лаахер- 
Зее, Воет. Айфель, Германия [6].
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Анортоклазы Anorthoclases
(Коз7-о,10^ао^з-о^ю)[^^1з08]

К анортоклазам относятся высоконатриевые K,Na-n.ni. состава 
Ог37_9оА¿>бз-ю. которые при охлаждении испытывают незакаливающееся 
сдвиговое превращение с изменением моноклинной симметрии в триклин- 
ную, С 2 /т —>С1. Менее натриевые K,Na-n.ni. относятся к Na-санидинам, 
более натриевые -  к анальбиту.

Синон. Калиевый альбит -  potassian albite, K-albite.
Характ. выдел. Кристаллы, зернистые массы. Порфировые вкрапленни

ки и основная масса щелочных эффузивных пород.
Структ. и морф, крист. При высокой температуре: монокл. с. 

C2h -С 2 /т ,  при охлаждении вследствие сдвигового превращения: трикл. с.
С)—Р 1 (условно СТ). Температура превращения уменьшается с увели
чением содержания Or-компонента: для А£>100 -  1253 К (980°) (мональбит —» 
—» анальбит), для Ог29АЬц -  465 К (738°), для Огъ%АЬ62 -  235 К (508°) [1], что 
при экстраполяции дает значение ОгЪ1АЪа  при комнатной температуре (гра
ничное значение для анортоклазов) и Ог50А£>50 при Т К = 0 (-273°) [1].

Вариации параметров ячейки для топохимически моноклинной се
рии высокий санидин-анальбит: а0 = 8,204-8,290, Ь0 = 12,902-12,968, 
с0 = 7,121-7,150, Á; а  = 92,97-91,31, р = 116,40-116,27, у = 90,20-90,08°; 
V = 673,9-689,0 Á3 [2] (см. “Калиево-натриевые полевые шпаты”). Z = 4. Для 
данной серии Кролем с соавт. [2] превращение С2/т —» С1 найдено для зна
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чения ОгмаАЬ№6 (Огу^Ьы при комнатной температуре). Для структурно 
уточненных анортоклазов [3] температуры инверсии найдены (по графику 
со$2а*/Т, °С) равными: для Огуу^АЬ^Ап^ -  183°, для Ог22 3А£>70 8Ли69 -  395°, 
для Огп:кАЬа1Апг5 -  683°, что соответствует составу Огу^\Ьы при комнатной 
температуре.

На тройной диаграмме Ог-АЬ-Ап, согласно Кролю с соавт. [4], превра
щение С2/т —» С1 фиксировалось вдоль изолиний Ог365АЬ6з 5-0 г 42ДЬ52Д/16 
при 25°, Ог20АЬт-Ог2&АЬ62Ап 10 при 500°, Ащ А Ь дд-О г^Ь ^п^  при 1000°.

Изменение параметров ячейки от состава см. “Калиево-натриевые поле
вые шпаты”.

Параметры ячейки для анортоклаза 0г213ДЬ73у1л4 9 (хим. ан. 12) с вулка
на Эребус, о-в Росса, Антарктида [5]: а = 8,263, Ь = 12,935, с = 7,138 А; 
а  = 92°15,6\ р = 116°19,8\ у= 90°10,8'; V = 683,0 А>; а* = 87°39\ у  = 88°68'. Для 
анортоклаза Ог157АЬ74-,Ап101 (хим. ан. 17) с гор Крэри, Антарктида [6]: 
а = 8,211(4), Ъ = 12,910(2), с = 7,129(2) А; а  = 92°39,4'(1,3'), Р = 116°21,9'(1,9'), 
у = 90°14,0'(1,5'); V = 676,1(1,0) АЗ; а* = 86°55,2'(1,Г), Г  = В8°25,3'(1,2')- Для 
анортоклаза Ог2А -¡АЬ  ̂пАп9 $ (хим. ан. 8) с вулкана Килиманджаро, Кения [7]: 
а = Ъ,25(2\ Ъ = 12,93(4),'с = 7,13(2) А; а =  92,62(2), р = 116,24(11), у= 89,57(2)°; 
V = 681,4 АЗ; а* = 87,27°, Г  = 89,23°.

Параметры ячейки, простр. гр. и их изменение с температурой для 
структурно-уточненных анортоклазов:

г,°с Пр. гр. а Ь С а
Каканун, Новая Зеландия, Ог\у %АЬ%у^Ап2 у (хим. ан. 18) [3]

23 С1 8,2168(6) 12,9166(7) 7,1270(5) 93,754(4)
700 СУт 8,311(1) 12,972(2) 7,148(1) 90,0
750 СУт 8,321(2) 12,969(2) 7,148(1) 90,0

Гора Жибеле, о-в Пантеллерия, Италия, Ог-уу уАЬ^^ ̂ Ап^^ (хим. ан. 10) [3]
23 С1 8,252(2) 12,936(2) 7,139(1) 92,11(1)

388 сТ 8,290(4) 12,954(3) 7,150(3) 90,75(2)
510 СУт 8,314(1) 12,973(2) 7,150(1) 90,0

Гранд-Кальдейра, Азорские о-ва, Огу2^АЬ6(> 7Апи̂  (хим. ан. 1) [3]
23 С1 8,290(2) 12,966(3) 7,151(2) 91,18(2)

183 сТ 8,3108(8) 12,9729(9) 7,1578(6) 90,007(5)
400 СУт 8,3482(7) 12,9800(7) 7,1582(5) 90,0

ОГ25,2/1̂ 67.Ип6,5 И
8,300(5) 12,953(8) 7,149(5) 91,18(5)

Т,°С Пр. гр Р У V

Какануи, Новая Зеландия, Ог\у^АЬ^у^Ап2 у (хим. ан. 18) [3]

23 С1 116,357(4) 90,239(5) 676,7(1)*
700 СУт 116,071(7) 90,0 692,2(2)
750 СУт 116,05(1) 90,0 693,0(3)

Гора Жибеле, о-в Пантеллерия, Италия, Ог^^АЬ^а^Ащ,^ (хим. ан. 10) [31

23 сТ 116,32(1) 90,22(1) 682,4(2)2*
388 сТ 116,18(2) 90,35(2) 689,1(6)3*
510 СУт 116,135(8) 90,0 692,4(2)
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т ,°  с Пр. гр ß Y V

Гранд-Кальдейра, Азорские о-ва, O rnjAbfájAno s (хим. ан. 1) [3]

23 С1 116,31(1) 90,14(2) 688,8(3)'
183 сТ 116,187(6) 90,033(6) 692,5(1 У
400 СЦт 116.109(5) 90,0 696,5(1)

<7Г25,2/'6б7,Ипб,5
116,25(5) 90,19(5) 689,1

* а* ■= 86,808(4), у  = 88,367(5). 2* а* = 87,54(1), у*= 88,71(1).
3* а* = 89,34(2), у* = 89,98(2). 4‘ а* = 88,62(2), y* = 89,26(2).
5* а* = 89,976(5), у* == 89,960(6).

Средние Т-О расстояния (А) и распределение А1 по Т-позициям (t) в до
лях от IA1 = 1,00:

Ti 0 -0 Tim-O Т20-О Т2ГП-О t,0 tim t20 t2m IA1

1 1,649(3) 1,645(3) 1,639(3) 1,641(3) 0,299 0,268 0,222 0,237 1,026
2 1,648(3) 1,645(3) 1,639(3) 1,643(3) 0,300 0,277 0,231 0,261 1,069
3 1,650(3) 1,647(3) 1,635(3) 1,636(3) 0,314 0,290 0,198 0,206 1,008
4 1,649 1,644 1,640 1,641 0,290 0,260 0,230 0,240 1,02

1 -  Какануи, Новая Зеландия, О г ^ А Ь ^  тАп-щ [3]; 2 -  гора Жибеле, о-в Пантеллерия, 
Италия, Ог22,зАЬ70 «Ап^ д [3]; 3 -  Гранд-Кальдейра, Азорские о-ва, ОгУ2̂ АЬ(̂ 1Ап0^  [3]; все

при комнатной температуре (пр. гр. С 1): 4 -  Ог25:2АЬ(П9Ащ)̂  И -

Для анортоклаза из Пуэрто-Рико, о-в Гран-Канария, Канарские о-ва, 
Or27̂ Ab-n lAn0 S, при разупорядочении сухим отжигом при 1050° и последую
щем упорядочении в гидротермальных условиях при 850°, РНг0 = 0,5 кбар 
и 750°, Рн2о = 1 кбар параметры ячейки и равновесное Si/Al-распределение 
(пр. гр. С2/т) [9]:

T, °C (экспозиция) а Ъ с а

1050 (6 сут) 8,2819(8) 12,9634(7) 7,1500(5) 91,568(6)
750 (1 сут) 8,2801(8) 12,9627(7) 7,1508(5) 91,529(6)
850 (4 сут) 8,2789(8) 12,9633(7) 7,1508(5) 91,546(6)
850 (8 сут) 8,2811(9) 12,9598(8) 7,1515(7) 91,522(7)
750 (16 сут) 8,2796(7) 12,9615(6) 7,1512(5) 91,521(6)
750 (32 сут) 8.2792(9) 12,9611(8) 7,1533(7) 91,521(7)

Г. °С (экспозиция) ß Y 2t, 2VNp

1050 (6 сут) 116,302(4) 90,138(4) 0,570(3) 39,00
750 (1 сут) 116,292(5) 90,139(5) 0.576(3) 41,00
850 (4 сут) 116,291(4) 90,132(5) 0,575(3) 42,22
850 (8 сут) 116,300(6) 90,125(6) 0,587(4) 44,25
750 (16 сут) 116,299(4) 90,103(4) 0,581(3) 44,47
750 (32 сут) 116,293(5) 90,127(5) 0,593(4) 47,07

Кристаллические структуры анортоклазов в сравнении друг с другом 
уточнены Харлоу из Какануи, Новая Зеландия, Огхъ%А Ь ^1Ап2̂  
(ОгП1АЬМ0АпХ9 по [10]), с горы Жибеле, о-в Пантеллерия, Италия, 
О г 2 2 3 А Ь 1 0 1 % А п 6 ' 9  и  и з  Гранд-Кальдейра, Азорские о-ва, Ог32̂ АЬ661Ап0% [3].

24 Минераты, том V  Вып 1
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Поскольку образцы были частично распавшимися до криптопертита, они 
первоначально гомогенизировались сухим отжигом при 700° (24 ч). Струк
турное уточнение проводилось при разных температурах в высокотемпера
турной рентгеновской камере. Уточнена также структура анортоклаза со
става Ог25̂ АЬ619Ап6 5 [8].

Кристаллические структуры анортоклазов сопоставимы со структурой 
мональбита (К-мональбит) и анальбита (К-анальбит). Изменение симметрии 
и термическое расширение каркаса структуры анортоклазов коррелируется 
со строением М-полиэдра, в котором из 9 М-О расстояний (<3,5 А) в коор
динационную сферу могут быть включены только от 7 до 5 ближайших ато
мов кислорода.

М -0  расстояния (А) в триклинных (при комнатной температуре) 
и моноклинных (при нагревании) анортоклазах разного состава, по 
Харлоу [3]:

М -О

Гранд-Кал ьдейра 
O rnjAbeejAnos

ГораЖ ибеле
Ог223^^70.8^ ”6.9

Какануи 
Ог 13.8-4 «2.5

23° 400° 23° 510° 23° 750°

М -О д,0 2,720(3) 2,782(3) 2,684(4) 2,750(4) 2,655(4) 2,775(4)
М -0 А1с 2,728(3) - 2,722(4) - 2,722(4) -
М -Од2 2,464(3) 2,524(4) 2,414(3) 2,472(4) 2,389(3) 2,454(4)
м-ово 2,809(3) 2,934(4) 2,679(3) 2.930(4) 2,611(4) 2.982(4)
М -Овт 3,050(3) - 3,112(4) - 3,159(5) -
М -Ос0 3,203(3) 3,112(3) 3,274(4) 3,140(4) 3,315(5) 3,158(5)
М-Ос т 3,072(3) - 3,015(4) - 2,969(4) -
M-OD0 2,740(3) 2,882(4) 2,642(3) 2,852(4) 2,572(4) 2,912(4)
M -0 Dm 2,930(3) - 3,018(4) - 3,075(4) -

Среднее 2,857 2,882 2,840 2,869 2,830 2,901
Длина полости* 5,980 5,816 6,130 5,783 6,235 5,898
Ширина полости2* 4,507 4,574 4,443 4,547 4,408 4,577

* (М -О в ш ) +  (М -О р т).

2* <М-Оа2> + (M-Од ,>[cos,/2(Oa1 -М -О  д  ,) J.

Средние М-О расстояния увеличиваются с возрастанием содержания 
Or-компонента и увеличением температуры. Одновременно среднестатисти
ческие отклонения от средних М-О расстояний уменьшаются в том же на
правлении, что указывает на более правильную геометрическую конфигу
рацию полости при вхождении в нее более крупного щелочного катиона. 
Это подтверждается также уменьшением различий псевдосимметричных пар 
расстояний М-ОА10 и М-Оа1с, М-ОвО и М-Овт ,  М-ОсО и М-Ост ,  M-OD0 и 
M -0Dm для низкотемпературных триклинных структур и направленностью 
изменения М-О расстояний с учетом термического расширения для высоко
температурных моноклинных структур. При возрастании содержания 
Or-компонента катионная полость становится короче в направлении [011] 
и шире в направлении [100] (фиг. 71), а при нагревании укорачиваются 
связи M -0Bm, M -0Dm и М-Ос0 и удлиняются связи М-Ов0, M-OD0 и 
М-Ост .
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У

Фиг. 71. Фрагмент кристаллической структуры анортоклаза с горы Жибеле в проекции на 
(100) (по Харлоу [3])

Показано растяжение полости восьмерные кольца в направлении атомов кислорода Овш и Орт и 
расщепление М-лозиции на субпозиции: М1а, М,ь, М2а и М2Ь; х -  точка поднята над плоскостью чертежа

Углы Т-О-Т (град.) в анортоклазах, по Харлоу [3]:

Т-О -Т

Гранд-Кальдейра 
Oryi^Abf^AriQ#

Гора Жибеле 
Ог2г.уАЬ1о^Ап6г9

Какануи 
Or 1зУ)Ь83,7ЛИ2,5

23° 400° 23° 510° 23° 750°

Т -О д1-Т 143.5(2) 144,4(5) 143,8(2) 143,3(3) 143,6(2) 141,9(7)
т-оА2-т 132,2(2) 135,1(5) 130,8(2) 132,5(3) 130,5(2) 133,7(5)
Т-О вО-Т 148,8(2) 150,7(4) 145,2(2) 150,9(2) 143,5(2) 153,2(4)
Т-Овш-Т 154,4(2) - 156,2(2) - 157,8(2) -
Т-Ос0-Т 132,1(2) 131,9(3) 131,8(2) 133,2(2) 131,2(2) 136,1(4)
Т-Осш -Т 133,3(2) - 133,8(2) - 134,2(2) -
T-OD0-T 139,8(2) 142,6(3) 137,9(2) 142,1(2) 136,5(2) 145,4(4)
Т -О ^ т -Т 144,2(2) - 146,7(2) - 148,4(2) -

Среднее 141,32 141,57 141,11 141,29 140,81 142,99

Углы Т-О-Т отражают расширение полости щелочного катиона и сте
пень Si/AI-упорядоченности. Возрастание концентрации Or-компонента и 
температуры приводит к уменьшению среднестатистических отклонений от 
среднего и увеличению их средних значений, указывающих на расширение 
структуры и ее приближение к идеальной моноклинной структуре полевого 
шпата. Различия для псевдосимметрично-связанных парных углов (Т—ОвО—Т 
против Т-Овт - Т  и т.п.) уменьшаются; величина cos2Á(T-0-T) около всех 
атомов кислорода линейно связана с содержанием Or-компонента и при 
экстраполяции, так же как cos2cc, дает значение для инверсии С2/т —» С1, 
близкое к Огм для комнатной температуры.

Эллипсоиды термического расширения в исследованных структурах воз
растают в последовательности: Т(2), T(l), Od, Ос, Оа1, 0 А2, Ов, М. Значение
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теплового смещения для М является необычно высоким (0,27-0,40 А), сопо
ставимым с М-значением для высокого альбита, и увеличивается от анорто- 
клаза из Гранд-Кальдейры, Ог215Ап0&, к анортоклазу из Какануи, Огп%Ап1ъ, и к 
анортоклазу с горы Жибеле, Ог1гэАп69, что связывается с содержанием в М-по- 
зиции Са и замещением на эквивалентное количество А1 в тетраэдрах. В низ
котемпературных триклинных структурах тепловые эллипсоиды ориентирова
ны короткой осью параллельно а* (вдоль связи М-0 А2) и длинной осью вдоль 
вытянутости полости в плоскости Ь-с и отражают ее триклинное искажение. 
В высокотемпературных моноклинных структурах главная ось эллипсоида сов
падает с осью Ь. Электронная плотность для М-позиции также представляет со
бой эллипсоид, сжата в направлении о* и вытянута в плоскости Ь-с.

Для интерпретации М-позиции в полости щелочного катиона предложе
ны разные модели. Для низкотемпературных структур двух наиболее натрие
вых анортоклазов наилучшими являются анизотропные термические модели 
(“нереальные” при комнатной температуре) с расщеплением М на четыре 
субпозиции, с двумя внутренними — М1а и М2Ь (со значениями теплового фак
тора В - 0,0) и двумя внешними (в направлении вытянутости полости) 
субпозициями — М2а и М1Ь, расстояние между которыми уменьшается при 
возрастании содержания ¿>г-компонента (см. фиг. 71). Заселенность этих по
зиций статистически равновероятна (0,25). Данные модели аналогичны мо
дели высокого альбита Риббе с соавт. [11] или модели анальбита Уинтера с 
соавт. [12]. Однако модели со “специально-расщепленной” М-позицией, учи
тывающие различия в относительных массах и радиусах щелочных атомов 
[8, 13], приводят к разделению изотропной позиции К и анизотропной пози
ции №(Са) с лучшим /?-фактором и реалистичными температурными факто
рами, что указывает на неупорядоченность щелочных атомов в структуре. 
Высокотемпературные моноклинные структуры могут быть описаны с по
мощью реальной анизотропной модели, учитывающей более значительные 
температурные колебания, в которой нет необходимости предполагать рас
щепление М-позиции. В остальном она сопоставляется с 4-субпозиционной мо
делью высокого альбита [14,15] и 2-субпозиционной моделью мональбита [12].

М -0 расстояния (А) в высокотемпературных моноклинных анортокла- 
зах с расщепленной М-позицией, по Харлоу [3]:

Субпозиция М -0 А1 м-оА2 М-Ов м-ос м-о0 Среднее

Анортоклаз Гранд-Кальдейра, 400°
Щ С а)* 2,84(1) 2,45(2) 2,92(2) 3,07(1) 2,93(1) 2.899
К* 2,73(2) 2,61(2) 2,94(2) 3,16(1) 2,83(1) 2,882

Анортоклаз с горы Жибеле, 510°
М ](т) 2,73(2) 2,52(2) 2,71(2) 3.18(1) 3,07(2) 2,876
М2( т ) 2,75(2) 2,51(2) 3,13(2) 3,16(2) 2,65(2) 2,878

2,57(2) 2,47(2) 2,95(2) 2,87(1) 2,68(2) 2,881
М3 3,00(2) 3,16(2) 3,40(1) 3,06(2)
Иа(Са)* 2,80(1) 2,41(1) 2,95(1) 3,10(1) 2,87(1) 2,871
К* 2,65(2) 2.61(2) 2,89(2) 3,23(2) 2,83(2) 2,865

Анортоклаз Какануи. 750°
М |(т ) 2,84(3) 2,48(3) 2,58(4) 3,19(2) 3,38(5) 2,941
М2( т ) 2,81(3) 2,52(4) 3,36(5) 3.21(3) 2,54(5) 2,930

2,47(3) 2,46(3) 2,67(3) 2,59(3) 2,61(3) 2,863
М3 3,30(3) 3,46(4) 3,34(4)

* Для модели со "специально-расщепленной" М-позицией.
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Кристаллы анортоклаза, как правило, не богаты гранями: (010), (110), 
(001), (201) > обычно уплощенные по b (010), вытянутые по оси с (Азорские 
о-ва, Лангезундфьорд в Норвегии и др.), реже уплощенные по с (001) (Йел- 
лоустонский парк, США); распространены также кристаллы адуляровидно
го облика с хорошо развитыми гранями призмы /м (110) (вулкан Килиманд
жаро, Кения), дающие ромбовидные сечения (отсюда название пород -  ром- 
бенпорфиры) (см. фиг. 70). Характерны карлсбадские двойники роста.

Анортоклазы характеризуются внутренним двойникованием, отражаю
щим различия в термической истории полевого пшата и характере посткрис
таллизационных превращений [16, 17]. В результате инверсии С2/т —» С1 в 
нераспавшемся закаленном анортоклазе возникает альбит-периклиновое 
двойникование типа М, имитирующее первоначальную моноклинную сим
метрию минерала, с крестообразным расщеплением пятен на рентгенограм
мах по методу монокристалла: А, и А2 (альбитовые) и Р, и Р2 (периклиновые) 
двойники. В зависимости от сечения (в отличие от решетчатого двойникова- 
ния в микроклине) оно проявляется в виде полосчатых полисинтетических 
альбитовых -  на (001) и периклиновых -  на (010) двойников и тонкой решет
ки -  на (100) (см. фиг. 29). В случае фазового распада до инверсии возника
ют две моноклинные К- и Na-фазы (Na-санидин и мональбит), и после
дующая инверсия С2//и —» С1 происходит только в Na-фазе с образованием 
альбит-периклиновых решетчатых двойников М-типа. В случае фазового 
распада после инверсии (из триклинного состояния) К-фаза выделяется из 
каждого индивида, сдвойникованного ранее по альбит-периклиновому зако
ну, и на рентгенограммах наблюдаются три пятна К-фазы (К,, К, и К3) на тех 
же слоевых линиях, где лежат пятна А, и А2 альбитовых и Р, и Р2 перикли- 
новых двойников. Наблюдаются и более сложные типы двойников, напри
мер когда инверсия и фазовый распад проходят одновременно.

Статистический анализ проявления разных типов альбитового и перик- 
линового двойникования проведен под микроскопом в мегакристах анорто
клаза из современных базальтов в Нью-Мексико, США [18]. Показано, что 
после образования альбит-периклиновых решетчатых двойников в резуль- 
тете инверсии С2/т —» С1 часть двойниковых пластин испытывает последу
ющую механическую трансформацию, приводящую к неравномерному рас
пределению в зерне пластин разного размера, альбитовых и периклиновых 
двойников, “левых” и “правых”. Причиной этого может быть нарушение го
могенности эластичных напряжений в кристалле и внешний стресс.

Особенности механизма сдвигового превращения С2/ти —» С1 в анорто- 
клазах рассмотрены в [19].

Кроме внутреннего двойникования, в вулканогенных анортоклазах 
обычно наблюдаются признаки фазового распада (анортоклаз-пертиты). 
В доструктурный период они не могли быть установлены, поэтому в “старой” 
литературе такие анортоклазы описывались как гомогенные. Часто распад 
наблюдается только в отдельных частях зерен, т.е. минерал одновременно 
является и гомогенным и пертитом. В отдельных случаях анализ рентгенов
ских рефлексов не позволяет выделить самостоятельную фазу, хотя призна
ки распада устанавливаются. Например, Мак-Коннеллом [20] для анорто
клаза с о-ва Пантеллярия, ОгЪ1АЬа , под электронным микроскопом установ
лены полосы, вытянутые по (100), проявляющиеся на картинах электронной 
микродифракции в виде сильных рефлексов, перпендикулярных оси Ь* и под 
углом ~4° к оси а*. Эти данные рассматриваются как “зачаточная” стадия
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фазового распада и описываются в единой моноклинной ячейке. После на
гревания свыше 640° в течение 45 мин подобная картина исчезает. Данные 
рефлексы отличаются от дополнительных рефлексов, параллельных и пер
пендикулярных оси Ь* в зоне ОД обусловленных сдвиговым превращением 
С2/т —» C l.

Физ. св. Сп. по (001) совершенная, по (010) хорошая, по (110) плохая. 
Тв. 6. Уд. в. 2,58-2,59. Бесцветный. Прозрачный.

В линейчатых спектрах катодолюминесценции (КЛ) с высоким разреше
нием линий TR3+ (область 400-950 нм) в неизмененном анортоклазе (в ори
гинале -  в альбите с 18% Or) из Спрус-Пайн, шт. Сев. Каролина, США, с зе
леной КЛ установлены полосы Mn2+, Fe3+, Sm3+ и Dy3+, а в измененном мине
рале с фиолетово-синей КЛ -  кроме того еще Nd3*, Eu3+, Gd3+ и Tb3+. Поло
сы (нм) обусловлены переходами: 415 Tb3+ (5D3 —» тр5), 470 Tb3+ (5D3 -» ?р3), 
480 Dy3+ (4F9/2 -> 6Н15/2), 485 Tb3+ (3D3 -» 495 Tb3+ (3D4 -> W¿), 540 ТЬ3+
(5D4 -> W5), 570-610 Mn2+ (4Tlg -» 6Alg), 560 Sm3+ (4G5/2 -> т 5/2), -580-590 Dy^ 
(4F9/2 -» 6Н13/2), 580 ТЫ* (Ю4 -> 7F4), 600 Sm3+ (4G5/2 -> 6Н7/2), -600-615 Ей3* 
(5D0 -> 7F2), 620 ТЫ+ (5D4 -> 7F3), 645 Sm3* (<Gm  -> 660 Dy3+
(4F9/2 -» 6HI1/2), 670 Dy3+ (4F9/2 -> 6H9/2), -690-750 Fe3+ (4Tlg -> 6A,), 710 Sm3+ 
№ 5/2 -» 6H11/2), 725 Dy3+ (4F9/2 -> 6H7/2), 805 Sm3+ (<i5/2 -> <>H13/2), -860-920 Nd3+ 
(4F3/2 —> 4J9/2)- При этом содержание (ppm) люминогенов меняется следующим 
образом: Мп -  18,3/1,33, Се -  140/142, Nd -  33,5/39,8, Sm -  8,8/5,3, Eu -  5,9/<0,1, 
Gd -  0,0/3,0, Tb -  1,4/1,6, Dy -  2,4/4,2, Yb -  2,0/8,8 [21, 22].

Физ.-хим. конст. Колориметрически определенная в 20%-ной HF при 
74,7° молярная теплота растворения (разложения) AHsoln для анортоклаза из 
Виктории, Австралия, Ог22ъАЬ11Ь, равна-151,20 ккал/моль [23].

Кинетика Si/Al-упорядочения/разупорядочения оценена Кролем и Книт- 
тер [9]. Согласно [9], для анортоклаза из игнимбрита в Пуэрто-Рико, 
о-в Гран-Канария, Канарские о-ва, Or21¿Abn iAn0£, первоначально разупорядо- 
ченного сухим отжигом при 1050° за 6 сут, равновесное упорядочение вновь 
достигается при 850° и Рщ0 = 0,5 кбар за 10 сут, при 750° и Рщ0 = 1 кбар за 
100 сут и при 650° и ^HjO -  1 кбар за 10 лет. Время Si/Al-обмена при разупоря- 
дочении/упорядочении, описываемого реакцией Ai[T(l)] + Si[T(2)] ?± А1[Т(2)] + 
+ Si[T(l)], может быть оценено из уравнения -dXj¡l)ldt = 0,5С0 (k^-Xj[n-X^2) -
-  к ^ - Х ^ - Х ^ ) ,  где X  -  атомные фракции Si и А1 в пози
циях Т( 1) и Т(2), С0 -  общее число позиций Т(1) + Т(2) на единицу объема, 
кг* и Ь~ — константы скорости прямого (разупорядочение) и обратного (упо
рядочение) обмена. В случае равновесия: -dX]^l) = 0. Константа равновесия 
Kd = Xj{2) • Xj¡(1) / Xj,(1) ■ X™  = C0k~*IC0k*~. Константа скорости
CJc* рассчитывается из уравнения Аррениуса In CJc~* = 25,40 (±6,66) -
-  29402 (±6747)/Г, а константа равновесия K¿ -  из уравнения In Kd =
= 0,0222(11) -  525,8(1,3)/Т. Расчет показывает, что при 650° Xj[° = 0,2990(20), 
Kd = 0,5898(130), CJb* = 0,00113(57) сут-'; при 750° X™ = 0,2957(10), Kd = 
= 0,6115(67), Сок~* = 0,0756(378) сут-'; при 850° Xj[° = 0,2915(5), Kd = 0,6403(35), 

Cok-* = 0,305(153) сут-'; при 1050° X™ = 0,2850(10), Xd = 0,6871(74). Рассчитан
ная энергия активации Si/Al-упорядочения ЕЛК = 244,3 (±56,1) кДж/моль. Рав
новесная температура природного анортоклаза (соответствующая темпера
туре расплава до извержения) = 798 (±33)°.
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Фиг. 72. Оптическая ориентировка анортоклаза (по Диру и др., 1966)
а — кристаллооптическая ориентировка, П.О.О. -  плоскость оптических осей; 6 -  стереографиче

ская проекция, О.О. — оптические оси

Микр. Двуосный. Оптически (-). Оптическая ориентировка промежу
точная между санидином и анальбитом или альбитом (фиг. 72). Обычно: 
АаЫр ~10°, Zĉ Vm ~20°, ZbNg ~ 5°. Пл. опт. осей 2.(010). 2У = 32-62°; г>и.  За
висимость угла оптических осей IV  от состава см. фиг. 65. Оптическая ори
ентировка близка также к ориентировке промежуточного микроклина. 
По этой причине анортоклазами (точнее, калиевыми анортоклазами) одно 
время называли существенно-калиевые полевые шпаты с “промежуточной” 
оптикой [24], что внесло в литературу большую путаницу. п& = 1,530-1,549, 
пт = 1,529-1,548, пр = 1,523-1,536; пг пр = 0,007-0,013.

Для анортоклаза из Гран-Канариа [9] (пр = 1,528) детально измерено изме
нение угла оптических осей 2Уд, при 81/А1-разупорядочении/упорядочении 
при нагревании (в исходном образце 2У^р = 45,83°, 21, = 0,2936(14); в отожжен
ном при 1050° 2УНр = 39,00°, 21, = 0,2847(12); пл. опт. осей 1(010); X = 589 нм):

Время, сут 650° 750° 850°

2VNp 2t, 2VNp 2ti 21% 2t,

0,25 40,75 0,2869(13)
0,5 _ _ _ _ 39,79 0,2857(12)
1 - — 41,00 0,2872(13) 40,41 0,2864(12)
2 39,61 0,2854(12) 41,31 0,2876(13) 41,20 0,2874(13)
4 39,27 0,2850(12) 42,15 0,2887(13) 42,22 0,2888(13)
8 39,43 0,2852(12) 44,81 0,2922(14) 44.25 0,2915(13)
16 39,75 0,2856(12) 44,47 0,2918(13) 44,17 0,2914(13)
32 39,65 0,2855(12) 47,07 0,2954(14) 44,35 0,2916(13)
64 39,85 0,2857(12) 47,28 0,2957(14) — —
128 40,54 0,2866(13) - - — —

Согласно [9], содержание А1 в Т(1) связано с углом оптических осей сле
дующим выражением:

2t, = 0,5197(104) + 0,4458 (764) s m ^  = 0,885).
Хим. Вариации теор. составов анортоклазов ((7/'з7-ю^^бз-9о): Na20  -  

7,28-10,57; К20  -  6,50-1,79; А120 3 -  19,01-19,32; Si02 -  67,21-68,32.
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Анализы (в порядке уменьшения содержания Ог-компонента):
1 2 3 4 5 6 7 8 9

Ка20 7,9 6,94 7,88 7,68 7,26 7,22 7,68 7,71 8,93
к 2о 5,9 5,26 5,39 5,17 4.77 4,71 4,50 4,34 3.95
дь2о - - - - - - 0,005 0,0056 _

М£0 - 0,10 0,00 - 0,07 - - — 0,00
СаО 0,17 1,18 0,36 0,61 2,00 2,01 1,01 2,03 0,25
БЮ 0,00 - — — — — 0,25 0,22 _

ВаО 0,00 - - - - - 0,19 0,31 _

БеО - - - - - 0,58 - - 0,07
Ре20 3 0,43 0,68 0,88 0,75 0,38 0,20 - 0,59 0,08
А12Оз 18,6 21,14 18,75 18,89 20,85 20,94 21,36 21,50 19,89
бю 2 66,6 64,80 66,97 66.46 64,30 64,33 65,26 63,74 66,24
н 2о± - 0,20 0,04 0,69 0,21 0,37 0,12 0,12 0,53
Сумма 99,6 100,30 100,27 100,25 99,84 100,36 100,38 100,77 99,94
Ог (мол.%) 32,69 31,31 30,51 29,79 27,28 27,11 26,19 24,15 22,28
АЬ 66,52 62,79 67,78 67,26 63,11 63,17 67,93 65,20 76,54
Ап 0,79 5,90 1,71 2,95 9,61 9,72 4,94 9,49 1,18
Сп - - - - - — 0,50 0,78 —
Бг-Лр - - - - - - 0,45 0,38 —
Уд-в. - - - 2,606 — 2,602 2,59 — —

- - 1,5308 1,532 1,536 1,532 1,530 - 1,5321
пт - - 1,5299 1,531 1,532 1,530 - - 1,5311
пр - - 1,5239 1,5255 1,527 1,526 1,524 - 1,5253сч - 57,5 46 49-55 78 51 42 - 47

1 -  вкрапленники в лаве, Гранд-Кальдейра, Азорские о-ва, микрозонд.; оригинал 
структурного уточнения [3]; 2 -  вкрапленники в кените, гора Кения, Зап. Африка, анал. 
Спенсер [25]; 3 -  из Гранд-Кальдейра, Азорские о-ва, анал. Скун [26]; 4 -  из рибекитового 
трахита, Беркум, пров. Рейн, Германия [27]; 5 -  из ларвикита, карьер близ Ларвика около 
Осло, Норвегия, анал. Скун [28]; 6 — со склона кратера горы Кения, Зап. Африка, анал. 
Маунтин [29]; 7 -  из базальтовой лавы Дариган, Ю го-Зап. Монголия [30]; 8 -  из 
ромбенпорфира, вулкан Килиманджаро, Кения, анал. Степанова, в сумму входят ТЮ2 -  0,20, 
1л20  -  0,0007 (данные Боруцкого); 9 -  из лавы, Виктория, Австралия, анал. фон Кнорринг 
[23], оптические данные по [26].

10 11 12 13 14 15 16 17 18
Иа20 8,2 8,17 8,45 8,43 8,52 8,70 834 8,2 9,9
к 2о 3,9 3,88 3.78 3,66 3,52 3,10 3,14 2,6 2,5
м>2о — - — — — _ — _

MgO - 0,12 - 0,38 0,02 0,05 - 0,10 —

СаО и 1,50 0,87 0,75 0,74 0,22 1,78 2,0 0,53
БЮ 0,00 - 0,22 - 0,80 0,29 0,25 0,07 0,00
ВаО 0,00 0,12 0,18 - 0,49 0,53 0,18 0,2 0,00
БеО - 0,10 - - - — — 0,10 —

Ре20 3 - 0,29 0,20 0,78 0,29 0,75 0,14 0,10 0,17
А^Оз 19,5 20,66 20,68 19.65 20,61 19,97 22,07 21,3 20,4
бю 2 65,7 65,86 65,23 66,29 64,90 65,83 63,76 65,4 65,4
н 2о± - 0,17 0,32 0,24 - 0,25 0,20 0,12 -

Сумма 98,8 100,87 99,93 100,18 99,79 99,69 99,86 100 98,9
О г  (мол.%) 22,13 22,03 21,60 21,40 20,05 18,41 17,98 15,43 13,90
А Ь 70,72 70,52 73,37 74,92 73,74 78,53 7236 73,94 83,63
А п 7,15 7,15 4,17 3,68 3,54 1.10 8,56 9,97 2,47
С п - - 0,47 - 1,27 1,43 0,47 0,54 _

Бг-У^р - - 0,39 - 1,40 0,53 0,44 0,13 -
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10 11

Уд. в. 2,587
ng 1,5349
И»п 1,5334
пр 1,5275
2VNp 52,5

12 13 14

2,582-2,590
1,5243
1,5222
1,5190
51°04'

15 16 17 18

2,608 2,54
- 1,5380 -

- 1,5364 -

— 1,5308 -
- 53,2 -

1 0 -  вкрапленники, гора Жибеле, о-в Пантеллерия, Италия, микрозонд., в сумму входит 
ТЮ2 -  0,09, оригинал структурного уточнения [3); 11 -  из трахита Ропп, Нигерия [31]; 12 -  
вулкан Эребус, о-в Росса, Антарктида [5, 6]; 13 -  из туфа Монте-Гардиа-ди-Меццо, Устика, 
Сицилия [32]; 14 -  мегакристы из вулканического шлака, гора Ноорат, Виктория, Австралия 
[33, 34]; 1 5 -  из мончикитовой дайки Ардмукниш, Аргиллшир, анал. Поллард [35]; 1 6 -  
мегакристы из вулканического шлака, гора Анаки, Виктория, Австралия [5, 34]; 17 -  горы 
Крэри, Антарктида, в сумму входят ТЮ2 -  0,05, Р2О5 -  0,07 [6]; 18 -  ксенокристы, Какануи, 
Новая Зеландия, микрозонд., оригинал структурного уточнения [3].

Согласно [34], фенокристы анортоклаза в относительно кислых лавах 
обеднены Na, Ва, Sr, но обогащены Rb -  в сёльвсбергите Хенгинг-Рок, Вик
тория: Na20  -  7,78, К20  -  5,37, ВаО -  0,0013, SrO -  0,006, Rb20  -  0,062%, в тра
хите Тарритэйбл-Фолс, Виктория: Na20  -  6,80 и 6,69, К20  -  5,29 и 5,36, ВаО -  
0,104 и 0,180, SrO -  0,035 и 0,055, Rb20  -  0,022 и 0,012%, в трахите вблизи 
Камелс-Хамп, Виктория: Na20  -  6,73, К20  -  5,76, ВаО -  0,106, SrO -  0,039, 
Rb20  -  0,026%. В мегакристах анортоклаза из вулканических шлаков содер
жится больше Na, Ва и Sr, но меньше Rb -  в образце с горы Анаки, Викто
рия: ВаО -  0,21, SrO -  0,77, с горы Франклина, Виктория: ВаО -  0,31, SrO -  
0,85%, Rb20  -  меньше 20 ppm.

Эксперим. Экспериментально определено равновесное Si/Al-распреде- 
ление в анортоклазах и Na-санидинах при фиксированных температурах; 
равновесная степень порядка определялась по методу “вилки” сверху и сни
зу. Показано, что вхождение К в альбит и анортоклазы при фиксированной 
температуре понижает равновесную степень порядка; в результате изотермы 
на диаграмме состав-степень упорядоченности имеют минимум, смещенный 
к ортоклазовому члену [36]. Полученные данные отличаются от результа
тов работы [37].

Нахожд. Анортоклазы распространены в натриевых эффузивных, реже 
гипабиссальных или интрузивных породах и связаны постепенными перехо
дами с Na-санидинами. Гомогенные анортоклазы встречаются редко, в виде 
фенокристаллов в лаве или мегакристов (до 12 см длиной) в продуктах вул
канической эрупции. Как правило, они обнаруживают внутреннее альбит- 
периклиновое двойникование, свидетельствующее об инверсии из моно
клинной симметрии в триклинную, и признаки начальной стадии фазового 
распада. В палеовулканитах анортоклазы всегда являются криптопертитами 
(см. “Пертиты”), так же как в интрузивных породах -  первоначальное их со
стояние не сохраняется.

Мегакристы анортоклаза широко распространены в щелочных оливи- 
новых базальтах и связанных с ними трахитах в ассоциации с мегакристами 
чермакитового клинопироксена, алюмосодержащего ортопироксена, к ер а 
тита, титаномагнетита и апатита; в этих породах присутствуют ксенолиты 
лерцолитов с высоким содержанием оливина и хромдиопсида и других ульт- 
рамафитов. Иногда они наблюдались совместно с мегакристами плагиокла
за [38]. Образование мегакристов связывалось с кристаллизацией из основ
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ной или ультраосновной магмы, на большой глубине, при высоком давлении 
[33, 39-42]. С другой стороны, предполагалось, что мегакристы лишь захва
чены несущей их лавой, но не связаны с ней генетически; они являются за
каленными при температуре выше сольвуса близко-ликвидусными фазами 
базальтовой магмы, кристаллизовавшейся при умеренном давлении [33,43]. 
Ирвинг [33] даже допускает их кристаллизацию на солидусе, где базальтовая 
магма могла быть водонасыщенной. Однако повышенные содержания Са 
(а также Ва и Бг) в мегакристах указывают на то, что кристаллизация анор- 
токлазов должна быть рассмотрена в системе АЬ—Ог—Ап, влияние анортито- 
вого компонента в которой сильно сказывается на положении полевошпа
тового солидуса и сольвуса. Предполагается, что образование мегакристов 
возможно при РН2о ниже 5 кбар (вероятно, 3,6-2,3 кбар), при котором не 
происходит пересечения поверхности сольвуса солидусом. Анортоклазовые 
мегакристы не резорбированы [42] и имеют оболочку из пузырчатой основ
ной магмы, что, по мнению Ирвинга [33] и Бахата [34], указывает на их кри
сталлизацию из насыщенной водой и летучими компонентами магмы и объ
ясняет высокую концентрацию микропримесей.

Анортоклазовые фенокристы в пантеллеритах и трахитах (а также в 
двуполевошпатовых трахитах, где анортоклаз сосуществует с андезином 
или лабрадором) обычно резорбированы остаточным расплавом, что 
указывает на их неравновесность.

Классические анортоклазы описаны из Гранд-Кальдейры, Азорские о-ва. 
По [44], анортоклаз состава Ог305АЬ67 8Аи17 (хим. ан. 3) с IV  = 45,5-47,4° (46,7° 
сред.) является криптопертитом с содержанием 44% АЪ в К-фазе и 92% АЪ в Ыа- 
фазе, в котором Ыа-фаза сдвойникована по альбит-периклиновому закону 
(а* = 88°8', р* = 89°9' в А, и А2 альбитовых и а* = 88°15\ у* = 89°2' в Р, и Р, в 
периклиновых двойниках), а К-фаза дает на рентгенограммах три отражения, 
находящихся на слоевых линиях, проходящих через пятна А, и А2 альбитовых 
и Р, и Р2 периклиновых двойников Иа-фазы. Такое двойникование указывает 
на сдвиговое превращение в закаленной нераспавшейся моноклинной фазе с 
одновременным двойникованием М-типа и последующий фазовый распад с 
выделением К-фазы из каждого двойникового положения. Однако, согласно 
[3, 5], вкрапленники в лаве состава Ог32лАЬ661Ап0& (хим. ан. 1) являются крип- 
топертитами с моноклинной К-фазой (одно пятно; Ыа-санидин) и триклинной, 
сдвойникованной по М-типу Ыа-фазой (К-анальбит), что указывает на перво
начальный распад полевого шпата на две моноклинные фазы, а затем сдвиго
вое превращение и М-двойникование в №-фазе. Термическая история анорто- 
клазов из Гранд-Кальдейра, таким образом, оказывается различной.

Анортоклаз с горы Франклина, Виктория, Австралия, Ог24$АЬ615Ап16, с 
2У = 53,7-57,6° (55,6° среди.) [44] частично гомогенный, частично крипто- 
пертит, в котором Иа-фаза сдвойникована по альбит-периклиновому закону 
плагиоклазового типа (с двумя “альбитовыми” и одним “периклиновым” 
пятнами), при котором совпадают пятна А, №-фазы и К, К-фазы и А2 
№-фазы и К2 К-фазы (а* = 87°40\ у* = 88°46' в альбитовых и а* = 87°32', 
У = 88°42' в периклиновых двойниках). Данный тип двойникования указыва
ет на первоначальное сдвиговое превращение в нераспавшейся моноклин
ной фазе, последующее двойникование Т-типа в возникшей триклинной фа
зе и, наконец, фазовый распад полевого шпата. Другой анортоклаз из Вик
тории, Австралия [44], состава Ог233АЬ155Ап12 оптически моноклинный с 
IV  = 46,9-48,4° (48,1° среди.) криптопертит с К- и Ка-фазами, сдвойникован- 
ными по альбитому закону (а* = 87°6', у  = 88°30'). Исследованы также анор-
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токлаз состава Ог22-эА676 5Ап12 (хим. ан. 9) с IV  = 47° [23, 26] и мегакристы из 
вулканического шлака с горы Ноорат, Виктория, Ог200АЬ1Ъ6Ап35 (хим. ан. 14) 
[33, 34] и с горы Анаки, Виктория, Ог180А672 5Ал8>5 (хим. ан. 16) [5, 34]. Гомо
генный анортоклаз с горы Анаки состава Огк;2АЬ15ЛАп61, с 2V = 56,0-56,7° 
(56,4° среди.) описан также в [44].

Ксенокристы анортоклаза из вулкана Дебора, Какануи, Новая Зелан
дия, Ог13£АЬЮ7Ап25 ( х и м .  ан. 18) описаны в [3, 5]. Там же в вулканической 
брекчии, содержащей ксенолиты лерцолитов, роговообманковых эклоги- 
тов, пироксенитов, гранулитов и сланцев в меланефелините и ксенокристы 
пиропа, авгита, амфибола и ильменита, установлен мегакрист 
(15x15x10  см) керсутита с пластинчатыми закономерно ориентированны
ми включениями, сложенными сферолитами радиально-лучистого анорток
лаза с М§-кальцитом в интерстициях [45]. Предполагается, что анортоклаз 
был вторичным и образовался внутри газовых трубок, пронизывающих Кри
стал керсутита в магме, которые после эрупции были заполнены флюидом.

Анортоклаз описан с горы Кения, Кения (хим. ан. 2) [25].
Анортоклаз с вулкана Килиманджаро, Кения (хим. ан 8) [7], образую

щий порфировые вкрапленники в ромбенпорфире (1-3 см), оказался одно
фазным, триклинным, с четким альбит-периклиновым двойникованием М- 
типа, указывающим на инверсию из первоначально моноклинного состоя
ния, причем периклиновые двойниковые пластинки тоньше альбитовых. С 
помощью высокоразрешающей электронной микроскопии установлена на
чальная стадия спинодального распада с образованием когерентных фаз 
близкого состава, фазовая граница между которыми ориентирована по 
(201). Выделения фаз различаются по величине (Я. = 60-65 А и X = 400 А), 
что указывает на явление “огрубления” продуктов фазового распада.

Гомогенные анортоклазы описаны из Броун-Хиллс состава 
Ог251АЬ10̂ Ап315 с 2V = 38,9-42,6° (41,0° среди.), из Ропп, Нигерия, -  
Ог2Ъ0АЬ697Ап1г с IV  = 51,9-53,7° (52,7° среди.) и из Кватр Рибейра -  
Огъх 9АЬМ1Апг л с IV  -  43,3-46,0° (44,7° среди.) [44]. Повторно анортоклаз из 
трахита Ропп, Нигерия (хим. ан. 11), исследовался в [31]. Анортоклаз из фо- 
нолит-порфира в шт. Вайоминг, США, Ог2Я9АЬ(паАпх 5Сп0 65Зт^р1,4РЬ- 
Р5р0,01> с IV  = 54,5-56,5° изучен в [44, 46].

Фенокристы анортоклаза с горы Жибеле, о-в Пантеллерия, Италия, со
става Ог22̂ АЬ70&Ап6Э ( х и м .  ан. 10), описанные в [5], структурно исследованы 
в [3].

Анортоклазы с вулкана Эребус, о-в Росса, Антарктида, описаны в [29], а 
затем детально исследованы в [5,6, 17,44] (хим. ан. 12). Они являются гомо
генными, триклинными, сдвойникованными по альбит-периклиновому зако
ну М-типа и, как правило, сильно обогащены Са (см. “Тройные К,Ыа,Са- 
п.ш.”) [47-49].

Полевые шпаты из ларвикитов и нордмаркитов р-на Осло, Норвегия, 
описанию которых посвящена классическая работа Офтедаля [50], по соста
ву соответствуют анортоклазам (хим. ан. 5) [28] и Са-анортоклазам. Однако 
все они являются глубоко распавшимися анортоклаз-пертитами (см. “Пер- 
титы”).

Мегакристы анортоклаза установлены в кайнозойских щелочных ба
зальтах Прибайкалья в ассоциации с мегакристами клино- и ортопироксена, 
керсутита и включениями ультраосновных пород (шпинелевых лерцолитов) 
[51, 52]. В вулканитах хр. Удокан мегакристы анортоклаза, Ог25̂ _злдАЬ13;2̂ ш6
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Ащ,5-9.2» установлены среди туфобрекчий щелочных оливиновых базальтов и 
трахиандезитов в виде оплавленных включений 20 х 30 мм [53]. Они содер
жат 0,18-0,85% Ре и (г/т) 12-57 БЬ, 1300-5300 Бг, 150-1400 Ва, 5,9-9,7 РЬ. 
Наблюдается тонкое микродвойникование по альбитовому закону.

Мегакристы анортоклаза состава Ог2ЯАЬ65Ап7 в щелочных оливиновых 
базальтах р. Бартой, Забайкалье, триклинные, полностью неупорядочен
ные, рассматриваются как глубинные включения в вулканитах, образовав
шиеся при высоком давлении. Они тонко сдвойникованы по альбитовому за
кону с шириной двойниковых индивидов -800 А. Тонкая^ структура распада 
по спинодальному механизму с постоянной распада -150 А является секущей 
к двойникованию и ориентирована по (201). Обе фазы -  К и Ыа, триклин
ные, с близкими значениями у , но Ыа-фаза представлена, скорее всего, не 
альбитом, а К-олигоклазом. Этим объясняется не характерная для щелоч
ных полевых шпатов ориентация распада по (201), свойственная распаду 
Бёггильда и Гуттенлошера в плагиоклазах андезин-лабрадорового и битов- 
нитового состава. Двойникование, явившееся следствием инверсии мон. —> 
—» трикл., предшествовало фазовому распаду [54]. В мегакристах из базальтов 
из шлакового конуса в кратере вулкана Бэндера и лавого потока Филд, шт. 
Нью-Мексико, США, состава Ог14АЬ79Ап7 [18,42] наблюдается последующая 
неравномерная механическая трансформация двойников. Мегакристы анор
токлаза установлены в щелочных базальтах Южн. Тянь-Шаня [55]. Данный 
исследователь считает, что они являются мантийными или корово-мантий
ными концентраторами № , К, БЬ, 8г, Ва, РЬ, Т1 и др. и указывают на прояв
ление глубинного метасоматоза в мантии, предшествовавшего выплавле
нию щелочно-базальтовых магм.

Оптически моноклинные и триклинные анортоклазы (хим. ан. 7) с тон
ким альбит-периклиновым двойникованием Т-типа описаны из лавы близ
ких к гавайитам существенно натриевых щелочных четвертичных базаль
тов вулканического плато Дариганга у юго-зап. подножья Большого Хинга- 
на, Монголия [30] (Марфунин,1962).

Межплоскостные расстояния анортоклаза О г^-уА  />74,2^" 10,1 с гор Крэрн, Антарктида
(хим. ан. 17) [6]

СиЯ^-излучение, №-фильтр. Дифрактометр

h k f d ( k ) hkl d ( k ) hkl d  (Â) hkl d { k )

020 6,449 131 3,626 022 2,921 151 2,1214
001 6388 Ï Ï 2 3,473 131 2,867 061 2,0035
201 4,064 112 3,391 Ï32 2,806 260 1.8332
n i 3,889 220,040,202 3,223 Î32 2,681 062 1,8280
111 3,781 002,220 3,190 241 2,525 350 1,8010
130 3,757 131 3,008 060 2,1498 204 1,7804
130 3,666 041 2,940

* Интенсивность отражений не указана.
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Пертиты Perthites

Термин происходит от местности Перт, пров. Онтарио, Канада, где в K,Na- 
п.ш. были установлены пластинчатые сростки альбита с ортоклазом (Томсон, 
1843), хотя подобные прорастания описывались еще Розе (1823). Пертит пер
воначально описывался как новый минерал, пока его природа не была объяс
нена Хунтом (1851) и Брейтгауптом (1861). В настоящее время пертиты рас
сматривают как закономерные агрегаты из вростков альбита или кислого пла
гиоклаза в К-п.ш., возникшие в результате фазового распада твердого раство
ра после кристаллизации K,Na-n.ni., сопровождающегося Si/Al-упорядочением 
и двойникованием продуктов распада, их ростом или “огрублением” в резуль
тате собирательной перекристаллизации и другими твердофазовыми преобра
зованиями под влиянием постмагматических растворов. Подавляющее боль
шинство щелочных полевых шпатов в природе представлено именно пертита- 
ми, и по мере совершенствования методов исследования в ранее считавшихся 
гомогенными K,Na-n.ui. устанавливаются признаки их фазового распада.

Существуют различные классификации пертитов по размеру обособле
ний фаз и их морфологии, отражающие валовый состав полевого шпата и 
длительность процесса формирования пертитов.

Выделяют криптопертиты -  cryptoperthites (Брёггер -  Brpgger, 1890 
[1]), в которых пертитовое строение неразличимо оптически, микроперти
ты -  microperthites (Бекке -  Becke, 1882 [2]) и макропертиты -  macrop- 
erthites (Ниггли -  Niggli, 1926). Размер обособлений К- и Na-фаз в этих обра
зованиях, по [3-5], менее 0,5 мкм, от 0,5 мкм до 0,05 мм и более 0,05 мм 
соответственно. Согласно Марфунину (1962), выделяются субмикроскопи
ческие пертиты (обособления фаз менее 1 мкм), криптопертиты (1-5 мкм), 
микропертиты (5-50 мкм) и макропертиты (более 50 мкм). По структурно
му состоянию К-фазы выделены ортоклаз- и микроклин-микропертшпы 
(Нойбауэр -  Neubauer, 1879 [6]). Они могут быть дополнены соответственно 
санидин-, ортоклаз- и анортоклаз-криптопертитами.

Обычно К-фаза в пертитах преобладает над Na-фазой; пертиты с обратным 
соотношением называются антипертитами -  antiperthites; с промежуточным 
соотношением -  мезопертитами -  mesoperthites (Мишо -  Michot, 1961 [7]).

Детальное изучение криптопертитов стало возможным только в резуль
тате применения структурного анализа и электронной микроскопии. В достру- 
ктурный период исследовались в основном микропертиты. Первая генетиче
ская классификация микропертитов предложена Оллингом [8], выделившим 
9 генетических групп и 8 температурных ступеней на диаграмме состояния 
NaAlSi3Og-KAlSi3Ö8. До сих пор за рубежем широко распространена класси
фикация микропертитов Андерсена [9], в которой выделяются: волокни
стые — string, пленчатые -  film, жилковые -  vein, пятнистые -  patch и 
взаимопроникающие -  interlocking пертиты. Данные классификации крити
чески рассмотрены Болдыревым [10].
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В нашей стране наиболее разработанной является генетическая классифи
кация Руденко [11], в которой выделяются: пертиты распада, сегрегационно- 
метасоматические, метасоматические и пертиты перекристаллизации. В ра
боте [12] пертиты подразделяются на совершенные -  одномерные, двухмерные 
и трехмерные, и несовершенные -  шнуровидные, ленточные и пятнистые.

Структ. и морф, крист. Параметры ячейки К- и Ыа-фаз в микро- и мак- 
ропертитах соответствуют ортоклазу или микроклину и низкому альбиту. 
Полное выполнение объема распавшегося К,Ыа-п.ш. достигается внутрен
ним микродвойникованием фаз распада (микроклиновая решетка в микро
клине, альбитовое двойникование в альбите). В криптопертитах разделение 
К- и Ыа-фаз является менее совершенным, так как они меньше различают
ся по химическому составу и углам ячейки (см. “Калиево-натриевые поле
вые шпаты”), соответствуя по структурному состоянию санидину, ортокла
зу, анортоклазу, высокому альбиту (анальбиту) и мональбиту. В этом случае 
когерентное сопряжение между фазами распада достигается искажением 
(приспособлением) параметров ячейки друг к другу, и они отличаются от па
раметров чистых фаз, обнаруживая определенную аномальность. В наи
большей степени аномальность проявляется как отклонение от нормы вели
чины параметра а (Да -  по [13]).

Систематическое измерение параметров ячейки в пертитах разного со
става и текстуры выполнено в [14-25]. Наибольший интерес представляет 
точное определение параметров в криптопертитах, варьирующих в зависи
мости как от состава, так и от искажения решеток срастающихся фаз. Такие 
данные собраны в работе [26]:

а Ъ с а Р У V 21, Д я ( А)

1 8,630(1) 12,895(3) 7.173(1) - 116,35 - 715,0 0,84 0,37
2 8,127(1) 12,895(3) 7,173(1) - 116,35 - 673,0 0,84 -0,13
3 8,639(1) 12,860(3) 7,162(1) - 116,11 - 714,0 0,84 0,43
4 8,160(1) 12,860(3) 7,162(1) - 116,11 - 675,0 0,84 -0,05
5 8,598(1) 12,954(3) 7,158(1) - 115,62 - 719,0 0,60 0,30
6 8,185(1) 12,954(3) 7,158(1) - 115,62 - 684,0 0,60 - 0,11
7 8,561(1) 12,960(3) 7,164(1) - 115,71 - 716,0 0,62 0,26
8 8,159(1) 12,960(3) 7,164(1) - 115,71 - 682,0 0,62 -0,15
9 8.553(1) 12,960(3) 7,166(1) - 115,40 - 717,0 0,64 0,25

10 8,217(1) 12,960(3) 7,166(1) - 115,40 - 689,0 0,63 -0,09
11 8,577(4) 12,939(9) 7,143(5) 90,00 116.18 90,00 711,4 0,54 0,32
12 8,080(25) 12,743(36) 7,167(15) 94,13 116,98 87,09 655,8 - - 0,12
13 8,573(3) 12,958(6) 7,207(2) 90,00 116,02 90,00 719,5 0,88 0,10
14 8,126(4) 12,786(8) 7,145(3) 94,28 116,60 87,77 662,0 - 0,00
15 8,558(5) 12,985(11) 7,192(4) 90,00 115,90 90,00 719,0 0,75 0,06
16 8,130(4) 12,778(8) 7,160(3) 94,27 116,58 87,80 663,4 - - 0,01
17 8,582(4) 12,987(9) 7,179(3) 90,00 116,09 90,00 718,6 0,66 0,18
18 8,129(8) 12,787(14) 7,162(6) 94,39 116,72 87,53 663,0 - - 0,02

1,2 — ортоклаз-криптопертит из ларвикита, Фридрихсворум, Норвегия, обр. 172/6529 
[27]: 1 -  К-фаза 0 г19АЬ21, 2 -  Иа-фаза А Ь ^О г^ , 3, 4 -  ортоклаз-криптопертит из щелоч
ного сиенита. Курганский массив, Кольский п-ов, обр. 74 [27]: 3 -  К-фаза Ог2%АЬ22, 4 -  
Иа-фаза АЬ^О г\2, 5-10 -  санидин-криптопертит из экструзии комендитов, вулкан Бело- 
головский, Центр. Камчатка [27]: 5 , 6 -  обр. 6295/1 (5 -  К-фаза ОгЙ%АЬ12, 6 -  Иа-фаза 
АЬ%ъОг\2), 7, 8 -  обр. 42а (7 -  К-фаза Ог%%АЬ]2, 8 -  Ыа-фаза АЬ%%Ог12), 9, 10 -  обр. 6296 (9 -  
К-фаза О г^А Ьц, 10 -  № -ф аза АЬ%0Ог20)', 11-18 -  санидин- и ортоклаз-криптопертиты из 
гранит-порфира Самгарского массива. Срединный Тянь-Шань [28], в обр. Б-18, Б-5, Б-9, 
Б-19/1 нечетные данные относятся к  К-фазе, четные -  к Иа-фазе.
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Приведенные выше параметры показывают, что в наиболее тонких 
криптопертитах наблюдается когерентное срастание фаз распада, в кото
рых приспособление решеток друг к другу ведет к их искажению, так что 
параметры 6 , с и  углы Р К- и Na-фаз становятся равными, а величина пара
метра а завышена или занижена по сравнению с чистым К-п.ш. и альбитом. 
Ранее предполагали, что это искажение не касается объема ячеек, который 
может быть использован для определения состава фаз [29]. Это допущение 
использовано и в работе [27]. Однако анализ тензора упругой деформации по
казывает, что это неверно. Предложены соответствующие поправки при оп
ределении состава фаз, учитывающие влияние упругой деформации, которые 
известны как метод Робина [30, 31], метод Таллис [32] и метод Юнда-Таллис 
[33]. Согласно [26], все эти методы не дают, однако, однозначного результа
та, так как не учитывают различий в упругой деформации между К- и Na-фа- 
зами, зависимости деформации от температуры, различий в структурном со
стоянии фаз, эффекта сдвигового превращения монокл. —» трикл.

Кристаллические структуры К- и Na-фаз пертита уточнены для санидин- 
криптопертита из пегматита Рэб-Каньон, Грант-Каунти, шт. Нью-Мексико, 
США, с валовым составом Ог5хАЬЛ9Апх [34]. К-фаза (санидин): а = 8,558(1), 
Ъ = 12,997(1), с = 7,179(1) А; а  = 90, р = 116,07(1), у = 90°; Т.О-О = 1,651, 
Т,ш-0 = 1,651, Т20-О = 1,638, Т2ш -0 = 1,638 A; t,0 = t,m = 0,28, t20 = t2m = 0,225. 
Na-фаза (сдвойникованный по периклиновому закону высокий альбит): 
а = 8,144(2), Ъ = 12,989(3), с = 7,160(2) А; а  = 90,10(2), р = 116,56(21, 
7=  90,21(2)°; Т,0-О = 1,656, Т.пт-О = 1,657, Т20-О = 1,638, Т2т - 0  = 1,643 А. 
Установлено, что в данном образце фазы когерентны в плоскости -  (601); 
ширина пластинок высокого альбита -500 А, при периодичности полисинте
тических периклиновых двойников ~50 А; пластины несдвойникованнош сани
дина -1000 А. Состав санидиновой фазы Ог65АЬъ5, альбитовой -  Ог22АЬ78 (по ба
лансу), что соответствует на когерентном сольвусе Сиплинга и Янда [35] тем
пературе 465 ± 20°. При этой же температуре происходит инверсия моноклин
ной Na-фазы в триклинную. Срастающиеся фазы напряжены, что обусловле
но различиями в параметрах а при сходстве параметров & и с, но это напряже
ние меньше, чем рассчитывается, исходя из моделей Робина [31] {Огп  для 
К-фазы и Aftgg для Na-фазы) и Таллис [32] (Ог19 и АЬ9Ъ соответственно); данное 
несоответствие можно объяснить сдвойникованностью триклинной Na-фазы.

В несдвойникованном микроклин-криптопертите из сиенита массива 
Кунгнат, Юго-Зап. Гренландия, с валовым составом, согласно [36], 
ОгъуАЬъ(Ап^Спх уточнена кристаллическая структура К-фазы [37], оказавшейся 
напряженным промежуточным микроклином с а = 8,643(3), b = 12,929(4), 
с = 7,190(3) А; а = 90,13(3), р = 116,24(3), у=  89,60(3)°; V= 720,6 А3; а* = 90,05, У = 90,38°. Согласно методу b-с, а*-у Стюарта-Риббе-Райта [13, 38]: 
t,0 = 0,51, t,m = 0,35, t20 = t2m = 0,07. Исходя из средних межатомных рассто
яний Т,0-О = 1,671, Т ,т - 0  =1,651, Т20-О = 1,622, Т2ш -0  = 1,627 А, по мето
ду Риббе (Feldspar Mineralogy, 1975): t,0 = 0,47, t,m = 0,32, t20 = t2m = 0,10. 
Сравнение данных с ненапряженным максимальным микроклином и слабо
напряженным (Да — 0,07 А) промежуточным микроклином показывает, что 
искажение линейных и/или угловых связей в его структуре соответствует 
величине Аа -  0,30 А. Состав микроклиновой фазы (Ог+Сп)94АЬ6. В крипто- 
пертите присутствует также моноклинная фаза ортоклаза (Ог+Сп)юАЬхз: 
а = 8,624(4), Ъ = 12,918(4), с = 7,187(2) А; а = 90, р = 116,23(4), у  = 90°; 
V -  718,2 А3, а ’ = 90, у  = 90°, и Na-фаза ~АЬ90, сдвойникованная по альбит-пе-
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риклиновому закону: а = 8,126(6), Ъ = 12,782(7), с = 7,155(11) А; а  = 94,24(13), 
Р = 117,45(12), у = 87,82(10)°; V = 657,9 АЗ; а* = 86,35, Г  = 90,26°.

Кристаллическая структура К-фазы санидин-криптопертита с валовым 
составом Ог62АЬ36Ап1 и з вкрапленников в риолитовых туфах Середочного 
м-ния цеолитов Северного вулканического пояса Сихотэ-Алиня уточнена в 
[39]. К-фаза (санидин): а = 8,542(1), Ъ = 12,985(2), с = 7,167(1) А; а  = 90, 
Р = 116,05(8), у = 90°; V = 712,6 АЗ; Т(1)-0 = 1,648, Т(2)-0 = 1,633 А; 1,0 =
= 0,28,120 = 12т  = 0,164. №-фаза сдвойникована по периклиновому закону и,
следовательно, триклинная. Фазовая граница (601). Состав К-фазы 
ОгЯ1АЬ19. Отличительной особенностью образца является наличие сател- 
литовых рефлексов альбита, обнаруживающих закономерную периодич
ность ~100 А, обусловленную периклиновым двойникованием. Параметры 
ячейки указывают на напряженность К-фазы в кригггопертите.

Внутренняя морфология криптопертитов, наблюдаемая под электрон
ным микроскопом, следующая:

К-фаза № -фаза Пл. сраста
ния

Масштаб 
выделе
ний А. (А)

1 Моноклинная Триклинная; периодическое двойнико- 
вание по альбитовому закону (перио
дичность двойникования 1 = 50 А)

(601) 500

2 Моноклинная Триклинная, периодическое двойнико- 
вание по альбитовому закону (/ =150 А)

(601) 800

3 Моноклинная Моноклинная (601) 400
4 Триклинная Триклинная; периодическое двойнико- 

вание всего кристалла по альбитовому 
закону (/ =300 А)

(201) 300

5 Моноклинная Моноклинная (601) 400
6 Моноклинная Моноклинная (601) -
7 Моноклинная Моноклинная (601) -
8 Моноклинная Триклинная; периодическое двойнико- 

вание по альбитовому закону
(601)

9 Триклинная, диа
гональная ассоциа
ция

Триклинная, периодическое двойнико- 
вание по альбитовому закону; ромбо
видные или зигзагообразные выделения

(631) до 
(661)

10 Триклинная, 
микроклиновые 
двойники или диа
гональная ассоциа
ция; волнистые 
или зигзагообраз
ные выделения

Триклинная; периодическое двойнико- 
вание по альбитовому и периклиновому 
законам; волнистые или зигзаго
образные выделения

(801) до 
(861)

1 -  ортоклаз-криптопертит из ларвикита, Фридрихсворум, Норвегия, с суммарным 
составом А Ь 5 4  5 О г 4 3  3 [27]; 2 -  ортоклаз-криптопертит из щелочного сиенита, Курганский 
массив, Кольский п-ов, с суммарным составом АЬ-цф г-^^А щ ^  [27]; 3-5 -  санидин-крипто- 
пертит из экструзии комендитов, вулкан Белоголовский, Центр. Камчатка [27]: 3 -  с 
суммарным составом АЬ39ф г 33̂ А п ц ,  4 -  с суммарным составом А Ь ^ ф г ^ ^ А п ^ ,  5 -  с 
суммарным составом А Ь (^ф г34хА щ ^\ 6 -  санидин-криптопертит из лавы о-ва Самотраки, 
Греция [40]; 7 -  анортоклаз-криптопертит из лавы о-ва Пантеллерия, Италия, с суммар
ным составом АЬ6ф г 31Ап0 [41]; 8 -  анортоклаз-пертит из ларвикита, Ларвик, Норвегия, с 
суммарным составом АЬ(&ОгХ9Апп  [42, 43]; 9, 1 0 -  анортоклаз-криптопертит из сиенита 
Уосо, пгг. Висконсин, США: 9 -  с суммарным составом АЬ-!ф г 23Ап2 [43,44], 10 -  с суммар
ным составом А Ь 6 2 О г 3 $ А п 3  [40].

25 Минералы, том V. Выл.
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Последовательность образования микроструктур в пертитах и сопрово
ждающие его твердофазовые превращения рассмотрены в работах [26,45 и 
др.]. Ориентация границ раздела определяется минимумом упругой энергии, 
необходимой для обеспечения когерентности границ между ламеллями К- и 
Na-фаз [40, 46, 47]. Показано, что граница между моноклинными фазами 
должна быть ориентирована по (601). Это наблюдается в большинстве 
криптопертитов и доказывает, что ориентация ламелей в начале фазового 
распада определяется в основном упругой энергией. Эта граница не меняет
ся при расчетах криптопертитов с моноклинной К-фазой и Na-фазой, сдвой- 
никованной по альбитовому и периклиновому законам. В тех случаях, когда 
К-фаза становится триклинной в результате перехода монокл. —» трикл., а 
Na-фаза вследствие периодичного двойникования по альбитовому и перик
линовому законам остается как бы псевдомоноклинной, ориентация плоско
стей раздела меняется и варьирует от (631) до (661) в зависимости от сте
пени упорядоченности К-фазы; при этом зигзагообразные границы ламелей 
продолжают в целом быть вытянутыми вдоль (601).

Ориентация границ между фазовыми доменами рассмотрена также 
исходя из минимума поверхностной энергии между фазами в двухмерной и 
трехмерной кристаллической решетке [48].

Для переохлажденных образцов с составом Ог20_бо Na-ламели равномер
но распределены в кристалле, имеют когерентные границы и состав, укла
дывающийся в пределы когерентной спинодали, что позволяет рассматри
вать их как результат спинодального распада. Применительно к полевым 
шпатам этот процесс детально рассмотрен Христи [49, 50] и Яндом [51]. 
В результате спинодального распада возникают границы, близкие к (601).

Хисиной и Бочкаевым [52, 53] для мегакриста из оливиновых щелочных 
базальтов с р. Бартой, Забайкалье, Ab650r2&An1 установлено триклинное 
полностью неупорядоченное структурное состояние. Анортоклаз-крипто- 
пертит тонко сдвойникован по всему объему по альбитовому закону со —- о
/ = 800 А, а структура распада имеет плоскость раздела (201) с К = 150 А. 
Образец необычен, поскольку инверсия монокл. —» трикл. в нем имела мес
то ранее спинодального распада, а также он характеризуется неизвестной 
ранее ориентировкой ламелей, что, возможно, объясняется высокой приме
сью Са-компонента и влиянием высокого давления.

Физ. Степень упорядоченности К-фазы и соотношение К- и Na-фаз в 
санидин-криптопертите из эклогитоподобного гранат-двупироксенового 
гранита Молдовского железорудного м-ния исследовались методом 
ЯМР А1 [54].

Физ.-хим. конст. Физико-химические условия фазового распада в K,Na- 
и K,(Na+Ca)-n.ui., состав пертитов и структурное состояние фаз распада оп
ределяются кривыми сольвуса (фиг. 73).

Равновесный (химический) сольвус экспериментально определен, скор
ректирован и рассчитан по параметрам Маргулеса для высокотемператур
ной серии анальбит-санидин [55-67]. Он значительно различался как по 
температуре, так и по положению относительно оси составов, что объясня
лось различиями в Si/Al-упорядоченности, давлением и наличием в системе 
избыточных относительно состава полевых шпатов количеств компонентов.

Орвилем [55] он построен на основании экспериментов с солями NaCl и 
КС1 при Рн, о = 2000 атм в интервале 350-700°. Показано, что критическая
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Фиг. 73. Полевошпатовые сольвусы, сведен
ные к Р = 1 кбар (по Сендерову [66])

I — равновесный (химический) сольвус для серии 
низкий альбит-микроклин по Бачински и Мюллеру;
2 -  когерентный сольвус для той же серии по Юнду;
3 -  равновесный (химический) сольвус для серии вы
сокий альбит-высокий санидин по Смиту и Парсон
су; 4 -  когерентный сольвус для той же серии по Сн- 
плингу и Юнду

точка лежит ниже 700° (Тк ~ 685° для 
состава -АЬ^Ог^), а составы равновес
ного флюида обогащаются натрием по 
мере снижения температуры: 26,0 ± 0,5 
Ог при 670°, 23,2 ± 0,5 Ог при 600°,
18,5 ± 0,5 Ог п ри  500°, < 0,16 Ог п ри  
400° (этим , в ч астн ости , о б ъ я с н я е т 
ся н атр и ев ы й  состав  ги д р о тер м  в  при- о 0.5 1,0 х 0г
роде).

Лафом и Таттлом [56] сольвус получен в системе Ыа20-К 20-А120 3-8Ю2-  
Н20. Авторами этой работы, а также Секом [63], изучавшим систему 
К20-П а20-8Ю 2-А120 3-Н 20  в высококремниевых (при избытке геля кварца) 
и высокоалюминиевых (при избытке корунда) условиях, допускалось, что на 
форму сольвуса может оказывать влияние избыток А1 или и другие от
клонения от стехиометрии, например избыток щелочей [57, 59, 61]. Равно
весный сольвус для высокощелочных условий (добавление Ыа28120 5 и 
К28120 5) экспериментально получен и рассчитан по параметрам Маргулеса 
Лафом с соавт. [59]. Однако анализ этих предположений, проведенный 
Гольдсмитом и Ньютоном [60] и Парсонсом [68], показал их несостоятель
ность: отклонение от стехиометрии, в том числе и избыток щелочей, влия
ют на скорость достижения равновесия, РНг 0 способствует 51/А1-упорядоче-
нию и расширяет область несмесимости. Различия в форме сольвуса оказа
лись связанными главным образом с недостижением равновесности в опы
тах. В тех случаях, когда достижение равновесия контролировалось обрати
мостью результатов и учитывался эффект давления [55, 60, 64, 69], кривые 
сольвуса хорошо согласуются между собой. Сольвус по [64] для Р = 1 кбар 
показан на фиг. 73.

Влияние давления на равновесный сольвус для серии санидин-высокий 
альбит экспериментально изучено Секом [63]. Критические точки бинода- 
лей: 645 ± 18° для состава Ы0г = 0,376 ± (+0,026, -0,028) при 1,25 кбар; 
670 ± 17° для Ы0г = 0,384 ± (+0,022, -0,026) при 2,5 кбар; 702 ± 14° для 
Ы0г = 0,332 ± (+0,023, -0,027) при 5 кбар; 782 ± 17° для Ы0г = 0,305 + (+0,032, 
-0,037) при 10 кбар. Уравнение зависимости критической температуры от дав
ления: Тк = (15,4 ± 0,6) Р + (627,6 ± 3,1)°. Оно соответствует зависимости, рас
считанной в [65] для стехиометричных (15,2° С/кбар) и сверхалюминиевых 
(16,6° С/кбар) составов. Смещение критических составов в сторону альбита и 
увеличение асимметрии кривой сольвуса при высоком давлении, возможно, свя
зано с изменением структурного состояния синтезируемых полевых шпатов.

Стабильные двухфазовые равновесия К,№-п.ш. серии микроклин-низ- 
кий альбит существуют в зависимости от их состава ниже 500-700°. Бачин
ски и Мюллером [70] экспериментально определен метастабильный участок 
сольвусной бинодали (см. фиг. 73).
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Сендеровым [66] рассмотрено влияние степени 81/А1-упорядочения на 
форму сольвуса и рассчитаны функции смешения для К,Ыа-п.ш. с равной 
степенью порядка. На основании этих данных построена истинно-равновес
ная химическая бинодаль, учитывающая энергетические параметры как фа
зового распада, так и 81/А1-упорядочения, т.е. как бы объединяющая сольву- 
сы высокотемпературной и низкотемпературной серий. Она показывает, 
при какой температуре мог бы начаться фазовый распад, если бы в него не 
вмешивались кинетические явления (фиг. 74).

Ховисом [67] на основе экспериментов по синтезу двух топохими чески 
моноклинных серий с различной степенью БУАЬупорядоченности сани- 
дин-высокий альбит и адуляр-высокий альбит, проведенных при 800° и 
давлении ~1 бар в расплавах солей (КЛЧа)Вг, перерассчитаны термодинами
ческие функции смешения К,Ыа-п.ш. (см. “Калиево-натриевые полевые 
шпаты”) и рассчитаны соответствующие метастабильные сольвусы со сле
дующими критическими температурами (Гь °) и составами (N0,), варьирую
щими в зависимости от условий расчета:

Давление, бар Серия санидина Серия адуляра Серия мнкроклнна
Тк Ног тк Н0Г тк N0 ,

1 869,2 0,286 721,3 0.330 835,5 0,307
1 692,1 0,336 700,2 0.319 820,2 0,313
1 - - 682,4 0,362 767,3 0,372
1 - - 651,5 0,357 754,4 0,387
2000 923,7 0,284 741,8 0,335 846,1 0,314
2000 736,3 0,333 721,0 0,323 827,0 0,322
2000 - - 713,3 0,358 778,5 0,389
2000 - - 681,5 0,353 771,2 0,400

Рассчитанные сольвусы показывают сильную зависимость критических 
температур от 81/А1-упорядоченности: микроклин > адуляр > санидин и 
очень малую зависимость критических составов от 81/А1-упорядоченности: 
/70г = 0,336 в санидине, 0,330 в адуляре, 0,313 в микроклине. При изменении 
давления на 2 кбар Тк возрастает на 44° в серии санидина, на 21° в серии аду
ляра и всего на 7° в серии микроклин-низкий альбит. Для неупорядоченных 
К,Ыа-п.ш. Ховисом рекомендуются следующие параметры Маргулеса для 
внутренней энергии, энтропии и объемов смешения: У/ЕОг = 5450 и 
У̂еаь = 4670 кал/моль, ]У5Х)г = 1,5 и У/$АЬ = 2,5 кал/К ■ моль, 1¥КОг = 0,110 и 
У/уАЬ = 0,078 кал/бар • моль. Расчеты сольвуса по этим данным дают Тк = 660° 
и согласуются с данными для равновесного сольвуса [64, 69] при 1 кбар. 
Эти же параметры согласуются с данными [60] для равновесного сольвуса 
при высоком давлении.

Когерентный сольвус для серии санидин-анальбит, учитывающий 
напряжение в решетке в криптопертитах, экспериментально определен Си- 
плингом и Яндом [35] методом отжига санидина Ог38 с использованием пре
цизионной рентгеновской съемки и введением поправок при определении 
параметров ячейки на напряжение согласно модели Таллис [32]. Аппрокси
мация сольвусной кривой выполнена по методу [65]. Критическая темпера
тура когерентного сольвуса 573° для состава А&62>80 372 (см. фиг. 73). Допол
нительно ими был выполнен отжиг санидинов состава Ог20, Ог21, Ог2б 8, Ог32р, 
Огм, Ог53 и Ог566 при 400-590° с последующи наблюдением под электронным 
микроскопом. Теоретические расчеты когерентного сольвуса выполнены 
Робином [30, 31] и Таллис и Юндом [71]. По данным [31], выполненным для
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Фиг. 74. Т-Х  диаграмма системы КД^а-поле- 

вых шпатов при Р = Рц2о  = 1 кбар (по Сенде- 
рову [66])

Жирные линии -  равновесные границы двухфа
зовых областей, штриховые -  гипотетические участ
ки кривых; 1 — “истинно равновесная” бинодаль, по
строенная с учетом энергетического эффекта 51/А1- 
улорядочення полевых шпатов; 2 -  сольвус для серии 
высокий альбит-высокий санидин; 3 — сольвус для се
рии низкий альбит-микроклин: 4 -  сдвиговое превра
щение Мон —» Трикл для натриевых полевых шпатов; 
Расп. -  расплав; Лейц -  лейцит; П.Шп — полевой шпат; 
Сан -  санидин, В.Ал -  высокий альбит, И. Ал -  низкий 
альбит, Мон + Трикл КПШ -  моноклинный + трик- 
линный калиевые полевые шпаты, Мк -  микроклин; 
изолинии 2х, -  содержание А1 в двух позициях Т( 1)

Or40, Тк = 589,1° для N0r=0,3274 для уп
ругой константы с коэффициентом 
к = 603,6 кал/моль или Тк = 577,0° для 
N0r = 0,3264 с к = 704,6 кал/моль.

Когерентный сольвус для серии 
микроклин-низкий альбит рассчитан 
Юндом [72] (см. фиг. 73).

Сольвусы в системе NaAlSi30 8-  
-KAlSi30 g-CaAl2Si20 8-H 20  при 900° и
0,5 кбар, 825° и 1 кбар и 650° и 1 кбар получены Секом [73]; пересечение 
кривых их солидуса показывает состав сосуществующих щелочного полево
го шпата и плагиоклаза при кристаллизации, фазовый распад в которых 
впоследствии происходит раздельно. Повышение давления от 1 до 10 кбар 
понижает температуру сольвуса на 125-150°.

Область между равновесным и когерентным сольвусами ограничивает 
область гетерогенной нуклеации ( зарождения фазы на дефектах в кристал
лической структуре -  вакансии, дислокации, границы зерен, включения), 
требующей преодоления наименьшей энергии активации и небольшого пе
реохлаждения. В области внутри когерентного сольвуса возможна как гетеро
генная, так и гомогенная нуклеация, требующая преодоления наибольшей 
энергии активации и, следовательно, значительного переохлаждения. Аль
тернативным механизмом зарождения фазы при распаде твердых растворов 
щелочных полевых шпатов является спинодальный распад, происходящий 
благодаря кинетическому, а не энергетическому выигрышу свободной энер
гии. Поэтому в дополнение к сказанному рассчитаны также химическая и 
когерентная спинодали [31, 45, 74, 75]. Особенностью фазового распада по 
спинодальному механизму является возникновение флуктуаций с большой 
длиной волны (к -500 А) и малой амплитудой составов при небольшом пере
охлаждении и, наоборот, флуктуаций с малой длиной волны (А, ~ 50 А) и зна
чительной амплитудой при резком переохлаждении.

Для определения времени фазового распада K.Na-п.ш. широко использу
ется “диаграмма 777” (Time-Temperature-Transformation) [26, 66, 75 и др.]. 
Согласно [76], размер пластин в криптопертите (длина волны флуктуации при 
спинодальном распаде X, А) определяется уравнениями

k = 'k0 + kt^,
¿(А/сут'/з) = (1,78 ± 2,20) - 10* ехр[(-25000 ± 1200)/RT],
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где Хо -  первоначальный размер пластинки (зародыша), определенный экс
периментально как 60 А при 470°, 80 А при 560° и на 10° ниже вершины 
сольвуса при более высоких температурах; к  — коэффициент скорости для 
данной температуры Т; I -  время (сут). Подобный расчет впервые проведен 
в [77] для криптопертитов из двух потоков риолитовой лавы в Биг-Бенд, шт. 
Техас, США, с размером пластинок 660-2140 А. Он показал, что в интерва
ле 570-400° фазовый распад достиг данного масштаба примерно за 20 сут.

Хим. Анализы (в порядке увеличения в суммарном составе натриевой 
составляющей).

Ортоклаз- и анортоклаз-криптопертиты:
1 2 3 4 5 6 7

Иа20 2,48 3,58 7,12 7,23 7,28 7,87 8,67
к 2о 13,68 9,36 6,20 5,27 4,59 5.2 5,64
МёО 0,23 0,62 0,16 0,02 0,3 0,10
СаО 0,72 0,88 0.61 1,27 2,75 0,7 0,30
ВаО 0,21 2,44 - 0,58 0,35 1.2 0,00
Ре20 3 0,16 0,10 1,03 1,06 0,44 0,10 0,27
А120 3 19,02 20,00 19,45 20,87 22,15 18,9 18,77
б ю 2 63,40 62,22 65,90 61,29 62,43 66,5 65,50
НгО* - 0,02 0,21 1,10 0,59 0,01 0,53

Сумма 99,90 99,63 [00,53 99,51 100,60 101,76 99,95
Ог (мол.%) 75,5 57,4 35,4 31,0 26,1 30 32,1
АЬ 20,8 33,3 61,6 64,6 60,9 67 76,5
Ап 3,3 9,3 3,0 6,3 13,0 3 2,1
Уд.в. 2,55 - - - - — -

1.524 1,538 - - - 1,542 -

«т - 1,534 - - - 1,537 -

пр 1,518 1,529 - - - 1,533 -

-2  V 70 — _ _ _ _ _

1 -  ортоклаз-криптопертит из пегматита горы Лепхе-Н ельм, Ловозерский массив, 
Кольский п-ов [78,79]; 2 -  ортоклаз-криптопертит, вкрапленники в камптоните, с. Хлебо- 
даровка, П риазовье, в сумму анализа входят ТЮг -  0,03, БОэ -  0,02, Р20 5 -  0,06, С 0 2 -  0,30 
[80]; 3 -  анортоклаз-пертит из нордмаркита, грабен района О сло, Норвегия [81, 82]; 4 -  
анортоклаз-криптопертит из овоидофира, гора Куамдеспахк, Ловозерский массив, Коль
ский п-ов, в сумму входят БЮ -  0,29, -  0,36, МпО -  0,01, ТЮ2 -  0,02, дополнительно
найдено Р20 5 ~ 0,13, БОз -  0,13, анал. Успенская [79, 83]; 5 -  анортоклаз из ларвикита, 
грабен района О сло, Н орвегия [81, 82]; 6 -  анортоклаз-криптопертит, вкрапленник в 
камптоните, с. Анадоль, П риазовье, в сумму анализа входят ТЮ2 -  0,03, Р20 5 -  0,03, С 0 2 -  
0,07 [80]; 7 -  реш етчатый анортоклаз-пертит из ильменитового сиенита, скв. 234, 268,5 м, 
Ловозерский массив, Кольский п-ов, в сумму анализа входят БгО -  0,002, БеО -  0,17, анал. 
М окрецова [79, 83].

Анализы иризирующих разновидностей ортоклаз- и анортоклаз-крипто- 
пертитов см. в разделе “Лунный камень”. В настоящее время химические 
анализы криптопертитов почти не выполняются, так как они не характери
зуют минеральное вещество с необходимой локальностью.

Анализы ортоклаз-микропертитов:
1 2 3 4 5 6 7 8 9

Ыа20 1,51 2,38 2,74 3,60 4,23 6,84 7,59 8,44 8,42
к2о 14,53 12,61 11,80 10,86 10,20 6,63 5,49 3,29 2,97
MgO 0,19 0,08 Сл. 0,07 - 0,05 - 0,10 0,87
СаО 0,26 0,16 0,48 0,58 0,39 0,67 0,50 1.19 2,38
ВаО 0,50 0,36 - 0,17 - 0,02 - 0,63 0,27
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1 2 3 4 5 6 7 8 9

БегОз 0,62 0,09 0,34 0,40 _ 0,47 — 0,18 0,50
А120 3 19,73 20,46 19,40 20,02 18,82 18,81 20,84 20,23 20,30
БЮг 63,01 63,90 64,28 63,94 65,33 66,44 65,67 65,76 62,70

н2о* 0,08 0,12 0,58 0,60 0,78 0,20 - 0,45 0,26

Сумма 100,43 100,16 99,62 100,24 99,75 100,20 100,09 100,35 100,22
Ог (мол.%) 84,3 76,8 72,1 64,3 60,2 37,7 31,5 20,0 17,0
АЬ 13,2 21,8 25,4 32,3 37,9 59,1 66,1 73,6 71,4
Ап 2,5* 1,4* 2,5 3,4* 1,9 3,2 2,4 6,4* 11,6
Уд.в. - 2,55 - - 2,582 -

- 1,527 - 1,528 1,5219 - 1,533 1,537 -
пт — 1,525 - - 1,5257 - 1,530 1,533 -
пР - 1,521 - 1,521 1,5275 - 1,527 1,528 -
- 2Г 52-60 70 61 60 70 - 83 78 -

* Ап + Сп.
Пертиты: 1 -  из пироксенового гранулита, чарнокитовой серии, округ Салем, Мадрас, 

Индия, анал. Хауи [84]; 2 -  порфиробласты в парагнейсе, гора Ловвелл. Нью-Гэмпшир, 
Англия, анал. Гонье [85]; 3 -  вкрапленник в адамеллите, Шап, Вестморланд, Швеция, анал. 
Спенсер [86]; 4 -  из сиенита р. Супса, Зал. Грузия [87]; 5 -  Цейлон [88]. Антипертиты: 6 -  
основная масса пуласкита, нунатак южнее К элвеглетш ерена, массив Кангердлугссуак, 
Воет. Гренландия, анал. Кимп, в сумму анализа входят ТЮ2 -  0,03, БеО -  0,02, МпО -  0,01, 
БгО -  сл., -  0,01 [89]; 7 -  из нордмаркита, Спёлел, Нордмарк, округ Осло, Норвегия, 
анал. Лунд [82]; 8 -  из ийолит-нефелинового сиенита, Синква, М огок, Бирма, анал. ('кун 
[90]; 9 -  реликтовы й порфировый вкрапленник базальта, вклю ченный в нордмаркит, 
нунатак южнее Ф ангетарнета, массив Кангердлугссуак, Воет. Гренландия, анал. Кимп, в 
сумму анализа входят ТЮ2 -  0,35, Т.г02 — 0,03, БеО -  0,92, МпО -  0,07, БЮ -  0,16, Ш ^О  -  
0,01, Ц 20 -  0,01 [89].

Анализы микроклин-микропертитов:
1 2 3 4 5 6 7

Ка20 0,38 1,09 1,56 1,99 2,28 2,39 2,60
к 2о 15,62 15,26 14,21 14,14 13,42 12,76 12,76
м § о 0,11 0,04 0,05 0,09 Сл. - -

СаО 0,32 0,40 0,40 0,02 0,31 1,51 034
ВаО 0,06 - 0,30 - - - -

р е 2 С > з 0,09 0,03 0,29 0,10 0,10 - 0,40
А^Оз 19,40 17,80 19,57 18.80 19,72 21,40 19,10
8ГО2 64,29 63.58 63,68 65,10 64,26 61,56 64,20
н 2о* 0,16 0,00 0,11 0,12 0,18 0,33 0,72

Сумма 100,43 100,25 100,42 100,37 100,27 99,95 100,12
Ог (мол.%) 94,1 89,8 83,1 81,8 78,3 72,3 75,1
АЬ 3,5 9,7 13,7 17,5 20,2 20,6 23,2
Ап 2,4* 0,5 32* 0,7 1.5 7.1 1,7
Уд.в. — - - 2,544 2,5747 - 2,5771
П 8

- - - 1,525 1,5266 - 1,5265
п т — - - 1,522 1,5243 - 1,5240
П р - - - 1,518 1,5206 - 1,5204
-21/ - - 83-86 - 76,0 68-86 79,9

* Ап + Си.
П ертиты: 1 -  из пегматита южнее Айрон-Крик, графство Пеннингтон, Блэк-Хиллс, 

шт. Южн. Д акота, США, анал. Хигацу [91]; 2 -  из нефелинового сиенита, Блю-М аунтинз, 
пров. О нтарио, Канада, анал. Скун [92]; 3 -  из чарнокита, гора Сент-Томас, ш т. М адрас, 
Индия, анал. Хауи, в том числе БеО -  0,24 [84]; 4 -  из Бэдфорд, шт. Н ью -Й орк, США [93];
5 -  из графитового пегматита, П атна, шт. Бихар, Индия, "Спенсер-Х", анал. Спенсер [94];
6 -  из сиенита, П лауэн, близ Дрездена [95]; 7 -  из кварц-полевош пат-турмалинового 
пегматита, близ Райаджада-Горг, шт. Орисса, Индия, "Спенсер-У", анал. Спенсер [94].
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8 9 10 11 12 13 14
Na20 3,62 4,21 4,96 5,54 5,90 7,12 7,19
К20 11,16 10,19 9,38 9,06 7,88 6,20 6,22
MgO - 0,12 0,04 0,12 0,12 0,00 0,06
CaO 0,40 0,60 0,54 039 0,49 0,61 0,69
BaO 0,98 0,00 0,02 - — _ 0,03
Ре2Оз - 035 0,14 0,62 0Д 1 1,03 0,73
А12Оз 19,60 20,10 18,44 18,95 19,58 19,45 18,32
S i02 63,67 64,66 65,54 65,11 65,58 65,90 66,16
н 2о* 0,33 0,11 0,33 о з з 0,37 0,22 0,27

Сумма 99,76 100,34 99,46 100,23 100,13 100,53 99,78
Ог (мол.%) 66.3 59,2 54,0 50,3 45,3 35,4 35,1
Ab 31,8 37,1 43,4 46,7 51,5 61,7 61,7
Ап 1,9 3,7 2,6 3,0 3,2 2,9 3,2
Уд.в. 2,595 2,569 - - 2,587 2,591 _
ng 1,5283 1,5273 - - — 1,5314 _

1,5260 1,5247 - - — _ _
пр 1,5223 1,5210 - - - 1,5261 _
-2V - 80 - - - 80-85 -

8 -  Савельев лог. Ильменские горы, Урал [88]; 9 -  из пегматита в разгнейсованных
чарнокитах, Коли-Коли, хр. М асгрейв, Ц ентр. Австралия, анал. Уилсон [9 6 ] ; 10 -  основная 
масса фойяита, нунатак в голове Южн. Сиенитового Глетчера, массив Кангердлугссуак, 
Воет. Гренландия, анал. Кимп, в сумму анализа входят ТЮ2 -  0,03, 8гО -  0,02, -  0,02
[ 8 9 ] ; 1 1 -  из хибинита. Хибинские Тундры, РеО -  0 ,1 1 [ 9 7 ] .  А нтипертиты; 12 -  из нефели
нового сиенита, округ Фукусин-Сан, Корея, анал. Йош изава [ 9 8 ] ; 13 -  из нордмаркита, 
Гроруд, округ Осло, Н орвегия [ 9 9 ] ; 1 4 -  основная масса нордмаркита, Сев. Сиенитовый 
Глетчер, массив Кангердлугссуак, Воет. Гренландия, анал. Кимп, в сумму анализа входят 
ТЮ2 -  0,06, РеО -  0,02, МпО -  0,02, БЮ -  сл., 11Ь20  -  0,01 [8 9 ] .

Анализы ортоклаз- и микроклин-микропертитов с указанием парамет
ров ячейки и з1/А1-распределения:

1 2 3 4 5 6
Na20 1,51 1,64 2,31 2,54 2 М 3,32
К20 14,57 13,68 13,14 12.35 12,16 11,72
MgO Сл. Сл. Сл. Сп. 0,42 Сл.
CaO 0,07 0,32 0,35 0,60 0,65 0,25
BaO 0,22 0,65 0,16 0,33 0,24 0,39
Ре20 3 0,06 0,24 0,14 0.53 0,10 0,12
Al20 3 19,66 19,02 18,98 18,90 19,68 19,20
S i02 64,02 64,19 64,63 64,50 63,68 64,95
НгО* 0,09 0,08 0,15 0,06 0,06 0,07
П.п.п. 0,02 0,40 0,25 0,31 0,27 0,28

Сумма 100,32 100,22 100,11 100,12 100,10 100,22
Ог (мол.%) 86,3 81,8 78,1 74,3 72Д 69,7
Ab 12,8 15,0 19,7 21,9 24,1 28,3
Ап 0,4 1.6 1,8 3,0 3,1 1Д
Сп 0,5 1,6 0,4 0,8 0.6 0,8
К-фаза
-2V 84 70 83,4 71-84 69-80 66-75 75
а 8,569 8,576 8,587 8,565 8,573 8,579 8,575
ь 12,975 12,967 12,955 12,961 12,954 12,949 12,970
С 7,221 7,197 7,212 7,218 7,217 7,209 7,215
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1 2 3 4 5 6

р 116,11 115,89 115,85 116,01 115,90 116,128 116,56

У 87,23 90 89,73 87,68 87,65 90 90,90
V 720,1 719,9 721,8 719,6 720,4 719,0 717,6
1,0 0,925 0,41 0,87 0,93 0,45 0,46 0,65
11 т 0,035 0,41 0,06 0,05 0,45 0,46 0,25
г20 0,020 0,09 0,035 0,01 0,05 0,04 0,05
Г2т 0,020 0,09 0,035 0,01 0,05 0,04 0,05
Ог, % 90,5 85,7 94,7 90,7 89,0 94,8 95,8

1 -  обр. № 331, микроклин-микропертит, розовы й аплит-пегматоидный гранит 
(днепровского типа), р. Днепр, с. Куцеволовка, Днепропетровская обл., Украина, в сумму 
анализа входят Р е О - 0,14, В а -  2200, в г -  1 1 0 ,1л— 3,0, ДЬ -  400, Се -  1,2 (г/т) [12]; 2 -  
обр. № 57, ортоклаз-микропертит, розовы й биотитовый гранит-мигматит (подольского 
типа), р. Згар, с. Новоселица, Каменец-Подольская обл., Украина, в сумму анализа входят 
Ва -  6000, 8г -  1000,1л -  30, ДЬ -  300, Се -  1,0 (г/г) [12]; 3 -  обр. № 375, микроклин-микро
пертит, розовато-серый порфировидный биотитовый гранит (новоград-волынского типа), 
с. Вехи, Коростеньский р-н, Ж итомирская обл., У краина, в сумму анализа входят Ва -  
1000, Бг -  30, Ы -  2,0, ДЬ -  400, Св -  1,0 (г/т) [12]; 4 -  обр. № 115, микроклин-микропертит, 
гиперстен-гранат-биотитовый чарнокит (Новоукраинский массив), р. Черный Таш лык, 
с. Н овоалександровка, Кировоградская обл., Украина, в сумму анализа входят Ва -  1800, 
5 г -  90, 1 л -  3,0, ДЬ -  600, С е -  1,2 (г/т) [12]; 5 -  о б р .№ 105, ортоклаз-м икропертит, 
трахитоидный, красный, гранат-биотитовый, чернокварцевый гранит (Новоукраинский 
массив), с. Капустине, Кировоградская обл., Украина, в сумму анализа входят Ва -  1000, 
Б г -  70, 1 л -  1,6, ДЬ -  800, С е -  1,0 (г/т) [12]; 6 -  о б р .№ 483, ортоклаз- и микроклин- 
микропертит, крупноовоидный оливинсодержащий амфибол-биотитовый гранит-рапакиви 
(корсунь-иовмиргородского типа), р. Ш полка, ст. П рудянка, Киевская обл., Украина, в 
сумму анализа входят Ва -  1800,8 г -  3 0 ,1л -  20, ДЬ -  300, Се -  4.0 (г/г) [12].

7 8 9 10 11 12
Ыа20 4,04 3.96 4,03 4,25 2,64 3,02
к 2о 10,64 10,70 10,25 10,36 13,22 1237
д ь2о - - - - 0,070 0,106
Св20 - - — - 0,0019 0,0005
м во Сл. Сл. Сл. Сл. 0,004 0,006
СаО 0Д6 0,06 0,72 0,25 0,10 0,11
ВаО 0,14 Сл. 0,24 Сл. 0,04 0,07
Ре2Оз 0,14 0,46 0,34 о зо 0,18 0,25
А12О з 20,04 18,00 19,42 19,04 18,70 18,70
БЮз 64,36 66,45 64,69 65,69 6430 6430
НгО* 0,10 0,15 0,13 0,04 0,16 0,18
П.п.п. 0,06 0,03 033 0,17 - -

Сумма 99,99 99,81 100,05 100,00 99,62 99,51
От (мол.%) 63,4 65,2 613 62,2 76,1 72,6
АЬ 343 343 343 36,6 23,1 26,5
Ап 1,8 0,3 3,6 13 0 3 0 3
Сп 0.3 0,0 0,6 0,0 0,1 0,1
ДЬ-Рлр — — — — 0,1 0,3

- - - - (0,6) (0,9)

К-фаза К-фаза К-фаза К-фаза К-фаза № -фаза К-фаза № -фаза
2У -84 -64 -84 -84 -82 -83
а 8,590 8,610 8,589 8,606 8,584 8,131 8,575 8,132
ь 12,966 12,967 12,961 12,967 12,970 12,773 12,964 12,775
С 7,212 7,213 7,228 7,213 7,219 7,147 7,219 7,142
а 91,79 91,09 91,11 91,13 90,58 94,18 90,58 94,35
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7 8 9 10 11 12
К -фаза К -фаза К -фаза К -ф аза К -фаза № -ф аза К -фаза Ыа-фаза

р 116,18 116,07 115,94 116,19 115,88 116,55 115,98 116,56
У 87,15 87,52 87,25 87,43 87,61 87,92 87,56 87,89
V 719,9 722,8 722,8 721,6 722,5 662,2 720,7 661,7
1,0 0,74 0,855 0,98 0,87 0,997 0,950 1,000 0,949
Ч т 0,18 0,075 0,04 0,06 0,001 0,017 0 0,017
г20 0.04 0,035 0,00 0,035 0,001 0,017 0 0,017
12П1 0,04 0,035 0,00 0,035 0,001 0,017 0 0,017
Ог - 98,7 93,4 98,6 97,5 0 92,50 0
АЬ - - - - — 100 — 100

7 -  обр. № 422, м икроклин-микропертит, серы й амф ибол-биотитовы й гранит- 
рапакиви (коростеньского типа), р. Уж, с. Тартак, Ж итомирская обл., Украина, в сумму 
анализа входят В а -  800, Б г -  35, Ц -  10, Я Ь - 150, С е -  1,0 (г/т) [12]; 8 -  обр. № 479, 
микроклин-микропертит, красный лейкократовы й биотитовый гранофировый гранит, 
р. Норин, с. Норинск, Ж итомирская обл., Украина, в сумму анализа входят Ва -  1000, Б г - 
12, Ы -  0,05, ЯЬ -  200, Се -  0,5 (г/т) [12]; 9 -  обр. № 554, микроклин-микропертит, розово
серый порфировидный пироксен-магнетитовый гранит П риазовского комплекса, с. Хле- 
бодаровка, Донецкая обл., Украина, в сумму анализа входят Ва -  2200, Бг -  90,14 -  2,5, ЯЬ -  
400, Се -  2,5 (г/т) [12]; 1 0 -  обр. № 434, микроклин-микропертит, розовы й, биотитовый 
чернокварцевый лейкократовый гранит-рапакиви (коростеньского типа), с. Емельяновка, 
Ж итомиорская обл., Украина, в сумму анализа входят Ва -  600, Бг -  2 0 ,1л -  30, ЯЬ -  300, 
С е—1,0 (г/т) [12]; 11 — из керамического пегматита Чупы, Карелия, Россия, анал. Унанова 
и Каленчук (данные Боруцкого); 1 2 -  из керамического пегматита Ивеланд, Германия, 
анал. Унанова и Каленчук (данные Боруцкого).

Нахожд. Мезопертиты промежуточного К,]Ма-состава встречаются от
носительно редко. Они могут образоваться только в сухой системе при тем
пературе выше сольвуса и наблюдаются поэтому в вулканитах в виде крип- 
топертитов, сохранившихся в результате резкого охлаждения в виде мета- 
стабильных образований. Они наблюдаются также в гиперсольвусных поро
дах (например, в нефелиновых сиенитах) в виде микро- и макропертитов, 
что указывает на интенсивные последующие постмагматические преобразо
вания пород под действием растворов. Гораздо шире распространены перти- 
ты и антипертиты с суммарным составом, более близким к крайним членам 
щелочно-полевошпатового ряда. Они образуются в водонасыщенных систе
мах, в которых кривая солидуса опускается ниже сольвуса, в результате чего 
кристаллизуются два полевых шпата: К,Ка-п.ш. и плагиоклаз, и фазовый 
распад происходит в каждой фазе раздельно. В субсольвусных гранитах и не
фелиновых сиенитах (за исключением криптопертитов в закаленных вулка
нитах) широко распространены микро- и макропертиты с самыми разнообраз
ными внутренними структурами. Огрубление и собирательная перекристалли
зация продуктов распада в них может происходить уже на позднемагматиче
ской стадии формирования пород, что позволило ряду исследователей выска
зывать нетрадиционные гипотезы о генезисе микропертитов -  например, 
путем одновременной кристаллизации альбита и калиевого полевого шпата, 
метасоматического замещения калиевого полевого шпата альбитом и др.

Криптопертиты сохраняются в результате резкого охлаждения и рас
пространены в основном в вулканитах и дайках, реже в других образовани
ях, где они формировались метастабильно и по тем или иным причинам не 
достигли равновесных условий.

К-санидин и ортоклаз-криптопертиты описаны из калиевых и калие
во-натриевых пород. Именно эти образования обладают голубой иризацией
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Фиг. 75. Структура фазового распада в иризирующем ортоклаз-криптопертите (суммарный 
состав Ог75 5Л£>20 з) из пегматита в пойкилитовом нефелиновом сиените, долина р. Суо- 
луай, Ловозерский массив (по Боруцкому [79])

а -  фотография под электронным микроскопом; ромбовидные обособления низкого альбита (свет
лое) с полисинтетическими двойниками по альбитовому закону (толщина двойников 0,01-0,02 мкм, 
Х = 100-200 А) в ортоклазе (темное, Ц0 = 0,45,16 мол.% АЪ в К-фазе, размер пластин 0,7-0,8 х 0,2-0,3 мкм, 
X = 7000-8000 х 2000-3000 А); сечение ±[402]; 6 -  электронограмма, обнаруживающая одиночные рефлек
сы К-фазы и расщепленные отражения Ыа-фазы; сечение Х[102]; в -  энергодисперсионный спектр с пи
ками Ыа, А1, 51 и К

и описываются как лунные камни. Криптопертитовый низкий санидин опи
сан из Приазовья [80]: из монцонита с. Драгунское (К-фаза моноклинная, 
I, = 0,65, ^  = 0,35, IV  = 38-43° в центре зерен, 50-54° на краю, содержит до 
30% изоморфного Лб-компонента); ортоклаз-криптопертит с 33% АЪ в вало
вом составе найден в виде оплавленных вкрапленников в дайке камптонита 
с. Хлебодаровки Д, = 0 ,6 9 -0 ,8 8 ,=  0,31-0,12) и отличается высоким содер
жанием Ва. Ортоклаз-криптопертит описан также из монцонит-шонкинито- 
вого порфира в Приазовье [100].

Криптопертиты состава Ог41_̂ 5 и более натриевые детально исследованы 
из риолитового потока Биг-Бэнд, шт. Техас, США [77,101]. Криптопертито-
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вый ортоклаз с суммарным составом Ог155АЪ2а%Апгг исследован из пегмати
та в пойкилитовых нефелиновых сиенитах р. Суолуай в Ловозерском ще
лочном массиве [78, 79]. В ядрах кристаллов со слабой голубой иризацией 
типа лунного камня содержится ~35% ЛЬ-фазы, представленной чистым аль
битом, в то время как К-фаза является высокоупорядоченным ортоклазом 
(21, = 0,91) с содержанием ^-компонента до 16 мол.% АЪ. Под электронным 
микроскопом (фиг. 75) обнаруживаются ромбовидные обособления Ыа-фа- 
зы с полисинтетическими альбитовыми двойниками (/ = 100-200 А), окру
женные пластинами ортоклаза (7000-8000 А х 200-300 А). Местами устана
вливается переход ортоклаза в микроклин. Периферические части кристалла 
имеют жемчужную опалесценцию и сложены более грубыми пертитами.

Анортоклаз-криптопертиты распространены в более натриевых по
родах. Они описаны в пантеллеритовой лаве с о-ва Пантеллерия, Италия 
[41], из ларвикитов, нордмаркитов других пород из рифта района Осло, Нор
вегия [42, 43, 82], из комендитов Камчатки [27], из щелочных оливиновых 
базальтов Забайкалья [26, 52, 53]. Криптопертиты промежуточного состава 
известны в Бишоп Туф, шт. Калифорния; Банделиер Туф, шт. Нью-Мехико; 
в порфировой дайке Рабб-Каньона, шт. Нью-Мехико; риолите Лейк-Амонт, 
шт. Техас; в расслоенном габбро-сиените Клоккена, Гренландия [102], и др.

Анортоклаз-криптопертиты с валовым составом 64—75% АЪ описаны из 
вкрапленников (до 10 см) в камптонитах Приазовья (с. Анадоль и с. Хлебо- 
даровка), Украина [80]. К-фаза содержит 5-17% АЪ, триклинная, 1,0 = 0,80-1,00,

= 0,15-0,00, Иа-фаза содержит 97-100% АЪ, триклинная, 1,0 = 0,91-0,94, 
1,ш = 0,03-0,01. Выделяются зеленоватым или голубоватым оттенком полу
прозрачных или прозрачных кристаллов с интенсивной голубой иризацией.

Анортоклаз-криптопертиты установлены в овоидопорфире и ильмени- 
товом нефелиновом сиените в Ловозерском массиве, Кольский п-ов [83]. 
В Хибинском массиве они обнаружены в палеовулканитах, развитых на го
рах Часначорр, Юмъечорр и Юдичвумчорр, в ромбенпорфирах. Ядра вкрап
ленников несколько обогащены Ыа и Са: Ог30_юАЪ62_5ЯАп2 с К-фазой, соот
ветствующей низкому санидину-высокому ортоклазу (21, = 0,65-0,69) с 10-12 
(редко до 20) мол.% 1Ча-компонента, №-фаза обычно низкий альбит, но в од
ном случае был обнаружен, по-видимому, реликтовый высокий альбит. 
Электронно-микроскопическое изучение образцов (фиг. 76) дало состав Ыа- 
фазы как А Ъ ^^^А щ  ^ О г ^ ^ ^  и К-фазы -  как Ог1Ъ1̂ Ъ1АЪ22̂ 12эАп2^  
при суммарном составе О г^Ъ ^А п^  Альбитовая фаза сдвойникована в ос
новном по периклиновому закону; размер двойниковых пластинок 
100-500 А, в 2-3 раза меньше толщины ламелей (300-1000 А). Альбит в 
основном низкий, но в одном случае величина расщепления пятен соответ
ствовала высокому альбиту [103]. Ряд криптопертитов из разной геологиче
ской обстановки исследован в [104].

Ортоклаз- и микроклин-микропертиты с суммарным составом 
К1.о-о,7Мао,о-озА18130 8 (К-санидины) детально исследованы Марфуниным 
(1962) в трахитоидных и порфировидных гранитах и чарнокитах Новоукра
инского массива и гранат-кордиеритовых гранитах, мигматитах гранат-кор- 
диерит-биотитовых и гиперстен-биотит-плагиоклазовых гнейсов и чарноки- 
тов Украинского щита. Установлены три типа пертитов в Новоукраинском 
массиве: 1) 10% АЪ, с промежуточным триклинным ортоклазом, 2V = 58-73,5° 
(тип Анновка); 2) 20-40% АЪ, с низким триклинным ортоклазом и крипторе
шетчатым микроклином, 2V = 72-82° (тип Капустино); 3) 20-40% АЪ, с крип
торешетчатым микроклином, IV  = 82-85° (тип Воиновка-Адабаш), и пять
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Фиг. 76. Структура фазового распада в Иа-санидине (анортоклаз)-криптопертите (суммарный 
состав ОгуьАЬ&Ап^ из ромбенпорфира, гора Ю мъечорр, Хибинский массив (по Трубкину и 
Боруцкому [103])

а -  фотография под электронным микроскопом; чередование пластинок №-фазы (светлое) в К-фа
зы, сдвойникованной по периклиновому закону (темное, Ц0 = 0,34, 23 мол.% АЬ в К-фазе, толщина пла
стин X. = 330 А, толщина периклиновых двойников X, = 140-180А); 6 -  электронограмма с рефлексами Ыа- 
и К-фазы; сечение ±[010]

типов пертитов в остальных породах Украинского щита: 1) 20-25% АЬ, с 
промежуточным ортоклазом, 2У = 60-73°, Др = 0,0-0,3 (Чудного-Бердичев- 
ские гранат-кордиеритовые граниты); 2) 15-30% АЬ, с промежуточным ор
токлазом, 2У = 72-80°, Др = 0,0-0,7 (типа Новоукраинского массива);
3) 30-40% АЬ, с промежуточным ортоклазом, 2У = 70-80°, Др = 0,0-0,8 (ра- 
пакиви Корсунь-Новомиргородского и Коростеньского массивов);
4) 25-35% АЬ, с крипторешетчатым микроклином, 2У = 82-85°, Др = 0,0-1,0 
(типа Новоукраинского массива); 5) 15-35% АЬ, с четкорешетчатым макси
мальным микроклином, 2У = 82-85°, Др = 1,0 (наиболее распространен в гра
нитах и пегматитах Украинского щита).

563 образца из 34 групп раннедокембрийских гранитоидов Украинского 
щита (глубинные -  гранулитовой и малоглубинные -  амфиболитовой фа
ций) детально охарактеризованы химическими (К, Ыа, Са и микропримеси), 
оптическими (2V, оптическая ориентировка), рентгенографическими (пара
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метры ячейки), термолюминесцентными и ИКС-данными [12]. Выделяются 
четыре группы пертитов.

1. С валовым составом 10-15% АЬ в гранитах житомирского типа, боко- 
вянско-верблюжских, росинских, токовских, мокромосковских, новоград- 
волынских гранитах, порфиробластовых гранитах Демуринско-Кудашев- 
ской зоны, жильных аплит-пегматоидных гранитах Среднего Приднепро
вья, розовых гранитах и аплит-пегматитах днепровского типа и звенигород
ских гнейсах и плагиогранитах, с 0,10-0,22% Са и содержанием (г/т) 
500-3033 Ва, 23-395 Бг, 0,18-3,25 Ц , 185-380 Ю), 0,83-1,84 Се.

2. С валовым содержанием 15-20% АЬ в гранитах кировоградского типа, 
уманских, среднебужских, гранитах собитового комплекса, ингулецкой по
лосы, осницких гранитах и клесовитах, букинских монцонитах, с 0,15-0,25 
Са и (г/т) 977-3033 Ва, 25-500 Бг, 0,33-16,7 Ы, 163^118 ГО), 0,42-2,28 Се.

3. С валовым содержанием 22-27% АЬ в подольских гранитоидах, си- 
нюхинских и Вознесенских гранитах, бердичевских гранитах и винницитах, 
новоукраинских гранитах и чарнокитах и пержанских пертозитах, с 
0,12-0,42% Са и (г/т) 197-3000 Ва, 10-420 Бг, 2,07-34,0 1л, 128-1411 ГО), 
0,17-3,14 Се.

4. С валовым содержанием 30-33% АЬ в коростеньских и каменномогиль
ных гранитах, анадольских гранитах и хлебодаровских гранитах и чарноки
тах Приазовья, с 0,09-0,26 Са и (г/т) 611-2500 Ва, 17-265 Бг, 4,1-11,2 1л, 
283-407 ГО>, 0,5-2,3 Се.

Характеризуя внутреннюю структуру пертитов, авторы [12] отмечают 
присутствие одномерных вростков по [001] или ребру [108] между гранями 
(010) и (15.02), реже по нормалям _1_ (112), 3.(201) и _1_ (111), двумерных 
вростков по (15.02) (вытянутых вдоль [001]), (112), (113), (114), реже по

(ПО), (100), (021), (201), (120), (150), (310), (111) и трехмерных вростков, 
вытянутых вдоль [001] и [108], реже вдоль [010], [100], с уплощением по 
(100), (010), реже (001); преобладают двумерные пертиты по (15.02) и
(112). Показано, что пластинчатые вростки по (15.02) образовались позже 
игольчатых и столбчатых по [001] и [108].

Микроклин-микропертит с реликтами микроклин-криптопертита, с 
10-40% Ыа-фазы характерен для всех гранитоидных комплексов Приазо
вья -  салтычанских, анадольских, анатолийских гранитов, гранитов Екате- 
риновского массива и граносиенитов Южно-Кальчикского и Кальмиус- 
Еланчикского массивов, апогранитов Каменных Могил, а также пегматитов 
в этих породах [80, 105].

Среди гранитов-рапакиви Выборгского района, Юго-Вост. Финляндия, 
установлены три фазы, различающиеся по характеру пертитов [106].

1. В биотит-роговообманково-пироксен-фаялитовых равнозернистых 
гранитах (тирилитах) вблизи г. Лаппенранта, биотит-фаялит-роговообман- 
ковых гранитах массива Лаппе и порфировых рапакиви Синкко, образовав
шихся при высокой температуре, в сухих условиях, характерны ортоклазо- 
вые криптопертиты (пленчатые, 1-2 мкм) и микропертиты (жилковые,
5-20, редко до 50-100 мкм) с валовым составом 17,8-30,5% АЬ в основной 
массе породы и 15,6-30,6% АЬ во вкрапленниках; К-фаза -  в основном моно
клинный ортоклаз с 217 = 48-66°, в отдельных участках промежуточный до 
максимального решетчатый микроклин с 2V до 80-90°, Др = 0,72-0,90, содер
жит 87-96% Ог-компонента; Ыа-фаза, судя по величине углов
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а* = 87°45'-87°14' и 86°26'-86°19' иу* = 88°58'-89°35' и 89°42'-89°52\ явля
ется высоким и низким альбитом соответственно.

2. В подавляющей массе гранитов-рапакиви, образовавшихся при более 
низкой температуре и высоком содержании воды и летучих комонентов, в 
ряду фаялит-роговообманковые выборгиты (суммарный состав пертита 
15,2-28,4% АЬ в основной массе и 16,1-29,7% АЬ в овоидах)-нормальные 
(роговообманковые) выборгиты (19,6-22,6 и 22,2-31,1% ЛЬ)-порфировые 
питерлитовые (19,7-22,4 и 23,3-27,7% АЬ) и овоидные биотитовые рапакиви 
(11,7-18,3 и 15,2-21,8% АЬ)-равнозернистые биотитовые рапакиви 
(11,3-22,5% АЬ) синхронно возрастают содержание и степень триклинности 
К-фазы и огрубление пертитовой текстуры (от пленчатой, 2-5 мкм, в не- 
сдвойникованных пертитах до грубожилковых, 10-50 до 100-200 мкм, в ре
шетчатых зернах); К-фаза представлена также ортоклазом с 2V = 45-68°, но 
часто микроклином, сдвойникованным по альбитовому и альбит-перикли- 
новому (решетка) законам, с 2V = 68-90° и Др = 0,60-0,88, содержит 89-99% 
^/--компонента; Na-фаза, судя по величине углов а* = 86°53'-86°1Г и 
у  = 89°31 '-90°28', является исключительно низким альбитом. Порфировые 
вкрапленники микроклин-пертита представляют собой овоиды (от 3-4 до 
27 см) только из K,Na-n.ni. (питерлит) или окруженные мантией олигоклаза 
(до ДН25-35) с включениями кварца, мирмекитов или обособлениями гранита.

3. В дайках биотитовых кварцевых порфиров, образовавшихся при рез
ком перепаде давления, с вкрапленниками K,Na-n.ni. (2,9-19,2% АЬ), плагио
клаза и кварца и полевым шпатом в афанитовой или сферолитовой основ
ной массе (9,9-29,8% АЬ) вкрапленники или гомогенны, или с жилковыми 
пертитами 10-20, реже 20-40 мкм, без микроклиновой решетки; К-фаза с 
2V = 69-80° и Др = 0,75-0,93 содержит 95-98% ^/-компонента.

Пертиты с 28-32% АЬ исследованы из порфирового биотитового грани
та Калгутинского массива (микроклин-пертит) и порфирового гранита 
Атуркольского массива (решетчатый микроклин-пертит и санидин-крипто- 
пертит) в Горном Алтае [16].

Ортоклаз- и микроклин-микропертиты с суммарным составом 
Ko,7-o.sNao.3_o.5AlSi3Og (К,На-санидины). Ортоклаз-микропертиты с валовым 
содержанием 30-40% АЬ (в метасоматически-измененных разностях до 
50-60% АЬ) описаны в Приазовье [80] в сиенитах Черниговской зоны (К-фа- 
за содержит до 12% изоморфного АЬ, 2V = 66-74°, ng = 1,526, пт = 1,524, 
пр = 1,521, t, = 0,82, t2 = 0,18, местами моноклинная фаза переходит в трик- 
линную с t,0 = 0,637, t,m = 0,287, t2 = 0,076). Микроклин-микропертит с вало
вым содержанием 40-52% АЬ установлен в сиенитах Приазовья; микроклин 
обычно решетчатый, пертитовые обособления тонкопластинчатые 
(0,001- 0,01 мм), пластинчатые, сдвойникованные по альбитовому закону и 
грубые, ветвящиеся, полосчатые.

Пертиты с 44-47% АЬ исследованы в порфировом биотитовом граните 
Карасукосого массива в Южно-Чуйской зоне смятия, Горный Алтай (решет
чатый микроклин-пертит, Др = 0,85-1,00) [16].

Ортоклаз- и микроклин-микромезопертиты с суммарным составом 
Ko (̂wu7Na05o_o63AlSi30 8 (Ha-санидины). Микроклин-микро- и макропертиты с 
35-67% ДЬ-фазы установлены в щелочных сиенитах внешнего кольца и в не
фелиновых сиенитах и их пегматитах, мариуполитах и микроклинитах 
Октябрьского массива, Приазовье [80]. К-фаза варьирует в них от промежу
точного (2V = 72-82°) до максимального (2V = 83°) решетчатого микрокли
на. Предполагается, что первичные криптопертиты распада испытывают
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перекристаллизацию с упорядочением К-фазы и обособлением Na-фазы, в 
результате поздний решетчатый микро клин полностью очищается от пер- 
титового альбита [105].

В массиве Кангердлугссуак, Воет. Гренландия, распространены два типа 
пертитов: грубозернистые ортоклаз- и микроклин-микропертиты (мезопер- 
титы), суммарный состав которых меняется от 41-62% АЬ+Ап, и тонкозерни
стые ортоклаз- и микроклин-микропертиты (антипертиты) состава 68-76% 
АЬ+Ап [89]. Состав грубозернистых пертитов меняется от 62% АЬ+Ап в като- 
форит-эгириновых (Ас80) нордмаркитах к 64% АЬ+Ап в переходных магне- 
зиоарфведсонит-эгириновых (Ас^) пуласкитах, к 59% АЬ+Ап в основной 
массе пуласкитов, к 45% АЬ+Ап в фойяитах с зональным пироксеном, эги- 
рин-авгит(Лс30)-эгиринового (в периферических каемках) состава.

Пертиты с 50-70% АЬ исследованы в двуполевошпатовом роговообман- 
ковом граните Чанышского массива в области сочленения Горного Алтая и 
Горной Шории (вкрапленники ортоклаз-криптопертита, микроклин-крипто- 
пертиты в основной массе породы) [16].

Ортоклаз- и микроклин-микроантипертиты с суммарным составом 
Ko,37-o.ioNao63_o,9cAlSi30g (анортоклазы). Тонкозернистые ортоклаз- и микро
клин-микроантипертиты состава 68-76% АЬ+Ап наблюдаются в виде порфи- 
робласт в нордмаркитах и переходных пуласкитах массива Кангердлугссуак, 
Воет. Гренландия [89]. Еще более натриевые антипертиты состава 70-83% 
АЬ+Ап с высоким содержанием Са-компонента (Апп) установлены в виде из
мененных захваченных включений базальта в этих породах. Количественно 
преобладающая Na-фаза сдвойникована по альбитовому закону; характер
ное для анортоклазов решетчатое альбит-периклиновое двойникование не 
было найдено. Порфиробласты часто зональны, с относительно обогащен
ным Na ядром и обогащенной К периферией.

Ортоклаз- и микроклин-пертиты такого состава характерны для агпаи- 
товых нефелиновых сиенитов Ловозерского массива [78, 79, 83], массива 
Илимаусак, Гренландия [79,107], и Хибинского щелочного массива [79, 103, 
108-111]. В нефелиновых сиенитах и нефелин-сиенитовых пегматитах Хи
бин сосуществуют ортоклаз-криптопертиты и микроклин-микропертиты с 
варьирующим составом в сторону обогащения последних калием. Иногда в 
качестве реликтов в вулканитах или внутри даек сохраняются менее упоря
доченные и слабо распавшиеся полевые шпаты [109]. Характерна поздняя 
собирательная перекристаллизация ранних пертитовых образований с вы
носом альбитовой фазы в интерстиции и переотложением в трещинах в 
виде альбитовых жил и зон псевдоальбитизации [111]. Данные явления ука
зывают на длительную геологическую историю формирования пород Хи
бинского массива.

Диагност. Определение состава и структурного состояния полевошпато
вых фаз в пертитах по рентгеновским данным затруднено из-за наложения 
линий на порошкограммах (фазы близки по свойствам). Необходимо ис
пользование высокоразрешающих дифрактометров или камер типа Гинье, 
позволяющих разделять а,- и о^-излучение. В тонкораспавшихся крипто- 
пертитах при когерентном их срастании происходит искажение линейных и 
угловых параметров ячейки, что приводит к появлению “аномальных” K,Na- 
п.ш. с искаженным значением параметра а относительно Ъ и с [14,15]. В ми- 
кропертитах подобное искажение отсутствует. Надежное индицирование 
порошкограмм может быть проведено по [112-115], при этом не нужно 
стремиться к увеличению числа отражений из-за неопределенности индици-
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рования в области больших углов. Количественное соотношение альбита и 
микроклина в пертитах по соотношению интенсивностей может быть оце
нено по [116].

Разное. Л у н н ы й  к а м е н ь  -  moonstone. Лунными камнями называ
ют прозрачные санидин- или ортоклаз-криптопертиты, молочно-белые, го
лубовато-серебристого, иногда золотистого цвета или лиловые, с сильной 
голубой, реже белой иризацией. Полудрагоценный камень.

Характ. выдел. Кристаллы, пластинчатые массы.
Структ. и морф, крист. Лунные камни представляют собой санидин- или 

ортоклаз-пертиты с очень тонкой структурой фазового распада (криптопер- 
титы или субмикроскопические пертиты, неразличимые под микроскопом). 
По этой причине они являются моноклинными. C\h—C2lm. Гораздо реже 
лунные камни оказываются анортоклазами, с триклинной симметрией 
С/ -  Р\, условно С1.

В силу когерентности срастаний фаз распада, имитирующей моноклин
ную симметрию, параметры ячейки оказываются аномальными. В частно
сти, аномальные параметры имеют лунные камни: “CneHcep-D,F,H,I,K,M,R’‘ 
(см. хим. ан.) [117, 118]. Для К- и Na-фаз пертита лунного камня из Козу-чо 
и Йазу-чо, преф. Сига, Япония, с суммарным составом ОгвъАЬъъАпг [119] най
дены следующие параметры:

ао Ьо со а ß Y V

1 8,55 12,87 7,19 90,00 116.48 89,88 708,2
2 7,96 12,88 7,13 92,37 115,50 88,15 659,2
3 7,95 12,95 7,13 94,52 115,27 86,97 661,7
4 7,99 12,87 7,13 90,03 115,92 89,28 659,4

1 -  К-фаза; 2 -N a -фаза (А )); 3 -  Na-ф аза (А2); 4 -■ Na-фаза (М).

Микроструктура криптопертитов характеризуется следующими особен
ностями: для лунных камней из Кореи Ог42Ай58 (“Спенсер-Р”) [86, 94], Фре- 
дериксверка, Норвегия, О г^А Ь ^щ  (“Спенсер-R”) [94, 120] и лунного камня 
из Австралии О г ^ Ь ^ щ  К-фаза моноклинная, а Na-фаза триклинная с пе-
риклиновыми или альбитовыми двойниками и плоскостью раздела (601). 
Для лунных камней из Амбалангоды, о-в Цейлон, Ог57АЬ40Ап2 (“Спенсер-М”) 
[94, 121] характерны только двойники по альбитовому закону и плоскость 
раздела, переходная от (601) к (631). Для лунного камня из Могока, Бир
ма, Ог^АЬ^^Ап^ (“Спенсер-N”) [94, 121] характерны триклинные К- и 
Na-фазы с альбитовыми двойниками и общей зигзагообразной или ромбовид
ной структурой и плоскостями раздела, переходными от (631) к (661).

Физ. св. Сп. часто плохо выражена. Изл. раковистый. Прозрачен или по
лупрозрачен. Уд.в. 2,57-2,59. Бесцветный. Иризация вызвана преломлением 
света на границах раздела между К- и Na-фазами.

Микр. В шлифах прозрачный. Двуосный (-). ng = 1,525-1,532, 
пт -  1,524-1,530, ир = 1,520-1,525. Показатели преломления возрастают с 
увеличением содержания натрия. -2V = 39-75° (редко до 83,5; см. хим. 
ан. 10).

Хим. Содержание Na20  варьирует от 1,62 до 6,06%, К20  -  14,18-7,90, 
СаО -  0,08-0,84.

Анализы (в порядке увеличения содержания натрия):

26 Минералы, том V Вып. 1
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1 2 3 4 5 6
Na20 1,62 2,20 3,02 3,42 3,78 4,00
к2о 14,18 13,07 12,12 11,72 11,07 10,92
MgO - - 0,16 Сл. 0,10 Сл.
CaO 0,34 0,45 0,33 0,34 0,17 0,36
БегОз 0,16 0,10 0,32 0,08 0,19 0,10
А120 3 18,84 19,60 19,58 19,72 19,01 19,80
S1U2 65,30 65,14 64,02 64.66 65,16 64,40
HjO** - - 0,28 0,18 0,40 0,50

Сумма 100,44 100,56 99,83 100,12 99,88 100,08
Or (мол.%) 83,8 77,2 70,6 68,1 65,4 64,5
Ab 14,5 18,6 26,7 30,2 32,0 33,8
Ап 1,7 2,3 2,7 1,7 0,9 1,8
Уд-в. 2,5673 2,5712 2,5831 2,5778 2,5801 2,5781
П8 1,5248 1,5260 1,5277 1,5279 1,5282 1,5280

1,5240 1,5249 1,5262 1,5259 1,5257 1,5265
П Р 1,5199 1,5206 1,5220 1,5217 1,5216 1,5220
~ 2 V N p 46,2 52,9 61,5 69,1 75,0 61,4
«0 8,538 - 8,577 8,622 - 8,605
b0 12,982 12,976 12,963 12,927 - 12,944
0) 7,185 7,183 7,188 7,192 - 7,186
а 90 90 90,27 90 - 90

Р 116,02 - 116,07 116,13 - 116,10

У 90 90 89,48 90 - 90
V 715,7 - 718,0 719,5 — 718,8
"Спенсер" D F Н I J К

* НгО - как П.П.П., ВаО -  не определялся; рентгеновские данные по [117,118].
Лунные камни: 1-3 -  рубиновая копь М огок, Верхняя Бирма: 1 -  “Спенсер-D”, голубая 

иризация, анал. Спенсер [94, 122], 2 -  "Спенсер-F", голубая иризация, анал. Спенсер [94, 
122], 3 -  "Спенсер-Н”, белая иризация, анал. Спенсер [94,122]; 4 ,5  -  д. А мбаланшда, район 
Кенди, Ш ри-Ланка: 4 -  “С пенсер-Г , голубая иризация, анал. Спенсер [94, 122], 5 -  
"Спенсер-J”, голубая иризация, анал. Спенсер [94, 122]; 6 -  д. Мио Таунг близ М огока, 
Верхняя Бирма, в контакте пегматита с известняками, "Спенсер-К”, голубая иризация, 
анал. Спенсер [94, 122].

7 8 9 10 11 12
Na20 4,24 4,56 4,72 5,30 6,00 6,06
к2о 10,42 10,10 9,60 8,92 7,33 7,90
MgO 0,15 0,00 Сл. Сл. Сл. —

CaO 0,20 0,16 0,48 0,14 0,84 0,10
Fe20 3 0.23 0,10 0,47 0,27 0,64 0,40
AI2O3 19,77 19,44 20,25 19,89 19,64 18,92
SlÜ2 64,97 65,16 64,50 65,40 64,98 66.38

0,37 0,58 0,28 0,30 0.40 озо
Сумма 100,35 100ДО 10030 100,22 99,83 100,26
Or (мол.%) 61,6 58,6 55,9 523 42,7 45,9
Ab 35,8 40,2 41,8 47,1 53,2 53,6
An 1,0 U 2,3 0.7 4.1 0 3
Уд.в. 23819 - 2,5848 23890 23948 -

П8 1,5284 1,529 13299 13302 13324 13292
Пт 1,5262 1,526 1,5274 13270 13301 1,5284
пр 1,5220 1,522 1,5232 1,5230 13255 1,5228
-2V 72,0 74 73,7 833 71,3 39,1
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7 8 9 10 и 12

«о - - 8,637 — 8,645 8,522
Ьо - - 12,895 - 12,884 12,976
со - - 7,185 - 7,181 7,183
а - - 90 - 90 90

ß - - 116,25 - 116,42 116,12

У - - 90 - 90 90
V - - 717,8 - 716,3 713,3
"Спенсер" L - М N R Р

7 -  район Кенди, Ш ри-Ланка, "Спенсер-L", белая иризация, анал. Спенсер [94, 122]; 8 -  
Шри-Ланка, анал. фон Кнорринг [123]; 9 -  дер. Амбалангода, район Кенди, Ш ри-Ланка, из 
пегматита, "Спенсер-М ", анал. Спенсер [94, 122]; 10 -  д. О ксаунг-Даунг близ М огока, 
Верхняя Бирма, "Спенсер-N", белая иризация, грубый микропертит, анал. Спенсер [94, 
122]; 11 -  Фредриксверн, Южн. Норвегия, "Спенсер-R", голубая иризация, анал. Спенсер 
[94, 122]; 1 2 -  из липаритов Канчин-до, М ейсен-гун, Сев.-Восг. К орея, "Спенсер-Р", 
голубая иризация, анал. Спенсер [94].

Повед. при нагрев. На примере лунных камней из Шри-Ланки и Кореи 
рентгеновским методом впервые было показано, что при нагревании до 
700-1000° пертиты гомогенизируются в одну фазу, а после охлаждения 
вновь распадаются [124, 125]. Гомогенизация сопровождается исчезновени
ем иризации и понижением уд. в. [122] (за счет растворения Na-фазы). 
Она происходит при нагревании до 850° уже в течение 1 ч с последующей за
калкой. Не иризирующие K,Na-n.ui. даже с высоким содержанием Na-фазы 
такого эффекта не обнаруживали [94].

Нахожд. Классические месторождения лунных камней расположены в 
Бирме и Шри-Ланке. Известны также в Японии [119, 124-127], в Корее 
[128]. Иризирующие санидины отмечались в эффузивах Якутии, в Монголии 
и США [129, 130]. Найдены также на Памире в бассейне р. Тюльпар, Баш- 
гумбез и Шегембет [131]. Иризирующий анортоклаз состава АЬЬ1ОггоАпъ 
описан из щелочных базальтоидов Приазовья, где он образует серовато-зе
леные вкрапленники в породе размером до 10 см с интенсивным голубым 
отливом [80]. Наиболее распространены иризирующие ортоклазы.

Практ. знач. Полудрагоценный камень. Используется в астрологии. 
Считается “камнем Луны” (антогонистом Солнца), предохраняющим от эпи
лепсии и нервных срывов, болезней почек, упрямства и нетерпимости к 
другим мнениям. Наибольшая его сила проявляется в полнолуние. Противо
показан меланхоликам, лунатикам, мечтательным и капризным людям. 
Халдейские маги клали его под язык для усиления предсказаний [132].
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Калиево-рубидиевые полевые шпаты Potassium-rubidium feldspar
(K,Rb)[AlSi3Og]

Синтезированы промежуточные члены ряда (K,Rb)[AlSi30 8] от К- до Rb- 
санидина и от микроклина до рубиклина (см. “Рубидиевый полевой шпат”).

Структ. и морф, крист. Монокл. или трикл. с. Простр. гр. для K,Rb-caHH- 
динов: Clh -C 2 I  m, для КДЬ-микроклинов: С] — Р \ (условно С1 ). Пара
метры ячейки для структурно-неупорядоченных K,Rb-n.m. [1]:

RbAlSijOg,
мол.% а Ь с ß V

10 8,6234(11) 13,0382(9) 7,1771(9) 116,034(7) 725,1(2)
20 8,6456(7) 13,0378(7) 7,1785(5) 116,053(4) 726,9(1)
30 8,6736(10) 13,0403(8) 7,1815(8) 116,076(7) 729,6(2)
40 8,6974(10) 13,0472(6) 7,1827(8) 116,088(2) 732,0(2)
50 8,7234(9) 13,0416(10) 7,1876(7) 116,120(7) 734,2(2)
60 8,7547(10) 13,0450(7) 7,1791(9) 116,174(7) 735,8(2)
70 8,7791(12) 13,0429(10) 7,1875(9) 116,220(7) 738,3(2)
80 8,8070(21) 13,0460(15) 7,1849(12) 116,251(10) 740,4(3)
90 8,8337(16) 13,0448(15) 7,1922(13) 116,266(10) 743,2(3)

100 8,8456(11) 13,0483(17) 7,1932(9) 116,300(8) 744,3(2)

Серия синтезирована из гелей в гидротермальных условиях при 650° и давлении паров 
воды 1 кбар. Величина Тг[110] = Д([110] -  [1Ю]) = (а2 + 62 +2ab cosy)1̂2, характеризующая 
структурное состояние, соответственно равна: 15,632, 15,644, 15,661,15,680, 15,690,15,710, 
15,722,15,740,15,754 и 15,764 (Á) [2].
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То же по данным [3]:
Rb-Fsp, 
мол дал . а Ь с ß V

0,0 8,605(1) 13,030(1) 7,179(1) 116,022(8) 723,3(3)
0,2 8,660(1) 13,031(1) 7,186(1) 116,077(6) 728,3(2)
0,3 8,674(1) 13,030(1) 7,183(1) 116,090(9) 729,2(2)
0,4 8,698(1) 13,030(1) 7,185(1) 116,128(6) 731,1(2)
0^ 8,734(2) 13,032(2) 7,188(1) 116,165(9) 734,3(4)
0,6 8,750(1) 13,040(1) 7,195(1) 116,188(8) 736,6(3)
0,8 8,804(2) 13,044(2) 7,194(1) 116,230(9) 741,1(4)
1,0 8,841(1) 13,036(1) 7,195(1) 116,280(8) 743,5(3)

Серия синтезирована из гелевых смесей в гидротермальных условиях при 
давлении 1-5,3 кбар (1-17 сут).

650-700° и

Связь параметров с составом (X  -  мольная доля Шэ-/\ур минала) выража
ется уравнениями [3]:

а(А) = 8,606611 + 0,2167950л- + 0,0901870X2 -  0,0716090X3 + о,005,

Ь( А) = 13,031122 -  0,0445400Х + 0,1617890X2 -  0,1115140X3 ± 0,002,
с(А) = 7,149736 + 0.0076170Х + 0,0395930X2 _ 0,0319670X3 ± 0,002,
р(°) = 116,021677 + 0.2331520Х + 0,1281280X2 -  0,1049400X3 ± 0,01,

Аз) = 723,5680 + 15.26733Х + 19,45779X2 -  14,64113Хз ± 0,6.
Параметры ячейки для низкотемпературной упорядоченной серии К-ми- 

кроклин-Ш)-микроклин (с небольшой примесью натриевого компонента, 
мол.%) [4]:

а Ъ с а

1 8,5871(23) 12,9669(26) 7,2201(14) 90,646(38)
2 8,6201(39) 12,9640(41) 7,2216(32) 90,593(27)
3 8,6632(34) 12,9679(27) 7,2324(27) 90,620(18)
4 8,7138(18) 12,9722(14) 7,2361(10) 90,558(8)
5 8,7585(30) 12,9671(29) 7,2426(30) 90,556(11)
6 8,8003(23) 12,9565(22) 7,2476(26) 90,517(10)
7 8,8431(20) 12,9607(20) 7,2558(23) 90,534(9)

ß У V

1 115,929(10) 87,643(28) 722,38(27)
2 115,970(22) 87,772(30) 724,96(61)
3 115,980(19) 87,795(20) 729.85(59)
4 116,037(10) 87,873(8) 734,40(30)
5 116,078(20) 87,934(14) 738,32(53)
6 116,101(18) 88,003(13) 741,63(48)
7 116,199(13) 88,010(12) 745,70(39)

Серия синтезирована гомогенизацией при 800-1050° за 174-249 ч из смесей 
микроклина состава (K97i49Na2.5|)[A lSi3p g] (полученного ионным обменом альбита из 
Амелии с расплавом КС1 при 850° за 24 ч по методу Вальдбаума и Роби [5]) с Rb- 
микроклином состава (Rb69 77K2g 54NaIi69)[AlSi3p 8] (полученным ионным обменом данного 
микроклина с расплавом RbCl при 800°). Д ифрактометр, СоКц-излучение, 20-56° 20, 
внутренний стандарт Si.

1 -  R b-Fsp0io<)Ab2,5i: ^ -  Rb-F4^13,95̂ 62,35; 3 -  Rb-F.vp27,9И ^2,18> 4 -  Rb-F.vp41,86̂ ^2,02̂  
5 -  Rb-F.sp35 ij24 b | 85; 6 -  Rb-Fsp(ß - ^ A b \0 ,1 -'Rb-Fspq2,i(Ab\ yl.
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При замещении К на более крупный Шэ параметры а (в наибольшей сте
пени), с, Р, у  и объем ячейки увеличиваются, параметр Ь не меняется, а угол
а  слабо уменьшается.

Для некоторых природных КДЬ-п.ш. [6]:
а Ь с а

1 8,6352(6) 12.9690(5) 7,2248(5) 90,575(5)
2 8,6373(7) 12,9691(5) 7,2264(6) 90,588(5)

Р У V

1 116,002(4) 87,894(4) 726,70(11)
2 116,002(5) 87,842(5) 727,01(13)

1 ,2 -  ДЬ-микроклины из Рэд Крос-Лэйк, пров. М анитоба, Канада (14,42 и 16,90 мол.% 
ДЬ-Лр соответственно).

Физ. св. Рубидийсодержащие К-п.ш. не отличаются по свойствам от ка
лиевых и натриево-калиевых. Цв. ЯЬ-микроклина из Манитобы серый или 
черно-серый. Уд. в. 2,612 (вычисл. 2,614) [6].

Для кЬ-микроклина из Манитобы характеристические полосы в ИК- 
спектре в области 15-16 и 18-19 ммк равны 15,455 и 18,585 ммк, что согла
суется с данными для максимального микроклина [6].

Физ.-хим. конст. Зависимость избыточных объемов смешения от соста
ва описывается субрегулярной моделью Маргулеса:

V = Хкь(1 -  Хкь)[(1 -  Хкь) т  + ХШЮ],
где Хкь -  мольная доля КЪ-Ряр. Значения параметров Маргулеса: 
ИЛ = 1,62(3), У/2 = -0,55(2) для серии санидинов по данным [3] и

= 5,60(10), 1¥2 = -0,60(9) для серии микроклинов по данным [4]. Неиде- 
альность твердых растворов К-санидин—КЬ-санидин значительно ниже, чем 
серии микроклин-Ш)-микроклин [3].

Микр. В ИЬ-микроклине из Манитобы: пЙ = 1,525-1,526, пт = 1,522-1,524, 
пр = 1,518-1,520; п8 -  и_ = 0,006-0,007; -2У = 76-80°. Угол погасания на (001) 
19-21°, на (010) 7-8°. Углы Эйлера: Ф = +74°, = 95,5°, 0 = 72,5° [6]. Для
ИЬ-микроклина из Варутреск [7] также найдено повышенное значение угла 
погасания на (001) до 20° против 18° в обычном максимальном микроклине.

Хим. Содержание ИЬ-составляющей (КЬ-/\ф) в природных К-п.ш. обыч
но не превышает 1-2,5 мол.% (в К,Иа-п.ш. оно еще меньше). Содержание 
10-15 мол.% (3,3-4,9 мас.% Ш>20 ) считается высоким, что позволяет выде
лять такие К-п.ш. как КЪ-ортоклазы и КЪ-микроклины. До 18,4 мол.% 
Ш>Г5р (5,87 мас.% Ш>20) найдено в микроклине из Манитобы [6]. В КЬ-микро- 
клине с Эльбы (рубиклине) определено до 12,Ъ мол.% Ш>/\5р (21,55 мас.% 
ЯЬгО) [8].

Анализы:
1 2 3 4 5 6

и2о 0,34 0,05 0,05 0,09 0,10 _
ИагО 0,50 1,16 0,42 1,22 0,41 0,00к2о 12,30 12,00 12,91 11,41 12,28 6,23
ЯЬ20 ззо 4,70 5,06 5,45 5,87 17,47
С520 0,60 0,40 0,43 0,45 0,48 0,92
Т120 - 0.0367 0,0395 0,0418 0,0450 _

МвО 0,04 - - - - 0,00
СаО 0,40 0,18 0,06 0,07 0,03 0,00
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1 2 3 4 5 6

БегОз 0,03 0,07 0,07 0,08 0,09 -
AI2 O3 17,80 17,93 17,70 17,70 17,53 16,48
SiC^ 63,58 65,33 63,26 63,49 63,17 58,68
HjO* 0,84 - - - - -

Сумма 100,41 100,08 1 0 0 , 0 0 1 0 0 , 0 0 1 0 0 , 0 0 99,90
О г  (мол%) 80,7 73,04 79,24 70,34 76,53 40,7
Ab 5,0 10,77 3,90 11,43 3,90 -
Ап 2 , 2 0,91 0,30 0,36 0,15 -
Rb- F s p 10,9 14,42 15,65 16,90 18,40 57,4
Cs- F s p 1.3 0,81 0 , 8 6 0,92 0,97 0 , 2

TI - F s p - 0,05 0,05 0,05 0,05 -
Уд-в. - 2,604(3) - 2,612(3) - -
n g - 1,525-1,526 - 1,525-1,526 - -
nm - 1,522-1,523 - 1,522-1,524 - -
Яр — 1,518-1,520 - 1,518-1,520 - -
- 2 V — 78 - 76-80 - -
а - 8,6352(6) - 8,6373(7) - -
b - 12,9690(5) - 12,9691(5) - -
C - 7,2248(5) - 7,2564(6) - -
а - 90,575(5) - 90,588(5) - -
ß - 116,002(4) - 116,002(5) - -
У - 87,894(4) - 87,842(5) - -

/  — Rb-микроклин из пегматита, Варутреск, Ш веция, анал. Бергрен, кроме того найдено 
0,64 Р2О5 и 0,03 F [7]; 2-5 -  Rb-микроклин из пегматита Рэд Крос-Лейк, Сев-Вост. М ани
тоба, Канада [6], анал. К убат (S i0 2, А120 3 -  рентгено-флуоресцентным методом, Ре2Оз, 
CaO, LizO, Na20 , К20 , Rb20 , Cs20 , Т120  -  методом атомной абсорбции), Ва, Sr и Р -  отсут
ствуют (микрозонд.): 2 ,4 -  суммарный состав пертитов, 3 ,5  — вычисленный состав К-фазы 
(исходя из содержания Na в К -ф азе, по данным микрозонд.); 6 -  рубиклин из пегматита Сан- 
П ьеро, Кампо, о-в Эльба [8].

Диагност. Содержание Rb-F.jp (мол. дол.) в К.ЯЬ-п.ш. может быть рас
считано исходя из параметров моноклинной ячейки (для ИЬ-санидинов) [3]:

Rb-F.jp = -0,028383 + 4,700165(ао -  8,6) -  7,950611(я0 -  8,6)2 +
+ 25,132399(а0 -  8,6)3,
Rb-F.jp = -0,097819 + 4,760219(р -  116) -  10,368561(р -  116)2 +
+ 26,694454(Р-116)з,
Rb-F.jp = -0,027039 + 0,062114(У- 723) -  0,002339( V -  723)2 +
+ 0,0000837(^-723)3,

точность ±0,02, ±0,02 и ±0,03 соответственно.
Содержание Rb-F.jp в санидинах может быть рассчитано также по поло

жению рефлекса (201) [3]:

Rb-F.jp = 2,0934 -  1,51769(20Со/Са 201 -  23) (±5 мол.%).
Нахожд. Высокорубидиевые К-п.ш. в природе описаны в основном из 

редкометальных сложных пегматитов, обогащенных 1л, Rb, Се, Ве, 5п, Та, И 
(иногда Р, В).
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В пегматитовой жиле центральной части пегматитового поля Рэд Крос- 
Лейк, сев.-вост. пров. Манитоба, Канада, приуроченного к метабазальтам 
зеленокаменного пояса субпровинции Сачиго в сев. кристаллическом сег
менте Архейской пров. Канадского щита, Rb-микроклин, содержащий 
14,42-16,90 мол.% Rb-Fsp (решетчатый микроклин и микроклин-пертит) 
найден в кварц-полевошпатовом грубозернистом агрегате и апофизах во 
вмещающую породу и ассоциирует с альбитом, богатым Rb литиевым мус
ковитом (2М,), а также рубеллитом, лепидолитом (2М2), амблигонитом, бе
риллом и поллуцитом [6]. Обособления Rb-микроклина достигали 5 см в 
диаметре, темно-серого или черновато-серого цвета, с микроклиновой ре
шеткой, частично в виде пертитов; наблюдались бавенские двойники. Руби
дий концентрируется в К-фазе пертита до 15,65-18,40 мол.% Rb-Fsp. В дан
ных полевых шпатах: K/Rb = 1,90-2,32, K/Cs = 22,4-26,4, К/П = 236-282, 
Rb/Cs = 11,4-11,8, Rb/Tl = 122-124.

Искусств. Ковальским с соавт. [3] К,Rb-санидины получены из гелевых 
смесей гидротермальным путем при 700° и 1 кбар (1-4 сут) или при 650-680° 
и 5-5,3 кбар (14-17 сут). При высокой температуре, кроме Rb-п.ш., кристал
лизовался тетрагональный Rb-лейцит (я = 13,298, с = 13,744 Ä, V = 2430,2 Ä3). 
Кристаллизация Rb-лейцита прекращалась, и поле устойчивости полевого 
шпата расширялось при снижении температуры и повышении давления, что 
согласуется с данными работы [9].

Мак-Милланом с соавт. [4] синтезирована серия микроклинов 
KAlSi30 8-RbAlSi30 8 гомогенизацией при 800-1050° за 174-249 ч из смесей 
микроклина состава (K^gNa^XAlS^Og] (полученного ионным обменом 
альбита из Амелии с расплавом КС1 при 850° за 24 ч по методу Вальдбаума 
и Роби [5]) с Rb-микроклином состава (R bg^K j^N a^X A lS^O J (получен
ным ионным обменом данного микроклина с расплавом RbCl при 800°). Со
став смесей контролировался рентгено-флюоресцентным анализом.

Эксперим. Равновесия в системе KAlSi3Og-RbAlSi3Og в гидротермальных 
условиях при 600° и давлении 1000 кг/см2 исследованы в [10-11]. Изучение 
ионообменных свойств полевых шпатов в системе KAlSi3Og-NaAlSi3Og-  
RbAlSi30 8 в гидротермальных условиях при 500 и 600° и давлении 1000 кг/см2
[12] показало зависимость максимальной обменной емкости от температу
ры и от структурного состояния полевых шпатов: содержание Rb в микро
клине относительно санидина уменьшается при 600° в 100 раз, а при 500° -  в 
10 раз. Изучение распределения Rb между сокристаллизующимися щелоч
ными полевыми шпатами и плагиоклазами показало, что при 600° и давле
нии 1000 кг/см2 максимальное его вхождение (2,2 мас.%) наблюдалось не в 
чисто К-п.ш., а в K,Na-n.ui. состава Ог1ъАЬг5 [13,14]. Данные [15, 16] показы
вают, что в этих условиях в полевом шпате состава Ог1ЪАЬ25 действительно 
содержится до 2% изоморфного Rb и содержание его падает при обогаще
нии полевого шпата натрием, однако оно резко возрастает в полевых шпа
тах, богатых калием. Изучение состояния в тройной системе 
KAlSi3Og-NaAlSi3Og-  RbAlSi3Og [15, 16] показало, что при 600° и давлении 
паров воды 1000 кг/см2 наблюдается полная изоморфная смесимость между 
К- и Rb-санидином, причем К,Rb-санидин допускает вхождение до 35 мол.% 
NaAlSi3Og. При 500° происходит разрыв между K,Rb- и Rb,K-n.ui. при соста
вах Or92Rb-Fspg и Rb-Fspg650 r I3 5, при этом максимальное содержание Ab-со
ставляющей снижается в К,Rb-п.ш. до 20 мол.%, а в Rb,К-п.ш. -  до 1,6 мол.% 
(Rb-Fsp^Or^b^).
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ТРОЙНЫЕ ИЗОМОРФНЫЕ СЕРИИ 
ЩЕЛОЧНЫХ ПОЛЕВЫХ ШПАТОВ

Калиево-натриево-рубидиевые полевые шпаты (тройные) 
Potassium-sodium-rubidium feldspars (ternary)

(K,Na,Rb)[AlSi30 8)

На основании данных Кроля с соавт. [1] о величинах параметров ячейки 
для упорядоченных и разупорядоченных К-п.ш. и Na-п.ш., аналогичных дан
ных для упорядоченных и разупорядоченных рубидиевых полевых шпатов 
Пентингхауса и Хендерсона [2] и Мак-Миллана с соавт. [3] и собственных 
данных, полученных путем гидротермальной раскристаллизации гелей и ио
нообменного замещения природных образцов в расплаве RbCl, составлена 
диаграмма Ь-с для K,Na,Rb-n.ui. [4].

Единственным K,Na,Rb-n.in., найденным в природе, является образец из 
гранитного пегматита Сан Пьеро в Кампо, о-в Эльба, Италия, в результате 
фазового распада которого образовался Rb-микроклин (рубиклин) (см. “Ру
бидиевый полевой шпат”) [5]. Согласно [4], на диаграмме Ь-с он попадает в 
поле неупорядоченных полевых шпатов. Содержание Na-компонента в нем 
незначительно. Согласно экспериментальному изучению концентрации на
сыщения в системе KAlSi30 8-NaAlSi308-RbAlSi30g в гидротермальных усло
виях [6], показано, что существование полной смесимости между анальби- 
том и К- и Rb-санидинами возможно только при 700°. При 600° и давлении 
1 кбар непрерывная серия твердых растворов наблюдается между К- и Rb- 
санидинами с содержанием Na-компонента не более 35% АЪ в калиевом и 1 % 
АЪ в рубидиевом концах ряда. При 500° и давлении 1 кбар система распада
ется на фазы конечных составов с максимальными содержаниями 6,8% Rb- 
Ог и 3,7% АЪ в санидине, 9,4% Or и 1,6 % ЛЬ в рубидиевом санидине и 2,6% 
Or и 1% Rb-Or в анальбите; максимальное содержание Rb-Or -  8% в чистом
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(без Na-компонента) санидине и 13,5 % Or в чистом рубидиевом санидине. 
Судя по этим данным, изоморфная смесимость в упорядоченных K,Na,Rb- 
п.ш. должна быть еще более ограниченной.

Литература

1. Kroll Н„ Schmiemann !.. Von Cölln G. H Amer. Miner. 1986. Vol. 71, N 1/2. P. 1-16.
2. Pentinghaus H., Henderson C.M.B. U Fortschr. Minerai. 1979. Bd. 57, Beih. 1. S. 119-120.
3. McMillan P J?., Brown W L., Openshaw RJE. // Amer. Miner. 1980. Vol. 65. P. 458-464.
4. Kovalskii A., Kotelnikov A. // Abstr. IX Intern. Symp. Exp. miner., petrol., geochem. 2002. P. 61. 

Пер.: Ковальский A.M ., Котельников A.P., Котельникова З.А . // Ежегодный семинар по 
экспериментальной минералогии, петрологии и геохимии. М ., 2002. С. 20.

5 .  Teertstra D.K., Cerny Р., Hawthorne F.C. e t al. // Amer. M iner. 1998. Vol. 83, N 11/12. 
P. 1335-1339.

6. Челищев Н.Ф., Боруцкая В Л . // Докл. А Н  СССР. 1975. Т. 222, № 3. С. 694-696; Экспери
мент в минералогии и петрографии. М.: Н аука, 1975. С. 157-160.

ГРУППА ЩЕЛОЧНОЗЕМЕЛЬНЫХ ПОЛЕВЫХ ШПАТОВ

Кальциевый полевой ш пат 
Са[А12512С^]

«0 ь о Со а р Р Уд.в.

/-анортит - - - - - -

Г-анортит - - - - - -

Р-анортит
Стронциевый полевой пшат

8,18 12,88 К , 17 93,2 115,8 91,2 2,76

БфМгЯгОй]
Бариевый полевой шпат 
Ва[А125120^1

839 12,97 1436 90,0 115,4 90,0

Цельзиан 8,64 13,05 14,40 90,0 115,1 90,0 з з о

Анортит Anorthite
Ca[Al2Si2Og]

Название от греч. ccvop0o£ (анортос) -  косой или от лат. “ап” и 
“orthos” -  не прямой, за значительный угол между плоскостями спайности 
(Розе -  Rose, 1823). Впервые описан под названием индианит из лав Се- 
лама, вмещающих корундовое месторождение, шт. Тамилнад (бывш. 
Мадрас), Индия (Бурнон -  Вошпоп, 1802) [1]. Но более известно его клас
сическое описание в стекловатых кристаллах совместно с авгитом, 
биотитом, санидином, лейцитом, шпинелью, скаполитом и везувианом из 
глыбовых включений в древних вулканических выбросах Монте-Соммы, 
Везувий [2].

Синон. Не употребляющиеся в настоящее время названия, представляю
щие лишь исторический интерес: индианит -  indianite (Бурнон -  Boumon, 
1802), из Селама, вблизи Мадраса, Индия; христианит -  christianite (в честь 
датского короля Христиана Фридриха или по названию основанной в 1624 г. 
королем Христианом IV древней столицы Норвегии -  Христиании); био
тин -  biotine (Монтичелли); идентичность христианита и анортита показана
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в 1832 г. Брейтхауптом (Breithaupt, 1835), а биотина и анортита -  в 1837 г. 
Бруке (Brooke, 1837) [3]; розит  -  rosite (в честь считавшегося первооткры
вателем минерала Густава Розе (1798-1873)), из Тунаберга, Швеция; амфо- 
делит -  amphodelite (Норденшильд -  Nordenskiold) от светло-персиковых до 
розовых и красных кристаллов, леполит (леподит) -  lepolite (lepodite) (Гер
манн) и линдзаит (линзеит) -  lindsayite (Германн) в мраморизованном из
вестняке близ Ориерви к западу от оз. Лойо, Финляндия; циклопит — cyclo- 
pite (Сарториус фон Вальтерсгаузен) в миндалевых пустотах в долеритах и 
базальтах Циклопских о-вов, к сев.-вост. от Катании, Сицилия, и близ Тре- 
ца на вулкане Этна; тирсауит (фирсоит) -  thiorsauite (Гент) из лавовых по
токов вулкана Геклы, Исландия; барзовит -  barzovite (Бауер -  Bauer, 1880), 
белые зернистые массы с тальком по р. Барзовке около Кыштымского за
вода на Урале; латробит -  latrobite из Гренландии; полиаргит -  polyargite 
из Тунаберга, Швеция; танкит -  tancite из Арендаля; эсмаркит -  esmarcite 
из Брекке, Норвегия.

Описанный в качестве самостоятельного минерала в нефелиновых сие
нитах Среднетатарского массива в долине р. Татарки (приток Ангары), Ени
сейский кряж, дидимолит -  didymolite (Мейстер, 1908), с составом 
Ca2Al6Si9029, оказался впоследствии анортитом [4]. Если это так, то, по-ви
димому это одна из первых находок нестехиометричного анортита с дефи
цитом Са (-0,45 форм, ед.) и А1 (-0,34 форм, ед.) и избытком Si 
(+0,48 форм. ед.).

Разное. Структурные модификации: примитивный анортит -  primitive 
anorthite ( Р\ -anorthite, P-anorthite); объемно-центрированный анортит -  
body-centered anorthite (/ 1 -anorthite, /-anorthite); переходный анортит -  tran
sitional anorthite (T-anorthite).

При соотношении S i: A1 = 1 : 1, в соответствии с принципом Левенштей- 
на [5], наблюдается правильное чередование атомов Si и А1 в алюмокремне- 
кислородном каркасе, в котором каждый атом кислорода связан с одним Si 
и одним А1. Подобное строгое (“анортитовое”) Si/Al-упорядочение соот-о —
ветствует 14 А / 1 -ячейке (/-анортиту). Однако катионное отталкивание 
приводит к искажению правильного расположения атомов Са в структуре и 
образованию энергетически более выгодного 14 А Р-анортита [6, 7], кото
рый является низкотемпературной фазой. Т-анортит представляет собой 
промежуточное переходное состояние. Три модификации анортита различа
ются типами рефлексов на порошкограмме (см. раздел “Межплоскостные 
расстояния”).

Характ. выдел. Кристаллы, зернистые массы.• — о
Структ. и морф, крист. Трикл. с. С; -  Р1 . а0 = 8,17, Ь0 = 12,87, с0 =14,17 А; 

а  = 93,12, р = 115,89, у=  91,28°; Z = 8.
Ячейка анортита по сравнению с альбитовой удвоена по оси с. Величи

на Z также в 2 раза больше. Сопоставление ячеек примитивного и объемно- 
центрированного анортитов и альбита показано на фиг. 77 [8].

В ячейке анортита выделяются четыре подъячейки: исходная “0”, 
подъячейка “Г’, связанная с “0” объемно-центрированным вектором 14 А, 
подъячейка “z”, связанная с “0” псевдотрансляцией 7 А, и подъячейка “гг”, 
связанная с “0” обеими трансляциями [9]. С выделенными подъячейками 
связаны типы рефлексов на порошкограмме анортита. Индексы “0”, “г”, 
“z”, и “гг” используются для различия атомов в кристаллической струк
туре.
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Фиг. 77. Соотношения между элементарными ячейками плагиоклазов (по Коулу и др. [7]) 
а -  7 А базоцентрированная ячейка альбита; б -  14А объемноцентрированная ячейка /-анортита; в -  14А 

примитивная ячейка Р-анортита; /  -  узлы в решетке, занятые атомами; 2 -  с отсутствующими атомами

Параметры ячейки для анортитов с уточненной структурой:
а о ь о со а Р 7 V

1 8,1768 12,8768 14,1690 93,167 115,85 91,217 1338,9
2 8,173(1) 12,869(1) 14,165(1) 93,113(6) 115,913(6) 91,261(6) 1337,7
3 8,186(1) 12,876(2) 14,182(2) 93,30(2) 115,79(1) 91,12(1) 1342,2

1 -  / ’-анортит, М онте-Сомма, Везувий, Италия [6- 8]; 2 -  Р-анортит, Валь Пасмеда, Ти
роль, Австрия [10]; 3 -  анортит из Валь Пасмеда, отожженный при 1530 °С [11].

Для образцов анортита из других месторождений:
«0 ьо со а Р У

1 8,179 12,873 14,172 93,17 115,87 91,23
2 8,18 12,87 7,09 93.30 116,20 91,00
3 8,19 12,88 14,18 92,90 116,10 91,40
4 8,18 12,89 14,19 93,30 116,00 91,10
5 8,179 12,873 7,090 93,20 115,97 91,10

1 -  анортит М ияке Апд$ [12]; 2 -  анортит “Луна-14310”, А п д ^А Ь ^О г^^  [13]; 3 -  анортит 
из метеорита Серра де М аге, Ап95^ Ь /^ О го ^  [13]; 4 -  анортит из метеорита Шизон [13]; 5 -  
анортит Апд$ \АЬЪр  [14].

_ Изменение параметров ячейки от давления исследовано на примере 
Р 1 -анортита из Валь Пасмеда, Тироль, Австрия, с составом Ап99̂ _1000 

(согласно [15-16]) Р.Дж. Ангелом с соавт. [17]:
Р, кбар оо ь0 *

Со а

0,0 8,171(3) 12,870(2) 7,085(2) 93,12(2)
6,5 8,152(1) 12,849(1) 7,072(!0 93,02(2)

14,0 8,120(2) 12,815(2) 7,048(2) 92,88(2)
19,0 8,111(2) 12,805(2) 7,037(6) 92,87(3)
25,5 8,080(3) 12,770(1) 7,015(2) 92,70(2)
29,5 8,051(2) 12,755(2) 6,992(2) 92,27(3)
35,5 8,029(2) 12,733(1) 6,971(2) 92,14(2)
41,5 8,004(3) 12,711(2) 6,957(2) 92,02(2)
49,5 7,987(2) 12,694(2) 6,941(2) 91,97(2)
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Р, кбар Р У V*

0.0 115,89(2) 91,28(2) 668,38(28)
6,5 115,87(1) 91,39(1) 664,68(13)

14,0 115,82(2) 91,56(2) 658,28(33)
19,0 115,80(3) 91,61(2) 656,25(58)
25,5 115,74(2) 91,81(2) 650,16(25)
29,5 115,27(2) 92,58(2) 647,30(23)
35,5 115,23(2) 92,71(1) 642,66(22)
41,5 115,20(1) 92,81(1) 638,42(32)
49,5 115,16(2) 92,91(2) 634,90(25)

* В оригинале приведена половина параметра с  = 14 А и половина объема ячейки.

Кристаллическая структура уточнена для Р-анортита с Монте-Соммы, 
вулкан Везувий, Италия [6,7] (состав А щ ^ ^  по оптическим данным), из Валь 
Пасмеда, Тироль, Австрия [10, 18] (состав Апт  по данным микрозондирова
ния), из Грасе-Вэлли, игг. Калифорния, США (Ап^) [19], а также из лунного 
троктолита 76535 (Лп95) [20]. Калусом [18] выполнено также нейтронографи
ческое уточнение структуры при 55 К (-218 °С), подтвердившее ранее устано
вленные координаты и межатомные расстояния анортита [6,7,10].

Фиг. 78. Проекция кристаллической структуры анортита на плоскость (010) (по Вэйнрайту и 
Старки [12])

Показаны позиции атомов в!, А1 (Т|, Т2), Са и кислорода; эллипсы — оринтировка и анизотропия теп
ловых колебаний
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Для /-анортита кристаллическая структура уточнена для отожженного 
при 1802 К (1530 °С) анортита с Везувия (Лп98) [11], отожженного при 1473 К 
(1200 °С) анортита из Грасс-Вэлли [19] и анортита из Верзаска (Дм9|) [19].

В кристаллической структуре Р-анортита выделяются 16 кристаллографи
чески неэквивалентных тетраэдрических позиций (в обозначении Мегоу [21]): 
Т,0000, Т^гОО, Т,00/0, Т,0и0, Т,т000, Т,/И200, Т,/иОЮ, Т{тгЮ, Т20000, Т20г00, 
Т200Ю, Т20гЮ, Т2т000, Т2гат00, Т2тОЮ и Т2тгЮ и 4 позиции кальция: Са(000) в 
шестерной и Са(г00), Са(0Ю) и Са(г/0) в семерной координации (фиг. 78).

Вследствие упорядоченного поочередного заселения атомами или А1 
тетраэдры резко различаются по размерам: [5Ю4] в среднем 1,614, [АЮ4] в 
среднем 1,747 А [10].

Межатомные расстояния Т-О в тетраэдрах (А) (± 0,002 А), по [10]:
Т,(0000) Т,(0г00) Т,(00Ю) Т |(0г/0)

0 А(1000) 1,645 ОА(1г00) 1,760 ОА(10Ю) 1,632 ОА(1г«0) 1,772
0 В(0000) 1,619 Ов(0г00) 1,743 Ов(ООЮ) 1,606 Ов(0г,0) . 1,755
Ос(СЮ00) 1,582 Ос(0г00) 1,709 Ос(ООЮ) 1,588 Ос(0гЮ) 1,727
Оо(0000) 1,616 Оо(0г00) 1.776 Оо(00Ю) 1,626 Оо(02/0) 1,767

Среднее 1,616 Среднее 1,747 Среднее 1,613 Среднее 1.755

ТЦмООО) Т |(тг00) Т|(шОЛ)) Т ,(ти 0 )

ОА(1000) 1,777 ОА(1г00) 1.647 ОА(10Ю) 1,777 ОА( 1г/0) 1,644
Ов(т 000) 1,705 Ов(тг00) 1,617 Ов(тОЮ) 1,747 Ов(т 2Ю) 1,583
Ос(га000) 1,738 Ос(/Н200) 1,617 Ос(тОЮ) 1,752 Ос(тг1'0) 1,599
О о(т000) 1,779 Оц(тгОО) 1,571 Оо^?|0/0) 1,702 Оо(тг/0) 1,626

Среднее 1,750 Среднее 1,613 Среднее 1.745 Среднее 1,613

Т2(0000) Т2(0г00) Т2(00Ю) Т2(0гЮ)

0 А(2000) 1,760 Оа(2ЮО) 1,635 Оа(20Ю) 1,769 Оа(27/0) 1,617
0 В(0000) 1,769 Ов(0г00) 1,620 Ов(00Ю) 1,751 Ов(0210) 1,628
О^таО) 1,740 Ос(тОЮ) 1,606 Ос(тгОО) 1,754 Ос(отООО) 1,614

О о(тг00) 1,698 О^ОиООО) 1,605 0 0(тгЮ) 1,727 Ос (т 0/0) 1,574

Среднее 1,742 Среднее 1,617 Среднее 1,750 Среднее 1,608

Т2(т000) Т2(пк00) Т2(/п0/0) Т2( т я 0)

Оа(2000) 1,644 Оа(2Ю0) 1,755 Оа(20Ю) 1,641 Оа(22«0) 1,759
Ов( т 000) 1,581 Ов(тг00) 1,748 Ов(тОЮ) 1,618 Ов(тг /0) 1,713
ОсССЬО) 1,607 Ос(00Ю) 1,716 Ос(0г00) 1,586 0 С(0000) 1,735
Оо(0г00) 1,629 Оо(0000) 1,757 Оо(02Ю) 1,616 Оо(00/0) 1.774

Среднее 1,615 Среднее 1,744 Среднее 1.615 Среднее 1,745

Различия Т-О между тетраэдрами не превышают различий внутри 
тетраэдров и потому не могут использоваться для оценки содержания А1. 
Формальное использование уравнений Смита привело бы к присутствию 8% 
А1 в Бьтетраэдрах и 17% в А1-тетраэдрах [7].

Углы О-Т-О в тетраэдрах (град.), по [10]:
О а - О в ° а - О с О в-О с О в - О о Ос~Оо

Т,(0000) 100.90 118,07 101,40 111,73 113,80 110,44
Т,(00/0) 103,09 116,38 102,05 110,92 113,56 110,51
Т |(т г 00) 100,78 113,70 108,85 111,38 113,45 108,61
Т | (тг /0) 106,15 112,27 102,08 113,14 112,06 110,54
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° a-O c Од-O d ° b - ° c Ob~Od

T,(0z<00) 99,75 117,51 98,98 112,77 115,60 111,25
T,(0ztf'0) 97,25 121,03 97.16 113,20 116,44 110,66
T|(m000) 107,57 112,19 99,12 114,34 111,15 111,40
Т,(тОЮ) 99,28 113,08 108,52 113,59 113,26 108.83
T2(0z(00) 105,34 101,24 110,17 11231 111.79 114,83
T2(0ztf'0) 109,19 102,50 110,99 112.86 107,14 114,10
T2(mO00) 111,89 104,43 108,95 112,98 107,26 111,33
T2(mOiO) 108,79 10637 107,89 112,60 108,75 112,27
Т̂ ООЮО) 108,87 104,115 107,84 112,63 108,08 115,02
T2(00li0) 100,96 99,94 107,64 112,74 115,95 116,74
T2(mz00) 108,59 105,69 103,15 110,45 111,95 116,30
T2(mzi0) 110,32 105,24 107,35 111,99 108,71 113.09

Валентные углы в тетраэдрах Т,, независимо от того, являются ли они 
5 Ю 4 -  и л и  АЮ4-тетраэдрами, напряжены более или менее одинаково (откло
нение от стандартного тетраэдрического угла 109,47°), отличаясь от напря
жения углов в тетраэдрах Т2. Эти напряжения больше, чем в структурах ще
лочных полевых шпатов (с одновалентными М-катионами [7].

Углы Т-О-Т в четверных кольцах алюмокремнекислородного каркаса 
(град.), по [10]:

A t o m Угол Атом Угол Атом Угол Атом Угол

0 B(0000) 129,41 OB(0z00) 138,79 OB(m0/0) 145,76 OB(mzi0) 165,67
0 D(0000) 136,45 OD(0z00) 123,67 O|j(/n0i'0) 165,08 OB(mzi0) 136,14
OB(mz0c> 144,07 OB(m00c) 169,97 OB(0zi'c) 126,88 OB(00/c) 137,61
OD(mz0c> 165,21 OD(m00c) 139,70 O d ( O z i c ) 135,01 OD(00/c) 127,15

Среднее 143,78 Среднее 143,03 Среднее 143,18 Среднее 141,64

Расстояния Ca-O (±0,003 A), no [10]:
C'a (000) Ca(z00) Ca (20Ю) Ca (2zi0)

OA(2000) 2392 OA(2zOO) 2,333 OA(20«0) 2,336 OA(2ziO) 2,300
OB(OOOO) 2,378 OD(0z00) 2,372 OB(00/0) 2,426 OB(0z/0) 2,405
ОЩООООО 2,390 OB(OzOO) 2,443 OD(OOiO) 2,434 OD(Ozi'O) 2,440
OA(lOOOi) 2,515 OB(mzOO) 2,494 OA(10i0) 2,448 OA(lziO) 2,454
OD(mOOO) 2,538 OA(lzOO) 2,496 OB(mOi'O) 2,494 OA(lz/0) 2,616
OA(1000t) 2,608 OC(/nOiO) 2359 OC(mzOO) 2363 OD(/nziO) 2,717
Среднее 2,454 OA(lzOO) 2,733 OA(lOiO) 2,817 OC(mOOO) 2,834

Среднее 2,490 Среднее 2303 Среднее 2,525

Атомы Са обнаруживают высокую тепловую анизотропию с длинной осью 
эллипсоида тепловых колебаний, ориентированной примерно вдоль [110] [6,7].

Средние расстояния Т—О в анортитах с уточненной структурой (по Smith, 
Brown, 1988):

Р-анортит /-анортит

1 2 3 4 5 6 7

T ,(0000) 1,616 1,618 1,602 1,617 1,630 1,620 1,616
T ,(0z00) 1,747 1,749 1,737 1,746 1,740 1,741 1,744
T ,(00i0) 1,613 1,613 1,621 1,618 - - -

2 7  М и н е р а л у ,  т о м  V .  В ы п .
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Р-анортит /-анортит

1 2 3 4 5 6 7

Т,(0гЮ) 1,755 1,757 1,757 1,752 _ _ _
Т |(т000 ) 1,750 1,748 1,737 1,739 1,722 1,733 1,731
Т |(т г 00) 1,613 1,614 1,611 1,614 1,619 1,613 1,610
Т,(т0Ю ) 1,745 1,749 1,739 1,735 - - -

Т|(пш О) 1,613 1,613 1,610 1,614 - — —

Т2(0000) 1,742 1,746 1,731 1,734 1,732 1,734 1,721
Т2(0г00) 1,617 1,617 1,609 1,620 1,627 1,619 1,612
Т2(00Ю) 1,750 1,753 1,738 1,736 - - -

Т2(0гЮ) 1,608 1,613 1.611 1,617 - - -

Т2(т000) 1,615 1,614 1,613 1,618 1,626 1,619 1,616
Т2(тг00) 1,744 1,743 1,740 1,740 1,730 1,733 1,736
Т2(тОЮ) 1,615 1,616 1,620 1,620 - — —

Т2(пшО) 1,745 1,743 1,738 1,740 - - -

Р-анортиты: 1 -  Валь Пасмеда, Австрия [10]; 2 — Валь Пасмеда, Австрия [18]; 3 -  лунный 
троктолит 76535 [20]; 4 -  Грасс-Вэлли, Калифорния [19]; /-анортиты; 5 -  отожженный при 
1530 °С анортит с Везувия [11]; 6 -  отожженный при 1200 °С анортит из Грасс-Вэлли [19]; 
7 -  анортит из Верзаска [19].

Пинакоидальный вид симметрии. а : Ь : с  = 0,6347 : 1 : 0,5501; а  = 93°13\ 
(3 = 115°56', у= 91°12' (Гольдшмидт, 1897; Оапа, 1937).

Формы (по Гольдшмидту):
Ф Р Ф Р Ф Р

с 001 80°33’ 26°14' 0 041 -12°53' -65°22' р П 1 -39°16' 37°01‘

/>010 0 00 90 00 г 031 -17 10 -58  44 о П 1 —42 35 -35 12

а 100 87 06 90 00 N 021 -25  27 -48 33 к ¡31 -1 6  24 -5 9  24

т 110 58 04 90 00 N  023 -59  28 -29  27 Р 241 45 20 73 35
/120 39 54 90 00 О 013 -78 03 -26  26 \2 4 1 -49  48 -72  24
/1 3 0 29 29 90 00 г 201 85 46 67 33 к '241 -33 21 69 07

М  ПО -62  27 -90  00 / 207 82 54 37 30 £ 221 -52  59 61 00

/, 120 -42  26 -90  00 Ч 203 -72  47 9 17 л 221 -52  09 -61 17

Р130 -30  58 -90  00 £ 3 0 4 -79  22 13 31 ■у 241 -32  57 -69  19
Л 081 6 09 77 33 х  101 -89  09 25 34 р.421 -73  38 74 06
5 061 8 09 73 43 е 201 -89  20 55 15 \ |/421 -7 0  08 -74  24

л 021 22 19 52 00 г 111 64 50 58 02 6 П2 -1 10 -12  22
*023 47 18 33 29 Р  1П -73 47 -56  29 0  423 -64  20 41 32
¿013 61 26 28 58 а  ш ^13 33 -64  35 У 423 -66  13 -41 07

5 061 -8  34 -72  58

Ъс 010: 001 = 85°50' тМ  110 : 110 = 59°29' Ьт 010: 110 = 584)4'
ст 001 : 110 = 65 53 сМ 001 : 110 = 69  20 су 001 : 201 = 81 14

Кристаллы в отличие от других полевых шпатов обычно богаты форма
ми (фиг. 79).

Хорошо образованные кристаллы анортита с многочисленными форма
ми а (100), Ь (010), с (001), т (110), М (Й0), /(130), Г (130), / (201), у (201),
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Фиг. 79. Кристаллы анортита (Гольдшмидт (1916))
I -  Монте-Сомма, вулкан Везувий (по Розе (1823)) (первое описание); 2 — о-в Реюньон, Индийский 

океан (по Лакруа (1897)); 3-8  -Везувий; 3 -  по Розе (1823), 4 -  по Бруке (1837) и Дана (1855),5,6-по Ра- 
ту (1872), 7—по Чермаку (1897),8 -по Рату (1872); 9 - Миякеяма, Япония (по Кикичи (1888)); 10, II  -Ту- 
наберг, Швеция (по Кокшарову (1863))
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Фиг. 80. Альбитовые двойники в анортите (Гольдшмидт, 1916)
1-3 -  месторождение не указано (по Ду-Френо (1856-1859)); 4 .5 -  Везувий (по Штрауфу (1871))

х (101), q (203), N (021), s (061), S (061), d (013), к (023), К (023), г (111),
R (111), p  (111), о (III), 5 Ö22). g (221), и (221), w (241), у (241), 

fi (421), \|/ (421), a  (423), j  (423), a  (131), я  ( (131), а также новыми отно

сительно сводки Гольдшмидта формами (0l2), (021), (112), (Il2), (241), 
(241), (121) описаны с Монте-Соммы, вулкан Везувий, Италия [3].

Отмечены двойники (фиг. 80) по карлсбадскому, манебахскому и бавен- 
скому законам.

Физ. св. Сп. по (001) и (010) совершенная. Хрупок. Тв. 6-6,5. 
Уд. в. 2,73-2,78. Цв. белый, серый, голубоватый, желтоватый, розовый, бес
цветный. Бл. стеклянный. Прозрачен, полупрозрачен или просвечивает по 
тонкому краю.

Исследования методом ядерного магнитного резонанса (NMR) и ядерно- 
го электрического квадрупольного резонанса (NQR) показали, что в спект
рах NMR/NQR Р-анортита наблюдаются основной и четыре сателлитовых 
пика от ядра 27А1, повторяемые в восьми позициях [22], а в /-анортите -  в че
тырех позициях [23, 24].

Физ.-хим. конст. Молярный объем 100,73±0,15 см3 [8, 25, 26]. Колори
метрически определенная в 20%-ной HF при 74,7 °С молярная теплота рас
творения (разложения) Д//5о1п анортита из Грасс-Вэлли, Калифорния, США, 
Ап92 9АЬ1и равна -180,62 ккал/моль; вычисленные из этих данных молярная
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теплота образования АНШК = 17,65 ккал/моль, а отнесенная к температуре 
плавления анортита, 1803 К, скрытая теплота плавления Гг = 18,2 ккал/моль 
(65,8 кал/г) и энтропия Д5Г = 10,1 кал/моль • град. Для синтетического анор
тита АН5Ып = -185,11 ккал/моль, Д//298 к = 17,16 ккал/моль и (при 1803 К) 
¿г = 17,7 ккал/моль (63,7 кал/г), = 9,8 кал/моль - град. [27].

По данным Бермана [28], при стандартных условиях (1 бар и 298,15 К) 
свободная энергия образования Гиббса из элементов А р р- Т = 
= -4003,221 кДж/моль, энтальпия А { НР-Т = -4228,730 кДж/моль, энтропия 
5г.г = 200,186 кДж • град. К-1 /моль и молярный объем Урт = 10,075 Дж/бар. 
Отличие термодинамических данных [28] от данных [29] обусловлено тем, 
что они рассчитаны из энтальпии, а не из энтропии элементов. Теплоем
кость (Дж/моль • град) расчитывается по уравнению:

ср =к0 + к1Т^-5 + к2Г 2 +к3Г 3,

где к0 = 439,37; • 10-2 = -  37,341; ■ 10-5 = 0,0; к  ̂- 10-7 = -  31,702 в интерва
ле 292-381 °С [30], 349-986 °С [31] и 373-1373 °С [32]. Тепловое расшире- 
ние/сжатие -  по уравнению:

Vе'т I  у Ъ , Тт =  !  +  ^ ( Р  _  р  )  +  у ^ р  -  рт)2 +  уз(т -  Тг) +  У4(Г  -  Гг)2,

где V] • 106 бар-1 = -1,272; У2 ■ 1012 бар-2 = 3,176 при максимальном давлении 
до 10 кбар [33]; У3 ■ 106 град. К-1 = 10,918; Г4 • 10ю град. К 2 = 41,985 при ма
ксимальной температуре до 850 °С [34], 830 °С [12] и 1000 °С [35] -  все по 
[28] со ссылкой на указанные работы.

Молярная энтальпия образования из элементов А //  по данным [37], ос
нованным на калориметрических измерениях, для анортита: 
-4234,0 кДж/моль.

Молярная энтальпия образования из элементов ДуН по данным [37], по
лученным, исходя из результатов изучения фазовых равновесий, 
-4233,48 кДж/моль. Рассчитанные на ее основе при стандартных условиях, 
молярные термодинамические свойства: свободная энергия образования 
Гиббса А р  = -4007,51 кДж/моль, энтропия Б = 200,00 кДж • град. КН/моль, 
молярный объем У = 10,079 Дж • бар-1, коэффициенты для расчета теплоем
кости из бинома Ср = а + ЪТ + сТ~2 + с1Т ш : а = 0,3716 кДж • град. К-1, 
Ь • 105 = -1,2615 кДж • град. К-2, с = -4110,2 кДж • град. К , е1 = -2,0384. 
кДж ■ град. К-1/2, параметр термического расширения а = 2,38 град. К-1, мо
дуль сжатия (расширения) при 298 К к = 919 кбар и параметры Ландау для 
вычисления зависимости температуры превращения порядок-беспорядок от 
давления: критическая температура при 1 бар Тс = 2300 град. К, максималь
ная (избыточная) энтропия разупорядочения 5тах = 11,00 Дж ■ град. К-1 и ма
ксимальный (избыточный) объем разупорядочения Гтах = 0,0500 Дж • бар-1 [37].

Исследованная [38, 39] ионообменная реакция
СаА125120 8 + 45Ю2 + 2КаС1 <- 2КаА15130 8 + СаС12

направлена справа налево и приводит к появлению кварца. Согласно [40, 41], 
в экспериментах по парционированию микропримеси Бг между анортитом и 
равновесным хлоридным гидротермальным раствором при 600 °С и Гн о = 
= 1000 бар установлено нормальное поведение, соответствующее идеально
му раствору, до предельного содержания Бг в анортите МБу) ^ ,  = 10-3 (мол. 
дол. БгДБг + Са), 315 рр т  Бг с коэффициентом парционирования раствор-ми
нерал к = 6-7 (что указывает на обогащение стронцием раствора относи
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тельно твердой полевошпатовой фазы), с последующим отрицательным от
клонением от идеальности вплоть до предельного содержания Бг в анортите 
МБг) = 8 • 10-2, (2,49% Бг) (т.е. 8 мол.% 5гА125120 8 в СаА125120 8), когда совме
стно со Бг-анортитом образуется Эг-гроссуляр. Ва обнаруживает отсутствие 
идеальности уже при предельном содержании А(Ва)|Лм, = 8 • 10-5 (аналогия с 
поведением в альбите).

Микр. В шл. прозрачный, бесцветный. Оптически двуосный (-).
= 77-78°, г > V. п8 = 1,589-1,590, пт = 1,583-1,585, пр = 1,576-1,577; 

п8 -  пр = 0,013. По Винчеллам (1953) для Ап95: IVИр = 77°, г > V. пЁ= 1,585, 
пт = 1,580, пр = 1,573; пЕ- п р = 0,012.

Хим.Теор. состав: СаО-20,16; А12Оэ-36,64; 5Ю2-43,20. Молек. вес 278,22.
Анализы:

1 2 3 4 5 6 7 8
Na20 0,98 0,82 0,79 0,67 0,42 0,26 0,22 0,54
К20 0,42 0,11 0,05 0,11 0,03 Сл. 0,00 0,07
MgO - - 0,00 0,07 0,33 0,06 - 0,02
СаО 17,41 18,28 18,63 18,73 18,69 19,53 19,37 19,4
SrO 0,70 - - - - 0,01 —

FeO - - 0,08 - - 0,00 0,00 0,06
F&2P 3 0,09 0,83 0,56 0,09 0,43 0,58 0,08 -

a i2o 3 34,93 34,31 34,95 36,11 35,79 35,66 36,18 35,6
S i02 44,87 45,88 44,17 43,77 43,79 43,54 43,88 44,9
НгО* 0,63 0,14 1,01 0,40 0,65 0,30 0,36 -

Сумма 100,04 100,41 100,24 99,95 100,13 99,93 100,10 100,59
Ап (мол.%) 88,7 91,9 92,6 93,4 96,0 97,6 98,0 95
АЬ 8,8 7,4 7,1 6,0 3,8 2,4 2,0 5
Ог 2,5 0,7 0,3 0,6 0,2 - -

Уд.в. - - 2,759 - 2,749 -

ns - - 1,586 1,586 - 1.588 1,5885 -

- - 1,582 1,582 - 1,584 1.5833 -

Пр - - 1,574 1,574 - 1,576 1,5754 -

2V - - -78 79 - 78 76,8-77,7 -

1 — "битовнит" из жилы в роговообманково-актинолитовом сланце, округ Олриксфьорд, 
Сев. Зап. Гренландия, анал. Ослунд [42]; 2 -  вкрапленник анортита из долеритовой дайки, 
Крукден, Берхн. Уансбек, Нортумберленд, А нглия, анал. Смит [43]; 3 -  из оливинового 
норита, Грасс-Вэлли, ш т. Калифорния, США, анал. фон Кнорринг [27]; 4 -  из оливинового 
норита, гора П ала, Сан-Диего, ш т. Калифорния, СШ А, анал. Гонье [44]; 5 -  из вулкани
ческого туфа, Отару-Сити, округ Сирибеси, о-в Хоккайдо, Япония, анал. Такубо [45]; 6 -  из 
блока оливинового эвкрита в туфе, Вадаки, Иду, Япония [46]; 7 -  из анортозита, комплекс 
Ситтампунди, округ Салем, Индия, анал. Голдич и Ослунд [2]; 8 -  анортит с Луны [47].

В лунных анортитах и других кальциевых плагиоклазах установлен из
быток Si, который не может быть скомпенсирован введением в позицию А1 
железа и магния. Предполагается, что в составе плагиоклаза присутствует 
минал □  [Si4Og], с содержанием которого коррелирует увеличение угла у 
элементарной ячейки [47].

Диагн. исп. Хорошо разлагается НС1 с осаждением тонкодисперсного (но 
не студенистого) кремнезема. Растворим в HF и расплавленной соли Na2C03. 
П.п.тр. плавится с трудом.

Повед. при нагрев, и под давл. Температура плавления 1550 °С. Понижает
ся при давлении паров воды РНго = = 1 кбар до 1405 °С, при 2 кбар до 1340°,
при 5 кбар до 1230°, при 10 кбар до 1115 °С [48,49].
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Фазовое превращение Р-анортита в /-анортит происходит при 513 ± 4 К 
(240 °С) и сопровождается сначала диффузным размыванием, а затем исчез
новением рефлексов типа “с” и “гГ на рентгенограммах [50-53]. Строгое че
редование атомов и А1 в алюмокремнекислородном каркасе при фазовом 
переходе сохраняется, но меняются положение и величина тепловых коле
баний Са в структуре.

Поведение Р-анортита под давлением до 49,5 кбар на примере образца из 
Валь Пасмеда, Австрия, с составом Ал9915_,000 (согласно [15, 16]) исследовано
Р.Дж. Ангелом с соавт. [17]. Показано, что при увеличении давления линей
ные параметры ячейки (в первую очередь а0), ее объем и углы а  и Р умень
шаются, а угол у возрастает (см. раздел “Параметры ячейки”), что указыва
ет на укорачивание коленчатых цепочек из [(81,А1)0]4-тетраэдров за счет 
уменьшения углов Т-О-Т между тетраэдрами. В отличие от поведения ще
лочных полевых шпатов анортит ведет себя аномально в интервале
25,5-29,5 кбар, что проявляется в нарушении постепенности изменения па
раметров ячейки в зависимости от давления: фаза высокого давления менее 
сжимаемая, с объемным модулем 0,94, фаза низкого давления -  более сжи
маемая, с объемным модулем 1,04 [17].

Р-анортит (с рефлексами “а”, “Ь”, “с” и “гГ на рентгенограммах) перехо
дит в /-анортит (с рефлексами “а”, и “Ь”) при температуре выше 240 °С. Тот 
же эффект достигается при давлении выше 2,5 ГПа, причем ясно, что это 
переход первого рода [54]. Изучение границы фазового перехода между Р- 
анортитом и /-анортитом в координатах Р-Т  показало, что выше —165 °С 
(температура, при которой фазовый переход впервые зафиксирован) на
клон границы -0,0025 ГПа • К-1, в интервале 165-230 °С граница круче, с от
четливой петлей при 230 °С и 1,7 ГПа, после чего она становится почти вер
тикальной с наклоном -0,2 ГПа • К-1 [54].

Опыты по отжигу анортита показывают неоднозначность интерпрета
ции их результатов на основе усредненной кристаллической структуры. 
Бенна с соавт. [55] найдено, что при отжиге анортитов из Роккамонфины, 
Южн. Италия, и синтезированного при 520 °С, РНго = Ь2 кбар (120 ч) от
800 до 1547 °С угол у ячейки меняется как функция температуры, и в интер
вале составов Ал^юо для анортита можно различать кривые двух серий: “высо
котемпературную” и “низкотемпературную”, пересекающиеся в точке состава 
Ал85. Установлено, что в точке плавления анортит частично разупорядочен.

Ангелом с соавт. [56] на основании полного уточнения 20 структур при
родных и отожженных анортитов и кальциевых плагиоклазов показано, что 
средние межатомные расстояния Т-О, по которым оценивается 81/А1-засе- 
ленность позиций в структуре, сильно зависят от используемой в структур
ном анализе модели и должны быть исправлены на влияние М-О расстоя
ний и О-Т-О и Т-О-Т углов. В результате вывод о наличии в структуре 
кальциевых плагиоклазов “анортитоподобных” и “альбитоподобных” обла
стей может быть сильно упрощен. С другой стороны, Т-О  расстояния могут 
быть использованы для расчета термодинамического параметра порядка
(2^, описывающего фазовый переход Р\ -  /I.

Нахожд. Характерный минерал основных изверженных пород, как эф
фузивных (базальты, андезиты), так и интрузивных (габбро, нориты, диори
ты), но менее распространен, чем другие плагиоклазы.

Прекрасные кристаллы развиты в пустотах друз в изверженных поро
дах. В древних лавах Монте-Соммы, вулкан Везувий, Италия, они детально
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описаны Замбонини [3]; встречаются совместно с кристаллами санидина, ав
гита, везувиана и слюды. Анортит описан из андезитового туфа вулкана Си- 
рибеси вблизи Отару-Сити, округ Сирибеси, о-в Хоккайдо, Япония [45]; в 
пирокластах вулкана Тарумаэ, о-в Хоккайдо; на вулкане За, преф. Ямагата; 
в Миякеяма, преф. Токио [12]; на андезитовом вулкане Хаконе, преф. Кана- 
гава, Япония.

В оливиновых норитах установлен в Грасс-Вэлли, округ Невада, шт. Ка
лифорния, США [19,27], и на горе Пала, округ Сан-Диего, шт. Калифорния, 
США [44], из блока оливинового эвкрита в туфе Вадаки, Иду, Япония [46].

В анортозитах обычно слагает ядра зональных плагиоклазов лабрадоро
вого или битовнитового состава (см. “Лабрадор”, “Битовнит”). Реже образу
ются чисто анортитовые анортозиты, как, например, в анортозитах компле
кса Ситтампунди, вмещающих корундовое месторождение, округ Салем, 
шт. Тамилнад (бывш. Мадрас), Индия, откуда анортит был впервые описан 
под названием “индиалит”. В жилах с корундом описан на Борзовском 
м-нии, по р. Борзовка к сев.-воет, от Кыштыма, Южн. Урал. На Сев. Урале 
известен из района г. Краснотурьинск (бывш. Богословск).

Найден в районе медно-кобальтового рудника Тунаберг, к югу от Нюкё- 
пинга, Швеция. Близкий по составу к крайнему Са-члену найден в Валь Па- 
смеда, Тироль, Австрия, и в Верзаске, Швейцария. Отмечался в мраморизо- 
ванных известняках и скарнах (без детального описания). Установлен и ис
следован из метеоритов [13], из лунного грунта [13, 47].

Межплоскостные расстояния анортита с Монте-Соммы, вулкан Везувий, Италия [57]
СиА'И] -излучение. Дифрактометр

ш / 4(А) 20 Ш / 4(А) 20 Ш / ¿(А) 20
001 1-е2* 12,718 6,94 312 2 2,675 33,48 045 3-е 2,067 43,76
011 1 -Ь 9,379 9,42 Т34 18 2,655 33,74 153 1-е 2,061 43,88*
1 Т о 9 - с 6,807 13,00 043 2-е 2,653 33,74 335 1-е 2,047 44,22
110 10 6,522 13,58 133 1-е 2,620 34,20 331 1-е 2,028 44,72
020 4 6,420 13,78 222 5 2,559 35,06 154 3 2,025 44,72
021 1-е 5,904 15,00 331 2-е 2,556 35,06 404 3 2,019 44,92
012 1-4 5.896 15,00 225 2-е 2,543 35,26 402 5 2,016 44,92
021 1-е 5,573 15,90 114 7 2,529 35,52 312 3 2,005 45,18
П1 3-е 5,118 17,32 242 21 2,525 35,52 136 3 1,9919 45,50
121 2 -Ь 5,002 17,72 314 1 2,504 35,88 062 4 1,9857 45,64*
022 17 4,690 18,92 242 37 2,501 35,88 026 1 1,9712 46,10
122 1-4 4,594 19,30 225 1-е 2,472 36,30 135 1-е 1,9683 46,10
И З 1-е 4,448 19,94 150 1 2.463 36,42 063 1-е 1,9682 46,10
и з 1-е 4,316 20,56 151 1-е 2,440 36,86 312 3 1.9664 46,10
121 1 -Ь 4,286 20,76 222 5 2,437 36,86 224 3 1,9578 46,34
003 2-е 4,239 20,94 243 1-е 2,436 36,86 227 1-е 1,9536 46,44*
202 58 4,039 22,00 310 3 2,429 36,96* 405 1-е 1,9486 46,58
112 13 3,916 22,70 152 5 2,406 37,34 243 1-е 1,9468 46,58
123 1 -Ь 3,859 23,04 150 2 2,387 37,70 117 1-е 1,9353 47,00
130 30 3,783 23,50 310 3 2,384 37,70 424 11 1,9319 47,00
112 17 3,756 23,66* 151 1-е 2,384 37,70 246 1 1,9293 47,00
123 1 -Ь 3,690 24,10 152 1-е 2,360 38,10 336 2 1,9284 47,00
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hkl / d (k ) 20 hkl / d(Â) 20 hkl / d (k ) 20

203 2-c 3,689 24,10 240 3 2,359 38,10 424 5 1,9209 47,28

023 1 -c 3,661 24,30 332 9 2,323 38,74 261 1-c 1,9165 47,38*
130 38 3,620 24,58 3Ï5 1-c 2,322 38,74 422 2 1,9059 47,68

213 1 -b 3,535 25,18 025 2-c 2,309 38,96 317 1-c 1,9039 47,68

Ï32 4 3,510 25.36 244 1 2,297 39,22 352 2 1,8916 48,06

ÏÏ4 15 3,459 25,74 Î53 3-c 2,295 39,22 260 4 1,8914 48,06

222 2 3,434 25,92 331 1-c 2.280 39,50 224 9 1,8781 48,42

023 1 -c 3,426 25,92 332 6 2.270 39,68 332 2 1,8658 48,78

222 6 3,403 26,16 333 1-c 2,269 39,68 425 2-c 1,8653 48,78

Ï14 31 3,362 26,50 Ï16 5 2,264 39,78* 263 1-c 1,8607 48,90*

220 64 3,261 27,32 134 1 2,260 39,78 246 2 1,8451 49,36
131 1 -c 3,253 27,32 152 4 2,239 40,24 406 11 1,8446 49,36

223 1-c 3,215 27,78 244 3 2,233 40,36* 352 1 1,8442 49,36
040 53 3,210 27,78 331 1-c 2,202 41,00 137 1-c 1,8406 49,58

204 100 3.194 27,92* 334 1 2,199 41,00 064 3 1,8376 49,58
004 93 3.180 28,04* 241 1-c 2,192 41,18 400 18 1,8373 49,58
220 49 3,122 28,58 334 1 2,190 41,18 П6 4 1,8349 49,58

132 23 3,042 29,34 044 1 2,182 41,32 260 5 1,8100 50,38

042 33 2,952 30,26 330 2 2,174 41,50 264 5 1,8016 50,62

024 20 2,934 30,44 226 4 2,158 41,82 Í70 4 1,8013 50,62

224 8 2,893 30,90 242 19 2,143 42,14 116 10 1,7969 50,76*
140 1 -d 2,889 30.90 060 10 2,140 42,14 426 1 1,7785 51,42
132 26 2,828 31,62 245 3-c 2,118 42,66 ¡72 2 1,7765 51,42

Ï34 11 2,804 31,90 134 1 2,116 42,66 332 2 1,7759 51,42

221 2-c 2,781 32,16 152 14 2,095 43,14 171 1-c 1,7744 51,42

205 2-c 2,723 32,88 316 2 2,091 43,24* 208 25 1,7684 51,64

* Сильное наложение от предыдущего рефлекса СиКа, .
2* Выделены дополнительные рефлексы "Ь", "с" и "<Г.

На порошкограммах анортита различаются четыре группы рефлексов: 
“о” -  (А + к -  чет., I -  чет., при индексировании в удвоенной ячейке), “6" -  
(А + к -  нечет. / -  нечет.), “с” -  (А + к -  чет., / -  нечет.), “сГ -  (А + А -  нечет., 
/ -  чет.). Они связаны с выделенными в ячейке анортита четырьмя подъя
чейками: “а” -  основные рефлексы, характерные для всех полевых шпатов, 
“А” -  дополнительные рефлексы, связанные с нарушением центрировки по 
базису в 14 А ячейке, “с” -  дополнительные рефлексы, связанные с удвоени
ем оси с, “сГ -  дополнительные рефлексы, связанные с отсутствием центри
ровки в 7 А ячейке. В Р-анортите присутствуют все отражения: главные 
(структурные) “а” и дополнительные (сверхструктурные) “6”, “с” и “¿Г. 
В /-анортите отражения “с” и “сГ отсутствуют. В Г-анортите отражения “с” 
и “сГ слабые и диффузные.
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Стронциевый полевой шпат Strontium feldspar
Sr[Al2Si2Og]

Синтетический полевой шпат (Соррель -  Sorrel [1]). В чистом виде в при
роде не установлен, но Sr-минал в составе полевых шпатов часто достигает 
значительных концентраций. Образуется как побочный продукт в стеколь
ной и керамической промышленности и является объектом технической пе
трографии.

Характ. выдел. Тонкие листочки, зернистые массы.
Структ. и морф, крист. Монокл. с. С|А- / 2 / с  [2-4] и С2Л - С 2 / т  [4,5].
Параметры ячейки:

во Ьо со а ß У V Ссылка

8,386(8) 12,972(10) 14,275(12) 90 115,13(13) 90 1406 [2,3]
8,389(2) 12,972(2) 14,262(2) 90 115,43 90 1402 [6,7]
8,388(3)* 12,974(4) 14,263(6) 90 115,2(1) 90 1404 [4]
8,3865(22) 12,9663(65) 14,2600(32) 90 115,40(3) 90 1400,72(2,01) [8]

* Оригинал структурного уточнения.

Для синтетического неупорядоченного Sr-п.ш. с пр. гр. С2/т нестехио- 
метричного состава Sr084Na0í3D0il3[Al| ^ S i^ O J : а = 8,3282(8), Ъ -  12,9801(12), 
с = 7,1358(6) А; р = 115,599(3)° [5].

Бенна с соавт. [9] детально проанализировано фазовое превращение 
С2//н —» /2/с в терминах параметра Si/Al-порядка Q^. Показано, что из рас
плава первоначально кристаллизуется метастабильный, почти полностью 
неупорядоченный Sr-п.ш. (Q^ = 0,33), который уже через 3 ч при 1350° при
обретает высокую степень упорядоченности = 0,77), не меняющуюся 
при более длительной выдержке при данной температуре. Параметры ячей
ки при этом практически не меняются, но возрастает число рефлексов 
“¿’’-типа (h  + к  = 2п + 1, / = 2л + 1) относительно числа рефлексов “а”-типа 
(h  +  к  =  2л , I =  2л ):

а b с ß “Ь"1 “в" <td

И з расплава 8,395(2) 12,977(3) 14,278(3) 115,49(2) 17/1058 0,33
3 ч, 1350° 8,389(2) 12,971(2) 14,257(2) 115,45(2) 175/1180 0,77
25ч,1350° 8,387(2) 12,972(2) 14,261(2) 115,44(2) 172/1179 0,77

* О-оЛ рассчитан исходя из средних Т -О  расстояний, определяемы х уточнением 
кристаллической структуры на монокристаллическом дифрактометре.

о
Кристаллическая структура частично разупорядоченного /2/с (с = 14 А) 

Sr-n.ni. уточнена [4], используя начальные координаты цельзиана, рефлек
сы “а”-типа и учет слабых рефлексов “¿’’-типа. Межатомные расстояния (А) 
и углы (град.) в его структуре следующие:
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Т-О 0 -0 О-Т-О
В тетраэдре Т ] (0)

Т,(0)-ОА(1) 1,644 ОА0)-О в(0) 2,525 101,5
Т,(0>-Ов(0) 1,617 ОдОЮсСО) 2,754 115,5
ТКОЬОсСО) 1,612 О а ( 1 Н Ъ ( 0 ) 2,544 101,9
Т](0)-Оп(0) 1,633 Ов(1)-Ос{0) 2,683 112,4
Среднее 1,627 О в О Н Ъ Ю ) 2,739 114,9

ОсОЬОо(0) 2,658 110,0
Среднее 2.651 109,4

В тетраэдре Т](г)
Т,(2)-Оа(1) 1,755 0 А(1Н>,*г) 2,655 99,6
Т,(г)-Ов(г) 1,721 О А( 1)—Ос<г) 2,943 115,9
Т|(г)-О с(г) 1,716 0 А(1)-Оо(г) 2,661 99,4
Т,(г)-Оп(г) 1,735 Ов(г)-Ос(г) 2,888 114,3
Среднее 1,732 Ов(2)-Оо(2) 2,929 115,9

О с(г)-00(г) 2,836 110,5
Среднее 2,819 109,3

В тетраэдре Т2(0)
Т2(0)-Оа(2) 1,738 ОдСгЬО^О) 2,788 106,8
Т2(0)-Ов(0) 1,734 Оа(2ЬОс(0) 2,680 101,1
Т2(0ЬОс(0) 1,732 Оа(2>-Ос(0) 2,779 106,1
Т2(0)-Оп(0) 1,739 Ов(1)-Ос{0) 2,884 112,6
Среднее 1,736 Ов(1)-Оо(0) 2,893 112,8

ОсО)-Оп(0) 2,944 116,0
Среднее 2,828 109,2

В тетраэдре Т2(г)
Т2(гЬОА(2) 1,641 0 А(2Н>в(г) 2,642 107,8
Т2(г)-Ов(г) 1,629 ОдСЬОсСг) 2,542 102,9
Т2(г)-Ос (г) 1,609 0 А(2)-00(г) 2,663 1085
Т2(г)-Оп(г) 1,641 Ов(гЬОс (2) 2,707 113.4
Среднее 1,630 О в(г)-00(г) 2,678 109,9

Ос(г)-Оп(г) 2,723 113,8
Среднее 2,659 109,4

Расстояния М-О в в г-полиэдре У г л ы  Т-О -Т
5г-О а(1) 2,630 Т,(0)-ОА(1)-Т ,(г) 137,8
5г-О а(1) 2,650 Т2(0)-ОА(2)-Тг(г) 127,7
Бг-О а^ ) 2,445 Т|(0)-О в(0>-Т2(0) 144,4
5г-Ов(0) 2,746 Т | (г)-Ов(г)-Т2(г) 145,6
8г-Ов(г) 2,855 Т|(0ЬО с(0ЬТ2(0) 129,6
5г-Ои(0) 2,769 Т,(г)-Ос (г)-Т2(г) 132.3
5г-Ос(г) 2,743 ТКОЬОоСОЬТ^О) 139,7
8г-Ос(0) 3,229 Т,(г)-О п(г)-Т,(г) 138,1
5г-Ос (г) 3,010 Среднее 136,9

Точность Т -О  и Бг-О ± 0,005 А, 0 -0 ±  0,007 А, О-Т-О и Т -О -Т  ± 03°.
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Кристаллическая структура /2/с Sr-n.ni. близка к максимально упорядо
ченным структурам анортита и цельзиана. Все пары атомов T|0-T,z, 
T20-T2z, OB0-OBz, OcO-OcZ, OdO-OdZ, симметрично эквивалентные в неупо
рядоченной структуре С2/т, расщеплены и связаны трансляцией в направле
нии оси 2. Однако при сравнении с Si-O и Al-O расстояниями в анортите ус
танавливается ее частичная разупорядоченность: -10% А1 входит в позиции 
Si и -10% Si находится в позициях А1 [4]. По размеру радиуса Sr занимает 
промежуточное положение между Са и Ва, что сказывается на конфигура
ции полости М-катиона: в анортите (CaVIL-0) = 2,517 А, и он триклин- 
ный (Р1), в Sr-п.ш. (Sr1*—О) = 2,691 и в цельзиане (Ва1Х-0 )  = 2,863 Л, и они 
моноклинные (/2/с).

Кристаллическая структура нестехиометричного С2/т Sr-п.ш уточнена
[5]. Она подобна структуре разупорядоченного моноклинного К-п.ш.

Межатомные расстояния (А) и углы (град.) в ней следующие:

Т-О

В тетраэдре Т(1)

0 -0 О -Т-О

Т(1)-Оа(1) 1,679(2) 0 А(1)-0В 2,604(5) 102,8(2)
Т(1ЬОв 1,653(4) Оа(1)-Ос 2,830(5) 115,2(2)
T(D-Oc 1,672(4) Oa(1)-Od 2,617(7) 102,5(2)
Т(1)-Оп 1,676(5) Oß-Oc 2,769(5) 112,8(2)
Среднее 1,670 Oß-Op 2,785(7) 113,5(2)

2.735(5) 109,6(2)
Среднее 2,723 109,4

В тетраэдре Т(2)
Т(2)-Оа(2) 1,677(2) Оа(2)-Ов 2,699(5) 108,4(2)
Т(2)-Ов 1,650(4) Оа(2)-Ос 2,592(4) 102,8(2)
Т(2)-Ос 1,640(4) Oa(2)-Od 2,697(7) 107,7(3)
Т(2)-Оп 1,662(5) Ов-Ос 2,740(5) 112,7(2)
Среднее 1,657 2,727(6) 110,8(2)

Ос-Od 2.766(8) 113,8(3)
Среднее 2,704 109,4

Расстояния М-О в Sr-полиэдре Углы Т-О -Т

Sr—Оа(1) х 2 2,660(4) Т (1)-0А(1ЬТ(1) 140,0(3)
S r-0A(2) 2,446(6) Т(2)-Оа(2ЬТ(2) 129,0(3)
Sr—Og х 2 2,843(5) Т(1)-Ов-Т(2) 148,0(3)
Sr—Oq x 2 2,798(4) Т(1)-Ос-Т(2) 131,7(2)
Sr-Oc x 2 3,148(4) T(1)-Od-T(2) 140,5(3)
Среднее к.ч. 7 2,721 Среднее 138,7
Среднее к.ч. 9 2,816

Средние расстояния Т(1)-0 и Т(2)-0 соответствуют содержанию А1 в 
Т(1)-позициях ^ = 0,43-0,49 и в Т(2)-позициях ^  = 0,34-0,39 [5], т.е. высокой 
степени неупорядоченности.

Электронно-микроскопическое изучение Sr-n.ni. проводилось в [10].
Физ.-хим. конст. Энтальпия растворения при 973 К Д#*,/ = 86,88 ± 

± 2,16 кДж/моль [8].
Хим. Теоретический состав: 8гО -  31,81; А12Оэ -  31,30; 8Ю2 -  36,89. Мо- 

лек. вес 325,77.
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Повед. при нагрев. После отжига нестехиометричного Sr-n.ni. при 1000° 
в течение 24 ч на рентгенограммах по методу монокристальной съемки по
явились слабые отражения “¿’’-типа, указывающие на изменение симметрии 
СТЛт -» 12/с [5].

Искусств. Соррелем синтезирован из смеси каолина со БгБОд выше 
1150-1200° [1]. Бруно и Гаццони [2] получена серия от 5г[А]25120 8] до 
РЬ[А125120 8] в результате твердофазовой реакции между РЬО, 8гС03, А120 3 и 
БЮг при 125(М300°. Чернышевой и др. [8] получен в ходе изучения серий 
Са[А128120 8]-5г[А125120 8], 8г[А128120 8]-Ва[А128120 8] и Са[А125ь08]-Ва[А128120 8] 
пиросинтезом из соответствующих карбонатов, А1;0 3 и 5Ю2 при 1350— 
1400 °С за 5-7 сут.

Гранди и Ито [5] Sr-n.ni. стехиометричного состава получен охлаждени
ем равновесного расплава от 1280 до 750° с флюсом У20 5 в том случае, если 
81/А1 в нем было равно единице; при избытке в расплаве 81 кристаллизовал
ся нестехиометричный Sr-n.ni.

М ежплоскостные расстояния синтетического S r-полевого шпата [2]
СиКа-излучение. Камера Гинье-де Вольфа

ш / d(k) Ш / 4(Â) hkl / d(Â)
020; 002 4 6,50 220 10 3,278 150 1 2,454
Ï12 2 5,80 040 7 3,234 Î52 2 2,409
022 2 4,58 201; 004 7 3,227 332 2 2,349

202 1 4,13 132 5 2,983 116 1 2,311

200 1 3,795 042; 024 3 2,897 334; 134 1 2,229
130 4 3,760 Ï34; 5 Z753 226 1 2,209
132 3 3,599 Ï14; 242 7 2,554 152 2 2,195

222 3 3,490 114 1 2,545 060; 006 2 2,163
Ï14 8 3,443 310 1 2,481

На рентгенограммах 121 с  Sr-n.ni. наблюдались рефлексы только “о”-ти- 
па (А + к  -  чет., / -  чет.) и слабые рефлексы “¿»’’-типа (h + к  -  нечет., / -  не
чет.), что соответствует объемноцентрированной ячейке с удвоенным пара
метром с = 14 А и пр. гр. 121с [2-4]. Гранди и Ито [5] в нестехиометричном 
Sr-п.ш., а также Кроль и Филлипс (см. [4]) в некоторых Sr-n.ni. стехиомет
ричного состава наблюдали отсутствие “¿’’-рефлексов и появление рефлек
сов “с”-типа (А + к -  чет., / -  нечет.) и “г/”-типао(й + к -  нечет., / -  чет.), что 
указывает на примитивную пр. гр. С2/т (с = 7 А) с более высокой степенью 
Si/Al-неупорядоченности.
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Цельзиан Celsian 
Ba[Al2Si20 8]

Описан в 1895 г. X. Сьёгреном (Н. Sjogren) из марганцевой шахты Якобс- 
берг в Швеции. Назван в честь шведского астронома и натуралиста Андер
са Цельсия (A. Celsius) (1701-1744) -  изобретателя стоградусной термомет
рической шкалы [1].

Кроме цельзиана, существуют еще три полиморфные модификации 
Ba[Al2Si2Og]: моноклинная, псевдоромбическая -  парацелъзиан, гексагональ
ная -  гексацелъзиан (см. “Гексагональные и ромбические аналоги полевых 
шпатов”) и орторомбическая, без названия.

К цельзиану относят полевые шпаты с содержанием цельзиановой со
ставляющей не менее 80 мол.% (OzI00_g0). Полевые шпаты с меньшим содер
жанием бария относят к гиалофанам и Ва-содержащим К-п.ш.

Характ. выдел. Кристаллы, зернистые массы.
Струит, и морф, крист. Монокл. с. C%h -1 2 !с (нестандартная пр.гр. 

используется для соответствия с щелочными полевыми шпатами). а0 = 8,62, 
Ь0 = 13,08, с0 = 14,41 А (ячейка удвоена); р = 115,1°; V = 1471,3 A*; Z = 8.

Параметры ячейки структурно-изученных цельзианов:

«о Ьо с0 Р V Ссылка

Брокен-Хилл 8,627(2) 13,045(3) 14,408(4) 115,22(5) 1467 [2]
То же 8.635(2) 13,046(2) 14,406(2) 115,10(1) 1470(3) [3]
Якобсберг 8,622(4) 13,078(6) 14,411(8) 115,09(2) 1471,6 [4]

Параметры для серии цельзианов с варьирующим химическим составом, 
по Гэю и Рою[5]:

Сп «0 Ь0 со Р V М есторождение

84,8 8,628 13,091 14,403 115,28 1472,62 Якобсберг, Швеция
85,0 8,624 13,043 14,417 115,22 1467,04 Брокен-Х илл, Австралия
91,9 8.634 13.051 14,407 115,15 1469,54 Якобсберг, Швеция
94,0 8,629 13,051 14,428 115,09 1471,47 Т ож е
97,2 8,632 13,045 14,416 115,09 1470,18 »»

97,7 8,638 13,059 14,408 115,19 1470,80 Биг Крик, США
97,8 8,627 13,042 14,405 115,08 1467.95 Шахта Беналт, Уэльс
98,9 8,641 13,053 14,411 115,19 1470,85 Паттерсон Квадрэнгл, 

США
97,7 8,634 13,054 14,412 115,12 1470,70 Биг Крик, США (отжиг 

1560 °С, 24 ч)
98,9 8,631 13,050 14,412 115,14 1469,50 Паттерсон Квадрэнгл, 

США (отжиг 1560 °С, 24 ч

* BaAl2Si2Og -  мас.%.

Для синтезированной при 1623 К высокотемпературной неупорядочен
ной модификации цельзиана: пр. гр. С2/т. а0 = 8,635(1), Ь0 = 13,050(1), 
с0 = 7,202(1) А; Р = 115,11(1)°; V = 734,9(2) Аз [6].

Кристаллическая структура уточнена для цельзиана из Брокен-Хилл, 
Новый Южный Уэльс, Австралия, с заметным содержанием калия: 
(К018Вао 84)CA.li I>90512-1 о08], Ог 1736/1^7 (мол.%) (хим. ан. 2) [2] и для цельзиана 
из Якобсберга, Швеция, состава (К0 деВа^)[А1, 05О8], Ог5Сп95 (мол.%) [4].
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Кристаллическая структура цельзиана аналогична структуре анортита. 
В полевых шпатах с А1 : = 1 :1 51/А1-упорядочение точно соответствует
правилу Левенштейна [7]: каждый атом А1 окружен только атомами 81. Это 
обусловлено зарядом М-катиона, а не его размером и приводит к удвоению 
параметра по оси с. Замещение —> А1 (при замещении К,Ыа —» Ва) идет с 
перемещением его в другую позицию, поскольку в щелочных полевых шпа
тах хотя каждый атом А1 также окружен четырьмя атомами 81, но 2/3 81-те
траэдров имеют соседями 1А1 и 381, а остальная 1/3 -  2А1 и 281 [2]. Значения 
Т-О  указывают на высокую степень 81/А1-упорядоченности в цельзиане, но 
по сравнению с анортитом отмечается их частичная разупорядоченность:

Т,(О М ) T ,(z )-0 Т2(0)-О T z(z)-0 ti(0) ti(z) t2(0) t2(z)
Брокен-Хилл 1,639(6) 1,717(6) 1,712(6) 1,635(6) 0,22(4) 0,65(4) 0,62(4) 0,20(4)
[2] 0,17* 0,76* 0,76* 0,17*
Якобсберг [4] 1,639(7) 1,719(7) 1,718(7) 1,636(7) 0,18 0,79 0,79 0,18

* Верхняя строка -  оценка по уравнению (Sm ith,1954), нижняя -  коррекция по (Smith. 
Brown, 1988). П о сравнению с Т -О  в анортите.

Частичная разупорядоченность цельзиана не согласуется с правилом Ле
венштейна, что, возможно, указывает на доменное строение его кристал
лов [4].

Межатомные расстояния (А) и углы (град.) по [2,4]:
Т-О  в тетраэдрах

Т,(0000) T,(OzOO)
[2] [4] [2] [4]

OA1(0000) 1,651 1,664(6) OA,(0z00) 1,722 1,727(6)
Ob (0000) 1,640 1,628(7) 0 B (OzOO) 1,703 1,721(7)
Oc  (0000) 1,633 1,630(7) O c(0z00) 1,711 1.701(7)
Od (0000) 1,630 1,634(7) 0 D (OzOO) 1,733 1,728(7)

Среднее 1,639 1,639 Среднее 1,717 1,719

T2(0000) T2(0z00)
[2] [4] [2] [4]

0 A2(0000) 1,702 1,728(7) OA2(mz00) 1,640 1,650(7)
0 B (0000) 1,698 1,702(6) Ob (OzOO) 1,645 1,621(6)
Oc (mziO) 1.714 1.719(7) Oc (mOiO) 1,617 1,643(7)
Op (mzOc) 1,733 1,722(7) Od (mOOc) 1,637 1,630(7)

Среднее 1,712 1,718 Среднее 1,635 1,636

0 - 0  в тетраэдрах

T,(0) T ,(z) T2(0) T2(z)

[2] [4] [2] [4] [2] [4] [2] [4]

Oa-O b 2,575 2,570(8) 2,674 2,686(8) 2,725 2,749(9) 2,630 2,639(9)
Oa~Oc 2,786 2,768(8) 2,911 2,900(8) 2,638 2,654(8) 2,554 2,561(8)
Oa-O d 2,568 2,589(9) 2,669 2,669(9) 2,794 2,788(9) 2,665 2,668(9)
Ob-O c 2,702 2,710(8) 2,856 2,859(8) 2,842 2,856(8) 2,727 2,707(7)
Ob-O d 2,737 2,725(9) 2,880 2,898(8) 2,858 2,843(8) 2,718 2,706(8)
Oc-O d 2,666 2,676(9) 2,805 2,804(9) 2,888 2,904(9) 2,705 2,727(9)

Среднее 2,672 2,673 2,799 2,803 2,791 2,799 2,667 2,668
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Оа1-Т|(0)-Ов
ОА1-Т|(0Н>с
ОА,-Т ,(0)-О о
Ов-Т,(0)-О с
О в-Т,(0)-Оо
О с-Т |(0Ю о

И

103.0°
116,2
103,0
111,3
113,7
109,6

[4]

102,7(3)°
114,4(3)
103,4(3)
112,6(3)
113,3(4)
110,1(4)

0 А|-Т ,(2 )-0 в 
0 А,-Т,(г>-Ос 
Од |-Т |(г)-0 [) 
О в-Т,(г)-О с 
Ов-Т | (г)-Оо 
Осг-Т | (г)-0£)

[2]

102,6°
115,9
101,1
113,6
113,8
109,0

[4]

102,4(3)°
115,5(3)
101,1(3)
113,3(3)
114,3(3)
109,6(3)

Среднее 109,5 109,4 Среднее 109,3 109,4

[2] [4] [2] [4]

Оа2-Т 2 (0)—Ов 106,5° 106,5(3)° Од2-Т 2(г)-Ов 106,4° 107,6(3)°

Оа2-Т 2(0)-Ос 101,1 100,7(3) ОА2- Т2(г)-Ос 103,3 102,1(3)

ОА2-Т2(0)-Оо 108,9 107,8(3) <-)а2_12(2)-О 0 108,9 108,9(3)

Ов-Т2(0)-Ос 112,8 113,2(3) Ов-Т2(г)-Ос 113,5 112,0(3)
Ов-Т2(0)-Оо 112,8 112,3(3) Ов-Т2(г)-Оо 111,8 112,6(3)
Ос~Т2(0)-Оо 113,8 115,1(3) Ос-Т2(г)-Оо 112,4 112,8(3)

Среднее 109,3 109,3 Среднее 109,4 109,3

[2] [4] [2] [4]
Т,0±)А1-Т1г 139,4° 139,6(3)° Т,0-Ос(0)-Т20 127,0° 127,0(4)°
Т20-ОА2-Т 2г 135,2 133,9(3) Т |2-Ос(г)—Т2г 130,2 130,3(4)
т , о - о в(0) - т 2о 150,2 149,9(5) Т 1(М )о(0ЬТ2Р 139,4 139,4(4)
Т|г-О в(г)-Т2г 149,6 148,9(4) Т |г-О р(г)-Т2г 138,1 137,8(4)

Среднее 138,4

В Ва-полиэдре
Ва(0000)-0 [2] [4] В а(0000)-0 [2] [4]
0 А,(0000) 2.850 2,847(6) Ов(г) (ш00с) 2,939 2,949(6)
Оа|(000с) 2,850 2,854(6) Ос(г) (ОгЮ) 3,112 3,124(6)
0 А2(0000) 2,667 2,641(5) Ос(0) (шиО) 3,135 3,150(7)
Оа2(000с) 3,421 - Оо(0) (0000) 2,909 2,924(7)
0 в(0) ( 000с) 2,927 2^16(6) Ос(г) (шООО) 2,902 2,903(6)

Среднее к.ч. = 7 - 2,862
Среднее к.ч. = 9 - 2,923

Координация бария -  9 (десятый атом ОдгСОООс) отстоит на боль
шее расстояние и не входит в ближайшую координацию). Ва-полиэдр 
по сравнению с калиевым более плотный: все расстояния Ва-О (кро
ме Ос) короче, чем К-О, а углы Т-О -Т меньше. Наименьшее расстоя
ние В а-0А2 также короче, чем К-Одг (2,67 А против 2,76) [2]. Данная 
закономерность согласуется с величинами эффективных ионных ра
диусов бария и калия [8]. Анизотропия тепловых колебаний Ва описы
вается эллипсоидом с короткой осью вдоль а* и длинной осью вдоль 
оси с с максимальной вибрацией в плоскости (100), что соответствует 
форме оптической индикатрисы цельзиана с наибольшей поляризацией 
(наибольшим показателем преломления) вдоль ±(100) и наименьшей по
ляризацией (наименьшим показателем преломления) в направлении 
оси с [2].

28 Минералы, том V Вып. I
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Для синтетического цельзиана и Ga, Ge его аналогов [9]:

Пр. гр. а0 ьо со Р V

BaAl2Si20 8 [10] /2/с 8,638 13,043 14,401 115,09 1469,4
BaGa2Si2O8[10] /2/с 8,727 13,240 14,608 115,0 1529,7
BaAl2Ge2Og [10] /2/с 8,799 13,371 14,727 114,93 1571,2
BaGa2Ge2Q8[ 11] /2/с 8,896 13,528 14,906 115,87 1614,1

Межатомные расстояния Т-ЧЭ в тетраэдрах ВаСа25120 8: 51-0 в пределах 
1,609-1,666 (в среднем 1,634) А, Са-О 1,769-1,836 (в среднем 1,805) А, в 
ВаСа2Се20 8: ве-О  в пределах 1,792-1,838 А, Са-О 1,731-1,776 А [9, 11]. 
Предполагается, что в отличие от анортита ва- и Се-аналоги цельзиана мо
гут быть частично разупорядоченными [4].

Призматический вид симметрии а: Ь: с = 0,6613 : 1 : 0,5518, Р = 64°5Г 
[1]; 0,657 : 1 : 0,554 (Зпапбтагк, 1903).

Формы [1]:

Ф Р Ф Р
а  (100) 90°00' 64°5Г с (Ш ) 72°09' 33°46'
Ь (010) 000 9000 F ( 112) 78 35 2102
с (010) - 000 G (131) 45 59 5105
Y (310)* 78 43 65 22 U (114)* 8221 13 03
m (110) 59 05,5 68 37 g (112) 74 34 2849
L (120) 39 08 7412 о (Tl1) 68 18,5 5431
г (130) 29 06,5 78 04 i  031) 33 33 68 58

х  (101) 90 00 49 29 J  (423) 73 40 63 34

У (201) 90 00 79 06 v (241) 37 36 88 22
к (023) 61 35 1825 V (311)* 77 34 9123
п (021) 45 02 44 58 IV (331)* 5632 91 20

cm (001) : 
со (001) :

(110) = 68°37'
(111) =  54 31

mm (110) : 
ос (111) :

(110) = 61°49' 
(Ш ) =53 23

* См.текст.

Формы аналогичны характерным для ортоклаза и гиалофана за исклю
чением /(423), F(112) h G(131). Формы 1/(114), V(311), и W(331), найдены 
Штрендмарком (Strandmark,1903 ) на кристаллах цельзиана из Якобсберга 
Швеция, F(310) -  Таккони (Tacconi, 1911) на кристаллах цельзиана из Кон- 
доглии, Пьемонт.

Обычны карлсбадские, манебахские и бавенские двойники.
Кристаллы (фиг. 81) из шахты Беналт [1] двух типов: 1) крупные (1-5 см) 

короткопризматические адулярового облика, богатые гранями (обычно 
сдвойникованные по манебахскому и бавенскому законам); 2) мелкие 
(1-2,5 мм длиной, 0,05-1 мм толщиной) вытянутые, игольчатые, бедные гра
нями (сдвойникованные по карлсбадскому закону). Облик кристаллов опре
деляется развитием форм с(001) и т( 110). При равном их развитии габитус 
псевдоромбоэдрический, адуляровидный (так как углы с л т и т л т  близки). 
Формы z(130), х(Ю1), К 201), и(021), е(111), g(112), o(Ill) и »(241)
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Фиг. 81. Кристаллы цельзиана
а -  короткопризматического габитуса, сдвойникованные по манебахскому закону, шахта Беналт, 

Карнарвоншир, Уэльс (по Спенсеру [1]); б -  из марганцевой шахты Якобсберг, Нордмарк, Швеция (по 
Страндмарку (1903); см. Гольдшмидт (1916))

имеют подчиненное развитие, формы а{ 100) и 6(010) присутствуют редко, 
как узкие вытянутые грани.

Кристаллы цельзиана, синтезированного в гидротермальных условиях в 
интервале 400-550 °С при 2 кбар взаимодействием топаза с 0,02 М раство
ром Ва(ОН)2, меняют морфологию в зависимости от температуры синтеза: 
адуляроподобные с (110) > (001) при низкой температуре или с (110) > (001), 
(100) > (130) при 400-480 °С (фиг. 82, кристаллы 1, 2), вытянутые по оси 
[001] с (110), (130), (001) и новыми формами (201), (Ю1), (010) > (021),
(111), (111), (131), (131) и (331), при 480-630 °С (см. фиг. 82, кристаллы
3-5), изометричные, равномерно развитые с преобладающим развитием 
(110) свыше 630 °С (см. фиг. 82, кристалл 6). Свыше 700 °С морфология кри
сталлов не менялась, но уменьшались их размеры [12].

Физ. св. Сп. по (001) совершенная, по (010) хорошая, по (110) плохая. Тв.
6-6’/2. Уд. в. 3,10-3,45 (Dana, 1997), 3,31-3,33 для короткопризматических 
кристаллов и 3,17-3,19 для игольчатых кристаллов из шахты Беналт [1]. 
Вычисл. уд. в. 3,26. Цв. белый, желтый, красновато-коричневый с пятнами и 
жилками красных оксидов железа и черных оксидов марганца (например, в 
шахте Беналт) [1], бесцветный. Полупрозрачный. Черта бесцветная. Бл. 
жирный, на плоскостях спайности перламутровый. Обычны рубашки окси
дов Мп.

Микр. Двуосный (±). cNp = 3°, 6 = Nm, aNg = 28° (в тупом углу). Пл. опт. 
осей II (010). Угол погасания на (100) со следами сп. по (001) прямой, на 
(010) -  со следами сп. по (001) около 3° (фиг. 83). Игольчатые кристаллы 
(вытянутые по оси с) показывают отрицательное удлинение. 
пр = 1,579 -  1,593, пт = 1,583- 1,599, ng = 1,588 -  1,608; 2VNp около 90° (от -85 
до +88). По (Dana, 1997): пр -  1,579 -  1,587, пт = 1,583 -  1,593, 
ng = 1,588 -  1,600; 2VNg от 83 до 92°. Наиболее высокие показатели характер
ны для крайнего бариевого члена.

Хим. Теор. состав: ВаО — 40,83; А12Оэ -  27,16; Si02 -  32,01. Молек. вес 
375,44.
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Фиг. 82. Кристаллы цельзиана, синтезированного в гидротермальных условиях (по Франке 
н Гхобаркару [12])

/  -  при 400°. 2 кбар; 2 -при  450°, 2 кбар; 3 -  при 500°, 2 кбар; 4 -при  535°, 2 кбар; 5 -  при 590°, 2 кбар; 
6 -  при 645°, 2 кбар
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Фнг. 83. Кристаллооптическая ориентировка бариевых полевых 
(1966))

а -  цельзиан; б -  гиалофан; П.О.О -  плоскость оптических осей

Шпатов (по Диру и др.

Анализы:
1 2 3 4 5 6

ИагО 0,00 - - 0,12 0,29 0,18
К20 0,18 2,3 - 0,52 1,31 0,83
Ш>20 - - - 0,01 0,008

0,26 - - - 0,19 _
СаО 0,08 - - 0,12 0,61 _
е ю Не обн. - - - _

ВаО 38,94 35,8 37,7 38,62 36,02 37,67
МпО 0,13 - - - 0,01 Не обн.
А120 3 27,28 26,8 25,6 25,20 26,33 25,87
БегОз 0,40 - - 2,24 0,35 0,29
5Ю2 32,68 35,1 33,9 33,20 35,09 35,01
ТЮ2 0,08 - - - 0,02 Не обн.
Н го* 0,13 - - - 0,25 "

Сумма 100,31 100,0 97,6 100,02 100,48 100,00
С п  (мол.%) 96,2 82,7 - 93,6 83,0 91,3
О г - 17,3 - 4,1 9,8 6,6
А Ь - - - 1,5 3,3 2,1
А п 3,8 - - 0,8 3,9 -

Уд. в. 3,31 3,1-3,2 - - 3,27 3,36
1,590 1,588 1,596 1,608 1,591 1,595

- 1,583 1,589 1,599 1,585 1,590
пР 1,580 1,579 1,584 1,593 1,582 1,586
I V +90 -88 +90 +85 — +95

1 -  из марганцевой шахты Беналт, п-ов Ллайн, Карнарвоншир, Уэльс, анал. Беннет [1], 
дополнительно найдено 8 0 з  -  0,15 (примесь барита); 2 -  из светлого гнейса "Питгери”, Бро
кен-Хилл, Н овый Ю жный У эльс, А встралия, анал. Сегнит [13]; 3 -  из морены, А ляска, 
США, анал. Ш еллер [14], кроме того, нерастворимый остаток 0,4%; 4 -  из марганцевых 
отложений Очосонду, Намибия, Ю го-Зап. А фрика, анал. Ван-дер-Вальт [15]; 5 -  из пегма
тита Украинского щ ита, анал. Черепивская [16, 17]; 6 -  из метасоматитов докембрия 
Приазовья, анал. Черепивская [16,17].
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7 8 9 10 11
NajO 0,0 0,0 — 0,18 0,16
к2о 1,22 0,31 0,22 0,18 0,17
Rb20 - - - . - -

MgO - - - - -

CaO 0,0 0,0 0,0 0,02 0,09
SiO 1,56 1,74 2,71 - —

BaO 37,11 38,15 38,51 41,39 42,30
MnO - - - 0,01 0,00
a i2o 3 25,61 26,98 27,14 24,67 24,90
Fe2C>3 1Д4 2,00 1,01 0,16 0,03
S i02 32,55 30,75 30,09 32,06 32,32
ТЮ2 - - - 0,01 0,00
h 2o ± - - - - -

Сумма 9939 99,93 99,68 98,70 99,97
Сл(мол.%) 91 93 96 96,3 96,4
Or 10 2 2 1,4 1,2
Ab - - - 2,1 1,8
An - - - 0,1 0,5
Уд.в.
ns - - : -
nm
np
2V

- - - - -

7 -  из карбонатитов Хонгчен, пров. Кангвон, Южн. Корея, данные П.М. Карташева; 
8, 9 -  из метасоматитов того же месторождения, данные П.М. Карташева (во всех трех 
анализах возможно завышен БЮ); 10, 11 -  из баритового м-ния, пров. Самора, Испа
ния [18].

Диагн. исп. После обработки полированной поверхности штуфа или не
покрытого шлифа плавиковой кислотой (30-40 с) для высвобождения ионов 
Ва2+ и последующей обработки 1-2%-ным водно-глицериновым раствором 
родизоната натрия C6Na20 6 (10-60 с) появляется характерное ярко-красное 
окрашивание. Такой же эффект дают микропримеси Sr2+ и РЬ2+. Комбина
ция данного реагента с кобальтинитритом натрия (см. “Калиевый полевой 
шпат”) позволяет различать цельзиан и гиалофаны и диагностировать 
К,Ва-п.ш. [17].

Диагност. В отличие от гиалофанов на рентгенограммах наблюдаются 
отражения “о”-типа (А + к -  четн., I -  четн.) и очень слабые “¿’’-типа (h + k -  
нечетн., I -  нечетн.); отражения “с”-типа (А + к -  четн., / -  нечетн.) и “еГ’-ти
па (А + к -  нечетн., I -  четн.) отсутствуют. Отсутствуют также рефлексы АО/ 
для А нечетн. и / нечетн., что соответствует объемноцентрированной ячейке 
с симметрией /2/с в отличие от C2¡m в гиалофанах и санидинах.

Повед. при нагр. При 1590 °С медленно и обратимо переходит в гекса- 
цельзиан, который плавится при 1760 °С [19].

Нахожд. Характерен для пород амфиболитовой стадии метаморфизма, 
богатых марганцем и барием. Впервые найден в марганцевой шахте Якобс- 
берг, Нордмарк, район Филипстад, Швеция (Sjogren, 1895).

В марганцевой шахте Беналт, Рив, на п-ове Ллайн, Карнарвоншир, Се
верный Уэльс, Великобритания, цельзиан (хим. ан. 1) приурочен к про
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слою в глинистых сланцах и песчаниках, среди марганцевой руды и обра
зовался, по-видимому, в результате метаморфизма под влиянием долери- 
тового силла. Выделяются две его генерации: короткопризматический 
(адуляровидный) в ассоциации с баритом и парацельзианом и игольчатый, 
нарастающий на короткопризматические кристаллы цельзиана и пара- 
цельзиана [1].

В Брокен-Хилл, Новый Южный Уэльс, Австралия, цельзиан установ
лен в линзах и прожилках в светлых кислых гнейсах “Питгери” (хим. ан. 2) 
в ассоциации с основным плагиоклазом АЬх%Апгг. Его состав меняется до 
кальциоцельзиана Сп60ОгххАЬ4Ап25 (см. “Тройные К,Са,Ва-п.ш’\), ассоцииру
ющего с основным плагиоклазом Ап88_9о, кварцем и биотитом, и до гиало
фана, ассоциирующего с более кислым плагиоклазом /)Ь3(у4/170 в существен
но полевошпатовых породах [13, 20]. Для данного цельзиана выполнено 
структурное уточнение. Ассоциирующий плагиоклаз здесь также содержит 
барий.

В марганцевом руднике Казо (Касо), округ Тотиги, Япония, цельзиан 
[21,22] встречается вместе с кнебелитом, замещая марганцевый оливин, а 
также в виде реликтового минерала в родохрозитовой руде (фактически 
это тройной Ыа,К,Ва-п.ш. состава АЬхгОгп Сп50 -  казоит). Там же в жилах с 
родохрозитом, родонитом, марганцевым тремолитом и спессартином рас
пространены гиалофаны (Сл25,8-18.5) и с мангангеденбергитом — Ва-содер- 
жащие К-п.ш. (Сл14), в которых содержание Ва уменьшается к концу про
цесса.

В марганцевых отложениях Очосонду, Намибия, Юго-Зап. Африка, 
цельзиан (хим. ан. 4) обнаружен в ассоциации с гиалофанами разного соста
ва от С/210 до Сл50_55 [15, 23, 24]. Бариевые полевые шпаты сосуществуют с 
марганцевым гранатом, браунитом, голландитом, вреденбургитом.

В ассоциации с родонитом описан на м-нии Бурултас в Зап. Прибалха
шье, Казахстан [25]. В родонитовых м-ниях Среднего Урала образует зерна 
(20-200 мкм) неправильной формы среди спессартит-родонитового агрегата 
в ассоциации с манганкуммингтонитом, кутнагоритом, пироксмангитом, пи- 
рофанитом, кварцем и монацитом на Малоседельниковском м-нии и с каль
цитом, барито-кальцитом, марганцевым тремолитом, гейтманитом и шеели
том на Бородулинском м-нии [26].

В США известны находки цельзиана в кварцитах вблизи Раш Крик и Бит 
Крик, округ Фрешно, шт. Калифорния, в ассоциации с кварцем, диопсидом, 
витеритом, санборнитом и в Патерсон Квадрэнгл, округ Пассаик, шт. Нью- 
Джерси [5] (Бала, 1997). Около Инклайн, округ Марипоса, шт. Калифорния, 
и в Калкар-Кварри, округ Санта-Крус, шт. Калифорния, цельзиан ассоции
рует с санборнитом и джиллеспитом (Бала, 1997).

Цельзиан описан из барит-сульфидного м-ния Абертильди в метаморфи
ческих породах Пертшира, Великобритания [27]. В ассоциации с кимритом 
он установлен в богатых марганцем метаморфических породах о-ва Андрос, 
Греция [28]. Обнаружен также в лейкократовых гнейсах комплекса Берисал 
в Центр. Альпах, Швейцария [29]. Найден в пегматитах и метасоматитах 
Украинского щита (хим. ан. 5, 6) [16, 17], в метаморфических богатых мар
ганцем комплексах Дальнего Востока [30], отмечен в плагиоклаз-эпидото- 
вых метасоматитах бассейна р. Обиточной в Приазовье [31], в породах Пли- 
сковской структуры на Украине [32], в породах Озерного колчеданного 
свинцово-цинкового м-ния [33].
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Старые его находки известны в Кондоглии, область Пьемонт, Италия 
[34, 35]. Описан из морены на Аляске, США (хим. ан. 3) [14] и из м-ния Лон- 
гбан, Центр. Швеция [36].

По данным П.М. Карташева, цельзиан совместно с гиалофаном и Ва-со- 
держащим К-п.ш. установлен в карбонатитах хлорит-серицит-анкеритовой 
фации м-ния Хонгчен, пров. Кангвон, Южн. Корея, залегающего в серых до- 
кембрийских гнейсах Кьенгги. Цельзиан (хим. ан. 7) ассоциирует с Ре,Мп-до- 
ломитом, сидеритом, родохрозитом, рутилом, титан-колумбитом, Бг.Тг-апа- 
титом, баритом, монацитом, стронцианитом, гидроксил-синхизитом-(Се), 
гидроксил-бастнезитом-(Се). Он присутствует также в карбонат-альбито- 
вых метасоматитах и эгиринитах, развитых вдоль контактов карбонатитов с 
гнейсами, отличаясь наиболее бариевым составом и примесью Бг и Бе (хим. 
ан. 8, 9).

В стратифицированных баритовых месторождениях пров. Самора, Ис
пания, цельзиан (хим. ан 10, 11) ассоциирует с кимритом. гиалофаном и Ва- 
содержащим К-п.ш. Цельзиан образует массивную тонкозернистую породу, 
переслаивающуюся с баритом, апатитом и сульфидами. (К,Ва)-п.ш. варьиру
ют по составу от 1,3 до 96,4 мол.% Сп, но с двумя разрывами: 8-24 и 
40-92 мол.% Сп [18]. Предполагается, что К,Ва-п.ш. либо имеют аутигенное 
происхождение, либо замещают аутигенный барит при диагенезе или низ
кой степени метаморфизма; цельзиан (так же как и кимрит) образуется в ус
ловиях низкой степени метаморфизма (350-370 °С, 1,5 кбар). Эти условия 
близки к кривой равновесия цельзиан + Н20  = кимрит [37]. Найден также 
в ассоциации с другими бариевыми силикатами в богатых барием и цин
ком стратифицированных отложениях Далкадианской провинции в Шот
ландии [38].

Искусств. Цельзиан и другие бариевые полевые шпаты впервые синте
зированы Фуке и Мишель-Леви [39] сплавлением оксидов. Аналогичный 
синтез выполнен в [40-42]. Эскола в качестве флюса использован ванадат 
бария. Мюллером [43] сплавлением 8Ю2, А12Оэ и ВаСОэ при 1800 °С с после
дующим охлаждением до 600 °С на воздухе и закалкой до комнатной темпе
ратуры в воде получена смесь двух модификаций а- и Р-гексацельзиана и 
стекло, которое после отжига при 1300 °С в течение 10 сут раскристаллизо- 
вывалось в парацельзиан. Цельзиан в этих условиях образовывался только 
в препаратах, растертых до 200 мкм (уже после 5 сут), что согласуется с опы
тами Бахата [44] по кинетике перехода гексацельзиан -» цельзиан.

Синтезированы также галлий-крем ниевый Ва(5а28120 8, алюмо-германи- 
евый ВаА12(Зе20 8 [10] и галлий-германиевые ВаОагСвгС^ [11,45,46] аналоги 
цельзиана.

Рентгеновское изучение цельзиана, синтезированного плавлением сте- 
хиометричной смеси кремния, алюминия и карбоната бария при 1800 °С с 
3% ТЮ2 в качестве затравки (охлаждение на воздухе и дополнительный 
отжиг в течение 2 ч при 950-1350 °С), показало отсутствие нечетных реф- 
лесов I на дифрактограммах неотожженного материала, что, по мнению 
автора работы, указывает на наличие базовой ячейки 7,2 А вместо 14,4 А 
и, скорее всего, объясняется карлсбадским двойникованием продуктов 
синтеза [47].

Эксперим. Взаимоотношения между полиморфными модификациями 
в системе ВаО-А120 3-8Ю 2 изучались в [45,46,48-55]. Получены противо
речивые данные. Во всех случаях наблюдались три устойчивые фазы: мо
ноклинная цельзиановая, гексагональная (гексацельзиан) и низкотемпе-
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Фиг. 84. Гипотетическая ф азовая диаграм
ма системы В аО -AI2O3-S  Ю2 (по Лину и Фосте
ру [39])

Сп -  цельзиан. Hex -  гексацельзиан, Рага -  па- 
рацельзиан, Ortho -  орторомбическая фаза, Liq -  
расплав

ратурная (ниже 300 °С) орторомби
ческая. Согласно [48, 49], гексацель
зиан является высокотемпературной 
модификацией цельзиана (с темпе
ратурой перехода 1600-1400 °С). По 
данным [45,46, 50-52], единственной 
стабильной фазой является цельзи
ан, устойчивый от комнатной темпе
ратуры до температуры плавления 
(свыше 1700 °С); гексацельзиан рас
сматривается как метастабильная 
фаза с ионотропным переходом в стабильный цельзиан при всех темпе
ратурах. Согласно [53], гексацельзиан и орторомбическая фаза являются 
стабильными низкотемпературными модификациями цельзиана; гекса
цельзиан переходит в цельзиан при 1200 °С, который устойчив до темпе
ратуры плавления. При изучении системы в гидротермальных условиях 
[54] отмечен этот переход при более низкой температуре (около 715°С). 
Ивукина и Панова [55] утверждали, что гексацельзиан имеет два поля ус
тойчивости: 300-1400 и от 1600 °С до плавления, а цельзиан стабилен 
только при 1400-1600 °С.

Лин и Фостер [19] проводили эксперименты с природным парацельзиа- 
ном (шахта Беналт) и синтетическими цельзианом и гексацельзианом в су
хих (1300-1700 °С, 2-180 ч -  для изучения соотношений цельзиан <-» гекса
цельзиан и 900-1100 °С, 1-215 сут -  для изучения соотношений с парацель- 
зианом) и в гидротермальных условиях (400-700 °С, Рц2о = 1 кбар). Устано
влено, что цельзиан стабилен от комнатной температуры до 1590 °С, ко
гда он медленно и обратимо переходит в гексацельзиан, устойчивый 
вплоть до температуры плавления при 1760 °С. Гексацельзиан может 
существовать метастабильно ниже 1590 °С при самых различных темпе
ратурах вплоть до 300 °С, когда он переходит в низкотемпературную 
орторомбическую форму. Парацельзиан является полностью метаста- 
бильной модификацией BaAl2Si2Og, которая монотропно через гексацель
зиан (в соответствии с правилом Оствальда) переходит в стабильный 
цельзиан (фиг. 84). Фазовые превращения являются медленными в сухих 
условиях, но ускоряются в гидротермальной среде или при наличии мине
рализаторов.

Система Ba[Al2Si20 g]-Ca[Al2Si20 8] изучена Бруно и Гаццони [56], сис
тема Ba[Al2Si2Og]—Sr[Al2Si2Og] — Бруно и Гаццони [57] и Суражиддиновым 
и др. [58].

Отл. От плагиоклазов и щелочных полевых шпатов отличается более 
высокими показателями преломления, высокой плотностью, отсутствием 
полисинтетического двойникования. по порошкограмме. От гиалофанов -  
оптической ориентировкой, по порошкограмме. Во всех случаях необходи
мо определение содержания бария.
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М ежплоскостные расстояния цельзиана из Брокен-Хнлл 
Новый Южный Уэльс, А встралия, структурно исследованный [2,59] 

Си Ка1- излучение. Дифрактометр

ш / 4  (А) 20,° Ш / ¿ (А ) 20.° Ш / ¿ (А ) 20,°

п о 1 6,698 13,24 310 12 2,551 35,14 312 12 2,097 43,10
020 39 6,522 13,58 240 3 2,502 35,86 136 6 2,081 43,46
002 20 6,517 13,58 150 1 2,474 36,28 062 8 2,062 43,86
П 2 17 5,864 15,10 152 11 2,425 37,04 026 3 2,061 43,86
022 32 4,610 19,24 332 6 2,398 37,48 422 5 2,030 44,60
112 5 3,997 22,22 206 1 2,377 37,82 424 15 2,015 44,96
200 21 3,902 22,78 116 14 2,332 38,58 224 9 1,9986 45,34
130 35 3,799 23,40 244 1 2,313 38,88 336 9 1,9546 46,50*
132 23 3,625 24,54 334 11 2,269 39,70 400 10 1,9512 46,50*

222 40 3,553 25,04 134 9 2,253 39,98 262 6 1,9344 46,94
П 4 74 3,472 25,64 226 3 2,233 40,36 352 2 1,9319 46,94
220 100 3,349 26,60 330 4 2,233 40,36 246 1 1,9207 47,28
204 35 3,282 27,16 152 14 2,216 40,68 406 3 1,9121 47,60
004 30 3,259 27,34 060 21 2,174 41,50 332 9 1,9089 47,60
132 58 3,021 29,56 006 1 2,172 41,50 116 7 1.8751 48,52
042 29 2,916 30,64 316 4 2,158 41,82 354 6 1,8624 48.86
024 3 2,915 30,64 242 9 2,148 42,02 154 7 1,8538 49,10
134 41 2,774 32,24 402 8 2,136 42,28 350 4 1,8422 49,44

314 21 2,606 34,38 404 7 2,118 42,64 064 4 1,8086 50,42
242 43 2,584 34,70 154 7 2,113 42.76* 046 11 1,8080 50,42
114 22 2,582 34,70 204 3 2,100 43,10 208 19 1,8009 50,64

* Сильное наложение от предыдущего рефлекса СиКа2.

На данной порошкограмме присутствуют только сильные рефлексы 
“а”-типа (А + к -  четн., / -  четн.)- Однако на рентгенограммах цельзиана 
(впервые Гэем [60]) обнаружены также слабые рефлексы типа “Ь” (А + к -  
нечетн., I -  нечетн.), но отсутствуют рефлексы “с”-типа (А + к -  четн., I -  не
чета.) и исГ’-типа (А + к -  нечетн., / -  чета.). Отсутствуют также рефлексы АО/ 
для А нечета, и / нечета., что соответствует объемноцентрированной ячейке 
с симметрией 12/с и заставляет удваивать параметр с ~ 14,4 А.

М ежплоскостные расстояния искусственных Са,С е-аналогов цельзиана [10]

Ш
Ва[С&2̂ 20з] ВаГАЬСЗегОв] Ва[Са2Се20 8]

1 <ЦА) / (ПА) / <1 (А)

020, 002 2 6,63 3 6.71 2 6,80
112 1 5,95 1 6,01 1 6.08
022 3 4,69 3 4,73 2 4,80
202 1 4,29 1 4,32 2 4,37
200 2 3,958 2 3,997 1 4,036
130 5 3,853 5 3,890 5 3,940
132 3 3.675 3 3,714 3 3,757
222 3 3,599 3 3,627 3 3,668
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ш
Ba[Ga2Si20g] Ba[Al2Ge20g] Ba[Ga2Ge20g]

/ d ( k ) / d  (A) l d (  A)

Il4 8 3,523 8 3,551 7 3,594
220 10 3,396 10 3,427 10 3,469
204 5 3,324 - - - -
040; 004 4 3,314 10 3,346 10 3,383
132 5 3,066 6 3,098 6 3,136
042; 024 5 2,961 4 2,988 5 3,026
134 4 2,816 4 2,838 4 2,874
314 5 2,637 3 2,655 4 2,683
242;114 7 2,622 8 2,643 6 2,675
310 2 2,587 2 2,608 3 2,637
152 2 2,455 2 2,484 2 2,509
332 1 2,427 1 2,450 1 2,476
116 1 2,368 1 2,385 1 2,415
334;134 1 2,294 1 2,314 1 2,342
226 2 2,261 2 2,283 2 2,308
152 2 2,246 2 2,271 2 2,298
060; 006 3 2Д04 3 2,227 3 2,253
316; 242 1 2,180 1 2,200 1 2,228
402 1 2,160 1 2,180 1 2,202
154 1 2,141 1 2,165 1 2,188
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ПРОСТЫЕ ИЗОМОРФНЫЕ РЯДЫ 
ЩЕЛОЧНОЗЕМЕЛЬНЫХ ПОЛЕВЫХ ШПАТОВ

Кальциево-стронциевые полевые шпаты 
Calcium-strontium feldspars

(Са, Sr)[Al2Si2Og]

Непрерывный изоморфный ряд между анортитом Ca[Al2Si20 8] и строн
циевым полевым шпатом Sr[Al2Si2Og]. Впервые синтезированы Эскола в 
1922 г. [1], затем Бруно и Гаццони [2], Сиражиддиновым с соавт. [3] и Наге- 
ром с соавт. [4-7].

Сгрукт. и морф, крист. Внутри ряда происходят фазовые превращения 
с изменением симметрии монокл. <-» трикл., зависящие как от состава, так и
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от температуры. Кальциевые члены ряда триклинные, кристаллизуются 
в пр. гр. С ) - Р \ ,  условно С 1, которая при снижении температуры перехо
дит в пр. гр. / I ;  высокостронциевые разности кристаллизуются в монокл. 
с., пр. гр. с1к- С 2 / т , которая при охлаждении переходит в пр. гр. 

С2бА- / 2 / с .
Параметры ячейки по Бамбауэру и Нагеру [6]:

Ап!&т-Р$р, мол.% «0 ь0 со а Р У V

100/0 8,181 12,869 14,162 93,20 115,78 91,24 1339
90/10 8,203 12,881 14,180 92,99 115,77 91,25 1346
80/20 8,229 12,894 14,191 92,81 115,78 91,24 1353
70/30 8,253 12,903 14,204 92,62 115,72 91,21 1360
60/40 8,282 12,919 14,221 92,39 115,71 91,18 1368
50/50 8,303 12,930 14,231 92,09 115,66 91,13 1375
40/60 8,326 12,939 14,238 91,82 115,65 91,07 1381
30/70 8,338 12,952 14,246 91,38 115,56 90,94 1387
20/80 8,356 12,963 14,249 90,86 115,51 90,65 1393
10/90 8,369 12,969 14,252 90,03 115,45 90,03 1397
0/100 8,389 12,972 14,262 90,00 115,43 90,00 1402

Погрешность линейных параметров ±0,002 А, угловых ±0,01°, объема ±0,3 А3.

Параметры ячейки по Чернышевой и др. [8]:

Ап, мол.% «0 Ьо со а

0 8,3865(22) 12,9663(65) 14,2600(32) 90
20 83607(41) 12,9630(60) 14,0401(70) 90.68(4)
40 83493(156) 12,9046(399) 143350(332) 90,81(2)
50 83037(20) 12,9383(40) 14,2013(36) 9237(2)
60 8,2726(12) 12,9250(41) 143163(35) 92,43(1)
80 83303(18) 12,8958(67) 14,1830(57) 92,86(2)

100 8,1851(22) 12,8657(70) 14,1699(47) 93,17(1)

Ап, мол.% Р У V

0 115,40(3) 90 1400,72(2,01)
20 11531(2) 90,85(3) 1399,38(1530)
40 115,72(2) 90,88(1) 1380,76(1539)
50 115,77(2) 91,04(2) 1378,38(15,16)
60 115,80(1) 91,07(1) 1366,07(11,19)
80 115,75(2) 91,17(2) 1352,67(1635)

100 115,76(2) 9131(1) 134031(15,16)

Установлено положительное отклонение от линейной зависимости па
раметров ячейки а, Ь и V в зависимости от состава в соответствии с прави
лом Вегарда-Ретгерса [8]. Уравнения параметр-состав, по [8]:

а = 8,384(11) + 0,013(20)Аи -  0,455(24)А«2 + 0,243(27)Ап\
Ъ = 12,951(10) + 0,033(3)Дл -  0,137(3)Л«2 + 0,016Ал3,

с = 14,227(18) + 0,011(4)Ди -  0,077Д«2 + 0,006Ал3,
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V = 1383,0(6,7) + 11,88(1,24)4л -  62,11(0,09)А«2 + 4,31 (0,06)4/гЗ

(в оригинальной работе не указаны знаки перед коэффициентами в уравне
ниях регрессии).

Сдвиговое превращение монокл. <-» трикл. зависит от температуры. При 
1500° критическим составом является An^Sr-Fsp^ (мол.%) (более кальцие
вые составы -  триклинные, более стронциевые -  моноклинные) [6, 7]. При 
комнатной температуре критический состав, согласно данным Нагера [4-7], 
смещается в область, более богатую стронцием, -  An9Sr-Fsp9l.

Согласно Трибаудино с соавт. [9], фазовые взаимоотношения в области 
ряда, богатой стронцием, могут быть описаны с помощью совместного дей
ствия (coupling) параметров диффузионного Si/Al-упорядочения Qod (приво
дящего к изменению симметрии С2/т —» 121с) и сдвигового (displacive) пре
вращения Q (ведущего к изменению симметрии /2/с —> / I ). Инверсия мо
нокл. —» трикл. наблюдалась в интервале составов 4/?40Sr-Fsp60-4n9Sr-F.sp9I, 
которые при комнатной температуре метастабильно сохраняли моноклин
ную симметрию. В изотермических опытах при 1350° с гелем состава A«30Sr- 
Fsp10 наблюдалась неравновесная кристаллизация моноклинных Ca,Sr-n.in. 
с пр. гр. С2/т, которая в течение 1,5-5 ч последовательно менялась на /2/с, 
а затем на /1 . Изменения в параметрах ячейки, так же как и величина ска
лярного спонтанного напряжения es, при этом были незначительны для пре
вращения С21т —» /2/с, но е5 = 0,028 для превращения /2/с —> /1 (хотя в анор
тите для того же перехода E s  = 0,008). Данные опыты доказывают, что в 
Ca,Sr-n.ui. взаимодействие параметров идет с преобладанием роли дисплас- 
сивного параметра Q.

Физ.-хим. конст. Энтальпия смешения (Д„й//)рассчитывалась по зна
чениям энтальпии растворения (Ат,Нт  к) в расплаве 2РЬО - В20 3 при 
973 К. Полученные значения А ^Н ^з  к для Апт  63,60 ± 0,35 кДж/моль, для 
Sr-Fipioo 86,88 ± 2,16, для An20Sr-Fspm 81,16 ± 1,35, для An^Sr-Fsp^
73,2 ± 1,31, для 4n50Sr-F5p50 72,84 ± 0,92, для AnmST-Fsp40 70,04 ± 0,98, для 
4«80Sr-Fip2o 68,46 ± 0,53 кДж/моль. Энтальпия растворения связана с со
ставом уравнением [8]

Д^Дш к = 87,24(±1,20) -  42,86(2,02)4« + 32,45(2,48)А«2 -  12,05(2,75)4«^,
где Ап -  мольная доля анортита в твердом растворе Ca,Sr-Fsp.

Полученные значения AmiJi: для 4n2oSr-Fsp801,26 ± 2,26, для 4n40Sr-Fsp60 
4,69 ± 2,55, для 4«50Sr-Fsp50 2,85 ± 1,51, для 4n60Sr-Fip40 3,39 ± 1,42, для 4ng0Sr- 
Fsp2о 0,50 ± 0,96 кДж/моль.

Двупараметрическое уравнение Маргулеса связи энтальпии смешения с 
составом [8]

AmL(H = 18,62(±9,99)4«( 1-4«)2 + 6,94(±9,99)4«2(1-Ап),

где Ап -  мольная доля анортита в твердом растворе Ca,Sr-n.ni.
Кривая симметрична, так как различие в радиусах Sr и Са невелико 

(0,14 А) по сравнению с различием Ba-Sr (0,18 А) и Ва-Са (0,32 А), и вхож
дение Sr в анортит не сопровождается возрастанием энтальпии смешения 
[8]. Чернышевой и др. [8] рассчитаны также свободные энергии Гиббса для 
Ca,Sr твердых растворов в интервале составов XSr_f sp 0,1-0,9 при 700,800,900 
и 1000 °, варьирующие в пределах -(3494,29-3515,95), -(3419,41-3446,78), 
-(3344,72-3380,57) и -(3270,06-3315,21) соответственно.
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Искусств. Синтезированы в основном пиросинтезом из смесей СаСОэ, 
SrC03, А120 3 и  Si02 Бамбауэром и Нагером [6] за 24 ч при 1500°С; Черныше
вой с соавт. [8] -  при 1350-1400°С в течение 5-7 сут.

Эксперим. Сиражиддиновым и др. [3] в системе Ca[Al2Si20 8]-Sr[Al2Si20 8] 
установлен минимум на кривой ликвидуса при Artgfßi-Fsp^  (мол.%).
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Стронциево-бариевые полевые пшаты Strontium-barium feldspars
(Sr, Ba)[Al2Si2Og]

Непрерывный изоморфный ряд между стронциевым полевым шпатом 
Sr[Al2Si20 8] и цельзианом Ba[Al2Si2Og]. Синтезированы Бруно и Гаццони [1], 
Сиражиддиновым с соавт. [2], Нагером с соавт. [3,4].

Структ и морф крист. Монокл. с. С2А — d i m .
Параметры ячейки по Бамбауэру и Нагеру [3]:

Sr-Fsp/Cn, мол.% «0 ь0 со а ß У V

100/0 8,389 12,970 14,163 90,00 115,42 90,00 1402
90/10 8,413 12,978 14,278 90,00 115,37 90.00 1409
80/20 8,438 12,986 14,295 90,00 115,34 90,00 1416
70/30 8,463 12,995 14,309 90,00 115,31 90,00 1423
60/40 8,489 13,003 14,321 90,00 115,25 90,00 1430
50/50 8,512 13,008 14,335 90,00 115,19 90,00 1436
40/60 8,537 13,021 14,351 90,00 115,19 90,00 1444
30/70 8,563 13,024 14,366 90,00 115,11 90,00 1451
20/80 8,585 13.031 14,376 90,00 115,11 90,00 1456
10/90 8,612 13,039 14,392 90,00 115.10 90,00 1463
0/100 8,635 13,046 14,406 90,00 115,10 90.00 1470

Погрешность линейных параметров ±0,002 Ä, угловых ±0,01°, объема ±0,3 Ä3.

Параметры ячейки по Чернышевой с соавт. [5]:
Sr-Fsp, мол.% АО bo со

0 8,6395(28) 13,0405(54) 14,4050(47)
25 8,5812(37) 13,0197(74) 14,3620(62)
50 8,5134(24) 13,0035(64) 14,3287(37)
75 8,4421(28) 12,9864(73) 14,2913(53)

100 8,3865(22) 12,9663(65) 14,2600(32)
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St-Fsp, мол.% а Р 7 V

0 90 115,10(2) 90 1469,65(1,80)
25 90 115,14(3) 90 1452,56(2,41)
50 90 115,18(2) 90 1435,73(2,15)
75 90 115,22(3) 90 1417,42(2,08)

100 90 115,40(3) 90 1400,72(2.01)

Установлена линейная зависимость параметров а, b и V от состава [5]. 
Уравнения параметр-состав по [5]:

а = 8,639(17) -  0,187(3)(Sr-Fsp) + 0,200(3)(Sr-Fsp)2 -  0,135(4)(Sr-Fsp?,
b = 12,997(14) -  0,066(3)(Sr-Fsp) + 0,038(Sr-Fsp)2 -  0,004(Sr-Fsp)3,
c = 14,325(47) -  0,203(8)(Sr-Fsp) + 0,147(Sr-Fip)2 -  0,010(Sr-Fíp)3,
V = 1433,0(22,8) -  60,92(3,56)(Sr-Fsp) + 31,04(0,25)(Sr-Fíp)2 -
-  1,86(0,02)(Sr-Fíp)3

(в оригинальной работе не указаны знаки перед коэффициентами в уравне
ниях регрессии).

Параметры ячейки по данным Котельникова и др. [6, 7]:
y F¡P
л Ва

а Ъ с Р У

0,00* 8,385(1) 12,968(1) 7,131(1) 115,37(1) 700,7(1)
0,002* 8,393(1) 12,972(1) 7,131(1) 115,40(1) 701,3(2)
0,19* 8,437(1) 12,986(1) 7,139(1) 115,27(1) 707,3(2)
0,212* 8,437(2) 12,988(1) 7,146(2) 115,33(1) 707,8(3)
0,45* 8,501(1) 12,998(1) 7,163(1) 115,16(1) 716,4(2)
0,49* 8^09(1) 13,001(1) 7,163(1) 115,15(1) 717,3(3)
0,522* 8^16(2) 13,005(2) 7,169(1) 115,17(1) 718,6(2)
0,58* 8,535(1) 13,011(2) 7,166(1) 115,09(1) 720,7(2)
0,612* 8Д37(1) 13,014(1) 7,174(1) 115,15(1) 721,5(2)
0,80* 8Д98(1( 13,035(1) 7,185(1) 115,08(1) 729,3(2)
0,832* 8^87(1) 13,031(1) 7,188(1) 115,14(1) 728,1(1)
1,00* 8,642(1) 13,049(1) 7,204(1) 115,17(1) 735,2(1)
1.002* 8,637(1) 13,049(1) 7,207(1) 115,18(1) 735,1(2)

* Сухой синтез при 1450 °С, 48 ч.
** Синтез в гидротермальных условиях, 700 °С, Рц2о  = 2 кбар, 12 сут.

Уравнения параметр-состав [6]:
а = 8,3890 + 0,23619Сл + 0,02612Сл2 -  0,01212114СлЗ (±0,005),

Ъ = 12,9710 + 0,06686Сл -  0,008843Сл2 + 0,0207940*» (±0,003),
с = 7,1304 + 0,072425Сл -  0,021725Сл2 + 0,66536СлЗ (±0,003),
р = 115,386-0,38417Сл -  0,48992Сл2 + 0,66536СлЗ (±0,03),
V = 700,978 + 32,6998Сл + 2,79312Сл2 -  1,379746СлЗ (±0,6).

Физ.-хим. конст. Энтальпия смешения (АтЬН) рассчитывалась по значе
ниям энтальпии растворения (Дда///973 к) в расплаве 2РЬО • В20 3 при 
973 К. Полученные значения ^„¡Н ^  к для Сл100 109,16 ± 0,76 кДж/моль, 
для Cл25Sг-Fi'p75 87,88 ±1,03, для Сл508г ^ 5р50 93,21 ±2,29, для Сл758г ^ р 25
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100,72 ± 1,87 кДж/моль. Энтальпия растворения связана с составом урав
нением

А5п1Нт  к = 109,16(±0,03) -  33,20(0,05)8^/^ -  7,19(0,05)(8г-^р)2 -  
-  18,09(0,06)(8г-/\ф)3,

где Бт-Ряр - мольная доля 8г-анортита в твердом растворе 8г,Ва-п.ш.
Полученные значения Ат1ХН\ для Сл258г-^ р 75 2,93 ± 2,05, для О 1508г-/\ф50 

4,98 ± 1,84, для Сл758г ^ р 25 4,56 ± 1,92 кДж/моль. Двупараметрическое урав
нение Маргулеса связи энтальпии смешения с составом [5]:

АтЬН = 11,21 (±0,84)8г-Лр( 1-Sr-F.jp)2 + 6,84(±0,70)8г-/^р2(1-8г-^р),

где 8г-/\ф -  мольная доля 8г-анортита в твердом растворе 8г,Ва-п.ш.
Кривая является асимметричной -  вхождение более крупного Ва в стру

ктуру Sr-n.ni. сопровождается увеличением энтальпии смешения [5].
Согласно [7], найдены следующие значения энтальпии растворения 

{Ат,Нт  к) в расплаве 2РЬО • В2Оэ при 973 К: для Х{£р = 0,0 87,02 ± 2,49,
Х£р = 0,19 92,46 ± 1,68, Х £р = 0,49 97,91 ± 4,33, Х*р = 0,80 103,45 ± 2,20, 
Х ^р = 1,00 110,27 ± 7,38 кДж/моль (в сухих опытах), Х ^ р = 0,0 84,4 ±6,1, 
Х{£р = 0,52 101,4, Х{£р = 1,00 117,2 ± 5,3 кДж/моль (при гидротермальной 
перекристаллизации).

Искусств. Получены в основном пиросинтезом из смесей СаС03, 8гС03, 
А12Оэ и 8Ю2: Бамбауэром и Нагером [3] за 24 ч при 1500 °; Чернышевой с со- 
авт. [5] при 1350-1400° в течение 5-7 сут. Котельниковым и др. [6, 7] синте
зированы из оксидов и карбонатов при 1450°, 48 ч, а также перекристалли- 
зованы в гидротермальных условиях при 700° и РН2о - 2 кбар за 11-12 сут.
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Кальциево-бариевые полевые шпаты Calcium-barium feldspars
(Ca, BaXAl^iiOg]

Изоморфный ряд с ограниченной смесимостью. Синтезирован Бруно и 
Гаццони [1], Нагером с соавт. [2, 3], Чернышевой с соавт. [4]. Сольвус име
ет асимметричный вид, и в соответствии с правилом полярности изоморфиз
ма Са (как компонент с меньшим атомным радиусом) имеет большую рас
творимость в Ва-матрице, чем Ва-компонент в Са-матрице; в результате при 
1350 °С сосуществуют составы Лл20С/г80 и Ап95Сп5 [4]. Согласно [5], при 
1450 °С в цельзиане растворяется 25% анортитовой молекулы, при 1500 °С -

29 Минералы, том V. Выл. 1
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30 мол.% Ал. Критическая температура сольвуса оценивается в 2700°, а эф
фективный радиус алюмосиликатного иона [А125!20 8] как 2,61 А.

Структ. и морф, крист. Кальциевые члены ряда -  триклинные, барие
вые -  моноклинные.

Параметры ячейки по Чернышевой с соавт. [4]:
An, мол.% «0 bo Co

0 8,6395(28) 13,0405(54) 14,4050(47)
10 8,6050(36) 13,0340(81) 14,3843(64)
20 8,5785(30) 13,0252(60) 14,3712(50)
95 8,1988(29) 12,8740(77) 14,1636(67)

100 8,1856(20) 12,8710(67) 14,1650(59)

An, мол.% a ß 7 V

0 90 115,10(2) 90 1469,65(1,80)
10 90 115,10(4) 90 1460,95(2,57)
20 90 115,07(3) 90 1454,49(1,95)
95 93,08(3) 115,77(3) 91,15(3) 1342.75(25,27)

100 93,18(2) 115,77(3) 91,13(2) 1340,26(21,79)

Установлено положительное отклонение от линейной зависимости па
раметров ячейки a, b и V в соответствии с правилом Вегарда—Ретгерса [4]. 
Уравнения параметр-состав по [4]:

a(Â) = 8,637(9) -  0,197(14)Ал -  0,664(15)А л2 + 0,409(15)Ал3,
Ь(А) = 13,040(2) -  0,001 (3)Ал -  0,449(4)Ал2 + 0,281(2)АлЗ,
c(Â) = 14,403(8) -  0,079(12)Ал -  0,586(13)Ал2 + 0,408(13)Ал3,
V(Â3) = 1468,8(3,1) -  32,28(4,98)Ал -  264,1(5,2)Ал2 + 167,8Ал3.
В оригинальной работе не указаны знаки перед коэффициентами в урав

нениях регрессии.
Физ.-хим. конст. Энтальпия смешения (AmJf)  рассчитывалась по значениям 

энтальпии растворения (Aso!H913 к) в расплаве 2РЬО ■ В2Оз при 973 К. Получен
ные значения Ам,Нт  к для Лл100 = 63,60 ± 0,35 кДж/моль, для Ап^Сщ^ = 
= 103,87 ± 1,93, для Лл2оСл8о = 96,66 ± 1,49, для Ап^Сп5 = 62,06 ± 1,37 кДж/молк 
Энтальпия растворения связана с составом уравнением [4]

AsolHgn к = 109,39(±0,49) -  57,25(0,84)Лл -  55,59(0,88)Лл2 + 66,52(0,91)Л л3,
где Лл -  мольная доля анортита в твердом растворе.

Полученные значения АтЬН: для Лл,0Сл90 = 0,84 ± 0,96, для 
An2(jCnS0 = 3,85 ± 1,80, для Лл95Сл5 = 3,18 ± 1,92 кДж/моль. Двупараметриче
ское уравнение Маргулеса связи энтальпии смешения с составом [4]:

AmixH = 9,94(±4,41 )Лл( I-Ап)2 + 74,72(±12,49)Лл2(1-Ап),
ще Ап - мольная доля анортита в твердом растворе.

Кривая является асимметричной -  вхождение более крупного Ва в стру
ктуру анортита сопровождается увеличением энтальпий смешения [4].
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ТРОЙНЫЕ ИЗОМОРФНЫЕ СЕРИИ ЩЕЛОЧНОЗЕМЕЛЬНЫХ
ПОЛЕВЫХ ШПАТОВ

Кальциево-стронциево-бариевые полевые шпаты (тройные) 
Calcium-strontium-barium feldspars (ternary) 

(Ca,Sr,Ba)[AI2Si2OgJ

Синтезированы из смесей СаСОэ, SiC03, ВаСОэ, у-А120 3 и Si02 за 24 ч 
при 1400°С [1]. В системе (Са, Sr, Ba)[Al2Si20 8J при 1400°С и давлении 1 бар 
в области составов (Ca90_30Sr0_20Ba10_70)[Al2Si2Og] наблюдалась несмесимость, 
а между Ва-, Са,Ва- и Ca,Sr-n.ni., с одной стороны, и Са-, Ва,Са- и Sr.Ca-п.ш., 
с другой стороны, дисплассивное сдвиговое превращение монокл. —> трикл. 
[1-3] (см “Кальциево-стронциевые...”, “Стронциево-бариевые...” и “Каль
циево-бариевые полевые шпаты”).

Параметры ячейки [1]:

An/Si-FsplCn «0 bo со а ß У V

0/90/10 8,411 12,981 14,279 90,00 115,37 90,00 1409
10/80/10 8,400 12,978 14,274 90,00 115,42 90,00 1405
20/70/10 8,384 12,974 14,263 90,00 115,45 90,00 1401
30/60/10 8,369 12,967 14,260 90,82 115,51 90,50 1396
40/50/10 8,342 12,951 14,254 91,50 115,56 90,77 1388
50/40/10 8,329 12,943 14,243 91,87 115,63 90,91 1383
60/30/10 8,303 12,930 14,231 92,20 115,67 90,92 1375
70/20/10 8,279 12,913 14,216 92,56 115,73 90,94 1367
80/10/10 8,247 12,903 14,202 92,86 115,77 91,01 1358
70/20/10 8,279 12,913 14,216 92,56 115,73 90,94 1367
60/20/20 8333 12,945 14,248 91,99 115,64 90,74 1384
50/20/30 8,366 12,965 14,266 91,39 115,53 90,60 1396
45/20/35 8,407 12,983 14,289 90,75 115,49 90,40 1408
40/20/40 8,431 13,002 14,298 90,00 115,32 90,00 1417
30/20/50 8,487 13,010 14,330 90,00 115,26 90,00 1434
0/20/80 8,586 13,033 14,378 90,00 115,04 90,00 1458
30/60/10 8,369 12,967 14,260 90,82 115,51 90,50 1396
30/50/20 8,394 12,978 14,273 90,00 115,45 90,00 1404
30/40/30 8,425 12,992 14,292 90,00 115,38 90,00 1413
30/20/50 8,487 13,010 14,330 90,00 115,26 90,00 1431
30/10/60 8,515 13,018 14,343 90,00 115,18 90,00 1439
30/5/65 8,547 13,027 14,361 90,00 115,16 90,00 1447
100/0/0 8,184 12,865 14,174 93,22 115,80 91,21 1340
90/5/5 8,211 12,887 14,183 93,08 115,79 91,12 1348
80/10/10 8,247 12.903 14,202 92,86 115,77 91,01 1358
70/15/15 8,283 12,910 14,220 92,60 115,76 90,95 1367
60/20/20 8,333 12,945 14,248 91,99 115,64 90,74 1384
40/30/30 8,400 12,989 14,281 90,77 115,46 90,30 1407
Q/50/50 8316 13,012 14,337 90,00 115,17 90.00 1438
0/100/0 8,387 12,971 14,263 90,00 115,40 90,00 1402
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An/Sr-Fsp/Cn «0 *0 со а ß У V

10/80/10 8,400 12,978 14,274 90,00 115,42 90,00 1405
20/60/20 8,411 12,982 14,281 90,00 115,41 90,00 1408
30/40/30 8,425 12,992 14,292 90,00 115,38 90,00 1413
35/30/35 8,421 12,991 14,297 90,00 11539 90,00 1413
40/20/40 8,431 13,002 14,298 90,00 115,32 90,00 1417
20/80/0 8,361 12,967 14,251 90,49 115,50 90,34 1394
30/60/10 8,369 12,967 14,260 90,82 115,51 90.50 1396
40/40/20 8,369 12,961 14,262 91,19 115,51 90,56 1396
50/20/30 8,366 12,965 14,266 91,39 115,53 90,60 1396

Погреш ность линейных параметров ±0,002 À, угловых ±0,01°, объема ±0,3 Â.

Сдвиговые превращения монокл. —» трикл. на тройной диаграмме прояв
ляются в виде прямолинейных граничных линий: от Лл318г-^5р69Сл0 до 
Ап^т-Р$р9Сп29 при 1000° и от Д/г98г-/7.ф91Дл0 до Лл5|8г-/75р9Ал40 при 25° [1-3]. 
Уравнение для вычисления температуры данного фазового перехода в зави
симости от состава Са,8г,Ва-п.ш:

Т, °С = 3979,1 -47,038 8г[А128120 8] мол.% -  76,788 В а ^ ^ ь С у  мол.% 

с коэф. корреляции 0,990 [1].
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СМЕШАННЫЕ ИЗОМОРФНЫЕ РЯДЫ 
И СЕРИИ ПОЛЕВЫХ ШПАТОВ

СМЕШАННЫЕ ДВОЙНЫЕ ИЗОМОРФНЫЕ РЯДЫ 
ПОЛЕВЫХ ШПАТОВ

Натриево-кальциевые полевые шпаты (плагиоклазы) 
Sodium-calcium feldspars (plagioclases)

(Na,Ca)[(Al,Si)4Og]

Название от греч. яХаую£; (плагиос) -  косой, наклонный и x^-aoiÇ (кла- 
зис) -  излом, подчеркивает что угол между пл. сп. (001) и (010) существенно 
отличается от прямого (от 86°24' в альбите до 86°50' в анортите).

Плагиоклазы представляют собой изоморфный ряд между натриевым -  
щелочным (альбит, анальбит, мональбит) и кальциевым -  щелочноземель
ным (Р-анортит, /-анортит) конечными членами, в котором одновременно с 
замещением Na на Са эквивалентная часть Si замещается на А1. Состав пла
гиоклаза принято характеризовать его номером, соответствующим содер
жанию анортитовой составляющей (Ал0-Ал100) (Е.С. Федоров, Ф.С. Калкинс, 
1917).
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Разное. По химическому составу плагиоклазовый рад традиционно под
разделяют на альбит (Ало-ю)» олигоклаз (Лл^зо), андезин (Аи^о), лабрадор 
(Ля50_7о)> битовнит (Л л^.^ и анортит (Лл^юо). Среди гомогенных плагиок
лазов по структурному состоянию выделяют высокотемпературную и низко
температурную серии. Кристаллические структуры крайних членов ряда су
щественно различаются: в альбите, NaAlSi30 8, (см. “Натриевый полевой 
шпат”, “Мональбит”, “Анальбит”, “Альбит”) Si и А1 упорядочиваются по 4 не
эквивалентным позициям, в анортите CaAl2Si20 8 (см. “Анортит”) они череду
ются в Si,Al-KapKace и строго упорядочены, что приводит к удвоению элемен
тарной ячейки по оси с, 7 х 2 = 14 А (отличия высокотемпературной объемно- 
центрированной структуры определяются смещением атомов Са). В промежу
точных членах ряда ал ¿битовые 7 А домены чередуются в разных пропорци
ях с анортитовыми 14 А доменами (рентгеновские рефлексы последних, от
ветственные за удвоение ячейки, проявляются в них как слабые сателлитовые 
отражения). Структура низкотемпературного альбита сохраняется лишь до 
состава Ап5, расширяя область олипжлаза, что позволяет выделить составы 
A«5_,0 как альбит-олигоклазы.

Как и в щелочных полевых шпатах, в плагиоклазах установлены явле
ния фазового распада. Выделяют три области распада: перистериты (peris- 
terites) (в области альбита-олигоклаза, А/22-Ал|5, с образованием пластин 
толщиной X = 1000-5000 А по пл. (081), близкой к (010), соответствующих по 
составу альбиту и олигоклазу Ал^, иногда Ал20_35), область Бёггилъда 
(Bpggild intergrowth) (в андезине -  лабрадоре, Ал48-Ал58, с образованием двух 
фаз “e’’-плагиоклазов Ал45 и Ап50̂ 60) и область Гуттенлошера (Huttenlocher 
intergrowth) £в лабрадоре-битовните, Ап^-Ап^, с образованием пластин 
X = 125-850 А “e’’-плагиоклаза Ал63 и /-анортита) (фиг. 85).

Структурные и субсолидусные фазовые взаимоотношения в плагиокла
зах сложны, дискуссионны и интерпретируются неоднозначно [1, 2].

Распавшиеся плагиоклазы нередко обнаруживают иризацию. Альбит- 
олигоклазы и олигоклазы с голубым или молочно-белым жемчужным отли
вом по аналогии с K,Na-n.ui. выделяют как лунные камни -  moonstones 
(см. “Олигоклаз”). Голубая и сине-зеленая иризация характерна для лабра
дора. Авантюриновые альбит-олигоклазы и лабрадоры, обнаруживающие 
желто-оранжевый или соответственно красновато-розовый, малиновый 
отлив, выделяют как солнечные камни — sunstones (см. “Олигоклаз”, “Лаб
радор”).

Структ. и морф, крист. Трикл. с. С] -  Р \, условно С1 (в альбите), С /-Р 1
(в анортите). Z = 4 (в альбите), Z = 8 (в анортите). Параметры ячейки см. при 
описании конкретных членов плагиоклазового ряда.

Зависимость величины расщепления Д20(131-131) от состава (содер
жания Ап) и структурного состояния (высокотемпературная и низкотемпе
ратурная серии) впервые установлена в [3] и в модифицированном виде 
представлена в виде “диаграммы Слеммонса” [4], на которой выделены “ин
дексы упорядоченности” плагиоклазов в условной шкале от 0 до 100.

Физ. св. Сп. по (001) совершенная, по (010) ясная, по (110) слабо выраже
на. Излом неровный. Хрупкий. Тв. 6 - 6 У2. Уд. в. от 2,62 (альбит) до 
2,76 (анортит). Цв. белый, желтый, розовый, зеленый, черный. Часто бес
цветные. Характерные цвета иризации -  белый, голубой, желтовато-белый 
(олигоклаз-перистерит, беломорит, лабрадор) или золотистая окраска, обу
словленная включениями чешуек гематита (авантюриновый олигоклаз, сол-
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Фиг. 85. Структуры фазового распада в плагиоклазах
а, б -  перистеритовый фазовый распад в олигоклазе Хето-Ламбина, Карелия (по данным Н.С. Се

ребрякова); в -  фазовый распад типа “Бёггильда” в иризирующем в оранжево-желтых тонах лабрадоре, 
с. Слипчицы, Житомирская обл., Украина (по данным Н.К. Крамаренко, 1975)

нечный камень). Прозрачные или полупрозрачные. Черта бесцветная. 
Бл. стеклянный. Просвечивают по краю.

ИК-спектроскопия используется для определения состава плагиоклазов 
[5, 6] и их термальной истории [5]. Характеристическими являются полосы 
А в области длин волн 15,4-16,7 ммк и В в области 18,2-20,0 ммк (в России, 
где обычно используются частоты, это соответствует V, = 650-600 см-1 
\ 2 = 550-500 см-1). Согласно [7], полоса поглощения V, зависит от состава 
плагиоклазов, меняясь от 649 см-1 в альбите до 620 см-1 в анортите в низко-
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Альбит Олигоклаз Андезин

Фиг. 86. Кристаллооптическая ориентировка низких плагиоклазов (по Трёггеру (1971, 1979, 
1982))

температурной серии, и от степени их упорядоченности. На основании изу
чения природных и отожженных андезинов состава Ап31_зд из гранитоидов 
Кавказа выведены следующие уравнения:

Д20(131 -131) = -0,03(V, -  630,3) -1,86,

Д20(131 -131) = -0,03(Ду -  88) -1,86, 
где Ду = У|-У2.

Индекс упорядоченности по Слеммонсу ИУ = 8,13(Ду-88,8) + 39.
Микр. Оптические свойства плагиоклазов -  непрерывная функция со

става и степени упорядоченности; каждому плагиоклазу определенного со
става и степени упорядоченности отвечает определенная ориентировка оп
тической индикатрисы (Марфунин, 1962). Оптическая ориентировка плаги
оклазов изучалась в [8-26]. Изменение ее для разных членов плагиоклазово- 
ш  ряда показана на фиг. 86.

Поскольку плагиоклазы триклинны и косоугольная система координат 
(положение осей в ячейке) неудобна для использования, а кроме того, меня
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ется в зависимости от химического состава, в качестве системы координат 
выбираются взаимно перпендикулярные направления: оптические оси и оси 
индикатрисы соотносятся с системой взаимно перпендикулярных кристал
лографических направлений: ±(010) (двойниковая ось альбитового двойни
ка), [001] (двойниковая ось карлсбадского двойника) и ±[001] в пл. (010) 
(двойниковая ось альбит-карлсбадского двойника). Бурри [19, 20] оптиче
ская ориентировка плагиоклазов выражалась с помощью отсчитываемых от 
этих координат углов Эйлера Ф, Ч* и 0. Оптическая ориентировка плагиок
лазов в проекции перпендикулярно оси с [001] дана Бекке [8] с помощью ко
ординатных углов X и Ф (сетка Вульфа расположена горизонтально, ±(010) 
справа, +Х отсчитывается от горизонтального диаметра вверх, +Ф от верти
кального диаметра вправо).

Гораздо удобнее использовать обратную связь: положение отдельных 
кристаллографических элементов относительно осей оптической индикат
рисы. Построены многочисленные диаграммы положения сп. по (001) и 
(010), выходов двойниковых осей наиболее обычных законов: ±(010) (альби
тового), [001] (карлсбадского), ±[001]11(010) (альбит-карлсбадского), [010] 
(периклинового), [100] (эстерельского), ±[100]11(010) (альбит-эстерельского) 
для плагиоклазов разного состава, определяемых с помощью универсально
го столика Е.С. Федорова [17,18, 24, 25].

Оптическая ориентировка плагиоклазов зависит не только от их хими
ческого состава, но и от структурного состояния. Согласно Марфунину 
(1962), для низкотемпературной серии:

Ап, %
Опт. ось >4 Опт. ось В ±(010)

X Ф к Ф % Ыт Ыр

1,5 68,3 -38,8 -76,5 -3 5 3 18,0 72,0 89,0
2,5 70,0 -37,0 -82,0 -35,7 17,2 72,8 893

16,0 68,0 -44,8 +803 +46,8 5 3 85,0 -8 8 3
18,0 70.0 -29,0 64,4 38,0 6,0 86,0 -8 5 3
24,0 73,0 -40,8 63,0 41,0 5,8 843 893
40,0 78,0 -51,8 323 41,0 20.8 70,2 84,6
48,0 79,5 -55,0 19,0 39,8 25,5 66,5 80,0
54,0 77,5 -57,8 12,5 323 29,0 66,0 75,0
60,0 67,0 -57,0 10,0 25,0 31,6 64,8 723

[001] _Ц001]Н(010) Углы Эйлера*

N8 Ми Ыр Ыт А1р Ф Ч» е

13 72,2 19,0 843 -87,0 84,8 6,0 89.0 108,0 84,0
2 3 73,0 18,0 84,4 -88,0 84,8 5,6 89,5 107,0 84,0

16,0 84,3 163 74,3 -8 9 3 743 15,5 91,0 96,0 74,5
18,0 88,4 21,0 69,0 +84,2 693 21,8 95,0 88,5 69,0
24,0 853 233 66,5 863 67,0 23,2 90,5 85,0 66,5
40,0 71,0 44,0 52,0 82,2 53,0 38,0 83,0 66,0 53,0
48,0 67,0 533 453 79,0 45,5 46,5 77,5 57,0 45,5
54,0 64,0 63,0 39,2 78,0 38,0 55,0 66,0 46,0 39,0
60,0 63,0 70,0 35,0 75,6 33,2 60,7 58,0 36,3 35,0
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Для высокотемпературной серии (отжиг при 1060 °С):

Ап , %
Опт. ось А Опт. ось В ±(010)

X <Р X Ч> Ng Nm Np

и 62,5 -37,0 -85,2 -43,0 18,2 72,0 -87.0
2.5 67,0 -18,7 +79,0 +29,3 13,8 77.0 -85,5

16.0 70,0 -33,5 +68,0 +40,0 3,5 88,5 -87,0
24,0 74,5 -26,5 55,8 36,8 16,0 74,5 86,0
40,0 80,0 -43,0 30,0 37,0 27,0 63,0 87,5
48,0 80,0 -47,0 16,0 34,6 31,5 59,5 82,5
54,0 76,0 -53,3 10,2 31,5 32,0 61,5 76,5
60,0 72,0 -52,5 8,2 25,5 34,5 61,5 73,0

An, %
[001] ±[001]||(010) Углы Эйлера*

Ng Nm Np Ng Nm Np Ф T e

1,2 72,0 22,0 78,0 -88,5 77,5 12,5 93,0 108,0 78,0
2,5 76,5 22,0 73,0 89,5 72,0 18,0 95,0 104.0 73,0

16,0 90,0 21,0 69,0 86,0 69,5 21,0 93,5 90,0 69,0
24,0 78,5 27,0 66,0 79,2 68,0 25,0 95,0 77,0 66,0
40,0 67,0 44,0 55,0 76,8 58.2 35,0 87,0 61,5 54,5
48,0 63,0 54,0 48,0 74,0 54,0 43,5 80,0 52,5 48,0
54,0 62,5 63,0 40,5 75,5 41,0 52,5 69,0 42,5 39,5
60,0 61.2 69,0 37,5 74,0 37,2 57,6 62,0 36,0 37,5

* Ф -  угол ±  [001311(010) с *Р -  угол N 2 ' с И т , 0 -  угол [001] с Ыр, N g’ -  точка 
пересечения пл. опт. осей с пл., перпендикулярной [001].

Показатели преломления плагиоклазов определялись в [27-29].
Диагн. исп. В отличие от всех остальных полевых шпатов (кроме цель- 

зиана) анортит относительно легко растворяется в НС1 с образованием же
латиноподобной кремнекислоты, битовнит -  хуже, лабрадор -  плохо. Аль
бит, олигоклаз и андезин растворяются только в HF. Все плагиоклазы раз
лагаются также расплавленной содой Na2C03. П.п.тр., наоборот, альбит пла
вится легко в белое стекло, окрашивая пламя в желтый цвет, остальные 
плагиоклазы вплоть до лабрадора -  довольно легко, анортит -  с трудом.

Диагност. Химический состав плагиоклазов может быть определен по 
показателям преломления, практически не зависящим от структурного со
стояния [30, 31]. Показатель пр является диагностическим для всего плагио- 
клазового ряда, показатели nga n m-  для плагиоклазов состава Дл 20-100-

Химический состав и структурное состояние плагиоклазов могут быть 
определены по “диаграмме Слеммонса” [4] (при известном составе можно 
определить степень упорядоченности и наоборот). Усовершенствование 
этой диаграммы выполнено в [32, 33].

Повед. при нагрев. Температуры плавления меняются от 1100 (альбит) 
до 1550° (анортит).

Нахожд. Плагиоклазы являются главными породообразующими мине
ралами магматических (вулканогенных и интрузивных) пород, от кислых до 
основных, метаморфических и метасоматических образований, пегматитов 
и гидротермалитов. Формируются в осадочных породах. Являются харак
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терными минералами Луны. Нередко образуются совместно с калиевыми, 
калиево-натриевыми и бариевыми полевыми шпатами.

Принадлежность плагиоклаза к высокотемпературной или низкотемпе
ратурной серии определяются по “диаграмме Слемонса”. Высокотемпера
турные плагиоклазы установлены во вкрапленниках молодых липаритовых 
и андезитовых лав Кёльского нагорья и Центр. Зангезура, в андезито-ба- 
зальтах Казбека [7], тогда как низкотемпературные плагиоклазы характер
ны для гранитоидов Центр. Кавказа [7].

Измен. Плагиоклазы в коре выветривания менее устойчивы, чем К-п.ш., 
и изменяются раньше него. Наиболее устойчив альбит [34], наименее -  каль
циевые плагиоклазы. При гипергенном изменении альбит-олигоклаза и оли- 
гоклаза образуется галлуазит [35-38], по андезину, лабрадору и битовниту -  
монтнориллонит [36, 39-41], реже галлуазит [41] (в отличие от К-п.ш„ по 
которому развивается каолинит).

Галлуазит замещает олигоклаз без образования каких-либо промежу
точных фаз, нарастая на него эпитаксически в такой же ориентировке, как 
каолинит по микроклину (см. “Микроклин”). Первоначально образуются 
пластинчатые кристаллиты галлуазита, от которых с краев отходят ради
ально расходящиеся лучи, закручивающиеся в типичные для галлуазита 
трубчатые кристаллы; в каждом луче галлуазитовые слои ромбовидной 
формы черепицеобразно перекрывают друг друга так, что оси b в них соста
вляют с осью луча угол 90, или 60, или 30° [36].

В коре выветривания по габбро Новобурановского никелевого м-ния 
(Кемпирсайский рудный узел, Сев.-Зап. Казахстан) наблюдались зональные 
желваки боксита, образовавшиеся при замещении битовнита. Непосредст
венно по плагиоклазовой породе образуется зона “рисоподобного” галлуа
зита-10А (свернутые трубочки диаметром 0,05-0,1 мкм, длиной 0,2-0,3 мкм) 
блочно-мозаичного строения, переходящая в зону гиббсита. Во внешних ча
стях гиббситовой зоны вновь образуется галлуазит в виде ромбовидных пла
стинчатых новообразований галлуазита-7А, переходящих в спирально-за
крученные трубки (0,2-0,3 мкм шириной и 3-5 мкм длиной). Последователь
ное замещение битовнита неупорядоченным галлуазитом-10А, его раство
рение и замещение гиббситом, новообразование упорядоченного галлуази- 
та-7А связывается с нейтрализацией щелочных (pH ~ 10) растворов и их 
дальнейшим подкислением [41].

На о-ве Пинос, вблизи г. Новая Герона (Куба), лабрадор (Ап50_58) кварце
вого монцонита замещается гиббситом. Гиббситом замещаются и пойкили- 
товые включения плагиоклаза в ортоклазе монцонита. Лабрадор выветре- 
лой дайки габбро в ультрабазитовом массиве Маяри-Баракоа (никелевое 
м-ние Пунта Горда в районе Moa, пров. Оринте, Куба) замещается в основном 
гиббситом, но на поверхности замещаемого плагиоклаза обнаруживаются 
сферолиты (0,1-0,2 мкм) галлуазита с параметрами а = 5,15, b = 8,9 Á и 
dm  = 7,4А. Лабрадор выветрелой дайки амфиболизированного габбро на ни
келевом м-нии Соль Либано (Куба) замещается гётитом с примесью галлуа
зита, тогда как гиббсит здесь отсутствует [40]. Лабрадор (Ап41_53) анортозита 
Волыни (Украина) замещается монтмориллонитом. Монтмориллонит раз
вивается также по лабрадору в коре выветривания на Головинском лабрадо- 
ритовом м-нии (Украина); последующее его замещение гиббситом в верхних 
частях профиля объясняется подкислением щелочных растворов [41].

В палеогеновых корах выветривания на о-ве Ольхон (оз. Байкал) [42] не 
наблюдалось селективности в растворении полевых шпатов, и на поверхно
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сти одного и того же плагиоклаза (или микроклина) нарастают разные гли
нистые минералы. В нижней зоне кор по кислым породам (лейкократовые 
микроклиновые граниты) олигоклаз-андезин Ал30 замещается ди- и триокта- 
эдрическим монтмориллонитом, в средней зоне микроклин и плагиоклаз -  
галлуазитом и диоктаэдрическим монтмориллонитом, а в приповерхностной 
зоне при полной деструкции плагиоклаза возникают галлуазит и каолинит. 
Во всех зонах коры по основным породам (амфиболиты) андезин-лабрадор 
Апж замещается ди- и триоктаэдрическим монтмориллонитом (амфибол -  
триоктаэдрическим) и в средней и приповерхностной зонах (при полном раз
ложении плагиоклаза) появляется каолинит. Минеральный состав глини
стых минералов определяется химическим составом пород и сменой pH цир
кулирующих растворов.

Межплоскостные расстояния плагиоклазов характеризуются наличием 
рефлексов, которые при индицировании в 14 А ячейке, могут быть разделе
ны на четыре типа: “о” -  (h + к -  четн., / -  нечетн.), “¿” -  (А + к -  нечетн., 
/ -  нечетн.), “с” -  (А + к -  четн., / -  четн.) и “d” -  (А + к -  нечетн., / -  четн.). 
Сильные “a’’-рефлексы на слоевых линиях, проявляющихся при вращении 
или качании вокруг оси с, соответствующие 7 А ячейке, характерны для всех 
плагиоклазов. Более слабые '‘¿’’-рефлексы, проявляющиеся посередине ме
жду слоевыми линиями при вращении или качании вокруг оси с, указывают 
на наличие Si/Al-упорядоченности анортитового типа и 14 А ячейку и отсут
ствуют в структуре альбита. Одновременное присутствие и “¿’’-рефлек
сов характерно для объемно-центрированного анортита. Они наблюдаются 
в отожженных и закаленных после отжига плагиоклазах состава Ал^цх,. 
Наличие слабых “c’’-рефлексов и еще более слабых “(Г’-рефлексов указыва
ет на смещение атома Са к стенке полости, занятой крупным М-катионом, 
в (Al.Si)O-KapKace и характерно только для примитивного анортита (с также 
равно 14 Á). Все четыре типа рефлексов присутствуют в структуре прими
тивного анортита и наблюдаются в медленно охлажденных плагиоклазах 
состава Ал^,ад. С возрастанием содержания Na-компонента “¿”-, “с”- и 
“<Г’-рефлексы ослабевают, становятся диффузными и не проявляются в кис
лых плагиоклазах состава Abi00_40An0_60.

Медленно охлажденные плагиоклазы с суммарным составом от олигок- 
лаза ~ Ал,5 до битовнита ~ Ал75 (в интрузивных или метаморфических поро
дах) обнаруживают распад на домены с альбитовой и анортитовой структу
рами, когерентно связанные в частично-упорядоченной общей решетке. На 
их рентгенограммах наблюдаются “е”-рефлексы, представляющие собой па
ры симметрично расщепленных “¿’’-отражений анортита, соответствующие 
антифазному прорастанию мелких доменов, геометрически связанных в 
структуру, характерную для твердых растворов объемно-центрированного 
анортита (/-анортита) и одновременно свидетельствующих о перераспреде
лении А1 в позицию Т,0, как это характерно для твердых растворов со стру
ктурой низкого альбита. Структурная интерпретация “r’’-рефлексов совме
стима и с гипотезой о прорастании доменов низкого альбита с доменами 
примитивного анортита (Р-анортита), наиболее стабильными при низких 
температурах. Обособление “r ’’-рефлексов и их диффузность усиливаются с 
возрастанием содержания A¿-KOMnoHeHTa в пределах Ал50_|5> при этом “с”- 
рефлексы наблюдаются только в образцах с содержанием Ал-компонента 
более 50%. “/ ’-рефлексы, представляющие собой пары симметрично расще
пленных “«’’-отражений, наблюдаются в пределах Ал50_75. Таким образом, 
состав Алда является областью разрыва между Na- и Са-доменами для всего
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плагиоклазового ряда, но в областях перистеритов, Бёггильда и Гуттенло- 
шера наблюдаются “е”-суперструктуры с парами “е ”- и “е2”-отражений, со
ответствующим более натриевым и более кальциевым разностям продуктов 
фазового распада (Smith, Brown, 1988).
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Олигоклазы Oligoclases
(Nйо,95-0,70̂ ^0,05-0,30) [Alj ,05-1,30̂ *2.95-2 ,7oOjf]

Название от “олигос” -  малый и “клазис” -  раскалывать, указывает на 
меньший угол между плоскостями совершенной спайности, чем в альбите 
(Брайтхаупт, 1826) [1]. К олигоклазам относят плагиоклазы с содержанием 
анортитовой составляющей от 5-10 до 30%. Такое разделение обосновано 
тем, что альбитовая структура сохраняется только до состава АЬ95Ап5. В пе
трологической литературе ряд олигоклазов обычно выделяют в интервале 
составов АЬдоАпю-АЬчоАпщ. Чтобы привести эти данные в соответствие, 
иногда выделяют альбит-олигоклазы состава ̂ 95̂ 0̂ 5-1 о- Данное деление 
является принципиальным, так как альбит-олигоклазы существенно от
личаются от альбита генетически, образуясь в разных геологических про
цессах.

Кислые плагиоклазы существенно различаются по своим свойствам в за
висимости от структурного состояния {высокие -  высокотемпературные и 
низкие — низкотемпературные альбит-олигоклазы и олигоклазы). Если вы
сокие олигоклазы действительно являются гомогенными, то низкие обычно 
обнаруживают в области олигоклаза тонкий фазовый распад на альбит и 
плагиоклаз, близкий по составу к крайнему члену олигоклазовой области 
Оперистериты).

Синон. Алъбиклаз -  albiclase (Винчелл, 1925) -  синоним альбит-олигок- 
лаза.

Разное. Перистерит -  peristerite; лунный камень -  moonstone; бело- 
морит -  belomorite, разновидности с голубым или белым отливом, обус
ловленным преломлением света на границе фаз распада в плагиоклазе 
в олигоклазовой области составов; авантюриновый шпат, авантюрин -  
avanturine, солнечный камень -  sunstone, с красноватым или золотистым 
отливом, обусловленным отражением света от мелких включений гема
тита.

Характ. выдел. Кристаллы, зернистые массы.
Структ. и морф, крист. Трикл. с. С ) - Р 1, условно С 1 . Для высокотем-

о
пературного олигоклаза: = 8,17, 60 = 12,88, с0 = 7,11 А; а  = 93,3, р = 116,3,
у = 90,3°; V = 669,7 А3. Для низкотемпературного: а0 = 8,15-8,17, Ь0 = 
= 12,82-12,85, с0 = 7,12-7,14 А; а  = 93,6-94,0, (3 = 116,4-116,5, у = 88,5-88,6°; 
V = 666,6-668,4 A3; Z = 4.

Усредненная (по рефлексам “а”-типа) кристаллическая структура уточ
нена для высокого олигоклаза из пров. Квебек, Канада, A66g ,Ал2780г4,, ото
жженного при 1160° за 22 сут [2], и двух низких олигоклазов: из пегматита в 
гнейсах Камедо, Швейцария, A£>g20A/Z|60Or20 {AbH3JAnU7Or20 по [3]), и из пег
матита в округе Митчел-Каунти, игг. Сев. Каролина, США, Afc700A7228 0Or20 
{Ab69An2gOr2 по [4]) [5].

Параметры ячейки для структурно уточненных олигоклазов:

ао Ьо со а Р У V
1 8,1733(6) 12,8818(5) 7,1103(6) 93,314 116,282(4) 90,275(4) 669,7
2 8,1553(3) 12,8206(5) 7,1397(4) 93,965(7) 116,475(3) 88,632(5) 666,6
3 8,169(3) 12,851(4) 7,124(2) 93,63(3) 116,40(2) 89,46(2) 668,4

1 -  отожженный "К вебек", A b f^ tAn21̂ O r^\ [2]; 2 -  "Камедо", ЛЬ82.(У*и16.оО'2,0 [5]; 
3 -  "М итчел-Каунти", А Ь ^А п^О г2 [5].
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Межатомные расстояния (А) и Si/Al-распределение в Т-позициях:

т ,о -о Т|Ш -0 т 2о-о Т2т - 0 1,0 t , т  = t20 = t2m

1 1,662 1,649 1,649 1,649 0,395 0,295
2 1,718 1,622 1,629 1,630 0,815 0,115*
3 1,700 1,637 1,638 1.639 0,670 0,205*

* Данные скорректированы; в оригинале Si/Al-распреяеление, рассчитанное по [6] 
(Al/(A1+Si) = 6 ,58[\Т -0) -  1,605]): t,0  = 0,74, t,m  = 0,11, t20 = 0,15, t2m = 0,16 и t,0  = 0,63, 
t,m  = 0,21, t20 = 0,22, t2m = 0,22 соответственно.

1 -  отожженный "Квебек", Ab&jAn-p.gOr^i [2]; 2 -  "Камедо", A b ^ o A n ^ O i i^  [5];
3 -  "М итчел Каунти", АЬ^Ап2дОг2 [5].

При рентгеновском изучении в олигоклазе иногда фиксируются сател- 
литовые рефлексы. Например, в низком олигоклазе Ал,65 из Султан Ха- 
муд, Кения, установлены рефлексы типа “е” и “g”, обычно характерные 
для основных плагиоклазов; они отражают появление блоков Na- и Са- 
плагиоклаза в общей матрице, несколько развернутые относительно друг 
друга [7].

Физ. св. Сп. совершенная по (010) и (001), несовершенная по (100). Хру
пок. Тв. 6. Уд. в. 2,63-2,68. Цв. белый, желтовато-, зеленовато-серый. Иног
да обнаруживает белую или голубую иризацию, обусловленную явлениями 
фазового распада (перистериты, лунные камни) или оранжево-желтое внут
реннее свечение, вызванное рассеянием света на микровключениях гемати
та (солнечные камни). Полупрозрачен, иногда просвечивает только по 
краю. Черта бесцветная. Бл. жирный, на пл. сп. -  стеклянный.

В УФ-лучах проявляет люминесцентные свойства. В спектрах РЛ устана
вливаются полосы Mn2+, Fe3*, Dy3*, ТЪ3+, а также экситонный центр, связан
ный с группами Si-0„ или А1-Оп, в спектрах ФЛ -  Еи2+[8-11]. По данным [11], 
в олигоклазе из альбитизированных и грейзенизированных танталоносных 
1л,Р-редкометальных гранитов глубоких горизонтов м-ния Пограничное 
(Приморье) преобладают линии Dy3+ и ТЬ3+, тогда как ближе к поверхности 
появляются также полосы Еи2+, Мп2+ и РЬ2+. В олигоклазе из вольфрамонос- 
ных альбитизированных гранитов Спокойнинского м-ния (Забайкалье) пре
обладают полосы Мп2+ и Dy3+, а в олигоклазе из вольфрамоносных грейзенов 
м-ния Булуктай (Воет. Забайкалье) -  полосы Dy3+, Tb3+, Мп2+ и Fe3+.

Согласно [11], это согласуется с общей тенденцией смены ведущих люми- 
ногенов в полевых шпатах из геологических образований разной глубинно
сти; при переходе от гранулитов к породам амфиболитовой фации метамор
физма и от ультраметаморфогенных гранитоидов и мигматитов к мезо- и ги
пабиссальным гранитоидам в спектрах РЛ олигоклазов исчезают полосы Се3+, 
а в спектрах ФЛ -  полосы Еи2+ и усиливаются полосы Fe3+ и особенно Мп2+ и 
РЬ2+, что объясняется в основном сменой восстановительной обстановки на 
окислительную. В олигоклазах альбитизированных и грейзенизированных 
редкометальных гранитов и самих грейзенов в спектрах РЛ начинают преоб
ладать полосы Dy3+ и ТЬ3+, что согласуется с представлениями о накоплении 
тяжелых редкоземельных элементов в высокофтористых системах.

Физ.-хим. конст. Колориметрически определенная в 20%-ной HF при 
74,7° молярная теплота растворения (разложения) AHsoln олигоклазов из 
Хоук Майн, округ Бакерсвилл, и Литл Рок Крик, округ Митчел, Сев. Каро
лина, США, равна от -156,02 до -158,85 ккал/моль [12]. Рассчитанная из 
данных по растворению в деионизированной воде, свободная энергия обра
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зования Гиббса олигоклаза АЬ15Ап19Ог7 = -910,3 ккал/моль, олигоклаза 
AbmAn2ij = -906,8 ккал/моль [13].

Микр. В шлифах прозрачный, бесцветный. Двуосный (+) и (-). Оптиче
ская ориентировка показана на фиг. 86. Ng почти совпадает с осью b (из-за 
чего олигоклазы часто принимают за ортоклаз). Оптическая ориентировка 
альбит-олигоклазов, А п ^  „, относительно взаимно перпендикулярных осей 
триады: Z_Ng_L(010) = 14-12°, Z.Nm[001] = 16-15°, ¿Np_L[001]||(010) = 6-10,5° 
(для сравнения: в высоких альбит-олигоклазах: 10,5-6°, 21,5-21,0 и 19-20° 
соответственно). Ориентировка олигоклазов, Апю.*: Z_Ng_L(010) от 12° че
рез 0 до 14°, Z.Nm[001] = 15-32°, Z.Np±[001]l|(010) = 10,5-30° (для сравнения: 
в высоких олигоклазах: 6-0-23,5, 21-34 и 20-27° соответственно) (Мар- 
фунин, 1962). Для альбит-олигоклазов: ng = 1,540-1,541, пт = 1,535-1,536, 
пр = 1,531-1,532, пср = {(ng + пт + пр)/3} = 1,536. Для олигоклазов: 
ng -  1,541-1,552, пт = 1,536-1,548, пр = 1,532-1,544, пср = 1,536-1,548 (Марфу- 
нин, 1962). 2V от +78 до +83° (для низких альбит-олигоклазов), от -50 до -53° 
(для высоких альбит-олигоклазов); 2V от +83 до -88° через максимум -85° 
для состава Ап25 (для низких олигоклазов), от -53 до -77° (для высо
ких олигоклазов) (Dana, 1997). Угол наклона ромбического сечения по 
отношению к трещинкам спайности по (001) на пл. (010) в альбит-оли
гоклазах от +26 до +16°, в олигоклазах от +16 до +3° (см. фиг. 28). По
ложение его меняется в зависимости от структурного состояния плагио
клазов.

В видимой области поляризованного спектра поглощения в голубых, 
ювелирного качества, альбит-олигоклазах из Кении, содержащих 0,009- 
0,018% РЬ, и олигоклаза из Южн. Каролины, США, с 0,035% РЬ, наблюда
лась четкая асимметрия: наибольшее поглощение по Nm, перпендикулярно 
(001), слабое по Np, перпендикулярно (010) и отсутствие поглощения по Ng. 
Полоса при 625-654 нм связана с искажением М-позиции при вхождении в 
нее РЬ и вызывает голубую окраску данных олигоклазов, подобно амазони- 
ту. Резкая полоса поглощения при 383-421 нм связана с Fe3+ в тетраэдриче
ской позиции, а слабая широкая полоса при 1100-1200 нм указывает на при
сутствие Fe2+, вероятно, в М-позиции. Полосы воды не были обнаружены 
в голубых олигоклазах (отсутствие полосы около 5260 см-' = 1900 нм), но 
проявились в поляризованном ИК-спектре, снятом при температуре жидко
го азота, в виде полос ОН-групп (3700, 3450 и 3180 см-1), содержание кото
рых эквивалентно 0,02 мас.% Н20. Таким образом, молекулярная вода, в от
личие от К-п.ш., в плагиоклазы не входит [14]. Голубые олигоклазы (олиго- 
клаз-амазониты) описаны в [15].

Хим. Теор. состав для альбит-олигоклазов Ап^]0: Na20  -  11,19-10,57; 
СаО -  1,07-2,13; А120 3 -  20,35-21,25; Si02 -  67,39-66,05. Молек. вес 
263,04-263,84. Для олигоклазов Ап]0_30: Na20  -  10,57-8,12; СаО -  2,13-6,30; 
А120 3 -  21,25-24,82; Si02 -  66,05-60,76. Молек. вес 263,84-267,03.

Анализы (в порядке возрастания содержания Ал-компонента):

Альбит-олигоклазы
1 2 3 4 5 6

Na20 10,67 11,65 11,03 33 9,90 10,15
к2о 0.11 0,19 0,20 9,91 0,88 0,44
MgO 0,38 - - 1,09 0,16 0,07
СаО 0,40 1,39 1,40 1,54 1.64 2,18
ВаО — - 0,11 - — 0,008
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1 2 3 4 5 6
БеО — - — 0,14 _
Ре20 3 1,30 - - 0,58 0,35 1,16
А12Оз 18,97 21,12 20,69 20,47 20,88 21,34
8Ю2 67,39 66,66 67,22 65,94 65,04 64,92
НгО* 0,79 - - 0,25 0,08 0,11
П.п.п. - - - - 0,58 -

Сумма 100,15 101,09 100,68 99,78 99,73 100,38
Ап (мол.%) 5,1 6,1 6,5 7,4 8 10,7
АЬ 94,3 92,9 92,4 86,3 86 86,8
Ог 0,6 1,0 1,1 6,3 6 2,5
Уд.в. - - - 2,629 - 2,631
П8 - - - - - 1,5408
пт - - - - - 1,5355
пр - - - - - 1,5314
I V - - - - - +82,5

1 — из диабазового силла. Кит-Х илл, М инвер, К орнуэлл, анал. Рэдли [16]; 2 ,3 -
голубой альбит-олигоклаз из Кении [14]: 2 -  в сумму анализа входит Р Ь О - 0,05; по дан
ным ф лю оресцентного анализа Р Ь -  0,009, Бе -  0,031, 8г -  0,017, 3 -  по дан
ным флю оресцентного анализа РЬ -  0,018, Бе -  0,026; 4 -  калиевый альбит-олигоклаз 
из М онтигл, пров. О нтарио, Канада, анал. Энгельс [17]; 5 -  из пегматита м-ния Зеле
ная М огила, с. Еписеевка, П риазовье, в сумму анализа входят Р2О5 — 0,1, МпО -  0,07 [18]; 
6 -  из пегматита Киоо-Хилл, к  северу от ст. Султан-Хамуд, округ М ахал ос, Кения, анал. 
Тансски [19].

Олигоклазы

1 2 3 4 5 6 7 8
Иа20 9,41 7,21 9,66 9,72 9,72 9,15 9,46 9,89
к 2о 0,76 1,25 0,58 0,68 0,68 0,7 0,22 0,05
М£0 0,16 0,23 0,11 - - 0,1 0,00 0.25
СаО 2,11 2,55 2,50 2,64 2,64 2,69 3,51 3,26
БеО 0,07 0,07 - - - 0,0 0,04 0,17
Бе20 3 0,33 0,01 0,06 - - 0,34 0,14 0,14
А120 3 20,88 21,55 21,82 22,20 22,20 21,99 22,76 22,66
8Ю2 66,0 65,91 65,07 64,92 64,92 64,26 63,49 64,10
НгО* 0,06 0,15 0,40 0,09 0,09 0,03 0,71 0,23
П.п.п. 0,42 0,58 - - - 0,40 - -

Сумма 100,1 99,51 100,09 100,25 100,25 99,69 100,33 100,75
Ап (мол%) 11 12 12,1 12,6 12,6 13 16,8 17,2
АЬ 81 84 84,6 83,6 83,6 79 81,9 82,5
Ог 8 4 3,3 3,8 3,8 8 1,3 0,3
Уд.в. - - 2,639 2,637 2,637 - - 2,646
п8 - - 1,544 1,544 - 1,545 1,5437
"т - - 1,540 1,538 1,538 - 1,543 1,5393
пр - - 1,534 1,534 - 1,538 1,5351
2 V — 80-85 +82 — - - -87 +89

1 — из пегматита балки К рутой, П риазовье [18]; 2 -  из аплитов балки Глодовой, 
П риазовье, в сумму анализа входят 8 0 4 -  0,13, Р2О5— 0,02 [18, 20]; 3 — из пегматита 
О ленчик, Карелия [21]; 4 -  высокий олигоклаз из риолитового порфира, Рабб-Каньон, 
округ Грант, Нью-М ексико, анал. Скун (Э ееге! а1.,1963); 5 -  из М онтигл, пров. Онтарио, 
Канада, анал. Мин [22]; 6 -  из пегматита м-ния Зеленая М огила, с. Елисеевка, Приазовье 
[18]; 7 -  из пегматита, Южн. Каролина, анал. фон Кнорринг [12]; 8 -  из пегматита Киоо- 
Хилл, к  северу от ст. Султан-Хамуд, округ М ахакос, Кения, анал. Хей [19].
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9 10 11 12 13 14 15 16

№ 20 6,79 8,90 9,06 8,55 8,33 7,97 8,81 7,59
к 2о 0,61 0,65 0,74 0,58 0,66 0,88 0,17 0,59
м ^ 0,15 Сл. - 0,05 0,03 0,18 0,40 0,03
СаО 2,79 4,09 4,53 4,32 4,38 4,87 5,09 5,81
БеО 0,51 - - 0,00 0,04 - - 0,04
Бе20 3 0,07 0,09 0,07 0.52 0,03 0,11 0,43 0,06
А12Оэ 24,6 22,89 22,91 23,76 23,31 23,77 23,99 24,44
8Ю2 65,14 63,35 62,81 61,60 62,54 61,78 61,70 60,85
НгО* - 0,06 0,31 0,76 0,60 0,70 - 0,68

Сумма 100,66 100,04 100,36 100,17 99,92 100,12 100,59 100,10
Ап (мол.%) 17,7 19,5 20,8 21,1 21,6 23,9 25,9 28,7
АЪ 78,0 76,8 75,2 75,5 74,5 70,9 73,2 67,8
Ог 4,25 3,7 4,0 3,4 3.9 5,2 0,9 3,5
Уд.в. - 2,655 2,648 - - - - -

п% - 1,5474 1,550 1,546 1.547 1,549 1,5481 1,550
- 1,5435 1,546 1,543 1,544 1,545 1,5447 1,548

Пр - 1,5386 1,543 1,539 1,539 1,542 1,5403 1,543
2 V — +84 до 

+87,5
-88 -85 -84 -86 +82°25' -87

9 -  р. Ч окрак, Зап. П риазовье [18]; 1 0 - из Хоук-М айн, Бакерсвилл, Сев. Каролина, 
анал. Стивенс [23]; 11 -  из пегматита о-ва Х ето, Карелия [21]; 1 2 -  из пегматита, Хоук- 
Майн, Сев. Каролина, анал. Гонье, в сумму анализа входит В аО - 0,03 [12]; 13 -  из пег
матита, слюдяная ш ахта Хоук-М айн, Бакерсвилл, Сев. Каролина, анал. Чадбурн [12]; 
1 4 - из пегматита Самойловича, Карелия [21]; 15 -  Хоук-М айн, Бакерсвилл. Сев. К аро
лина, анал. Цубои [24]; 16 -  из пегматита Литтл-Рок-Крик, округ М итчел, Сев. Каролина, 
анал.Чадбурн [12].

Олигоклазы нередко содержат высокие концентрации калия. 
Калиевые альбит-олигоклазы и калиевые олигоклазы (10 < Ог < 5):

1 2 3 4 5 6 7 8
Ка20 8,96 8,70 7,91 7,99 7,38 7,68 7,05 7,06
к2о 1,09 1,50 1,36 1,67 1,49 1.66 1,32 1,08
м§о 0,05 0,03 - 0,02 0,23 0,04 - 0,24
СаО 3,06 3,45 4,26 4,41 4,68 5,02 5,44 5,63
БгО - 0,07 - 0,19 - 0,14 - —

ВаО - 0,03 - 0,08 0,06 0,20 - -

БеО - 0,13 - 0,07 0,32 0,12 - —

ре20 3 0,14 0,03 0,19 0,16 0,24 0,29 0,19 0,17
А12Оэ 22,18 21,95 22,65 22,80 23,55 23,10 24,24 24,68
БЮг 64,02 63,60 65,27 62,70 60,87 62,30 61,52 61,12
н2о* 0,40 - 0,24 - 0,94 - 0,56 0,33

Сумма 99,95 99,49 99,99 100,09 99,82 100,55 100,32 100,07
Ог (мол.%) 6,3 8,6 8,0 9,6 8.9 9,8 8,0 6,5
Ап 14,9 16,4 21,1 21,2 23,7 235» 27,5 28,6
АЬ 78,8 75,0 70,9 69,3 67,3 66,3 64,5 64,9

30 Минералы, том V Выл. I
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1 2 3 4 5 6 7 8
Уд-в. 2,640 >2,610 2,650 2,600-2,630 - 2,630-2,645 2,655 2,652

П8 1,545 - 1,548 - 1,5487 - 1,550 1,550
1,542 - 1,544 - 1,5452 - 1,546 1,546

пр 1,538 - 1,541 - 1,5411 - 1,543 1,543
IV +88 - -87 - -87 - -83 -85

1 -  из пегматита Черная Салма, Сев. Карелия [21]; 2 -  вкрапленник калиевого 
олигоклаза в щелочном риолите, гора Кастеллоне, Евгениан-Хиллс, Сев. И талия, от
дельные определения Юэ -  28, Бг -  558, Ва -  285 р р т  [25]; 3 -  из пегматита Оленчик, Сев. 
Карелия [21]; 4 -  вкрапленник калиевого олигоклаза в щелочном трахите, гора Лоццо, 
Евгениан-Хиллс, Сев. И талия, отдельные определения: Ю >- 30, 8г -  1625, Ва -  680 р р т  
[25]; 5 -  из пегматита в гиперстен-кварцевых диоритах. Волчья Тундра, Кольский п-ов, 
анал. Егоров, в сумму анализа входят ТЮ2 -  0,05, МпО -  0,01 [26]; 6 -  вкрапленник ка
лиевого олигоклаза в щ елочном кварцевом трахите, карьер Роккапендиче, Евгениан- 
Хиллс, Сев. И талия, отдельные определения Ш э- 16, 5 г -  1150, Ва -  1755 р р т  [25]; 7 -  из 
пегматита Кривое О зеро, Сев. Карелия [21]; 8 -  из пегматита Холм, Сев. Карелия [21].

На примере олигоклаза из грубозернистого гранита комплекса Хим- 
скерк, о-в Тасмания, исследовано перераспределения ИЬ и Бг в процессе по
стмагматического изменения пород. Показано, что в измененных гранитах 
плагиоклаз обогащен 87Юэ в 8,8 раз, в 1,7 раза и радиогенным изотопом 
878г в 15,8 раз относительно рассчитанного на сегодняшний день значения 
для составов полевых шпатов, тогда как К-п.ш. обеднен этими изотопами на 
14, 34 и 19%. Таким образом, при постмагматическом изменении гранитов 
Шэ и 8г выносятся из К-п.ш. (особенно 868г) и мигрируют (особенно 878г и 
87ДЪ) в плагиоклаз [27].

Диагност. Д2вСика (131-131) в альбит-олигоклазах и олигоклазах
Лл5_зо (с отношением 81/А1 = 2,8-2,0) меняется от 1,20-1,95 до 1,70-1,95° в 
зависимости от изменения химического состава и степени 8¡^-упорядочен
ности. Данное поле разбито на 10 интервалов “индекса упорядоченности” 
(ИУ), который может быть определен графически или по уравнению: 
(^131неупоряд — Л131нзнер)/(Д131неуПОр1)Д — А131уПОр1щ) [28]. Этими же авторами вве
ден также “индекс структурной упорядоченности” (ИСУ) делением интерва
ла между низким и высоким альбитом также на 10 частей. Для упорядочен
ных (низких) олигоклазов:

Д20Сика (131-131) = 4,54 -  1,774(81/А1) + 0,2099(81/А1)2.
Для неупорядоченных (высоких) олигоклазов:

Д20Си *а (131-131) = 2,8948 -  0,8049(81/А1) + 0,1658(81/А1)2 [28].
Повед. при нагрев. Низкий олигоклаз состава АЬ&2аАп]350 г4 ] отжигался 

при 800-1000° и 5-15 кбар в присутствии воды в течение 25-100 ч таким об
разом, чтобы образовался градиент температур между отожженным и не- 
отожженным участками кристалла. При 840±20° была установлена инвер
сия, выше которой олигоклаз приобрел высокотемпературную оптику, 
однако параметры ячейки остались характерными для низкого структурно
го состояния [29].

Нахожд. Породообразующий минерал кислых магматических (вулкани
ческих и интрузивных) и метаморфических пород, а также развитых в них 
пегматитов. Высокий и промежуточный олигоклазы характерны для риоли-
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•
I  тов и трахитов, низкии -  для гранитоидов и сиенитов, а также метаморфи-

. ческих пород.
Высокотемпературный олигоклаз Anl0_i3 установлен в порфиритах бал

ки Вали-Тарама в Приазовье ( Д20Си (131-131) = 1,7-1,9°; t,0 = 0,4, t,m = 
= 0,125, t2 = 0,46). Альбит-олигоклаз Ап6 и олигоклаз Ап15 промежуточной 
степени упорядоченности ( А2вСи(131 — 131) = 1,4—1,5°; t,0 = 0,68, t,m = 0,13, 
t2 = 0,19) найдены в пегматитах среди метаморфических пород Мариуполь
ского железорудного м-ния. Низкие олигоклазы совместно с микроклин- 

• пертитом распространены в гранитах салтычанского типа (Ап15_22), в сиени-
. тах Южно-Кальчикского и Южно-Кальмиуского массивов (Ап 10_20), в плаги-
'  оклазовых мигматитах Зап. Приазовья (Ал|4_,8) и в пегматитах. Альбит-оли-

гоклазы установлены в сиенитах (Ал^), в анатолийских гранитах, в пегма
титах -  иногда с хорошей голубой иризацией (Зеленая Могила) [18].

Олигоклазы в метаморфических породах и глубинных гранитоидах не 
всегда имеют максимальную упорядоченность; в пределах отдельных реги
онов плагиоклазы гранитоидов и гнейсов гранулитовой фации характеризу- 

I ются более основным составом и более низкой упорядоченностью, чем пла-
' гиоклазы в породах амфиболитовой фации прогрессивного метаморфизма и

тем более низкотемпературных метасоматитов [30]. Так, для гранулитовой 
1 фации: в гнейсах иенгрской серии (750-850°, 5-6 кбар, фациальная серия

And-Sill) характерен олигоклаз Ал276 с ИУ = 63,2 и ИСУ = 49,6, для мигмати
тов каларского комплекса Витимо-Олекминского нагорья (750-800°, 8 кбар, 
Ky-Sill) -  А«23з с ИУ = 65,7 и ИСУ = 50,1, для мигматитов ваханской серии 
Юш-Зап. Памира (750-850°, 8,5-9,5 кбар, Ky-Sill) -  Аи27 0 с ИУ = 66,3 и ИСУ = 
= 52,0, для мигматитов беломорской серии Балтийского щита (750-850°, 
9 кбар, Ky-Sill) -  Ал33, с ИУ = 78,0 и ИСУ = 58,1. Для высокотемпературной 
амфиболитовой фации: для диафторитов Алданского щита (670-750°,
4,5 кбар, And-Sill) -  Ап211 с ИУ = 74,3 и ИСУ = 57,3, для гранито-гнейсов Я б 
лонового комплекса (гранитизация 1 этапа) Витимо-Олекминского нагорья 
(650-700°, 6,5 кбар, Ky-Sill) -  Ап]5л с ИУ = 83,8 и ИСУ = 63,3, для гранодио- 

I рито-гнейсов и гранодиоритов того же комплекса (гранитизация 2 этапа)
там же (600-700°, 6,5 кбар, Ky-Sill) -  Ал,8>8 с ИУ = 73,3 и ИСУ = 56,1, для гра
нито-гнейсов катугинского комплекса, там же (650-700°, 4—5 кбар,

! And-Sill) -  А«2]8 с  ИУ = 89,6 и ИСУ = 65,2, для гранитовых жил в породах ва
ханской серии Юго-Зап. Памира (650-700°, 6-8 кбар, Ky-Sill) -  Ал23 0, Ал^ 0 и 
Ал278 с ИУ = 83,2,82,6,72,4 и ИСУ = 59,6,59,0 и 55,0 соответственно, для гра
нито-гнейсов музкольского метаморфического комплекса Центр. Памира 
(700-750°, 7-7,5 кбар, Ky-Sill) -  Ал18>3 с ИУ = 87,7 и ИСУ = 66,2, для плагио- 
гранито-гнейсов джаланского типа, там же (580-640°, 6,5-7,5 кбар, Ky-Sill) -  
Ап,9„ с ИУ = 94,9 и ИСУ = 69,7. Для низкотемпературной амфиболитовой 
фации: для кварц-альбит-олигоклазовых метасоматитов язгулемской серии 
Центр. Памира (500-550°, 5-6 кбар, Ky-Sill) -  An,0i2 с ИУ = 112,5 и ИСУ = 
83,3, для щелочных метасоматитов в катугинском комплексе Витимо-Олек
минского нагорья (500-600°, 4-5 кбар, AndSill) -  Ап90 с ИУ = 122,6 и ИСУ = 
94,8 [30]. Установлено, что главным фактором, определяющим степень упо
рядоченности олигоклазов, являлась температура среды, в которой форми
ровались гранитоиды; давление и щелочность среды не оказывали сущест
венного влияния на упорядоченность.

В эльджуртинских порфировидных гранитах Сев. Кавказа распростра
нен “блочный” плагиоклаз нескольких генераций, состав которого меняется
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от лабрадора до альбита. Олигоклаз в блоках III генерации слагает ядро 
А л зо-2| и периферические каемки Апг 2_4, а также основную массу гранита 
вместе с кварцем и К-п.ш. Блочный плагиоклаз замещается К-п.ш. начиная 
с центральных, более основных ядер, по-видимому, еще в магматическую 
стадию. Происхождение блоков плагиоклаза объясняется ликвацией -  рас- 
кристаллизацией капель обогащенного натрием и летучими компонентами 
расплава [31].

Замещение олигоклаза К-п.ш. наблюдалось в кварц-полевошпатовых 
гнейсах Брокен-Хилл, Новый Южный Уэльс. Первичный незональный оли
гоклаз А л 24 во внешних частях зерен имел узкую каемку альбита А и ^  а за
тем (на границе с К-п.ш.) периферическую каемку мирмекита более основ
ного состава Ал15_17. Предполагается, что источником вещества для образо
вания каемок были Иа и высвобождавшиеся из К,1Ча-п.ш. при фазовом 
распаде. Этим объясняется возникновение “обратной” зональности в плаги
оклазе гранитоидов [32].

Олигоклазы с высоким содержанием калия (10 > О г > 5%) известны из 
ряда районов.

Вкрапленники К-олигоклаза Огй-з-9-И л21.2-26,И^69,з-«.6 (хим. ан. 4,5), пере
ходящего по составу в К-андезин, совместно с вкрапленниками тройного 
К-олигоклаза, тройного Са-анортоклаза, №-санидина и реже К,№-санидина 
установлены в латитовых и щелочных трахитах, а также в кварцевых ще
лочных трахитах Евгениан-Хиллс, Сев. Италия (Венецианская палеоцен
олигоценовая вулканическая провинция). Вкрапленники К-олигоклаза 
^ г7,о-9,4'4/г22,9-2б,я̂ б̂7,7-бб.о. переходящие по составу в К-андезин, вместе с вкра
пленниками тройного К-олигоклаза и К,14а-санидина (нет анортоклаза и 
Иа-санидина) установлены в трахитах этого комплекса, а вкрапленники бо
лее кислого К-олигоклаза 0^б.7-9.Ил1б,4-2б,7̂ 75.о-бб,б (хим. ан. 1) вместе с вкра
пленниками К,Иа-санидина (редко с тройным К-олигоклазом) наблюдались 
в щелочных риолитах [25].

Измен. Травление олигоклаза Апк  из Бакерсвилла, шт. Сев. Каролина, 
США, показало, что плотность ямок травления на плоскости (001) в нем ни
же и сильнее варьирует (0-106 на см2), чем в андезине Ал45 из Сонгдал, Нор
вегия; обычны дислокации на (010) и рои ямок вдоль трещинок спайности по 
(010) на пл. (001). Это указывает на большую стойкость олигоклаза к изме
нению относительно андезина [33].

Разпов. Авантюриновый шпат, авантюрин -  ауепшппе (солнечный ка
мень -  впшюпе). Назван из-за красновато-оранжевого или малинового (“сол
нечного”) внутреннего сияния на желтовато-молочном фоне, обусловленно
го отражением света от мелких ориентированных чешуек гематита или 
гётита. Полудрагоценный камень. Используется для разнообразных юве
лирных поделок; из крупных кусков изготавливают вазы, кубки, различные 
фигурки.

Месторождения солнечного камня редки.
Наиболее известны в мире месторождения Южн. Норвегии, сконцентри

рованные в южной части Скандинавского щита (районы Бамбле, Бьёрдам- 
мен, Хавредаль, Тведестран, Хитерё и Едегарден). Гранитные микроклин- 
плагиоклазовые пегматитовые жилы и дайки с авантюриновым олигокла- 
зом установлены здесь в области развития докембрийской формации Конс- 
берг-Бамбле, представленной чередованием слюдяных роговообманковых 
сланцев, кварцитов, кордиеритовых, силлиманитовых и гранатовых гнейсов, 
гранитами и диоритовыми гнейсами, амфиболитами, скаполит-роговооб-
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Майковыми и кордиерит-антофиллитовыми породами. Они состоят из квар
ца и приблизительно равного количества микроклина и олигоклаза. Олиго- 
клазовый солнечный камень ассоциирует с бетафитом, фергусонитом, ит- 
тротитанитом, дравитом, развит главным образом в краевой плагиоклазо- 
вой зоне на контакте с кордиерит-жедритовыми и кордиерит-антофиллито
выми породами и антофиллит-кордиерит-флогопитовыми сланцами с дра
витом и скаполитом [34]. Отрабатываются керамический полевой шпат (ми
кроклин), редкоземельные (иттриевые) минералы и солнечный камень 
(олигоклаз) [35]. О прекрасном солнечном камне из Тведестранда, Южн. 
Норвегия, писал Ферсман [36, 37]. Авантюриновые альбит-олипжлазы из 
Тведестранда и Бьёрдама (Южн. Норвегия) обладают красным или зелено- 
вато-золотистым свечением, обусловленным отражением света от крупных 
гексагональных или удлиненных табличек гематита (до 3 мм), ориентиро
ванных по (112), (112), (150) и (150) [34,38-^3].

Аналогичная пегматитовая жила на контакте мраморов с пироксен-ам- 
фиболовыми гнейсами установлена на Слюдянском флогопитовом м-нии; 
авантюриновый олигоклаз наблюдался в краевых частях пегматита и апо
физах [35,44].

В России установлен также на Урале и в Прибайкалье [45].
О гипотезах образования солнечных камней см. раздел “Солнечный ка

мень” в К-п.ш. Согласно [39], Fe может “сбрасываться” при переходе поле
вого шпата из высокотемпературного в низкотемпературное структурное 
состояние. Так, в норвежских зональных олигоклазах с красным ядром и бе
лой периферической каймой авантюризация наблюдается только в ядрах. 
Согласно [34], Fe проникает в полевой шпат, так как большинство норвеж
ских авантюриновых олигоклазов залегают в амфиболитах, для которых до
казано воздействие Mg-метасоматизма (то же предполагается и для Fe). Од
нако пл. (112) и (150) не характерны для трещин раскалывания полевых 
шпатов, и по этим направлениям возможны эпитаксические взаимоотноше
ния между полевым шпатом и гематитом. В работе [46] отмечалась слабая 
катодолюминесценция вокруг каждого из включений гематита в олигокла- 
зе из Бьёрдама в зоне до 0,1 мм. Бун [47] отмечал, что альбит-олигоклазы с 
мыса Гаспе с включениями гематита распространены преимущественно в 
породах с хлоритизированными темноцветными минералами, и полагает, 
что авантюриновые олигоклазы (“красный альбит”) образуются в результа
те вторичного изменения плагиоклаза по схеме олигоклаз-андезин + био
тит —> “красный альбит” + хлоритизированный биотит.

Межплоскостные расстояния олигоклаза 
из округа Митчел, нгг. Сев. Каролина, США [4,48] 

СиКа1-излучение. Дифрактометр

ш / d (А) 20

Í10 6 6,412 13,82
Í Í 1 4 5,856 15,13
021 3 4,675 18,98
201 93 4,042 21,99
1Í 1 17 3,879 22,93
111 31 3,763 23,64
Тз о 41 3,725 23,89

Ш / d ( А) 20

260 6 1,862 48,91
224 4 1,741 52,58
242 5 1,739 52,58
442 8 1,724 53,14
062 3 1,723 53,14
441 3 1,705 53,78
441 2 1,702 53,86
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hkl 1 d ( A ) 20 hkl / d (  A) 26

130 29 3,657 24,34 442 4 1,695 54,09
Г31 12 3,640 24,34 224 4 1,685 54,44
П2 13 3,483 25,58 242 3 1,658 55,40
221 5 3,449 25,83 353 5 1,606 57,38
112 22 3,371 26,44 511 2 1,578 58,56
202 87 3,211 27,82 424 3 1,575 58,56
220 46 3,206 27,82 024 3 1,569 58,84
040 67 3,206 27,82 351 3 1,549 59,71
002 100 3,184 28,03 424 2 1,540 60,10 A
220 40 3,149 28,34 281 5 1,500 61,86 1
131 23 3,001 29,77 533 5 1,492 62,24 *
041 23 2,942 30,38 280 6 1,480 62,81 |
022 16 2,929 30,52 461 6 1,466 63,44
222 14 2,928 30,52 533 3 1,466 63,44
131 20 2,847 31,42 063 5 1,459 63,88
132 5 2,823 31,70 280 5 1,457 63,88
132 13 2,651 33,80 462 5 1,455 63,88
241 26 2,535 35,42 243 3 1,435 64,99
312 5 2,529 35,42 514 4 1,429 65,32
221 3 2,524 35,42 262 4 1,423 65,66
Й2 3 2,516 35,42 114 2 1,410 66,26
241 17 2,489 36,08 190 3 1,393 67,20
221 3 2,447 36,74 534 5 1,384 67,70
240 3 2,436 36,90 134 5 1,382 67,80
151 4 2,422 37,12 243 3 1,371 68,52
310 3 2,405 37,39 405 5 1,369 68,52
310 3 2,386 37,70 602 8 1,358 69,16 •
240 6 2,386 37,70 425 4 1,354 69,48 V
331 8 2,298 39,21 192 6 1,352 69,48 1
331 6 2,288 39,38 402 7 1,348 69,78 И
113 3 2,271 39,68 115 4 1,344 69,78 Я
151 3 2,213 40,76 553 3 1,327 71,04 |

223 3 2,160 41.82 135 4 1,323 71,30 1
060 10 2,137 42,29 282 4 1.285 73,76 1
151 7 2.109 42,88 482 5 1,267 74,92 I
241 12 2,109 42,88 643 3 1.251 76,14 1
313 4 2,095 43,16 642 3 1,248 76,26 1
402 3 2,021 44,86 482 4 1,245 76,55 1
401 3 2,011 45,08 282 4 1,220 78,42
061 4 1,987 45,66 600 3 1,219 78,42
222 3 1,939 46,86 355 3 1,209 79,18
422 13 1,917 47,41 316 3 1,173 82,17
222 8 1,882 48,37 640 3 1,148 84,44
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Андезины Andesines
(N a0i7o-o4oCa0j 0_0^ 0)  [A l13 ft.,^ 0S ii7 0 _i 5o08)

Название по первой находке в Андах (Абих -  Abich, 1841).
Разное. Сахарит (Глоккер) -  плотный сахаровидный агрегат белого 

цвета из Франкенштейна, Силезия.
Характ. выдел. Кристаллы, зернистые массы. Порфировые вкрапленни

ки и основная масса пород.
Структ. и морф, крист. Трикл. с. С ] - Р \ ,  условно С\. а0 = 8,15, 

¿о = 12,83, Сд = 7,1 или 14,21 А; а  = 93,6, р = 116,2, у = 89,7°; V = 665,5 или
1330,2 A3; Z = 4 или 8 (в зависимости от объема ячейки).

Усредненная (по рефлексам “o’’-типа) кристаллическая структура уточ
нена для андезинов: Апз8 из Верзаска-Волли, Швейцария [1], и вулканогенно
го андезина Ап^ из Хогарт-Рэндж, Австралия (Smith, Brown, 1988), отожжен
ного при 1623 К андезина Ал47 (А£>49Ал47Ог4) из Ессекс-Каунти, шт. Нью- 
Йорк, США (Smith, 1974), и синтезированного при 1123 К и 5 кбар давления 
паров воды андезина состава Ap4l (Ribbe, 1975).

Межатомные расстояния (А) и Si/Al-распределение в Т-позициях:

т ,о -о Т|П1-0 Т20-О Т2П1-О t ,0 t|in t20 t2m

1 1,688 1,644 1,642 1,653 0,55 0,26 0,24 0,32
2 1,671 1,649 1,650 1,651 0,43 0,29 0,30 0,30
3 1,676 1,653 1,656 1,656 0,49 0,33 0,33 0.33
4 1,679 1,656 1,653 1,654 0,52 0,36 0,34 0,34

1 -  андезин из Верзаска-Волли, Ш вейцария [1]; 2 — андезин Ащ^, синтезирован
ный при 1123 К и давлении 5 кбар НгО (данные Такеда и др.) (Ribbe, 1975); 3 -  андезин Лл47 
из Ессекс-Каунти, шт. Н ью -Й орк, США, отожженный в течение 3 сут при 1623 К (данные 
Холла и др.) (Smith, 1974); 4 -  вулканогенный андезин <4л48 из Хогарт-Рэндж, Австралия 
(данные Ф иц-Ж еральда и др.) (Smith, Brown, 1988), Al-распределение по данным ней
тронографии.

Пинакоидальный вид симметрии. Кристаллы изометричные. Обычны 
альбитовые (полинтетические), периклиновые и карлсбадские двойники.

Физ. св. Сп. по (001) совершенная, по (010) хорошая, под углом 93-94°, 
по (110) несовершенная. Излом неровный, сфероидальный. Хрупок. Сп. 
6- 6V2. Уд. в. 2,66-2,68. Цв. бесцветный, белый, серый, желтоватый, розо
вый, зеленоватый, коричневатый. Прозрачен или полупрозрачен, просвечи
вает по краю. Черта бесцветная. Бл. стеклянный.

Микр. В прох. св. бесцветный. Двуосный (+), реже (-). Пл. опт. осей -  см. 
фиг. 86. Оптическая ориентировка низких андезинов, Ал30_50, относительно 
взаимно перпендикулярных осей триады: Z  Ng±(0l0) = 12-26°, Z  Nm[001] = 
= 15-57°, Z  Np-L[001]ll(010) = 10,5-51° (для сравнения: в высоких андезинах 
6-34°, 21-56 и 20-44° соответственно) (Марфунин, 1962). Для высокотемпе
ратурных андезинов: Z Np_L[001] в пл. (010) = 27-44°, Z  Ат[001] = 33,5-56°, 
Z  А^_Ц010) = 23,5-34° (Марфунин, 1962). ng = 1,551-1,561, пт = 1,547-1,556, 
пр = 1,544—1,553; 2V от -78 до +79° [2-5]; по (Dana, 1997) от -88 до +77°. 
Для низкотемпературных андезинов: Z  7VpJ_[001] в пл. (010) = 29,5-51°, 
Z  Мл[001] = 32-57°, Z  Ng±(0l0) = 14-26° (Марфунин, 1962). ng = 1,551-1,561, 
пт = 1,547-1,557, пр = 1,544-1,554; 2V от -88 до +77° [3-5]; по (Dana, 1997) 
от -77 до +79°. Угол наклона ромбического сечения по отношению к тре
щинкам спайности по (001) на пл. (010) от +7 до 0°, по другим данным -
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от +3 до -2° (см. фиг. 28). Различия обусловлены изменением структурного 
состояния плагиоклазов.

Хим. Теор. состав Лл30_50: Na20  -  8,12-5,73; CaO -  6,30-10,38; А120 3 -  
24,82-28,30; Si02 -  60,76-55,59. Молек. вес 267,0-270,23.

Анализы (в порядке увеличения содержания Аи-составляющей):

1 2 3 4 5 6 7 8

Na20 8,12 7,75 7,17 6,89 6,39 6,01 5,60 5,48
к2о 0,12 0,28 0,25 0,32 0,55 0,50 0,64 0,62
MgO Сл. 0,11 0,05 0,05 Сл. 0,01 0,02 0,06
CaO 6,31 6,38 7,01 7,44 8,45 8,62 9,55 9,70
SrO - - 0,15 0,08 - 0,22 - 0,15
BaO 0.01 - 0,033 0,025 - 0,06 - 0,022
FeO - - 0,07 0,05 Н е опр. 0,14 Не опр. 0,15
Fe?Ch 0,07 0,14 0,06 0,05 0,92 0,26 0,71 0,08
A1?Q3 24,88 24,44 25,43 25,86 25,84 26,60 26,42 27,66

S1O2 60,38 60,71 59,78 59,13 57,59 57,90 57,05 56,10
Н2СЙ 0,09 0,23 0,08 0,10 0,37 - 0,26 0,11

Сумма 99,98 100,04 100,08 99,99 100,11 100,32 100,25 100,13
An (мол.%) 29,9 32,0 34,6 36,7 40,9 42,7 46,8 47,6
Ab 69,4 66,3 64,0 61,4 55,9 54,2 49,5 48,7
Or 0,7 1,7 1.4 1.9 3,2 3,1 3.7 3,7
Уд.в. 2,663 2,652 2,663- 2,662- 2,681 >2,645 - 2.679-

2,668 2,666 2,684

ч 1,5494- 1,552 1,5515- 1,5526- 1,559 - 1,564 1,5576-
1,5493 1,5537 1,5543 1,5592
1,5463- 1,548 1,5478- 1,5492- 1,555 - 1,558 1,5547—
1,5462 1,5497 1,5510 1,5566

пр 1,5421- 1,545 1,5441- 1,5459- 1,551 - 1,553 1,5510-
1,5420 1,5460 1,5473 1,5529

2V - -87 О т-84 О т-85 - - - О т +72
до +86 до +84 до +88

1 -  из тальк-антофиллит-вермикулит-плагиоклазовой жилы в дунитах, Корундум- 
Хилл, ш т. Сев. Каролина, СШ А, анал. Стивенс [5]; 2 -  из пегматита о-ва Х ето, Сев. 
Карелия [6]; 3 -  из разгнейсованного гранодиорита, Спаниш-Пик, ш т. Калифорния, США, 
анал. П ек [5]; 4 -  из гранодиорита, Крестмор, шт. Калифорния, СШ А, анал. П ек [5]; 5 -  из 
железистого диабаза, Бивер-Бэй, шт. М иннесота, СШ А, анал. Мюир [7]; 6 -  из трахитов, 
гора Россо, Евгениан-Хиллс, Сев. И талия, отдельные определения (ppm): R b -  21, S r -  
1850, В а -  510 [8]; 7 — из кварцевого долерита, Н ью -А малфи, Капская провинция, Южн. 
А фрика, анал. Мюир [7]; 8 -  из анортозита, округ Эссекс, шт. Нью -Й орк, США, анал. П ек 
[5].

Рассмотренные андезины в основном являются низкими, но структурное 
состояние точно не определялось. Ниже приведены анализы с уточненной 
степенью упорядоченности.

Высокие (высокотемпературные) андезины (в порядке возрастания ин
декса упорядоченности (ИУ)):

1 2 3 4 5 6 7 8

Na20 7,28 6,50 7,04 7,28 7,42 7,52 7,20 7,76
к2о 0,50 0,69 0,60 0,68 0,70 0,70 0,90 0,96
MgO Не опр. - Н е опр. Не опр. Сл. Сл. Сл. Сл.
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1 2 3 4 5 6 7 8

СаО 7,23 8,13 7,00 7,00 7,75 7,97 7,46 7,01
ВаО - Н е опр - - Не опр. Н е опр. Не опр. Н е опр.
РеО - - - - 0,10 0,07 0,07 0,07
Ре20 3 0,24 0,33 0,42 0.34 0,44 0,52 0,60 0,44
А12Оэ 25,63 25,37 25,27 25,27 25,30 25,13 24,85 24,90
БЮг 58,48 58,36 59,94 58,56 58,26 58,00 58,56 58,80
НгО* Не опр. Не опр. Не опр. Н е опр. 0,40 0,45 0,58 0,26
П.п.п. 0,28 0,23 0,34 0,60 Н е опр. Н е опр. Не опр. Не опр.

Сумма 99,64 99,61 100,21 99,73 100,37 100,36 100,20 100,22
Ог (мол.%) - - - - - - - -
Ап 35 40 35 34 36 36 36 33
АЪ 65 60 65 66 64 64 64 67
ИУ* 0 9 10 12 15 20 29 30

* М етодом ИК-спектроскопии.
1 -  из липарито-дацитовой экструзии. Б . Непискало, Кёльское нагорье, Кавказ [9); 2 -  

из лавы  оливинсодержащего андезита, Зангезурский хр., Мал. Кавказ [9]; 3 -  из дацитовой 
лавы, К азбек, ледник Мна [9]; 4 -  из ацдезитовой лавы , К азбек, Девдоракский ледник [9]; 
5,6  -  из лавового потока амфиболового андезита, Зангезурский хр., М ал. Кавказ [9]; 7,8  -  
из лавы амфиболовых андезито-дацитов, там  же [9] (1 -8 -  анал. К .К . и М .П. Ф илатовы, 
Константиниди и Аксельрод).

Андезины промежуточной степени упорядоченности:

1 2 3 4 5 6 7 8

№ 20 7,72 6,60 7,28 7,10 7,28 7,60 6,96 7,15
к 2о 0,59 1,02 0,94 0,66 0,94 0,92 0,84 0,67
М ^ 0,10 - Не опр. Не опр. - Не опр. Сл.
СаО 6,42 7,87 7,28 7,20 6,67 6.25 6,55 6,48
ВаО - Не опр. 0,12 - 0,07 - 0,12
Ре20 3 0,46 0,35 0,28 0,46 0,30 0,50 0,15 0,48
А12Оэ 24,16 25,24 25,31 25,19 24,39 23,93 24,27 24,19
бю 2 59,50 58,62 58,76 59,26 59,94 60,72 61,08 60,55
НгО1 0,20 - Не опр. 0,10 Не опр. 0,16 Не опр. 0,10
П.п.п. 0.40 0,37 0,52 0,28 0,52 0,10 0,28 0,12

Сумма 99,55 100,09 100,37 100,37 100,04 100,25 100,13 99,86
Ог (мол.%) - - -  - - - - -

Ап 32 39 35 35 33 31 34 33
АЪ 68 61 65 65 67 69 66 67
ИУ* 65 48 40 40 38 36 35 30

* Методом ИК-спектроскопии.
1 -  из гипабиссального гранодиорита, гора Тепли, Фиагдонский ледник, Кавказ [9]; 2 - 

из лавы  оливинсодержащ его андезита, Зангезурский хр., М ал. К авказ [9]; 3 -  из лавы  
андезито-дацита, Эльбрус [9]; 4 -  из экструзии андезито-дацита, гора Иландаг, Мал. Кавказ 
[9]; 5 -  из липарито-дацитовой лавы, Эльбрус [9]; 6 -  из субэкструзии гранит-порфира, 
Верхне-Чегемское нагорье Джунгусу, К авказ [9]; 7 -  из андезито-дацитовой лавы, Эльбрус 
[9]; 8 -  из дацитовой лавы , Верхне-Чегемское нагорье, К авказ [9] ( 1 -8 -  анал. К.К. и 
М.П. Филатовы, Константиниди и Аксельрод).

Обогащенные калием андезины встречаются реже, чем олигоклазы.



Андезины 475

Калиевые андезины (10 <Ог< 5):
1 2 1 2 1 2

NaO 6,88 6,87 ВаО 0,11 0,14 Or (мол.%) 8,9 7,1
к2о 1,48 1,18 FeO 0,11 0,13 Ап 29.5 32,1
MgO 0,03 0,03 Ре2Оз 0,26 0,28 Ab 61,6 60,8
CaO 5,90 6,57 AI2O3 25,20 25,05 Уд.в. 2,610-2,635 >2,645
SrO 0,22 0,17 S i02 60,35 59,80

Сумма 100,54 100,22

1 -  вкрапленник в латитовом трахите, гора М урале, Евгениан-Хиллс, Сев. И талия,
отдельные определения (ppm): Rb -  14, Sr -  1850, Ва -  955 [8]; 2 -  вкрапленник в щелочном 
кварцевом трахите, карьер Роккапендиче, Евгениан-Хиллс, Сев. Италия, отдельные опре
деления (ppm): Rb -  14, S r -  1470, Ва -  1220 [8].

Диагн. исп. С трудом разлагается в НС1. П.п.тр. плавится легче альбита.
Диагност. Структурное состояние андезинов при известном составе мо

жет быть определено по диаграмме Слеммонса [10], использовавшего идею 
Смита и Йодера [11]. В интервале Ап30_50 Д20ш _]-1 = 1,73-1,80 для низко
температурной серии и 1,93-1,95 для высокотемпературной. Дальнейшее 
развитие этой диаграммы с введением “индекса упорядоченности” (ИУ) и 
“индекса структурной упорядоченности” (ИСУ) см. в [12].

Нахожд. Менее распространен, чем олигоклаз, главным образом в поро
дах средней основности нормального ряда. В вулканических породах являет
ся главным породообразующим минералом андезито-базальтов и андезитов, 
в которых образует зональные зерна (с прямой и обратной зональностью) с 
широкими вариациями состава: от битовнита и лабрадора в центральных ча
стях зерен до андезина и олигоклаза по периферии (в андезито-базальтах -  
более основной, Ап40̂ 5, чем в андезитах, А п ^ ^ ) . В плутонических породах 
характерен для диоритов и кварцевых диоритов (еще кислее -  Лп20_50). В суб
щелочных породах ассоциирует с K,Na-n.in. в трахиандезито-базальтах — ла- 
титах и трахиандезитах — кварцевых латитах-трахитах, а также их плутони
ческих аналогах -  монцонитах и кварцевых монцонитах. Вкрапленники в 
трахиандезито-базальтах более основные, Ап40_60, чем плагиоклаз основной 
массы, Л«4ц.5о, и они более основные, чем плагиоклаз вкрапленников и ос
новной массы в трахиандезитах (Ап30̂ 0, редко Ап50 и Ли32_48соответственно), 
K.Na-п.ш. в ассоциации с андезином более характерен для латитов и кварце
вых латитов. В трахитах олигоклаз-андезин и андезин, Ап25_35, ассоциируют 
с анортоклазом. Наиболее точно соответствует составу андезина плагиок
лаз в субщелочных диоритах и монцонитах, Ап30_50.

Впервые найден в Андах в порфировых андезитовых лавах Мармато, 
Колумбия [13]. Наиболее известные местонахождения андезина: в андезитах 
Мармато по р. Каука в Колумбии; Хишишиота в преф. Синано, Канеда в 
преф. Мияги и Кузухара в преф. Тояма, Япония; в окрестностях Сент Рафа
эля на горе Эстерель, вблизи Канн, деп. Вар, и Сев. Шаньи, деп. Сона и Лу
ара, Франция; в тоналитах горного массива Адамелло, Триентская область, 
Италия. Описан из вогезских сиенитов (Делесс), порфиров Эстерельских гор 
(Раммельсберг), Боденмайса в Баварии, из порфиров по р. Борзовка в Кыш- 
тымском районе, Южн. Урал.

Структурное состояние плагиоклазов в андезитовых и базальтовых сериях 
на основе рентгеновских данных исследовано в [14] на примере вулканических 
серий Сихотэ-Алиня, Дальний Восток. При этом было установлено широкое 
распространение андезитов с промежуточным структурным состоянием, как
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это наблюдалось Мьюиром [7] в долеритовых силлах с помощью измерений на 
федоровском столике. Показано, что андезиты (и лабрадоры) лавовых пото
ков и экструзивных тел дают широкие вариации в структурной упорядоченно
сти (неупорядоченные ИУ = 0±10, промежуточные ИУ = 10-60 и упорядочен
ные ИУ = 60-100), что объясняется сложной кинетикой в истории геологиче
ских тел, кристаллизация плагиоклаза в которых проходит между 1150-1200 и 
1050-1100°, т.е. в интервале 100-150°. Толеитовые базальты охлаждались бы
стрее лав калиевой андезитовой серии, и в них сохранились промежуточные 
андезины, тогда как в последних плагиоклаз максимально близок к упорядо
ченному. Исключением являются плагиоклазы андезитовых лав эоцен-миоце- 
новой вулканической серии Сихотэ-Алиня, кристаллизовавшихся из сильно 
перегретого расплава, в которых закалился крайне неупорядоченный андезин 
(и лабрадор). Высококалиевые андезины для этих пород не характерны.

В адирондакском анортозите (шт. Нью-Йорк, США) измерениями на уни
версальном столике более 1000 зерен показано бинодальное распределение с 
двумя максимумами -  Ап42-ц5 и Лл49_51, соответствующими двум фациям анорто
зита. Состав вкрапленников одинаков или на 2—6 номеров более основной, чем 
андезина в основной массе. Более кислый андезин ассоциирует с К-п.ш. [15].

Осцилляторная зональность в андезине Апъ32_ыЛ, объясняемая изменени
ем гидростатического давления в магматической камере, исследована в дай
ке габбро в Алаторнио, Сев. Финляндия [16].

Андезины, относящиеся к низкотемпературной серии, описаны из поздне
плиоценовых малоглубинных массивов гранодиоритов-гранитов и герцинских 
гранитов Центр. Кавказа, а вкрапленники андезина высокотемпературной и 
промежуточной серий -  в липаритовых, андезитовых и дацитовых позднепли- 
оцен-четвертичных вулканитах Большого и Малого Кавказа [9].

К-андезины с высоким содержанием калия (10 > Ог > 5%) известны из 
ряда районов.

Вкрапленники К-андезина Ог5Л_%,9Ап29̂ _312АЬ631_Х9 (хим. ан. 1 и 2), пере
ходящего по составу в К-олигоклаз, совместно с вкрапленниками тройного 
К-олигоклаза, тройного Са-анортоклаза, Ца-санидина и реже К,Иа-санидина 
установлены в латитовых и щелочных трахитах, а также в кварцевых ще
лочных трахитах Евгениан-Хиллс, Сев. Италия (Венецианская вулканиче
ская провинция). Вкрапленники К-андезина 0/'5 7_7 3Ал28.9-з4,И^бз,8-я>.5. перехо
дящие по составу в К-олигоклаз, вместе с вкрапленниками тройного К-оли
гоклаза и К,№-санидина (анортоклаз и Ка-санидин отсутствуют) установле
ны в трахитах этого комплекса [8].

В щелочных оливиновых базальтах и базанитах хр. Удокан, Прибайка
лье, установлены оплавленные вытянутые мегакристы (15-35 мм) К-андези
на состава Ог2г1АЬ461Апъ06, Ог32АЬ494Ап416 и Ог32АЬ5и0Ап45̂ , а в трахиандези- 
тах -  округлые мегакристы К-андезина состава Ог66АЬ620Ап3]4. Плагиокла
зы содержат 0,24-0,62% Бе и (г/т) 1050-1880 8г и 150-1650 Ва [17].

М ежплоскостные расстояния низкотемпературного андезина 
из гранодиорита Крестмор, ш т. Калифорния, США [5,18] 

СоКа -излучение, Ре-фильтр. О = 200 мм

м / 4 (А) Ш / 4  (А) Ш / 4 (А)

001 50 6,41 130 60 3,72 131 60 3,00
1П 20 5,86 131 70 3,65 041 70 2,03
Й 1 20 5,66 112 50 3,47 131 60 2,84
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ш / d{A ) hkl / d (Â ) hkl 1 d (A )

021 20 4,68 22Ï 30 3,44 Ï32 50 2,65
20Î 80 4,04 Ï12 60 3,37 24Ï 70 2,53
ill 50 3,88 040 100 3.21 241 60 2,49
111 70 3,76 220 70 3,18
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Лабрадоры Labradoriles
(^ао^О -0,ЗоС ао,50-°.7о) [^Il,50-1-70^*2.50-Z 3o08]

Назван по месту первой находки на п-ове Лабрадор, Канада (Вернер -  
Wemer, 1780)

Синон. Лабрадоровый шпат, таусинный камень -  старое русское назва
ние лабрадора от персидского “тауси” (павлин) за синий цвет с переливом 
павлиньего пера [1]. Глаз бычий, камень черный, камень таусинный, таву- 
сит, камень лунный, канадский лунный камень [2].

Разное. Авантюриновый лабрадор (авантюрин -  aventurine, солнечный 
камень -  sunstone) -  лабрадор с включениями ильменита, магнетита и само
родной меди, создающими авантюриноподобный эффект [2].

Характ. выдел. Крупные пластинчатые зерна до 8-10 см, зернистые мас
сы, порфиробласты, кристаллы.

Структ. и морф, крист. Трикл. с. С/ -  Р1, условно С1 . Для высокотем
пературной серии: а0 = 8,17, Ь0 = 12,87, с„ = 7,10 А; а  = 93,4, Р = 116,0-116,1, 
у = 90,4—90,6°; V = 669,3-669,4 А3. Для низкотемпературой серии: а0 = 
= 8,15-8,17, Ь0 = 12,83-12,87, с0 = 7,18-7,10 А; а  = 93,5-93,6, р = 116,0-116,2, 
у = 89,7-90,5°; V = 663,2-669,6 Á3; Z = 4.
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Усредненная кристаллическая структура (по отражениям “а”-типа уточ
нена для высоких лабрадоров, полученных отжигом образцов с п-ова Лабра
дор, Канада, АЬ45:5Ап52лРг2> при 1255° за 29 сут и из Роневаля, Южн. Харрис, 
Шотландия, АЬ31ЛАп637Ог02, при 1365° за 42 сут [3], для исходного низкого ла
брадора с п-ова Лабрадор, Лй45у\л52о0/-25 [4], уточненного Кролем (дипломная 
работа), АЬ430Ап530Ог40 [5]. Уточнены структуры фенокрисгов лабрадора 
АЬ33£Ап656Ог06 и з  продуктов подводного извержения вулкана Сюртсей, Ислан
дия, в ноябре 1963 г. (кристаллизация при температуре 1250-1100°, близкой к 
ликвидусу 1350°, закаливание в течение нескольких минут при -1000°) [5, 6], 
фенокрисгов лабрадора АЬ23 0Ап670Ог0(] (солнечный камень) из порфирового 
базальта к северу от Плаш, Лейк-Каунти, шт. Орегон, США (кристаллизация 
при -1100°, относительно медленное охлаждение) [5,6] (в обоих случаях стру
ктурное уточнение выполнено рентгеновским и нейтронографическим, 
А = 1,607 А, методами [6]), лабрадора АЬ36Х)АпМ 0Ог00 из регионально-метамор- 
физованнош лабрадорита в Гордемо, Верзача-Вэлли, Швейцария (пик мета
морфизма при 620-650° с медленным охлаждением в течение нескольких мил
лионов лет) [6], и лабрадора АЬ300Ап67 0Ог60 из амфиболитов в их контакте с 
тоналитом, из Сисона, в поясе высокой ступени метаморфизма в Бержель- 
ских Альпах (700-900°) [6]. Кристаллическая структура близкого к лабрадору 
промежуточного плагиоклаза ЛЬщАп^О^ из мегакристов в Хогарт-Рэнжес, 
Австралия, уточнена рентгеновским способом и методом нейтронографии [7].

Параметры ячейки структурно уточненных лабрадоров:
а Ъ с а Р Р V

1 8,1733(7) 12,8752(9) 7,1032(7) 93,407(7) 116,133(5) 90,394(6) 669,4
2 8,1748(6) 12,8687(7) 7,0964(5) 93,428(5) 115,986(4) 90,602(5) 669,3
3 8,176(3) 12,841(3) 14,207(3) 93,53(5) 116,27(5) 89,77(5) 1334,5

4 П араметры ячейки не опубликованы
5 8,151(3) 12,829(5) 7,103(4) 93,62(3) 116,21(3) 89,70(2) 664,8
6 8,1736(5) 12,8736(5) 7,1022(2) 93,462(6) 116,054(5) 90,475(5) 669,6
7 8,1747(9) 12,8706(6) 7,1014(3) 93,461(5) 116,086(5) 90,514(5) 669,3
8 8,152(4) 12,834(6) 7,079(4) 93,49(2) 116,13(2) 90,40(2) 663,2
9 8,179(1) 12,880(1) 7,112(1) 93.44(1) 116,21(1) 90,23(1) 670,6

Д ля высоких (отож ж енны х) лабрадоров: 1 -  АЬ433Ап32(7Ог23 (1255°) [3]; 2 -  
АЬ31 \Ап(£2Ог02 (1365°) [3]. Д ля природных лабрадоров: 3 -  А Ь45^А п52(7Ог23 [4]; 4 -  
АЬ43 оАп333/ ) г 4 о [5]; 5 -  АЬ3(,оАпМ(/ ) г 0>0 [6]; 6 -  А ^ ^ А п ^  ̂ Ог^ ̂  [6]; 7 -  АЬ230Ап(17(:р г 00 [6]; 
8 -  АЬу^оАпвц^Огбо [6], 9 -  АЬф$Ап4$ \Ог3 \ [7].

е
Межатомные расстояния (А) и Б^АЬраспределение в Т-позициях:

Состав т,о-о Т |Ш -0 ТгО-О Т2т —О мо Цт = г20=
I АЬ43̂ Ап32ф г 23 1,674 1,655 1,657 1,656 0,485 0,345
2 /̂ 31.1/Ц$8.7<7г0_2 1,679 1,663 1,663 1,662 0,52 0,39
3 АЬ43<3Ап320О г23 1,691 1,650 1,646 1,655 0,615 0.300
4 АЬ4хоАп33(р г 40 1,688 1,652 1,646 1,653 0,600 0.310
5 / 'Ьзб,И лб4,<Ао,о 1,688 1,644 1,642 1,646 0,66 0,33
6 АЬ33%Ап636Ог06 1,680 1,660 1,661 1,662 0,51 0,38
7 /'*23,И лб7,оОго,о 1,683 1,664 1,660 1,663 0,54 0,38
8 АЬ}0.0Ап61,(Рг6,0 1,679 1,660 1,653 1,664 0,53 0,38
9 '̂ 49,9̂ 49.1 О г | 1,679 1.657 1.653 1,654 0,51 0,32
9а То же 1,680 1,655 1,653 1,655 0,51 0,32

1 ,2 -  [3]; 3 -  [4]; 4 -  [5]; 5-8 -  [6]; 9 -  [7].
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Параметры ячейки определены также для ряда образцов разного соста
ва (в порядке увеличения содержания Ди-составляющей):

а Ь с а Р У V

1 8,180 12,859 7,112 93°ЗГ 116°16' 89°53' —
2 8,173 12,862 7,107 93 34 116 11 89 59 668,8
3 8,191 12,886 14,206 93 22 115 58 90 58 —

4 8,170 12,862 7,099 93 33 116 09 90 15 668,0
5 8,171 12.863 7,105 93 31 116 09 90 19 668,6
6 8,186 12,871 7,109 93 34 116 02 90 21 671,0
7 8,179 12,869 7,102 93 29 116 09 90 21 679,0

1 -А п$ \ [8]; 2 -  АЬюАпзд«Ог02 [9]; 3 -  Ап6()2’ Кэйп-П эрри, Воет. Гренландия [10]; 4 -  
/Ц»3 3 17 ЛЛб4 ,бО''1 7 , из дайки кварцевого долерита, Бихорн-М аунтинс, шт. Вайоминг, США 
[11]; 5 -  А Ь^хАп^зО гоб, там  ж е [11]; 6 -  АЬ}^Ап^АОг09, Сюртсей, Исландия [12]; 7 -  
/^31,3/' п69.0<3,0,7 [9].

Обилие структурных уточнений обусловлено тем обстоятельством, что 
в промежуточных плагиоклазах состава лабрадоров наблюдается изменение 
характера структуры_Na,Ca-n.m.: ниже ~Ди60 устанавливается альбито
подобная структура С1 с рефлесами только “а”-типа, тогда как выше-Дна) 
проявляется анортитоподобная структура Р 1 , в которой, кроме “а”-рефле- 
сов, на МО рентгенограммах наблюдаются слабые отражения “Ь”-, “с”- 
и “сГ’-типов, интенсивность которых возрастает по мере увеличения содер
жания Ди-компонента. Кроме того, проявляются сателлитовые “¿’’-рефлек- 
сы (около положения “й”), природа которых объясняется с помощью пред
ставлений о периодичности волновых модуляций в структуре промежуточ
ного “¿’’-плагиоклаза [13] или о наличии в ней различающихся по составу до
менов. Усредненные структуры уточнены по рефлексам “а”-типа; влияние 
“сверхструктур” (“¿’’-рефлексы) на них несущественно.

На 0к1 рентгенограммах (и нейтронограммах) структурно-уточненных 
лабрадоров фиксировались сильные “¿/’-отражения и слабые “с”- и “¿’’-отра
жения (с периодичностью ~30 А) в резко закаленном максимально неупоря
доченном образце из Сюртсей, отражения “а”-, “й”-, “с”- и “¿’’-типов в образ
це из массивной лавы в Лейк-Каунти, сильные иа”-л слабые диффузные “с”- 
и слабые “¿’’-рефлексы (с периодичностью ~26,7 А) в метаморфизованном 
образце из Верзачи и четкие “¿’’-рефлексы (с периодичностью -51,4 А) в ме
таморфизованном образце из Сисона, соответствующие средней степени 
упорядоченности [6]. Эти сверхструктуры интерпретируются как образова-

о —
ние внутри усредненной структуры с с = 7 А доменов /1 -анортита с анти- 
фазными (АРВ)-границами, причем периодичность модулированной 
сверхструктуры возрастает с увеличением степени упорядоченности пла
гиоклаза.

Согласно Клейну и Корекава [4], М-позиция в лабрадоре Ап52 расщепле
на на две, одна из которых занята чистым Na, а другая -  чистым Са; Венк с 
соавт. [6] для Arifü нашел две позиции: М ' и М " с  Na/Ca-отношением = 34/66; 
Фиц-Жеральд с соавт. [7] для Ani9 нашли расщепление М-позиции на М' 
с Na = 0,29(7), Са = 0,15(4) и М" с Na = 0,23(7), Са = 0,33(4).

Хорошо образованные кристаллы встречаются редко, например в пеп- 
лах Монте-Розы на вулкане Этна, Сицилия. Характерны альбитовые, карлс- 
бадские двойники.
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В мраморах Центр. Альп наблюдалось кристаллографически-законо- 
мерное прорастание лабрадора Ап^  андезином АпЪЛ. Оба плагиоклаза, по-ви
димому, растут одновременно, причем зародыши андезина возникали на гра
нях (ПО), (110), (100) и (130) лабрадора. Рентгеновское изучение образца 
указывает на наличие модулированной структуры с периодичностью анти- 
фазовых границ параллельно (103) 25-30 А. Наблюдались два типа доме- 
новюдин с “«’’-рефлексами, второй с рефлексами “о” и “<?” [14].

Физ. св. Сп. по (001) весьма совершенная, по (010) совершенная. Тв. 6. 
Уд. в. 2,68-2,74. Цв. бесцветный или белый, серый, красноватый, синева
тый, зеленоватый, черный. Прозрачен или полупрозрачен. Черта бес
цветная. Бл. стеклянный, на пл. сп. жирный. Часто с радужным отливом. 
Иризация обусловлена тонким фазовым распадом на два плагиоклаза с 
близким химическим составом в области лабрадора. Окраска часто зо
нальная, от желтых до зеленых, синих и фиолетовых, реже красных тонов 
различной интенсивности.

“Облачные” плагиоклазы из докембрийских метадолеритовых даек и 
аналогичных по составу молодых даек кварцевого долерита в горах Бигхор- 
на, шт. Вайоминг, США, обнаруживают молочно-белое или огненно-крас
ное свечение, вызванное отражением от мельчайших (~1 мкм) включений 
гематита или магнетита, ориентированных по пл. (010) или (001). Сравнение 
облачных и чистых участков лабрадора {Ап50_(̂ ) по 180 /1бО показывает их 
идентичность (5180  БМОХУ = 7,31% в облачном, 7,25% в чистом участках) и 
свидетельствует об отсутствии захвата кислорода из внешних источников 
при окислении Бе [11].

Согласно [15], в поляризованном ИК-спектре поглощения лабрадора с 
0,013 мас.% Н20, снятом в области 2500-4000 см-1, были установлены три по
лосы поглощения 3100, 3300 и 3600 см-1, соответствующие структурно-свя
занным ОН-группам. В неполяризованном ИК-спектре лабрадора Ап59 с 
0,030 мас.% Н20 , снятом в области 2600-3900 см-1 с пластинки 11(010), устано
влена широкая полоса поглощения с максимумом при 3230 см-' и слабым 
плечом при 3550 см-1 [16]. Поляризованные спектры показали сильный пле
охроизм на пл. (010) с максимумом абсорбции под углом 36° к [001], что ука
зывает на замещение в структуре наиболее валентно-дефицитного атома 
кислорода Ост  на ОН-группу.

Физ.-хим. конст. Колориметрически определенная в 20%-ной НБ при 
74,7° молярная теплота растворения (разложения) АНхЫп лабрадоров с о-ва 
Пауль, Лабрадор, Канада, и Клер Лейк, шт. Юта, США, равна от -166,35 до 
-172,02 ккал/моль [17]. Свободная энергия образования Гиббса, рассчитан
ная из данных растворения в деионизированной воде: -930,9 ккал/моль для 
АЬ50Ап^Ог4 и  -928,5 ккал/моль для АЬ51Апа%Ог0 [18].

Микр. В шлифах прозрачный, бесцветный. Оптически (+). Оптическая 
ориентировка (см. фиг. 86) низкотемпературных лабрадоров в интервале со
ставов Ап50_60 (далее диаграмма обрывается) относительно взаимно перпен
дикулярных осей триады: Z ^  3.(010) = 26-31°, Z  Мм[001] = 57-70,5°, 
Z  1Чр_Б[001]М(010) = 51-62° (для сравнения: в высокотемпературных лабрадо
рах: 6-34,21-56 и 20-44; соответственно) (Марфунин, 1962). = 1,561-1,574, 
пт = 1,557-1,568, Пр = 1,554-1,565, пе -  пр = 0,007-0,009; пср = 1,556-1,569 (Мар
фунин, 1962). +2V = 77-89° (для низких лабрадоров), +2V = 79-82°, с миниму
мом 76° для Ап60 (для высоких лабрадоров) (Бала, 1997). Наклон ромбиче
ского сечения относительно (001) от -2  до -7° (см. фиг. 28).
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Хим. Теор. состав ^«5o_70: NaaO -  5,73-3,40; CaO -  10,38-14,36; А120 3 -  
28,30-31,70; Si02 -  55,59-50,54. Молек. вес 270,23-273,43.

Анализы (в порядке увеличения содержания Лл-компонента):

1 2 3 4 5 6 7 8

NazO 4,80 4,72 4,09 3,62 3,88 4,97 5,10 5,40
к 2о 0,54 0,42 0,22 0,85 0,20 0,39 0,55 0,14

MgO H e onp. H e onp. 0,44 - Сл. 0,00 0,04 -
CaO 11,79 11,52 12,70 12,52 12,80 10,20 10,55 10,70
BaO - - 0,21 - - - - -
SrO - - 0,04 - - - - -
FeO - - 0,23 - 0,04 0,03 - -
Fe20 3 0,30 0,35 0,20 0,40 0,35 0,20 0,54 1,22
AI9O3 28,99 29,62 30,19 30,22 30.19 27,86 27,14 27,61
SiOj 53,72 52,46 51,50 52,33 51,94 55,70 56,18 55,24
HjO* H e onp. H e onp. 0,20 0,36 0,52 0,74 0,24 0,01
П.п.п. 0,42 0,72 - - - - - -

Сумма 99,56 99,81 100,17 100,30 99,92 100.09 100.34 100,39
An (мол.%) 57 57 62,0 62,4 63,8 51,9 51,8 51,9
Ab 43 43 36,4 32,6 35,0 45,8 45,0 47,3
Or - - 1,6 5,0 1,2 2,3 3,2 0,8
Уд-в. - - - - - - - 2,712

ng - - 1,572 1,5712 1,571 1.562 1.566 1.564
nm - - - 1,5665 1.566 1.558 1,561 1,560
np - - 1,561 1,5630 1,562 1,555 1,556 1,555
2V - - +84-87 +88°48' +83 +83 - -

Высокие (высокотемпературные) лабрадоры: 1 -  из экструзии осумилитового анде
зита, М ал. Непискало, Кёльское нагорье, К авказ, ИУ = 0 [19]; 2 -  из андезитовой лавы, 
Кёльское нагорье, Кавказ, ИУ = 0 [19] (1 ,2 - анал. К .К . и М.П. Филатовы, Константиниди 
и А ксельрод); 3 -  из ф енокристов в потоке базальтовой лавы  вулкана К илауэа 
(извержение 2-6.03 1955 г.). Гавайские о-ва, анал. Харамура, в сумму анализа входит ТЮ2 -  
0,19 [20]. Низкие (низкотемпературные) лабрадоры: 4 -  вкрапленник в базальтовой дайке, 
мыс Сент-Джон, Ардгласс, округ Даун, Сев. Ирландия [21]; 5 -  вкрапленник, Клер-Лейк, 
шт. Ю та, США, анал. фон Кнорринг [17]; 6 -  с о-ва Пауль, Лабрадор, Канада, анал. фон 
Кнорринг [ [17]; 7 -  из кварцевого долерита, Нъю-Амалфи, М ататил, Южн. А фрика, анал. 
Мюир [22]; 8 -  из Хаук-Бей. Лабрадор, Канада, анал. Мин [23].

9 10 11 12 13 14 15 16

Na20 4,90 4,85 4,77 4,51 4,21 3,77 3,06 3,64
k 2o 1,02 0,41 0,42 0,26 0,13 0,47 0,13 0,35
MgO 0,40 - 0,02 0,06 - 0,15 - -
CaO 10,35 - 11,09 11,83 12,28 12,69 12,86 13,00
BaO - - 0,028 0,054 - 0,02 - 0,039
SrO - - 0,085 0,19 - 0,10 - 0,10
FeO - - 0,10 0,14 - 0,34 - 0,25
Fe20 3 0,89 0,97 0,05 0,13 0,84 0,18 1,62 0,41
a i2o 3 28,36 28,28 29,28 29,58 29,72 30,07 27,85 30,09
Si02 54,80 54,28 54,01 53,44 52,96 52,38 53,25 52,06
н2о± - - 0,25 0.07 0,08 0.08 - 0,08

Сумма 100,72 100,06 100,15 100,28 100,22 100,36 98,77 100,27
An (мол.%) 52,0 54,9 55,2 58,9 61,2 64,2 65,3 65,8
Ab 42,2 42,7 42,3 39,5 38,0 33,1 34,1 32,1

31 Минералы, том V Вып. 1



482 Натриево-кальциевые полевые шпаты (плагиоклазы)

9 10 11 12 13 14 15 16
Or 5,8 2.4 2,5 1,6 0.8 2.7 0,6 2,1
Уд. в. 2,690 2,686 2,691-

2,697
2,698-
2,703

2,705 2,703-
2,708

— 2,701-
2,706

"g 1,564 1,5621 1,5630 1,5640 1,570 1.5686-
1,5700

— —

1,560 1,5573 1,5580-
1,5590

1,5579-
1,5605

1,565 1,5640-
1,5655

— —

пр 1,555 1,5543 1,5557-
1,5564

1.5559-
1,5560

1.560 1,5590-
1,5607

— —

2V - +75,5 +70-78 +68-84 - +66-86 - +82-84

9 - участок кристалла “битовнита Томпсона” (Thomson, 1836), валун близ Битауна
(старое название О ттавы), анал. Рикби [24]; 10 -  черный лабрадор из пров. Квебек, Канада 
[25]; 11 -  из анортозита, Тигертон, шт. Висконсин. США, анал. П ек [26]; 12 -  из габбро, 
М ерилл, ш т. Висконсин, СШ А, анал. П ек [26]; 13 -  из округа М иллард, шт. Ю та, США, 
анал. Мин [23]; 14 -  из анортозита, Гранд-М арес, шт. М иннесота, СШ А, анал. П ек [26]; 
15 -  "облачный” иризирующий лабрадор из дайки кварцевого долерита, горы Бихорна, 
ш т. Вайоминг, США, анал. Фабри [11]; 1 6 - из диабаза, Ч естер, шт. Пенсильвания, США, 
анал. П ек [26].

Специализированные исследования содержания Sr в основных плагиок
лазах показали, что оно невелико и обычно возрастает при переходе от бо
лее основных к более кислым. Так, в трех массивах Сомали, сложенных ос
новными и ультраосновными породами, -  Дудуб, Гуль-Сакар и Хамар -  оно 
возрастает от 1000 до 1850 ppm при изменении состава лабрадора от Апь% до 
А пан и в массиве Ракдасафака -  от 1650 до 2350 ppm в ряду составов от Аи74 
до Лл5б [27]. Аналогичную закономерность Уэджер и Митчелл [28] нашли 
для плагиоклазов Скаергардской расслоенной интрузии, Гренландия: 
1000-5000 ppm в интервале составов лабрадор-андезин (Ал65-Ал38), однако 
далее, в еще более кислых андезинах (А п ^  содержание Sr снижалось до 
2000 ppm. То же отмечалось для лабрадоров расслоенного комплекса Стил
луотер, шт. Монтана, США [29]. Противоположная тенденция наблюдалась 
Шеном с соавт. [30] в Южно-Калифорнийском габбро-норитовом батолите, 
США, где содержание Sr падало в более кислых плагиоклазах: 
1300-1000 ppm в ряду Ап93-Ап59, 900-600 ppm -  Апм-Ап38 и 430-140 ppm -  
Ап33—A/?2i •

Диагн. исп. Порошок растворяется в соляной кислоте. П.п.тр. плавится 
легче олигоклаза.

Нахожд. Первая находка лабрадора была сделана на о-ве Св. Павла, 
вблизи г. Нейн, у берегов п-ова Лабрадор, Канада (Werner, 1780), где его 
классические образцы обладают прекрасной иризацией. В раскалывающих
ся массах лабрадор с иризацией установлен во многих анортозитовых масси
вах габбро-анортозитовой (с лабрадором) формации, развитых в пределах 
тектонических швов кристаллических щитов (Канадского, Украинского, 
Анабарского и др.). Породообразующий лабрадор, содержание которого до
стигает 97%, образует здесь вкрапленники размером до нескольких см в ас
социации с оливином, гиперстеном, амфиболом, магнетитом и ильменитом. 
Участки с иризирующим лабрадором образуют пласты или линзы, вытяну
тые на сотни метров при мощности до 30-50 м. Наиболее известные выхо
ды таких анортозитов на западе п-ова Лабрадор, в пров. Онтарио и Квебек 
(Канада), а также в горах Адирондак к северу от Нью-Йорка (США), в Ки-
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евской (Корсунь-Новомиргородский массив) и Волынской (Коростеньский и 
Головинский массивы) областях на Украине (Каменный брод на р. Быстри- 
евке, у с. Хлыстуновка и Мал. Городище, на р. Ирше у с. Горошки, с. Паро- 
мовка, с. Головня, с. Горбылево), в Городищенском массиве вблизи г. Зыря- 
новска (Алтай), в Джугджурском массиве в Сибири. В Норвегии серо-голу
бой лабрадор известен из Тведестранде, Южн. Норвегия [31, 32]. На Кавка
зе -  в Грузии у с. Джава, Горийская обл.

В настоящее время предполагается, что мономинеральные плагиокла- 
зовые породы -  анортозиты -  генетически связаны с отдифференциро
ванной на глубине мантийной базальтовой магмой; первоначальная мо
дель, согласно которой они происходят от андезит-монцонитового распла
ва, дискредитирована. Однако анортозиты залегают в ассоциации с не
большим объемом основных пород, и их не обнаруживают геофизически
ми методами и на глубине. Кроме того, если базальтовая магма является 
родоначальной для анортозитов, то она должна содержать избыток пла
гиоклаза по отношению к мафическим минералам. Согласно расчетам 
Вайби [33], из безводной базальтовой магмы при 1284—1280°, 35 кбар и 
фугитивности кислорода, соответствующей буферу <2ГА/, первоначально 
должен кристаллизоваться лабрадор АЬЪ5Апы О гх, а далее при достижении 
котектики, при 1179-1175° -  ассоциация клинопироксен \¥оЛ6Еп43Р з хх + ла
брадор АЬ46Ап530 г 1 (объемы закристаллизовавшейся жидкости 63 и 37% 
соответственно). Однако анализы массивных анортозитов с о-ва Св. Пав
ла (пров. Нейи, п-ов Лабрадор) с 85—96% отчетливо зонального плагиок
лаза (37,4—52,3% Ап) дают всего ~30% избытка его над котектикой. Вайби 
предполагает, что образование анортозитов было возможно в результате 
обогащения базальтового расплава полевошпатовыми компонентами 
вследствие плавления взвешенных кристаллов плагиоклаза в подводящем 
канале в восходящих порциях магмы. Расчет показывает, что добавление 
в расплав 20% А п55 обеспечит раскристаллизацию 56% жидкости при 
1250° с выделением лабрадора АЬздАп60О гх над котектикой, на которой 
при 1175° начнет кристаллизоваться клинопироксен }Уо/Х6р п А4р 5 и + лабра
дор АЬ4ЯАп5ХО гх.

Обзор гипотез образования анортозитов дается в [34]. При этом подчер
кивается, что невозможно объяснить возникновение кумулятов лабрадора в 
пропластках анортозитов внутри толщи Мидл-Бэндид в расслоенном комп
лексе Стиллуотер. На основании изучения изотопов Бг и N6 предполагается, 
что анортозиты комплекса Ларами, шт. Вайоминг, США, возникли в резуль
тате ассимиляции пород коры [35].

Лабрадор является породообразующим минералом основных вулканиче
ских пород -  пикрито-базальтов (Лл65_95), оливиновых базальтов и долеритов 
(Л/?5о_8о)» базальтов и долеритов 04л4О_7О), лейкобазальтов и лейкодолеритов 
(Ап^до) и гиперстеновых базальтов (Лл^^), переходя по составу, с одной 
стороны, в битовнит, а с другой -  в андезин. Он распространен также в суб
щелочных разностях этих пород -  субщелочных оливиновых базальтах и до- 
леритах и субщелочных лейкобазальтах (Лл40_85), а также в трахибазальтах 
и трахидолеритах (Лл20_70) и шошонитах (Лл4о_75) в ассоциации с анортокла- 
зом или санидином. В щелочных базальтоидах лабрадор (реже битовнит) ас
социирует с фельдшпатоидами, пироксеном и оливином в тефритах. В плу
тонических породах нормального ряда лабрадор (битовнит) является поро
дообразующим минералом габбро и норитов; в щелочных основных поро
дах -  тералитов и тешенитов (Лл50_90).
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Если в вулканитах лабрадор отчетливо зональный, сильно варьирующий 
по составу, то в плутонических породах его состав более выдержанный. На
пример, в породах Йоко-Довыренского расслоенного ультрамафит-мафито- 
вого плутона, Прибайкалье интеркумулусный плагиоклаз в ультрамафитах 
варьирует в пределах А щ ^ ^  и имеет меньшую основность, чем кумулятив
ный в троктолитах и оливиновых габброидах (Ли79_85); основность последне
го снижается в кровле плутона -  в гранофировых габбро-норитах (Лл6|_43) 
[36]. В расслоенных массивах Сомали его состав меняется в пределах Ап5%_65 
в Дудубе, ̂ « 5 6 - 6 8  в Гуль-Сакаре, Ап56_15 в Ракдасафаке, и только в Хамаре, где 
присутствуют уралитовые габбро с пренитовыми и альбитовыми прожилка
ми, он более кислый (А пз^) [27].

Кумулусные и интерстиционные плагиоклазы, исследованные из пироксе- 
нитов, анортозитов, хромитовых анортозитов, норитов и габбро нижней час
ти Воет. Бушвельдского комплекса, Южн. Африка, на основании рентгенов
ских данных все были отнесены к низкой, высоко-упорядоченной серии [37].

Реже лабрадор наблюдается в породах средней основности, обычно в яд
рах зональных зерен (см. “Андезины”). Отдельные выходы описаны из 
кварцевых андезитов Верешпатака на сев.-вост. от Абрудбааньи, Румыния, 
в окрестностях Санкт-Петербурга, около Свеаборга на о-ве Мийоне и в Оя- 
мо, Финляндия, в Эссексе, шт. Нью-Йорк, США.

В амфиболитах архейского возраста лабрадор распространен в Воет. Ка
наде, севернее Нью-Йорка, в Гренландии, Норвегии, Швеции, Финляндии.

Особо изучаются случаи обратной зональности в зернах плагиоклаза. 
В гранулитах, захваченных в виде ксенолитов в гранито-гнейсах зоны 
сброса Маналур, шт. Тамилнад, Индия, порфиробласты лабрадора Ап55_58 
имеют каймы состава А п ^^ . Поскольку незональный плагиоклаз ассо
циирует здесь с амфиболом и клинопироксеном, а зональный -  с ортопи
роксеном, авторы полагают, что причиной обратной зональности являет
ся высвобождение Са при замещении амфибола ортопироксеном при ме
таморфизме [38]. В случае порфировых вкрапленников олигоклаз-анде- 
зина Ап18̂ 2 в базальтах Гомбе-Биу, Нигерия, обрастающих каймами бо
лее основного плагиоклаза и включенных в основную массу базальта, со
держащую лабрадор состава Ап5А_62-> предполагается интертеллурическое 
происхождение вкрапленников, аналогичное образованию мегакрист 
анортоклаза в щелочных базальтах (т.е. их генетическая связь с разными 
магмами) [39].

Интересны находки лабрадора в пегматитах габбро-норитов Волыни 
(дер. Паромовка) в ассоциации с ортоклазом, кварцем нескольких генера
ций, аметистом, биотитом, авгитом, апатитом, кальцитом и др. [31].

Порфировые вкрапленники авантюринового лабрадора (солнечный ка
мень) описаны из Модок-Каунти, шт. Калифорния, США [40], и Лейк-Каун- 
ти, шт. Орегон, США [41].

Измен. При пересечении анортозитов в Мистастин-Лейк, Лабрадор, Ка
нада, андезитовыми дайками лабрадор Ап46_59 замещается псевдоморфным 
стеклом, имеющим состав олигоклаза А пП. С ним сосуществует массивное 
стекло, соответствующее составу лабрадора Ап53, но с более высоким пока
зателем преломления (1,530-1,541) и плотностью (2,55-2,60), чем можно бы
ло бы ожидать при плавлении плагиоклаза такого состава (1,5303 и 2,54), ко
торое содержит реликты плагиоклаза Ап80. Опыты по плавлению лабрадо
ра показывают, что должна выплавляться жидкость и в остатке оставаться 
плагиоклазовая фаза именно такого состава. Допускается, что в данном слу
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чае мы имеем дело с маскелинитом, возникшим при импульсном ударе при 
1500° и давлении ~10 кбар [42].

Практ. знач. Почти мономинеральные (от 60 до 97-100% плагиоклаза), 
сложенные иризирующим лабрадором разновидности анортозитов -  лабра- 
дориты используются как декоративно-облицовочный и ювелирно-поделоч
ный камень. Широко используется для облицовки зданий и внутренних ин
терьеров. Добывается в основном из докембрийских анортозитовых масси
вов габбро-анортозитовой формации, развитых в пределах тектонических 
швов кристаллических щитов (Канадского, Украинского, Анабарского).

В России иризирующий лабрадорит был открыт в валунах в районе Пе
тергофа (1874—1785 гг.), применялся в ювелирных изделиях и дорого ценил
ся. В начале XIX в. были открыты коренные месторождения лабрадорита на 
Украине. Главные месторождения на территории СНГ в настоящее время 
сосредоточены в Коростеньском и Володарско-Волынском массивах на Во
лыни и Корсунь-Новомиргородском в Приднепровье (Украина). Здесь из
вестно 26 м-ний, из которых изучено шесть и разрабатываются два. По цве
ту, структуре и иризации выделяют четыре типа лабрадоритов Волыни: “го
ловинский”, “турчинский”, “васильковский” и “крапивинский”. Для камне
резной и ювелирной промышленности используются в основном два пер
вых. Головинское м-ние разрабатывается с 1901 г. Перспективными являют
ся Городищенский плутон на Алтае (вблизи г. Зыряновска), Джущжурский 
плутон в Сибири [43].

Разное. Авантюриновый лабрадор (авантюриновый шпат, авантю
рин -  ауепшгше, солнечный камень -  вишЮпе). Назван из-за красного или ро
зового внутреннего сияния, обусловленного отражением света от мелких 
включений ильменита, магнетита или самородной меди. Описаны как фено- 
кристы из Модок-Каунти, шт. Калифорния, США [40], и Лейк-Каунти, 
шт. Орегон, США [41]. Прекрасный солнечный камень добывался в Тведе- 
странде, Южн. Норвегия [32].

М ежплоскостные расстояния лабрадора А Ь ^рА п^^О гц^  
из анортозита, Гранд-М аре, ш т. М иннесота, США [44]

СоКа -излучение, D = 200 мм

hkl / d ( k ) hkl / d (Â ) hkl / d ( Â)

1Ï0 слб 6,41 112 слбср 3,463 131 слбср 3,013
021 слб 4,67 22Ï ослб 3,423 041 срслн 2,940
201 слн 4,036 220 слн 3,222 Î32 ср 2,651
1Ï 1 слср 3,885 040 оелн 3,198 241 срслн 2,522
111 слн 3,747 002 оелн 3,170 241 ср 2,504
131 срслн 3,631 220 срслн 3,131

слб -  слабая, ср -  средняя, слн -  сильная, слср -  слабая-средняя, среди -  средняя-силь- 
ная, ослб -  очень слабая, оелн -  очень сильная линии.
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Битовшпы В уЬ пш ^
( ^ Э 0>з О - 0 ,| о С а О ,7 0 - 0 .9 о )  [ ^ ^ 1 , 7 0 - 1 , 9 0 ^ * 2 3 0 - 2 , 1 0 ^ 8 ]

Название от г. Битаун -  древнее название Оттавы, пров. Онтарио, Кана
да (Томсон, 1853) [1]. Первоначальная находка представляла собой смесь 
анортита с кварцем, но впоследствии была доказана однородность плагиок
лазов данного состава. К битовнитам относят плагиоклазы с 70-90% анор- 
титовой составляющей.

Характ. выдел. Кристаллы, зернистые массы.
Структ. и морф, крист. Трикл. с. С \-Р \  или /1 . а0 = 8,19,60 = 12,88, 

с0 = 14,20 А; а  = 93,4, р = 116,0, у = 90,9°; V =  1342,5 А* Ъ = 8 .
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Усредненная (по рефлексам “а”-типа) кристаллическая структура уточ
нена для высокого битовнита -  АЬ150Ап850О г00, полученного отжигом битов- 
нита из Траверселлы, Швейцария, при 1450° за 48 сут [2] и низких битовни- 
тов из Кристал-Бэй, шт. Миннесота, США, -  АЬ2 4 0Ал7 6 0 О/0 0 [3] (8шпЬ,1974), 
из Сан Луис-Каунти, шт. Миннесота, США, -  АЬ2 0 0 Ал80 0Ог0 0 [4] и битовни- 
тов с Луны -  АЬ^оАпдвоОгоо (“Аполло-14”) [5] и АЬх62Ащ ъаО гоа (“ А п о л л о - 
12”) (данные Апплемана с соавт., по [3]).

Параметры ячейки для структурно-уточненных битовнитов:

"0 Ьо со а ß У V

1 8.184(2) 12,872(3) 14,183(3) 93,41(3) 115,91(3) 90,62(1) 1340,4
2 8.174 12,867 14,197 93,400 116,066 90,670 1339,2
3 8,178(3) 12,870(4) 14,187(5) 93,50(8) 115,90 90,65 1339,5
4 8,184(2) 12,890(2) 14,214(2) 93,22(1) 115,90(1) 91.13(1) 1345,1

1 -  [2]; 2 -  [3]; 3 -  [4]; 4 -  [5].

Межатомные расстояния (Ä) и Si/Al-упорядоченность в Т-позициях:

т,о-о Т |Гп-0 т2о-о Т2т - 0 t ,0 t,m  = t20 = t2m

I 1,687 1,677 1,676 1,674 0,530 0,440
2 1,678 1,666 1,663 1,672 0,505 0,420
3 1,683 1,672 1,668 1,674 0,525 0,425
4 1,687 1,682 1,682 1,683 0,510 0,465
5 1,685 1.666 1,664 1,671 0,560 0,425

I -  [2]; 2 -  [3]; 3 -  [4]; 4 -  [5]; 5 -  [3].

Усредненная кристаллическая структура битовнита построена из прими
тивных, Р 1 , анортитоподобных доменов в антифазных суперпозициях, 
связанных объемно-центрированным вектором псевдосимметрии в объем
но-центрированную структуру Л  [6 - 8 ]. При этом исчезают “с”- и “if’-реф- 
лексы и остаются только отражения типа “а” и / 1  -структура битовни
та в отличие от / 1  -структуры анортита устойчива уже при комнатной тем
пературе. При длительном отжиге около температуры плавления (особенно 
в присутствии воды) она переходит в максимально разупорядоченную 
структуру плагиоклаза С1 (с = 7 Ä). Если в структуре анортита S i: Al = 2 :2  
и их позиции четко разобщены, то в битовните Si частично входит в позиции 
А1 и распределен в них более или менее равномерно (t,0 > t,m = t20 = t2m), но 
позиции Si свободны от Al.

Структуры битовнитов являются усредненными также из-за фазо
вого распада в области А п-,^^  на богатую Ал-фазу (85-95% Ап) и бедную 
Ал-фазу (60-70% Ал) -  прорастания Гуттенлошера.

Физ. св. Сп. по (001) и (010) совершенная. Изл. раковистый. Хрупкий. Тв. 
6-6,5. Уд. в. 2,72-2,75. Цв. белый, серый, коричневатый, иногда бесцветен. 
Бл. стеклянный. Просвечивает в тонких сколах.

Физ.-хим. конст. Колориметрически определенная в 20%-ной HF при 
74,7° молярная теплота растворения (разложения) ДHsoln битовнитов из 
Стиллуотера и Кристал-Бэй, шт. Миннесота, США, и Рустенбурга, Трансва
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аль, ЮАР, равна от -171,62 до -174,25 ккал/моль [9]. Согласно [10], свобод
ная энергия образования Гиббса, рассчитанная из данных по растворению 
в ионизированной воде, равна -948,5 ккал/моль для битовнита АЬ30Ап61О г3 
и -942,7 ккал/моль для битовнита А Ь ^ А п ^

Микр. В шлифах прозрачный, бесцветный. Оптически (-) и (+). Оптиче
ская ориентировка (см. фиг. 8 6 ) для низких битовнитов Ап10_ Z  A/g_L(010) = 
= 40-46°, Z  Мп[001] = от 79, через 90 до 89°, Z  /VpJ_[001 ] в пл. (010) = 65-78°; 
для высоких битовнитов: 41-45,5, от 8 6 , через 90 до 86,5 и 70,5-76° соответ
ственно (Трёггер, 1952). ng =  1,574—1,584, пт = 1,568-1,580, пр = 1,565-1,571; 
«ср = 1,569-1,577; ng - n p =  0,009-0,013 (Марфунин, 1962). По (Dana, 1997) 2V  
от +89 до -77° (для низких битовнитов), от +82 до -80° (для высоких битов
нитов). Наклон ромбического сечения относительно (001) от -7 до -13° (см. 
фиг. 28).

Хим. Теор. состав. Дл7(МЮ: Na20  -  1,01-3,40; CaO -  14,36-18,25; А120 3 -  
31,70 -  35,02; Si0 2 -  45,62-50,54. Молек. вес 273,43-276,62.

Анализы (в порядке увеличения Лл-компонента):

1 2 3 4 5 6 7

Na20 3,36 3,29 3,30 2,96 2,82 2,57 2,60
к 2о Сл. 0,20 0,13 0,17 0.03 0,17 0,14
MgO 0,10 0,13 0,27 0,06 - 0,20 0,23
CaO 14,00 13,83 13,95 14,80 15,34 15,38 15,21
е ю - 0,011 0,006 0,032 - - 0,004
ВаО - 0,14 0,09 0,18 - - 0,10
FeO 0,07 0,21 0,12 0,09 - - 0,07
Fe20 3 0,88 0,30 0,28 0,14 - 0,27 0,32
ai2o 3 31,24 30,99 31,02 32,28 32,72 32,14 32,19
SiOj 49,46 51,00 51,09 49,55 49,14 49,06 49,34
НгО* 1,02 0,14 0,12 0,13 0,21 0,16 0,15

Сумма 100,13 100,25 100,38 100,39 100,26 99,95 100,36
Ап (мол.%) 69,7 69,7 70,2 73,1 75,0 76,0 76.3
Ab 30,3 29,1 29,0 25,9 24,9 23,0 22,9
Or 0,0 1,2 0,8 1,0 0,1 1,0 0,8
Уд.в. - 2,710- 2,708-2,714 2,719-2,724 2,719 - 2,719-

2,714 2,724
«s 1,574 1,5713- 1,5722 1,5718-1,5740 1,578 1,5754 1,5718-

1,5715 1,5740
пт 1,568 1,5657- 1,5677-1,5682 1,5693 1,573 1,5701 1,5693

1,5668
np 1,565 1,5632 1,5632-1,5639 1,5634-1,5654 1,568 1,5657 1,5634-

1,5653
2V +89 +85 +82 до 90 -84  д о +88 - -89 -

1 -  из анортозита Кристал-Бэй, шт. М иннесота, США, анал. фон Кнорринг [9]; 2 -  из 
ортоклаз-кварцевого габбро, гора Вичита, шт. О клахома, СШ А, анал. П ек [11]; 3 -  из 
анортозита Гранд-М арес, шт. М иннесота, США, анал. П ек [11]; 4 -  из габбро, округ Лин
кольн, ш т. Висконсин, США, анал. П ек [11]; 5 -  из анортозита, Кристал-Бэй, шт. Мин
несота, США, [12]; 6 -  из норита, платиновый рудник Рустенбург, Трансвааль, анал. Фил
липс [9]; 7 -  из анортозита, Сплит-Рок-Пойнт, ш т. Миннесота, США, анал. П ек [11].
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8 9 10 11 12 13 14

Ка20 2,49 2,04 1,98 1,78 1,55 1,40 1,18
К20 0,19 0,20 0,16 0,05 0,05 0,29 0,09
MgO 0,08 - - 0,03 0,38 - 0,05
СаО 15,44 16,40 16,50 17,05 17,31 17,34 17,92
БеО 0,10 0,80 - - - - 0,00
ре2°3 0,33 - 0,62 0,82 0,54 0,20 0,88
А12Оз 32,17 33,42 33,40 33,03 33,36 34,32 34,36
ЯОг 49,04 46,59 46,66 47,17 46,34 45,16 46,04
НгО* 0,12 0,43 0,49 0,51 0,26 1,03 0,20

Сумма 99,96 99,88 99,81 100,48 99,79 99,74 100,72
Ап (мол.%) 76,8 80,7 81,4 83,9 85,8 85,8 88,9
АЬ 22,1 18,1 17,7 15.8 13,9 12,5 10,6
Ог 1,1 1,2 0,9 0,3 0,3 1,7 0,5
Уд.в. 2,719-2,727 2,756 2,742 2,73 - 2,725 -

П8 1,5770-1,5776 - - 1,5820 1,5859 1,581 -
1,5717-1,5726 1,5790 1,5760 - 1,5814 1,574 -

ПР 1,5660-1,5669 - - 1,5702 1,5713 1,5695 -
IV —80 до +88 -78 -81,1 -80 -84 -78,4 -

8 -  из норита, платиновый рудник Рустенбург, Трансвааль [II]; 9 -  из метеорита 
(эвкрита), Ювинас, Франция, анал. Гейм [13]; 10 -  из алливалита, прол. Баркевал, о-в Рам, 
Ш отландия, анал Гейм [13]; 11 -  из алливалита, сев.-вост. Халливал, о-в Рам, Ш отландия, 
анал. Браун [14]; 1 2 -  из анортозита, Стиллуотер, шт. М онтана, СШ А, анал. Филлипс [9]; 
13 -  из анортозита, Бонскар, Стокгольм, Швеция [15]; 14 -  из Сьова-Синэан, вулк. Узу, 
Аубта, округ Ибури, о-в Хоккайдо, Япония, анал. Яги [16].

Нахожд. Малораспространенная разновидность плагиоклазов, главным 
образом в ульраосновных и основных эффузивных и интрузивных породах 
(см. также “Лабрадоры”).

В расслоенном анортит-оливиновом габбро (алливалите) на о-ве Рам, 
Шотландия, битовнит является первично-осажденной фазой и образует 
зерна без зональности с наивысшей основностью до ~ А п ъ5 -  
А Ь х11А п 6хаО г 09  (хим. ан. 10) [13], А Ь Х5%А п г з 9 0 г а з  (хим. ан. 11) [14]. В оливи- 
новых прослоях алливалитов плагиоклаз кристаллизуется из остаточно
го расплава, зонален и обнаруживает падение основности от ядра к пери
ферии [14]. Аналогичные прослои битовнита наблюдались в анортозито
вом массиве Стиллуотер, шт. Монтана, А Ь х39А п 95ЙО г 0 3 (хим. ан. 12) [9]. 
Зональный битовнит ~ А п 16 обогащает нижние горизонты Великой Дайки 
в Южн. Родезии, сменяясь вверх по разрезу андезитом (до - А п ^  [17] и в  
дифференцированном интрузиве Базизтоппен-Рафт, Воет. Гренландия, 
где битовнит ~ А п 16 нижних горизонтов пикритов переходит в андезин, 
~ А п Л5 в  верхних горизонтах пижонитового габбро [18]. Битовнит 
АЬ2з оА/г7 б,оО/-, с (хим. ан. 6 ) и А Ь х5&Ап%39О г 03  (хим. ан. 11) описан из норитов 
платинового рудника Рустенбург, Трансвааль, Южн. Африка [9, 11], би
товнит Дл|6 ^Ал8, ¿О/-] 8 -  из троктолита в Меррил, шт. Висконсин, США 
[II], битовнит ~Лл8 5 _ 9 5 -  из роговообманкового габбро батолитов Корона, 
Элсинор и Сан-Луис-Рэй-Квадренглис, шт. Южн. Калифорния, США [19], 
битовнит А Ь 259А п 13хО г хо ( х и м .  ан. 4) -  из габбро в Линкольн-Кауити, шт. 
Висконсин, США [11], битовнит ~Лл8 2 из габбро горы Хейк, шт. Мэри
ленд, США [11], битовнит А Ь жхА п 1о:зО г х6 в габбро Дулут, шт. Миннесота,
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США [1 1 ], битовнит АЬ29 ЛАп691О г 12 (хим. ан. 2) -  в кварц-ортоклазовом 
габбро с горы Вичита, шт. Оклахома, США [11].

Порфиробласты битовнита ~Лл85_9| описаны из дайки порфирового пла- 
гиоклазового базальта, секущего сиенитовую интрузию в Кэйп-Пэрри на о- 
ве Трэйл, Воет. Гренландия [20]. Образец состава АЬ15АпЙ5 детально исследо
ван оптическими и рентгеновскими методами (о =9,191, Ъ = 12,889, с = 
= 14,206 А; а  = 93,38, р = 115,96, у  = 90,97°; V = 1345 АЗ; 20 (132) -  20Си̂ а
(132) = 2,265°), установлено наличие слабых и диффузных “^ ’-рефлек
сов, что, согласно [2 1 ], указывает на структуру “переходного анортита”, не
смотря на субвулканический характер нахождения данного битовнита. Оп
тические данные также указывают на принадлежность его скорее к плуто
нической, чем к вулканической серии плагиоклазов, хотя для основного кон
ца этой серии различия в свойствах незначительны. В то же время битовнит 
АЬтуАпюАО г02  из порфировых вкрапленников в оливинсодержащем базаль
те из Исландии на основании оптических измерений в двойниках (главным 
образом Рок-Турнэ) отнесен к высокотемпературной серии плагиоклазов 
[22]. Плагиоклазы основной массы данного долерита оказались значитель
но кислее (50-80% Ап). Битовниты ~Ап9о_9 1 описаны из базальта, а ~Ап1 9 _9 0 из 
андезита в Богаслоффе, шт. Айдахо, США [11], -  бътоъшт АЬ29ЛАп102О г01 -  
из порфирового базальта Лейк-Каунти, шт. Орегон, США [11].

Высокоосновной битовнит состава АЬю6А п^ дО г0 5 (хим. ан. 14) описан с 
вулкана Узу, округ Ибури на о-ве Хоккайдо [16].

Битовниты распространены также в анортозитах (в отличие от наибо
лее широко распространенных лабрадоровых анортозитов они выделены в 
особый тип битовнитовых анортозитов). Битовнит АЬж̂ Ап697О г00 (хим. 
ан. 1) [9] и АЬ24 9Ап15 (Р г 01 (хим. ан. 5) [12] описан из Кристал-Бэй, шт. Мин
несота, США, битовнит А Ь ^ д А п ^ О г о #  ( х и м .  ан. 3) [11] -  из анортозита 
Гранд-Марес, шт. Миннесота, США, фенокристы битовнита АЬ2г9Ап16ъО гог 
(хим. ан. 7) [11] -  из порфирового анортозита Сплит-Рок-Пойнт, шт. Минне
сота, США, битовнит Лй|2у\л 8 5^Ог0 3  (хим. ан. 13) [15] -  из анортозита Бон- 
скар, Стокгольм, Швеция, битовниты состава ̂ Лбо- 8 0  исследованы из анорто
зитового массива Какортоссуак, Зап. Гренландия [23], а состава Ли7 0 _80 -  из 
Буксефьорда [24].

Структурные характеристики лабрадор-битовнитов из вулканических, 
плутонических и метаморфических образований детально рассмотрены 
Гровом [25].

Битовнит описан из метеоритов (Ювинас, Франция, АЬх%лАпК01О гХЛ (хим. 
ан. 9 [13]) и из лунного грунта (АЬУ00Ап900, “Аполло-14” [5] и АЬ16:2АпЮ4О гол, 
“Аполло-12” [3]).

Межплоскостные расстояния битовнита из Сан-Луиса, США, 
на основе структурного уточнения [4] н дифрактометрических измерений [26]

Си А"а1 -излучение

ш / ё(А) 20 Ш / ё(А) 20 Ш / ё(А) 20

Тп 2 6,839 12,94 150 12 2,456 36,56 260 4 1,816 50,25

п о 9 6,498 13,63 222 2 2,442 36,56 264 2 1,809 50,43
020 9 6,417 13,80 152 5 2,413 37,26 116 8 1,798 50,78
002 4 6,364 13,80 150 9 2,392 37,60 170 4 1,797 50,78

И2 10 5,809 15,25 240 13 2,368 38,00 420 2 1,787 51,16
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hkl / d{ Â) 20 hkl I d (k) 20 hkl I d(Â) 20

112 5 5,640 15,71 044 2 2,347 38,35 Ï72 2 1,780 5143

Ï 21 2 5,026 17,65 3Ï5 I 2,327 38,69 208 18 1,770 51,64

022 2 4,694 18,90 362 3 2,312 39,00 244 8 1,759 52,00

022 2 4,361 20,36 244 4 2,308 39,00 264 1 1,748 52,38

202 100 4,041 22,00 332 12 2,280 39,53 420 2 1,747 52,38

112 31 3,913 22,73 Î1 6 10 2,264 39,81 Ï72 I 1,745 52,38

Ï30 29 3,767 23,64 226 2 2,230 40,43 228 3 1,734 52,80

112 37 3,761 23,64 244 2 2,224 40,54 136 2 1,734 52,80
200 3 3,675 24,22 334 3 2,181 41,40 064 3 1,718 53.33

130 23 3,631 24,51 226 2 2,155 41,94 444 7 1,710 53,60

Ï32 5 3,618 24,51 060 6 2,139 42,28 444 6 1,710 53,60

ÏÏ4 3 3,468 25,69 242 24 2,137 42,28 228 3 1,680 54,62

ÎÎ4 8 3,360 26,52 134 2 2,118 42,66 244 6 1,652 55,64

220 29 3,249 27,45 Ï36 4 2,105 42,98 338 1 1,627 5648
040 84 3,209 27,82 152 5 2,098 43,12 446 1 1,615 57,04

204 86 3,197 27,91 316 4 2,090 43,28 080 3 1,604 57,44

004 86 3,181 28,04 404 3 2,020 44,88 008 1 1,591 57,97

220 23 3,132 28,49 Ï54 7 2,020 44,88 082 2 1,583 58,27

132 12 3,036 29,42 402 5 2,017 44,88 028 2 1,571 58,76

042 17 2,954 30,26 3Î2 3 2,004 45,24 428 2 1.564 59,03

024 16 2,938 30,43 062 2 1,984 45,73 266 1 1,536 60,10

224 9 2,905 30,78 312 2 1,968 46,10 243 3 1411 6146
132 7 2,832 31,59 224 2 1,956 46,41 280 3 1,494 6246

Ï34 4 2,813 31,81 246 4 1,937 46,91 282 5 1,491 6246
221 1 2,788 32,12 424 2 1,927 47,16 176 1 1,490 6246

202 2 2,709 33,06 424 10 1,927 47,16 462 4 1,485 6246

Î34 4 2,649 33,84 352 2 1,882 48,33 536 3 1,481 62,72

222 3 2,554 35,14 224 6 1,880 48,33 084 1 1,477 62,72

242 2 2,513 35,73 352 2 1,853 49,37 464 4 1,469 63,32

242 7 2,513 35,73 406 11 1,846 49,37 066 3 1,454 64,04

314 9 2,501 35,88 064 2 1,839 49,60 280 2 1,448 64,34

240 8 2,469 36,38 400 11 1,838 49,60 246 3 1,448 64,34
114 13 2,459 36,56 l l 6 2 1,836 49,60
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Натриево-стронциевые полевые шпаты (Sr-плагиоклазы) 
Sodium-strontium feldspars (Sr-plagioclases)

(Na,Sr)[(Al,Si)40 8]

Искусственно синтезированные Na.Sr-п.ш., “стронциевые плагиоклазы”, 
члены серии альбит-стронциевый цельзиан. Непрерывная гомогенная серия 
между Na- и Sr-n.ni. существует при температуре 700-1100 °С [1,2]. При бо
лее низкой температуре в стронциевом конце ряда появляется ромбическая 
фаза Sr-парацельзиана [2, 3].

Структ. и морф, крист. Трикл. с. С\ - P I ,  условно Cl в натриевой час
ти ряда. Монокл. с. C\h - С 2 / т  в стронциевой части ряда.

Параметры ячейки для Na,Sr-n.in. разного состава:
■Fsp, мол.% во Ъо со а

0 8,1560(6) 12,8713(6) 7,1077(4) 93,483(5)
6* 8,1713(6) 12,8225(7) 7,1254(7) 93,040(5)

202* 8,2118(8) 12,9227(10) 7,1441(6) 91,929(5)
20* 8,2025(6) 12,9279(8) 7,1409(6) 92,174(6)
27* 8,2428(12) 12,9529(10) 7,1495(10) 90,153(11)
32* 8,2395(15) 12,9460(12) 7,1248(11) 9 0 3 4 (1 0 )
402* 8,2584(10) 12,9627(10) 7,1356(8) 90
462* 8,2724(5) 12,9675(8) 7,1530(7) 90
502* 8,2641(8) 12,9624(6) 7,1514(12) 90
54* 8,2831(6) 12,9682(8) 7,1498(8) 90
602* 8,2876(6) 12,9669(5) 7,1470(4) 90
70* 8,3200(12) 12,9660(8) 7,1397(15) 90
72* 8,3502(6) 12,9714(6) 7,1402(4) 90
73* 8,3382(6) 12,9711(7) 7,1427(5) 90
81* 8,3546(6) 12,9720(6) 7,1385(5) 90
83* 8,3677(8) 12,9752(5) 7,1375(5) 90
83* 8,3394(6) 12,9726(6) 7,1416(6) 90
90* 8,3775(6) 12,9747(6) 7.1347(5) 90
92* 8,3662(6) 12,9744(5) 7,1378(4) 90

100 8,3844(4) 12,9693(5) 7,1317(4) 90
100 8,3918(9) 12,9697(9) 7,1311(8) 90
100 8,3890(20) 12,9700(20) 7,1315(15) 90
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Sr-F.jp, мол.% Р У V Ссылка

0 116.448(4) 90,251(5) 666,41(10) [4]
6* 116,393(4) 90,111(4) 670,66(13) [5]

202* 116,279(5) 90,323(5) 679,20(5) [5]
20* 116,393(5) 90,365(6) 677,58(11) [5]
27* 116,177(8) 90,027(7) 685,05(22) [5]
32* 116,032(10) 90,044(9) 682,88(28) [5]
402* 115,772(7) 90 687,89(20) [5]
462* 116,031(5) 90 689,48(13) [5]
502* 115,910(8) 90 689,07(21) [5]
54* 115,662(8) 90 692,25(16) [5]
602* 115,569(5) 90 692,84(10) [5]
70* 115,466(11) 90 695,38(31) [6]
72* 115,571(4) 90 697,69(9) [6]
73* 115,648(5) 90 696,40(12) [6]
81* 115,540(5) 90 698,04(12) [6]
83* 115,522(5) 90 699,32(13) [6]
83* 115,609(5) 90 696,70(13) [6]
90* 115,489(4) 90 700,02(11) [6]
92* 115,548(4) 90 699,02(10) [6]

100 115,369(3) 90 700,76(7) [7]
100 115,399(6) 90 701,10(20) [1]
100 115,420(10) 90 701,00(45) [8]

* Синтезированы путем катионного обмена; образцы  8г-/г5р70_92 синтезированы из 
Бг-замещенного цеолита при 700 °С, 1 кбар.

2* Синтезированы из раскристаллизованных гелей, 700 °С, Рщ  0  = 1кбар.

Зависимость параметров ячейки от содержания Бг-минала по [5]:
а0 = 8,15819 + 0,25362(8г-Р$р) -  0,01725(8г-Рлр)2 -  0,00490(8г-Ьр)з

(о = 0,005 А),
Ь0 =  12,84182 + 0,51658(8г-Рлр) -  0,67491(8г-Р*р)2 + 0,28988(8г-Рьр)3

(а  = 0,007 А),
с0 = 7,11268 + 0,16799(8г-Рлр) -  0,25121(8г-Рьр)2 + 0,10374(8г-Рлр)з

(с = 0,005 А),
Р = 116,4873 -  0,9900(8г-Рлр) -  1,3493(8г-/Ър) 2 + 1,3358(8г-/^р)3

(а = 0,060°),
V = 666,571 + 71,342(8г-Р$р) -  55,046(8г-/»2 + 18,039(8г-Р*р)3

(о = 0,600 Аз).
Зависимость параметра Ь0 от состава для области Бт-Рхр^з практически 

линейная; Ь0 = 12,871 +0,184 (8 г-Рур), для более стронциевой области, выше 
Бг-Р^рх , параметр Ь0 не зависит от состава [5].

Незакаливающееся сдвиговое превращение СТ —> С2 / т  наблюдается 
от состава АЬтБг-Рхр32 [1] или АЬ^Бг-Рф ц  [5] при комнатной температуре 
до ~АЬ{оо при 1000 °С [1,4] (см. “Альбит” и “Na-n.ni.”). При 600 °С переход про
исходит для состава 8 г-Р$р13, при 700 °С для вг-Р^Рю, при 800 °С для 8 г-Рзр6 [5].

Кристаллы, полученные в опытах, для 8 г-Рзр10 _3 0 изометричные, 
10-30 мкм, без заметных дефектов, для 8 г-Рлр4 0 _7 0  (в ассоциации с кварцем) -  
футляровидные, для 8 г-р5р7 0 _ 10 0 -  пронизанные каналами, заполненными 
кварцем.
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Физ.-хим. конст. Калориметрическое определение энтальпии (калори
метр Кальве (“8 е1 агат”, Франция, растворение в расплаве состава
2РЬО • В20 3 при 973 К) дало значения: ДЯ°оА1 = 70,3 ± 4,5 кДж/моль, АН ^Х =

= -0,9 кДж/моль для состава 0,175; ДЯ£,;я = 79,8 ± 3,3 кДж/моль,

Д =-4, 3 кДж/моль для состава Х[*р 0,51; ДЯ°о/я = 78,8 ± 3,7 кДж/моль,

= -1,3 кДж/моль для состава Х ^  0,62 [9]. Исходя из этих данных

энтальпия смешения твердых растворов Ка,8 г-п.ш. может быть описана дву
параметрической моделью Маргулеса

ь н т1х =  X *  (1 _  +  (1 -  х ^ ) {  х ^ у т

с параметрами W l = -8,3 ±4,1 кДж/моль, У/2 = -12,9 ± 6,2 кДж/моль. Пара
метры Маргулеса, описывающие избыточный объем смешения твердого 
раствора Ка,8 г-п.ш., по данным [2]: У/\ = 6,65(29), Ж2 = 1,37(29) см3/моль; по 
данным [5]: ИД = 3,29(4), \У2 =  5,15(4) см3/моль. Параметры Маргулеса для 
расчета избыточной энергии смешения С(ех), определенные при 700 °С: 
Ш  =  7,89(98) и \¥2  =  4,71(85) кДж/моль [5]; W 1 = 2,54(50) и \¥2  =  
= 0,65(11) кДж/моль [10].

Диагност. Определение химического состава Ыа,8 г-п.ш. исходя из пара
метров ячейки [5]:

=  -0,660480 + 4,162321 (а0 -  8 ) -  0,367211 (о0 -  8 ) 2 + О,968276(о0 -  8 )3,
Б т ^ р  =  2,232229 -  4,332544(0 -  115) + 3,651485(0 -  115)2 -
-  1,175047(0 -  115)3,
Ь т ^ р  = -0,0157911+ 0,019815(1/ -  6 6 6 ) -  0,0004505(V - 6 6 6 ) 2 +
+ 0,00001977(У -  6 6 6 )3.
Искусств. Синтез № ,8 г-п.ш впервые осуществлен Шоппс в 1980 г. [1]. 

В дальнейшем члены ряда синтезированы путем твердофазового пиросинте
за при 1400-1450 °С из смесей карбонатов и оксидов (Ка2С03, 8гС03, А120 3, 
8 Юг) с последующей гидротермальной перекристаллизацией продуктов при 
700 °С и давлении 1  кбар [9], раскристаллизацией стекол соответствующего
состава или гелевых смесей при 700 °С и Тн2о =1 кбар или методом катион
ного обмена при 700 °С и 1,5-2 кбар [5-7]. Они были также синтезированы 
по следующей схеме, рекомендованной для получения Ка^г-Т^р при иммо
билизации радионуклидов стронция: осаждение 8 г цеолитом (сорбция при 
25 °С) —> дегидратация цеолита при 580° —» трансформация цеолита в поле
вой шпат (отжиг при 900 °С) [10].

Эксперим. Фазовая диаграмма Ка,8 г-п.ш. впервые изучена Шоппс [1], ко
торая наблюдала при температуре ниже 600 °С появление ромбической фа
зы 8 г-парацельзиана. Лагаш и Дюйон [3] получили эту же фазу при 600 °С,
1,5 кбар, а также при 750 °С, 2 кбар; однако последнее не подтверждено 
опытами Котельникова с соавт. [5, 11,12] -  при 700-800 °С твердый раствор 
Ыа,8 г-п.ш. остается гомогенным и 8 г-парацельзиан не образуется.

Экспериментальное изучение гидротермальных флюидов 0,5 М  КаС1 + 
+ 0,5 М  8гС12 + Н20  и 1 М  №С1 + 1 М  8гС12 + Н20  при 700-800 °С и Р  =  2  кбар, 
используемых для изучения распределения Ыа и 8 г между полевым шпатом 
и гидротермальными флюидами, подтвердило их гомогенность при данных 
параметрах (наличие двухфазовых включений газ + жидкость при комнат
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ной температуре, гомогенизирующихся в одну жидкую фазу с постоянной 
температурой фазовых переходов), тогда как во флюидах более высокой 
концентрации (2 М ) при 800 °С были установлены признаки их гетерогенно
сти (наличие двух различных двухфазовых включений газ + жидкость или 
трехфазовых включений газ + жидкость + кристаллы). Несмесимость флю
идной фазы оказывает существенное влияние на характер протекания ионо
обменных процессов [5]. Обмен N8  и 8 г между полевым шпатом и флюидом 
вдет по реакции

2№А18130 8 + 8гС12 8 гА1 2 8 1 20 8 + 48Ю2 + 2КаС1,
причем прямая реакция протекает в несколько раз быстрее, чем обратная. 
Кривые распределения получены для 600 °С, 1,5 кбар и 750 °С, 2 кбар [3], 
для 700 °С, 2 кбар [5] и для 800 °С, 2 кбар [11]. Распределение элементов не- 
вдеальное: 8 г обогащает полевой шпат относительно флюида. Коэффици
ент распределения для малых содержаний стронция (8 г-/\5р —> 0 ) в альбите 
для 700 °С, 2 кбар, 0,5-1,0 М  раствора (№С1 + 8гС12 + Н20): К в =  11,0 (±9,0) 
[5]. Для 2 М  раствора (№ 0  + КС1) при 750 °С, 2 кбар, по данным [13]: Кв  = 
= 23,5 (±4,0), по данным [14]: К в  = 25,0. Для 1,5 М  раствора (№С1 + 8гС12) при 
800 °С, 1,5 кбар: К в  = 83 (±8 ) [15]. Согласно [5], коэффициент распределения 
8 г между полевым шпатом и флюидом не зависит от температуры (по край
ней мере при 600-800 °С и Р  = 1,5-2,0 кбар). Кривая зависимости 1пКв  от со
става -  плавная кривая второго порядка без изгибов в области структурных
переходов сТ  —> С 2 / т .  Согласно [10], ниже Х^9 ~ 0,7 1пКв -  3,2 ± 0,5 (кон
станта), выше Х ^ 9 -  0,7 К 0 зависит от состава полевого шпата: 1п Кв  -  0,32 + 

+ 4,ЗА£р.
Практ. знач. Синтетический Ка^г-Т^р предлагается использовать во 

внутренней зоне (с кварцем во внешней зоне) в двуслойных матрицах для 
иммобилизации радионуклидов стронция при захоронении радиоактивных 
отходов [ 1 0 , 16].
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Натриево-бариевые полевые шпаты (Ва-плагиоклазы) 
Sodium-barium feldspars (Ba-plagioclases)

(Na,Ba)[(Al,Si)40 8]

“Бариевые плагиоклазы” синтезированы Рудертом при изучении систе
мы NaAlSi3 0 8-BaAl2Si2 0 8-H 2 0  при PHjo = 1 кбар [1]. Им показано, что
Na,Ba-n.Hi. образуют непрерывные твердые растворы ниже 900° в альбито- 
вом конце ряда и при более высокой температуре в цельзиановом конце ря
да, ограниченные снизу сложным сдвоенным сольвусом, скомбинированным 
из низкотемпературной кривой с критической точкой -850° для составов, 
обогащенных натрием, и высокотемпературной кривой с критической точ
кой -940° для составов, обогащенных барием. В Na-области зафиксировано 
сдвиговое (дисплассивное) превращение монокл. —> трикл. при составах 
Л*10Си9о при 900° и АЬ15Спн5 при 800°, аналогичное превращению К-п.ш. в 
анальбит [ 1 , 2 ].

Котельниковым с соавт. [3,4] и Лагаш [5] исследовалось распределение 
Ва между Ва-плагиоклазом и водно-солевым хлоридным флюидом. Соглас
но [3], синтезированные при 800° и 2 кбар Ва-плагиоклазы имели триклин- 
ную симметрию при Х ^ <  0,2 и моноклинную при Xj£ >  0,3. Плагиоклаз 
всегда был более бариевый, чем равновесный флюид. Коэффициент рас
пределения Na и Ва между ним и флюидом lnXD = [(Хв* )(Х^ ) 2 ] /[(Х{Ц ) 2 (Хв' )] 
равен 4,83 х£' + 1,84 для составов Х”  < 0,85 и -12,03 Хв* + 15,95 для 
составов х £  > 0,85, что, скорее всего, связано с гетерогенизацией водно
солевого флюида (NaCl + ВаС12 + Н20). Аналогичное явление ранее было от
мечено для флюида (NaCl + СаС1 2 + Н2 0).

Избыточная энергия смешения Сверим варьирует от 1506 Дж/моль для 

Х̂ а = 0,1 до 1088 для ХЦ  = 0,9 через максимум 3389 Дж/моль для состава 

х £  = 0,5. Рассчитанная “полная избыточная энергия смешения” Ср̂ .ч 
варьирует от 1243 Дж/моль для составов Хв* = 0,1 и 0,9 через максимум 
3452 Дж/моль при Хв* = 0,5. Показано, что избыточная энергия смешения 
возрастает и, следовательно, отклонение от идеальности твердых растворов 
увеличивается в ряду плагиоклазов Na-Ca, Na-Sr, Na-Ba, что коррелирует с 
увеличением радиусов этих ионов [3].
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Калиево-стронциевые полевые шпаты (Sr-гиалофаны) 
Potassium-strontium feldspars (Sr-hyalophanes)

(K,Sr)[(Al,Si)40 8]

Искусственно синтезированные стронциевые аналоги гиалофанов.
Структ. и морф, крист. Монокл. с.
Параметры ячейки [1]:

*Sr а b с Р V

0,00 8,6045(10) 13,0306(10) 7,1787(8) 116,011(6) 723,36(17)
0,00 8,6018(4) 13,0448(5) 7,1819(4) 116,012(3) 724,24(8)
0,06(3) 8,5612(4) 13,0267(4) 7,1816(4) 115,943(3) 720,22(6)
0,08(3) 8,5539(7) 13,0256(7) 7,1819(4) 115,957(4) 719,47(10)
0,10 84568(8) 13,0318(6) 7,1790(6) 115,910(6) 720,06(12)
0,20(3) 8,5149(6) 13,0216(7) 7,1762(5) 115,865(5) 715,97(12)
0.32(3) 8,4732(6) 13,0145(5) 7,1716(5) 115,787(4) 712,10(10)
0,38(4) 8,4674(6) 13,0103(6) 7,1682(4) 115,763(4) 711,17(8)
0,38(4) 8,4669(6) 13,0108(4) 7,1689(3) 115,767(3) 709,90(8)
0,43(3) 8,4542(5) 13,0071(4) 7,1671(4) 115,744(3) 709,90(8)
0,48(3) 8,4446(6) 13,0038(5) 7,1623(4) 115,680(3) 708,82(9)
0,62(3) 8,4222(8) 12,9991(8) 7,1569(8) 115,613(6) 706,56(15)
0,70(5) 8,4164(6) 12,9930(6) 7,1549(4) 115,623(4) 705,47(10)
0,76(3) 8,4086(6) 12,9883(6) 7,1486(5) 115,572(4) 704,20(10)
0,76(3) 8,4090(3) 12,9905(4) 7,1485(3) 115,596(2) 704,24(6)
0,77(4) 8,4079(3) 12,9884(4) 7,1492(3) 115.585(3) 704,17(6)
0,82(3) 8,4023(3) 12,9833(4) 7,1422(3) 115,533(3) 703,05(6)
0,87(4) 8,4000(5) 12,9830(5) 7,1396(4) 115,491(3) 701,19(9)
0,96(3) 8,3907(4) 12,9737(5) 7,1331(5) 115,455(4) 701,92(7)
0,96(3) 8,3962(4) 12,9789(6) 7,1342(3) 115,465(3) 701,92(7)
0,97(3) 8,3888(4) 12,9752(6) 7,1320(5) 115,429(3) 701,08(9)
0,98(2) 8,3931(3) 12,9759(4) 7,1328(3) 115,457(2) 701,39(5)
1,00 8,3849(4) 12,9693(5) 7,1317(4) 115,359(3) 700.76(7)
1,00 8,386(2) 12,970(2) 7.1275(20) 115,42(1) 700,18(26)

Уравнения связи параметров ячейки с составом [1]: 

а =  8,6010 -  0,53817 + 0,53752( У -  0,21224( х £ р У (о = 0,0037 А),

Ь = 13,0341 -  0,06059 Х * р (о = 0,0032 А), 

с = 7,1816 -  0,02222 Х £ р -  0,02852( х £ р у  (о = 0,0014 А),

Р = 116,009 -  0,96203 Х £ р + 1,03863( х £ р у  -  0,67257( Х * р У (О = 0,022°), 

V = 723,362-44,4062 Х ^  +  36,2726( х £ р У ~  14,3159( Х * РУ (о  = 0,38 А3).
Физ.-хим. конст. Распределение К и Бг между полевым шпатом и флюи

дом не является идеальным. 1п Кв  = 1,4381 + 1,2511 Х ^ р + 2,2409( х£*р У [1].
Исходя из двупараметрической модели Маргулеса избыточная свобод

ная энергия смешения С ех может быть рассчитана по уравнению

0 “ = и £ г„ (1 -  Х ^ У ( Х £ Р) + и £ ^ ( 1 -  х ^ у х ^ у ,
где параметры Маргулеса

Ик̂ р = И ,1(8) кДж/моль, У/£_пр =  8 ,5(1,1) кДж/моль [1].

32 Минералы, том V. Выл 1
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1

Параметры Маргулеса, рассчитанные из данных Лагаш [2], w £ F =

= 13,1(1,4), w £ Fsp = 8 ,4(1,4) кДж/моль при 750°, w £ Fsp =15,7(1,8), W ^ Fsp = 
= 7,8(1,2) кДж/моль при 600° [1, 3].

Избыточные объемы смешения V« рассчитываются по уравнению Мар
гулеса

У“ = K fsp (1 -  X l"  )( Х£ Р )2 + ( 1 -  х £ р Я  х £ Р ).

где параметры Маргулеса W^_Fsp = (0,1150(272) Дж/моль, W^_Fsp =  

= -0,3306(310) Дж/моль [1, 3].
В отличие от положительных объемов смешения в К,Na-, K,Ba-, Na,Ba- 

и Na,Ba-n.iu. и близких к нулю объемов смешения в Na,Ca-n.iu. в данном слу
чае они отрицательны, так же как и избыточные объемы смешения в К,Са- 
п.ш. Объяснение этого дается на основе модели энергии напряжения 
Дж.У. Христиана.

Искусств. Получены ионообменным путем в гидротермальных условиях 
в соответствии с реакцией

2KA1Sí30 8 + SrCl2 = SrAl2Si20 8 + 4Si02 + 2KC1
при 700 и 800°, 2 кбар, за 11-33 сут [1].

Л и т ерат ура

1 .Kroll H., Kotelnikov АЯ ., Göttlicher J., Valyashko E.V. H Europ. J. Miner. 1995. Vol. 7, N 3. 
P. 488-499.

2. Lagache M. // C.r. Acad. sei. Ser. II. 1990. Vol. 310. P. 541-546.
3. Kotelnikov А Я .. Chernysheva I.V. H Feldspars and their reactions. Edingurgh: NATO, 1993. P. 33.

Калиево-бариевые полевые пшаты (гиалофаны) 
Potassium-barium feldspars (hyalophanes)

(K,Ba)[(Al,Si)4 Og]

Примесь Ba постоянно присутствует в К-п.ш., но обычно не превышает 
0,10-3,95 мас.% ВаО (см. “Ва-содержащие К-п.ш”). К К,Ва-п.ш. (гиало
фанам) отнесены полевые шпаты с более высоким содержанием бария 
(> 5 мас.% ВаО), содержащие от 10-15 до 70-80 мол.% цельзианового 
BaAl2 Si20 8 (Cri) компонента (от 5,3-7,85 до 32,0-35,5 мас.% ВаО).

В литературе нет однозначного подхода к номенклатуре. Стрэндмарк [1] 
относил к гиалофанам только существенно калиевую часть ряда с O r :С п  от 
6  : 1 (7,5% ВаО) до 2 : 1  (16,4% ВаО). Другие исследователи делят ряд попо
лам, относя разности с Си > 50% к цельзианам. Попытки объективного раз
деления ряда по рентгеновским и оптическим свойствам были предприняты 
Иосимура [2] и Гэем и Роем [3-6]. Иосимура установил нарушение постепен
ности изменения оптических свойств в интервале 40-45% Си, что затем бы
ло опровергнуто Сегнитом [7]. Рой обнаружил изменение оптической ори
ентировки, показателей преломления и плотности природных образцов (но 
не синтетических) в интервале 65-70 мас.% Сп, а Гэй подтвердил это рент
геновскими данными, наблюдая в образцах с более высоким содержанием 
Ва появление сателлитовых “¿’’-рефлексов, указывающих на удвоение пара
метра с0 до 14 А [8 , 9] (однако образцы с 65-85 мас.% Сп в природе отсутст
вуют). Согласно Гэю и Рою [6 ], вплоть до состава Сп65_70 можно выделить
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две серии гиалофанов: ортоклаз-цельзиан, “низкотемпературную”, и сани- 
дин-цельзиан, “высокотемпературную”, различия между которыми невели
ки, а при большем содержании Ва не устанавливаются. Таким образом, “ги- 
алофановая структура” (с0  = 7 А) в низкотемпературной серии (с учетом раз
рыва составов) существует до Сп80 и в разностях состава Ся80_ 10 0 переходит в 
“цельзиановую” (с0 = 14 Â); в высокотемпературной серии переход гиалофа
на в цельзиан наблюдается уже для Сп70.

Первый полевой шпат с высоким содержанием ВаО (12-15%) описан в 
1855 г. фон Вальтерхаузеном из доломитов Бинненталя, кантон Вале, Швей
цария. Назван от греч. YiaXoç -  ги алос  (стекло) и фагуг£вса -  ф айнест ай  (по
добный), из-за стекловатого облика кристаллов.

Разное. Под названием казои т  -  kasoite описан К,Ва-п.ш. с 25,5% ВаО 
(65,2% Сп) из марганцевой шахты Казо (Япония) [10].

Характ. выдел. Кристаллы, зернистые массы.
Структ. и морф, крист. Монокл. с. C \h - С И т .  Для высокотемператур

ной серии санидин-цельзиан (синтезированные Ва-п.ш.) структура цельзиа- 
на (монокл. с. C®A - 1 2 / с )  с с0 = 14 Â (появление “¿/’-рефлексов на рентгено
граммах) характерна для составов Сп10_ш , гиалофановая -  для С«о_70. Для 
низкотемпературной серии ортоклаз (микроклин)-цельзиан (природные об
разцы) “¿’’-рефлексы не были установлены для составов Сп |5_65 и зарегист
рированы для СТг^оо- Образцы в интервале Сп65_т в природе отсутствуют. 
Гиалофаны Спт_6Ь всегда моноклинны; среди образцов с меньшим содержа
нием Си-составляющей отмечались триклинные разности. Образцы состава 
Си, 5 обнаруживают фазовый распад на К-п.ш. и гиалофан (+ альбит, при вы
соком содержании Na) (Smith,Brown,1988).

Параметры ячейки природных гиалофанов низкотемпературной серии 
ортоклаз-цельзиан по [6 ]:

Сп, мас.% “0 Ь0 со Р V Месторождение

1 10,2 8475 13,014 14,403 115,95 1445,24 Тагучи, Япония
2 114 8465 13,018 14,407 115,88 1445,25 Якобсберг, Швеция
3 12,2 8,601 13,005 14,412 116.01 1447,61 Франклин, США
4 13,8 8439 13,005 14,422 115,97 1439,86 Лонгбан, Швеция
5 22,6 8470 13,003 14,405 115,89 1444,10 Франклин, США
6 25,0 8493 13,008 14,396 115,86 1448,03 Сьёгруван, Швеция
7 294 8,560 13,016 14,407 115,68 1446,60 Лонгбан, Швеция
8 36,8 8,593 13,037 14,410 115,77 1453,80 Тагучи, Япония
9 37,5 8,552 13,023 14,400 115,78 1444,27 Бинненталь, Швейцария

10 38,4 8,594 13,026 14,404 115,69 1453,00 Франклин, США
11 42,1 8464 13,026 14,403 115,70 1447,81 Бинненталь, Швейцария
12 42,5 8,602 13,052 14,410 115,82 1456,25 Тагучи, Япония
13 43,3 8,557 13,037 14,441 115,69 1451,72 Босния
14 45,3 8457 13,040 14,400 115,69 1447,0 Бусоваче. Босния*
15 59,1 8498 13,048 14,412 115,64 1457,62 Тагучи, Япония
16 59,2 8,619 13,047 14,415 115,39 1464,40 Франклин, США
17 63,2 8,621 13,044 14,405 115,30 1464,50 Брокен-Хилл, Австралия
18 65,2 8498 13,047 14,404 115,45 1459,02 К азо, Япония

* Оригинал структурного уточнения [11].
Линейные параметры определены с точностью  ±0,006 А, угловые ±0,08°. Индициро- 

вание в 14 А объемно-центрированной моноклинной ячейке, так как слабые “¿»’’-реф лек
сы, указывающие на удвоение параметра ср, не проявлялись при измерениях на дифракто
метре. Позднее было установлено отклонение углов а  и у от 90°.
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При замещении К81 на ВаА1 увеличиваются^ все линейные параметры 
ячейки: а0 на 0,1 А, Ь0 на 0,05 А и ее объем на 35 А3 и уменьшается угол (3 от 
116 до 115° (на 1°). Разброс значений объясняется частичным замещением К 
и Ва на №  и Са, которые уменьшают величину а0, Ь0 и объем [12].

Данную низкотемпературную серию Винчелл рассматривал как серию 
адуляр-цельзиан.

Параметры ячейки для высокотемпературной серии санидин (монокл. с. 
С|А -С2/пг)-цельзиан (монокл. с. С \к - С И с )  определены для ряда при
родных образцов, подвергнутых сухому отжигу при 1200-1560°, 24—72 ч [6 ]:

Сл, мас.% «0 Ь0 со Р V М есторождение, режим отжига
(в скобках)

10,2 8,574 13,019 14,373 115,92 1443,03 Тагучи, Япония (1200 °С, 72 ч)
29,5 8,566 13,012 14,371 115,73 1442,84 Лонгбан, Швеция (1380,72)
37,5 8,578 13,023 14,361 115,74 1445,1 Бинненталь, Ш вейцария (1200, 24'
45,3 8,556 13,045 14,378 115,63 1446,8 Бусоваче, Босния (1300, 24)*
84,8 8,628 13,075 14,410 115,24 1470,29 Якобсберг, Швеция (1400, 72)

* Оригинал структурного уточнения [11].

а также синтезированных гидротермальным путем при 500 и 700° [5, 6 ]:
BaAl2Si20g, мас.%* «0 ьо с0 Р V

0 8,608 13,025 14,362 116,09 1446,2
10 8,611 13,037 14,368 116,04 1449,4
20 8,607 13,041 14,374 115,94 1450,9
30 8,607 13,037 14,385 115,79 1453,4
40 8,613 13,050 14,387 115,69 1457,3
50 8.616 13,051 14391 115,65 1458,7
60 8.616 13,056 14,392 115,53 1460,9
70 8,617 13,055 14,394 115,43 1462,3
80 8,623 13,054 14,405 115,28 1466,2
90 8,627 13,051 14,399 115,21 1466,2

100 8,642 13,040 14,399 115,22 1469,0

* Синтез при 500°.
BaAl2Si2Og, мас.%2* «0 *0 со Р V

0 8,606 13,020 14,347 116,04 1444,4
10 8,603 13,026 14,367 116,02 1446,8
20 8,607 13.032 14,382 115,86 1452.0
30 8,619 13,038 14,392 115,75 1456,6
40 8,609 13,048 14,394 115,72 1456,7
50 8,616 13,049 14,398 115,66 1459,1
60 8,612 13,050 14,395 115,47 1460,7
65 8,610 13,055 14,399 115,45 1461,5
70 8,614 13,049 14,393 115,35 1462,1
80 8,621 13,050 14,401 115,26 1465,3
90 8,629 13,049 14,400 115,18 1467,4

100 8,641 13,047 14,406 115,13 1470,5

2* Синтез при 700°.
Средняя точность определения параметров «о, Ь0, с0 +0,006 А, угла р ± 0,05е’. Образцы

синтезированы при 500 и 700 °С и давлении Н 20  = 2 кбар, по методике Роя [5] за 7 сут из 
аморфных смесей KAlSiзOg и BaAl2Si20g, приготовленных из К2СОз, ВаСОз, порошка А1 и 
(С2Н5)48Ю4. Дифрактометр, Си ^„-излучение, внутренний стандарт 81. Индицирование на 
основе удвоенной ячейки с х  2 = 14 А.
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Согласно [5, 6 ], при монокристальной съемке в природных гиалофанах 
(низкотемпературная серия) слабые сателлитовые “¿’’-рефлексы не наблю
дались до состава Си^ и зарегистрированы для Си6 3 и Си8 5 (мас.%) (в интер
вале Сп65_ы разрыв составов). В синтезированных образцах (высокотемпера
турная серия) они не наблюдались до Си6 5 и установлены в образце Си7 0  

(мас.%). При высокотемпературном отжиге (1500-1600°) “¿’’-рефлексы уси
ливаются.

Кристаллические структуры низкого и высокого гиалофанов расшиф
рованы для гиалофана из Бусовач, Босния [6 ], (К0 4 зВа0 3 9 Ка0 1 7 Са()01) х 
х [Al1.4 2Si2 .5 9Og] (хим. ан. 14) и его отожженного при 1400°, 24 ч эквива
лента [ 1 1 ].

Межатомные расстояния (А) и межатомные углы (град.), по [11]:
В тетраэдрах

Т(1) Низкий Высокий Т(2) Низкий Высокий

Т(1)—0(А 1) 1,669(1) 1,669(2) Т(2М ХА2) 1,656(1) 1,654(2)
Т(1М ХВ) 1,665(3) 1,647(5) Т(2)-0(В ) 1,638(3) 1,648(5)
Т(1)—0(С ) 1,673(3) 1,669(4) Т(2)-0(С ) 1,642(3) 1,649(4)
Т (1Ь0(О ) 1,671(3) 1,663(3) Т (2 )-0 (0 ) 1,650(3) 1,644(4)

Среднее 1,669(1) 1,662(2) Среднее 1,647(1) 1,649(2)

Т(1) Низкий Высокий Т(2) Низкий Высокий

0(А 1)-0(В ) 2,639(4) 2,620(5) 0(А 2)-0(В ) 2,662(4) 2,681(6)
0(А 1)-0(С ) 2,799(4) 2,795(6) 0 (А 2 И Х О 2.589(3) 2,594(4)
0 (А 1) -0 (0 ) 2,638(4) 2,635(4) 0(А 2)-0(Н ) 2.688(4) 2,675(5)
О (ВН ХС) 2,767(4) 2,752(6) 0 (В )-0(С ) 2,716(4) 2,721(6)
0 (В )-0 (0 ) 2,777(4) 2,751(5) 0(В Ь О (Б ) 2,729(5) 2,729(6)
0 (С )-0 (0 ) 2,724(4) 2,719(5) 0 (О -0 (Б) 2,736(4) 2,742(6)

Среднее 2,724(2) 2,712(2) Среднее 2,686(2) 2,690(2)

0(А 1Ь Т (1)-0(В ) 104,7(1) 104,4(2) 0(А 2)-Т(2)-0(В ) 107,8(2) 108,6(3)
0(А  1)—Т(1)—0(С) 113,8(1) 113,7(2) 0(А 2)-Т(2)-0(С ) 103,4(1) 103,5(2)
0 (А 1)-Т (1)-0(0) 104,4(1) 104,5(2) 0(А 2)-Т (2)-0(В ) 108,8(2) 108,3(2)
0(В )-Т (1)-0(С ) 112,0(2) 112,2(2) 0(В )-Т (2)-0(С ) 111,8(1) 111,2(2)
0 (В )-Т (1 )-0 (0 ) 112,7(1) 112,4(2) 0(В )-Т (2)-0(В ) 112,1(1) 112,0(2)
0 (С )-Т (1)-О ф ) 109,1(1) 109,4(2) 0 (С )-Т (2 )-0 (0 ) 112,4(2) 112,8(2)

Среднее 109,4(1) 109,4(1) Среднее 109,4(1) 109,4(1)

Углы между тетраэдрами Расстояния в К,Ва-полиэдре

Низкий Высокий Низкий Высокий

Т(1)—0(А1)—Т(1) 143,5(2) 142,9(4) К ,В а-0(А 1) х 2 2,871(2) 2,869(4)

Т(2)-0(А 2)-Т(2) 136,2(2) 136,3(3) К ,В а-0(А 2) 2,657(4) 2,662(5)
Т( 1)—0(В)—Т(2) 150,9(2) 150,9(3) К ,В а-0(В ) х 2 2,965(3) 2,965(4)

Т(1)-0(С )-Т(2) 130,1(2) 130,5(2) К ,В а-0(С ) х 2 3,122(3) 3,128(4)

Т(1)—0 (0 )—Т(2) 1403(2) 140,6(3) К ,В а-0 (0 ) х  2 2,929(3) 2,934(4)

Среднее 140,2(1) 140,2(1)

Согласно уравнению в [13], в низком гиалофане данного состава (при 
нормализации к общему содержанию А1 = 1,42 в формуле) наблюдается не
сколько большая 81/А1-упорядоченность Т(1) = 0,43, Т(2) = 0,28), чем в высо-
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Фиг. 87. Кристаллы гиалофана различного габитуса из полостей в доломите, Бинненталь, 
кантон Бале, Ш вейцария (Гольдшмидт, 1916) (по данным Ринне (1884))

ком (Т(1) = 0,40, Т(2) = 0,31), но различия незначительны, что противоречит 
оптическим свойствам низких и высоких гиалофанов.

По морфологии кристаллы не отличаются от кристаллов К-п.ш. разных 
структурных модификаций. Наиболее богатые гранями кристаллы гиало
фана известны из пустот в зернистых доломитах Бинненталя вблизи Им- 
фельда, кантон Вале, Швейцария (фиг. 87). Хорошие кристаллы найдены в 
Слюдянском районе, Южн. Прибайкалье, образованные гранями: b  (010), 
с (001), т (110), п (130), х  (Í01), / 7  (111), у  (201), е (021) [14-16] (ср и р гра
ней см. “К-п.ш.”). Кристаллы с гранями Ь (010), с  (001), т  (110), п (130), 
х  (101), у  (201), р (111), реже а (100), q  (203), к  (506), w  (221), сдвойни-
кованные по манебахскому и бавенскому законам, описаны из Заградского 
потока в Бусоваче, Босния [17].

Физ. св. Сп. по (001) отчетливая, но часто совсем не проявлена. Тв. 6 . 
Уд. в. 2,63-3,35. Увеличивается с ростом содержания Ва [4].
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Цв. белый, серый, голубовато-серый с перламутровым отливом, красно
ватый (Слюдянка), серовато-белый, красновато-коричневый (Франклин). 
Прозрачный. Стекловатый.

Экспериментально определены скорости упругих волн (vk) в голубо
вато-сером гиалофане из Слюдянки, Прибайкалье, в разных направлени
ях ([001], [110], [010], [101], [100], [011]) при атмосферном давлении; их 
смещение оказалось в пределах 2,25-7,80 км/с. Уточненные на ЭВМ уп
ругие константы (cik, sik) равны: с, ,= 6,74; с22 = 16,08; с33 = 12,39; = 1,36;
с55 = 2,53; с6б = 3,54; с12 = 4,29; с13 = 4,51; с23 = 2,56; с15 = -1,28; с25 = -0,76; 
с35 = -1,58; С4 6  = -0,17 (1011 ■ дин ■ см-2); s,, = 23,76; s 22 = 7,50; s 33 =  10,94;

= 74,19; ¿ 5 5  = 44,92; - 28,46; s l2 = -4,95; s l3 = -6,82; s23 =  0,24; s i5 =  6,29;
s25 -  - 0.11; ¿35 = 3,45; 546 = 3,57 (10-13 • см/дин); p = 2,646 (г ■ см-2) (коэффи
циент достоверности R  =  1,3 - 10-3). Средние значения по Фойгту-Реус- 
су-Хиллу: Е  = 6,97; G  = 2,68; К  = 5,84 и постоянные Ламе: X =  4,04; р. = 2,68 
(105 • кг ■ см-2). Средние скорости упругих волн: vp =  5,96; v ,  =  3,18 (км/с) 
[18,19].

Физ. хим. конст. Энергия активации перехода низкий—высокий гиалофан 
промежуточного состава (Си 37,5 мас.%) 101,5 ± 5,0 ккал/моль [6].

Микр. В шл. прозрачные, бесцветные. Природные гиалофаны (низко
температурная серия) двуосные, (-) в калиевой части ряда, (-) и (+) для раз
ностей, богатых барием. Оптическая ориентировка меняется в зависимости 
от содержания Ва: для Ва-содержащих К-п.ш. состава Спо_10 пл. опт. осей 
(001), N g =  b  (Nm  и N p  ±  b), Z a N p  от +5 до +2°. В гиалофанах с 10-(65-70) 
мас.% Си с ростом содержания Ва индикатриса вращается вокруг оси Ь. Пл. 
опт. осей отклоняется от (001) на 39-40°, Z a N p  уменьшается до 0, а затем 
возрастает соответственно до -(39-40)°. 2V  меняется от -66 до -80° (без чет
кой зависимости от состава) (см. фиг. 83,6). В гиалофанах с (65-70)-90 мас.% 
Си оптическая ориентировка скачкообразно меняется: пл. опт. осей (010), 
Nm =  b  (Ng и N p  X b), Z a N g  с ростом Ва меняется слабо, уменьшаясь от +33 
до +25°. 2V  меняется от -74 до +84°, по-видимому, проходя через 90° [4] 
(Винчеллом ошибочно указывалось, что изменение угла опт. осей идет че
рез значение 2V  =  0°).

Разрыв в оптических свойствах, согласно [4], наблюдается для соста
ва Си65_70 (мас.%). Однако эти данные не вполне определенны, так как 
среди природных образцов отсутствуют составы Сп65_$5. Кроме того, из
менение оптической ориентировки не сопровождается разрывами в изме
нении показателей преломления и угла оптических осей. Согласно [6], 
tig = 1,532-1,598, пт =  1,529-1,593, пр = 1,526-1,589; показатели преломле
ния растут с увеличением содержания Ва, но прямой зависимости не на
блюдается:

Сп, мас.% Or, мас.% пр Яш ng-n p 2VNp ZaNp ZaNg Уд-в.

1 11,5 84,8 1,526 1,529 1,532 0,006 66,9 0,0 - 2,632
2 12,2 - 1,528 1,531 1,533 0,005 66,0 0,0 - 2,640
3 29,5 - 1,541 1,544 1,546 0,005 75,6 -9 ,8 - 2,762
4 37,5 58,5 1,542 1,544 1,546 0,004 75,5 -18,2 - 2,789
5 42,1 56,5 1,545 1,547 1,549 0,004 74,2 - 22,8 - 2,807
6 43,3 - 1,543 1,546 1,548 0,005 76,3 -23.0 - 2,837
7 45,3 37,7 1,544 1,547 1,549 0,005 68,9 -24,5 - 2,875
8 59,0 - 1,558 1,562 1,566 0,008 75,8 -39,0 - 2,959
9 65,5 34,6 1,564 1,568 1,572 0,008 80,0 - +28,0 3.001

10 85,0 - 1,580 1,583 1,586 0,006 74,1 - +33,1 3,302
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Сл, мас.% Or, мас.% пр пт П8 tig-tip

(N ZaNp ZaNg Уд. в.
11 84,8 1,589 1,593 1,598 0,009 94,8 +32,3 3,329
12 91,9 1,586 1,592 1,597 0,011 87,6 +23,5 3,351

1, 11, 12 -  Якобсберг, Швеция; 2 -  Франклин, Нью-Джерси, США; 3 -  Лонгбан, Шве
ция; 4 -6  -  ш ахта Беналт, Карнарвоншир, Уэльс; 7 -  Бусоваче, Босния; 8 -  ш ахта Тагучи, 
Сидара, Япония; 9 -  казоит, ш ахта К азо, преф. Тотиги, Япония; 10 -  Брокен-Хилл, Новый 
Южный Уэльс, Австралия.

Для гиалофана с 20,4 ВаО (Сл^) из Огёсонду, Юго-Зап. Африка: пр -  
= 1,555, пт = 1,562, ng =  1,564; 2 V  =  -43°; с 22,5 ВаО (Сл55): пр =  1,565, пт -  1,572, 
ng = 1,574; 2 V  =  -62° [20].

Роем [4] для трех образцов гиалофана установлена “аномальная” дис
персия показателей преломления (уменьшение и с уменьшением А.-света). 
Однако для гиалофанов с 17,0-18,3 мас.% ВаО из Заградского потока, Бусо
ваче, Босния (хим. ан. 12,13) [17], найдена “нормальная” дисперсия показате
лей преломления и дисперсия угла опт. осей г  < v :

690,75 ммк 623,44 ммк 589,30 ммк 546,07 ммк 435,83 ммк

Хим.ан. 12 ПР 1,5392 1,5408 1,5421 1,5443 1,5522
Л|П 1,5417 1,5433 1,5447 1,5469 1,5549
П8 1,5430 1,5447 1,5462 1,5484 1,5564
2V -71°50’ — -72°27' -72°59' -74°36'

Хим.ан. 13 Пр 1,5433 1,5450 1,5463 1,5486 1,5567
пт 1,5459 1,5476 1,5489 1,5512 1,5594
п8 1,5472 1,5486 1,5503 1,5527 1,5609
2V -73е17' _ -73°51' —74°26' -75°59'

Для высокотемпературной серии (гидротермальный синтез при 700 °С, 
/н2о = 2000 бар, 7 сут), согласно [5], средний показатель преломления кор

релирует с увеличением содержания Ва:
СЩОГ |QQ 1415 CnjfiOr70 1,544 Сп60®г40 1463 Сп60()Г20 1475
СпюРгдо 1,527 СлдоОгбо 1,549 Сиб5<7г35 1,567 Сп<хРг10 1.584
CnyflrgQ 1,535 СЛ50ОГ50 1,557 Сл70Огда 1,568 Сл 1000*6 1,589

После отжига свыше 800° 2V  уменьшается на 7-11° [6 ].
Хим. Теор. состав С пю: ВаО -  5,32; К20  -14,72; А120 3  -19,47; 8 Ю2  -  60,49; 

Сщ& ВаО -  37,72; К20  -  1,29; А120 3 -  26,49; 8102 -  34,50. Природные гиало
фаны часто содержат значительное количество Ыа20 , что позволяет рассма
тривать их и как тройные К,Ыа,Ва-п.ш. (см. “К,Ыа,Ва-полевые шпаты”). 
Однако обычно ^-составляющая присутствует в виде пертитового альбита, 
тогда как К и Ва образуют гомогенный твердый раствор (и анализ состав- 
свойства следовало бы проводить за вычетом Ыа-компонента). Примесь Са 
и Бе незначительна.

Анализы (в порядке увеличения Сл-составляющей):
1 2 3 4 5 6 7 8

Na20 2,41 2,86 1,78 1,02 0,93 0,66 1,64 0,95
к 2о 11,13 10,95 11,04 10,43 11,07 10,45 9,05 10,33
MgO 0,06 0,04 0,08 044 0,21 0,05 -
СаО 0,84 0,20 0,82 6,24 0,86 1,72 2,49 0,44
ВаО 5,64 5,75 5,49 6,05 6,92 9,23 12,06 12,34
FeO - 0,29 - 0,77 - - - -



Калиево-бариевые полевые шпаты (гиалофаны) 505

1 2 3 4 5 6 7 8

Бет О-з 0,75 0,17 0,19 - - 0,21 - —

А12о 3 19,79 20,12 20,36 19,35 20,64 20,67 22,01 20,31

8102 59,76 59,54 60.69 52,34 59,85 55,80 51,89 53,07

н2о+ 0,31 0,10 Не обн. 0,16 0.24 0,90 0,11 0,18

99,94 100,02 100,49 99,83 100,72 100,15 99,71 99,52

10,1 10,2 10,5 12,6 13,6 18 21,4 23,9

64,6 63,6 68,5 70,8 71,1 66 52,2 65,2

21,2 25,3 16,8 10,5 9,1 6 14,4 9,1

4,1 0,9 4,2 ? 6,2 9 12,0 1,8

2,7 _ 2,701 2,71 2,762 —

1,538 1.530 1,540 1,535 1,546 —

1,533 1,528 1,538 1,532 1,544 —

1,526 1,525 1,534 1,529 1,541 —

Большой -78 - -75,6 —

8 539 8,509* _ 8.5702* 8,546* - 8,560 8,593

13,005 12,947* _ 13.0032* 12,948* - 13,016 13,00!

7211 7,188* _ 7,2032* 7,181* - 7,204 7,198

115,97 116,02* - 115.892* 116,02* - 115,68 115,8

Сумма 
Сп (мол.%)
Ог 
АЬ 
Ап
Уд. в.
Л8 
пт
пр 
IV
«о 
Ьо 
со 
Р

* Параметры ячейки по [21].
2* П араметры ячейки по [6]. П араметр с уменьшен нами в 2 раза.
1 -  Лонгбан, Ш веция, анал. Блике [3, 6]; 2 -  Слюдянка, Забайкалье а н ^  Лангвщен 

Г14-161- 3 -  Украинский щит, анал. Черепивская [22], в сумму входит Юэ20  -  0,04, 4 -  серо 
вато-белый Ф ранклин, Н ью-Джерси, анал. Бауэр и Дженкинс [23, 24], в сумму входят 
МпО -  0,91, гпО  -  1,00, 8 0 3 -  1,02; 5 -  голубовато-серый из флогопит-кальщ ^овои жилы в
пироксен-амфиболовом гнейсе, Слюдянка, Забайкалье, ан^ ал™ Н *и  ^  -  
лин, Нью-Джерси, анал. И то [24], в сумму анализа входят 8Ю -  0,10, МпО_ 0,П и ™  _ 
0 25- 7 -  Лонгбан, Ш веция, анал. Блике [3, 4, 6], в сумму анализа входит МпО , ,
Сьёгруван, Вестманланд, Швеция, анал. Салборн [3,6], в сумму анализа входит МпО , -

9 10 11 12 13 14 15 16

№ 20 2,00 0,19 1,44 1,42 1,63 1,65 0,20 0,3

к 2о 8,00 8,51 7,77 7,38 6,28 6,37 4,22 1,4

N̂ 0
СаО 0,63

0,05
1,33

0,13
0,66 0,21 0,30

0,04
0,19

0,10
3,10 4.0

ВаО 15,24 15,67 18,27 17,02 18,31 19,01 24,18 25,8

Ре20 3
АБОз

0,40
22,10

0,15
22,76

0,12
22,93

0,19
22,80

0,17
23,43

0,11
23,14

0,10
24,56 25,8

8Ю2 51,10 50,17 49,31 51,04 49,39 49,54 42,54 42,0

НгО* _ 0,98 - 0,16 0,25 — 1,04

Сумма 
Сп (мол.%)

100,01
28,8

100,30
32

100,66
34,8

100,22
35,0

99,76
38,4

100,05
39,2

100,54
52

99,3
60,2

Ог 52,9 56 48,2 49,4 42,9 42,9 30 10,/

АЬ 18,7 2 13,6 14,4 16,9 16,8 2 3,6

Ап зд 7 3,4 1,2 1,7 1,1 18 25,5

Уд. в.
По

2,80
1,547

2,87
1,548 1,546 1,550

2,875
1,549

3,02
1,572

8
1,545 1,541 1,545 1,549 1,547 — —

1,541 1,536 1,542 1,546 1,544 1,558- 1,584
пР 1,564

9 1 / 74 -72°27' —73°51' -68,9 - -76

“0
Ьо

- 8,5942*
13.0262* — -

8,557
13,040

8,6192*
13,0472*

8,6212* 
13.0442*
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9 10 11 12 13 14 15 16

с0 -  7.2022* -  7,200 7.2082* 14.4052*
Р -  115.692* -  115,69 115392* 115.452*

9 — Бинненталь, кантон Вале, Ш вейцария, анал. Ван-дер-Валт [20]; 10 -  Франклин, 
Нью-Джерси, анал. И то [24], в сумму анализа входят вЮ  -  0,10, МпО -  0,32 и РЬО -  0,07; 
11 -  Украинский щ ит, анал. Черепивская [22, 25], в сумму входит ДЬ20  -  0,03; 12, 13 -  из 
сланцев Заградского потока. Бусоваче, Босния [17]; 1 4 -  Бусоваче, Босния, анал. Скун [3, 
4, 6], оригинал структурного уточнения [11]; 1 5 -  “Ц ельзиан”, Франклин, Нью-Джерси, 
анал. И то [24], в сумму анализа входят БЮ -  0,05, МпО -  0,34 и РЬО — 0,11; 1 6 - 
“Кальциоцельзиан” (П итгери), Брокен-Х илл, Н овый Ю жный У эльс, А встралия, анал. 
Сегнит [7] (в данном образце проявлены “¿»"-рефлексы, что связывается с высокой при
месью Са [6]).

Диагн. исп. После обработки полированной поверхности штуфа или не
покрытого шлифа плавиковой кислотой (30-40 с) для высвобождения ионов 
Ва2+ и последующей обработки 1-2%-ным водно-глицериновым раствором 
родизоната натрия C6Na20 6 (10-60 с) дают характерное ярко-красное окра
шивание. Такой же эффект дают микропримеси Sr2+ и РЬ2+. Комбинация дан
ного реагента с кобальтинитритом натрия (см. “Калиевые полевые шпаты”) 
позволяет диагностировать К,Ва-п.ш. [22].

Диагност. Графическая зависимость 20 СиКа -  BaAl2Si20 8 (мас.%) для 
рефлексов с d  2,903, 2,574, 2,163, 1,798 и 1,496 Ä, работающая в интервале 
составов Сп1(М0, предложена Вермаасом [20], однако подвергнута сомнению 
Гэем [3].

Нахожд. Богатые барием полевые шпаты имеют ограниченное распро
странение и связаны в основном с метаморфическими породами, скарнами и 
некоторыми жильными образованиями. Однако впервые гиалофан описан 
из пустот в зернистых доломитах Бинненталя, вблизи Имфепьда, кантон Ва
ле, в Швейцарии (фон Вальтерхаузен, 1855), где он принимался ранее за аду
ляр и образует хорошо образованные зональные кристаллы с невысоким 
варьирующим содержанием ВаО (от 1,84-2,00 до 15%) вместе с кристалла
ми барита [26]. Полный анализ гиалофана из Бинненталя состава Си37 опуб
ликован в [20] (хим. ан. 9).

Большинство гиалофанов встречаются в ассоциации с марганцевыми 
или железо-марганцевыми породами. Классическим месторождением ги
алофана с содержанием ВаО 7-12% в ассоциации с цельзианом является 
марганцевая шахта Якобсберг, Вермланд, Швеция (откуда впервые опи
сан цельзиан) (Igelstrom, 1868, 1883, 1888; Flink, 1914) [3, 4, 6, 20]. Гиало
фан с 10-12% ВаО (Сл24) описан из шахты Сьёгруван, Вестманланд, Шве
ция [3, 6] (хим. ан. 8) и с 5,6-12,0% ВаО (Си101 и Си214) -  в Лонгбан, Шве
ция [3, 4, 6] (хим. ан. 1 и 7). Он найден также в Конгсберге, в Норвегии 
(Bugge, 1917).

В марганцевой шахте Казо, преф. Тотиги, Япония, в ходе кристаллиза
ции полевых шпатов содержание ВаО в них уменьшается от цельзиана к ги
алофанам состава Си73 3 —> —» C«18i5 —> Си14; при этом соотношение Na
и К в них меняется в пользу увеличения калия [2, 10]. Цельзиан встречается 
в кнебелитах, где он замещает марганцевый оливин, и в виде реликтов в ро- 
дохрозитовой руде. Гиалофаны состава C«2 5,8-i8^ описаны в жилах с марган
цевым тремолитом, родонитом, родохрозитом и спессартином. Гиалофан 
Си14 присутствует в мангангеденбергитовой жиле. Казоит (65,2 мас.% Си, 
26,6% ВаО) образует мономинеральные прожилки и грубозернистые скоп
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ления в железистом родоните и имеет сложный состав, соответствующий 
тройному К,14аЗа-п.ш. (см. “К,№ ,Ва-п.ш.”).

В жильных обособлениях среди марганцевых пород гиалофан с 38,6,
42,5 и 59,1 мас.% Сп в ассоциации с иошимураитом, биотитом и гиперсте- 
ном описан из марганцевой шахты Тагучи, близ Сидара, преф. Айти, Япо
ния [4, 6 , 27].

В сильно метаморфизованных марганцевых рудах Отесонду, Намибия, 
Юго-Зап. Африка, гиалофан состава С7т5 0 _5 5  в ассоциации с браунитом, гра
натом и голландитом найден с цельзианом и барийсодержащими К-п.ш. [20]. 
При последующем детальном изучении этих Ва-п.ш. [12, 28-30] установле
ны два их типа: высокобариевый гиалофан, претерпевший фазовый распад 
на гиалофан состава О г52АЬ4Спм  и цельзиан (см. раздел “Изм.”), и нераспав- 
шийся гомогенный тройной К,№ ,Ва-п.ш. с высоким содержанием №  (до 
20 мас.% АЬ-составляющей) [29] (см. “К,№ ,Ва-п.ш.”).

Гиалофан описан из жил в протерозойских марганцево-железистых отло
жениях Железных гор (Кутна-гора), Воет. Богемия, Чехия, содержащих анке
рит, кутнагорит (Мп-анкерит), пирит, кварц, халцедон, опал, кронстедгит, 
Мп-апатит, пирофанит, неотокит, барит, гельвин, рутил, вивианит, гематит, 
гётит [31, 32]; в Хвалетице он найден в кварц-карбонатных жилах с анкери
том, кутнагоритом, олигонитом, Мп-апатитом и РЬ-2л сульфидами [31, 33]; в 
Литочице- в кварц-родохрозитовых жилах с пиритом, баритом, алабандином, 
неотокитом, опалом [34] и в гиалофан-цоизитовых жилах среди пирит-родох- 
розитовых пород [35]. Он найден также совместно с Ва-мусковитом в пегма- 
тит-аплитовых жилах в Кранице, Центр. Богемия, Чехия [36].

В силикатных скарнах рудника Франклин, Сассекс Каунти, шт. Нью- 
Джерси, США [23, 37, 38], в том числе из старых отвалов шахты Паркера, 
перемещенных при закрытии рудника в 1952-1954 гг. (“печи Франклина”) 
[24, 39], гиалофаны с 6,05, 9,23 и 15,67% ВаО (Сл126, Сл18 и Сл52) (хим. ан. 4, 
6  и 1 0 ) установлены в ассоциации с кальцитом, андрадитом, хендрикситом, 
бустамитом, эгирин-авгитом, франклинитом и виллемитом, с небольшим 
количеством гардистонита, аксинита и силикатов свинца. Оттуда же (как 
“цельзиан”) описан гиалофан с высоким содержанием ВаО (24,18%) (Си52) 
(хим. ан. 15) [24].

В Слюдянском районе, Южн. Прибайкалье, гиалофаны и Ва-содержа- 
щие К-п.ш. характерны для одного из типов магнезиальных скарнов -  “фло
гопитоносных лестничных жил”, секущих кристаллические сланцы и залега
ющие в них гранит-пегматиты, контактовые метасоматиты и эндоскарны. 
Полевые шпаты распространены в центральных (гигантокристаллических) 
диопсидовых и флогопитовых зонах, а также в кальцитовых ядрах этих жил 
в виде хорошо ограненных крупных (до 30-40 см) кристаллов белого, серо
го, голубоватого или розового цвета, в ассоциации с апатитом, скаполитом 
и паргаситом [40]. Согласно Калинину, гиалофан с 5,75 и 6,92% ВаО (СпЮ2 и 
Ог136) (хим. ан. 2 и 5) нарастает на диопсид (байкалит) и скаполит в краевых 
зонах флогопит-кальцитовых жил, но исчезает при замещении этих минера
лов флогопитом, апатитом и кальцитом [14-16].

В метаморфогенных образованиях и пегматитах Украинского щита 
К,Ва-п.ш. впервые были найдены по р. Каменке (прав, приток р. Бузулук) 
[41]. Гиалофаны с 5,49 и 18,27% ВаО (Спдо и Спм$) найдены в ассоциации 
с цельзианом (хим. ан. 3 и 11) [22,25,42].

Установлен в кварцевых жилах, секущих палеозойские серицитовые, 
хлоритовые и амфиболитовые сланцы Заградского потока в Бусовиче, Бос
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ния [43]. Гиалофан здесь не сильно варьирует по составу: 17,02 и 18,31% ВаО 
(Слз5 0 и Сл384) (хим. ан. 12, 13) [17, 44] и 19,01% ВаО (Сл392) (хим. ан. 14) 
[3,4,6].

“Кальциоцельзиан”, описанный из линз и прожилков в кислых гнейсах 
Брокен-Хилл, Новый Южный Уэльс, Австралия, с необычно высоким со
держанием СаО (4 мас.%) [7] соответствует по составу гиалофану с
59,2 мас.% (60,2 мол.%) Сп (хим. ан. 16) и ассоциирует с цельзианом с 34,72% 
ВаО (85 мас.% Си) [3,4, 6 ,7].

Совместно с цельзианом гиалофан установлен в пластах с Ba-Zn минера
лизацией в Аберфелди, Шотландия [45].

Высокотемпературный гиалофан (“санидин”) с 11 мас.% ВаО установлен 
во фьямме в пирокластике нижнего вулканического покрова вулкана Вил- 
ла-Сенни в вулканическом районе Колле-Альбано (Римская комагматиче- 
ская провинция), Италия. Кроме редких включений фенокристаллов гиало
фан-санидина в стекле присутствуют также включения лейцита и А1,Са-пи- 
роксена [46].

Гомогенный гиалофан состава C nt43]Or6l^Ab2iw9An2-i, который также мож
но рассматривать как тройной K,Na,Ba-n.m., установлен в анальциуите 
(анальцимовом фонолите) вулканической калиевой провинции Хайвуд Ма- 
унтин, шт. Монтана, США [47]. Порода содержит вкрапленники клинопиро- 
ксена (салит), оливина (форстерит) и анальцима; эти же минералы в ассоци
ации с гиалофаном (до 1 0  об.%), филлипситом и натролитом слагают основ
ную массу породы. Гиалофан (0,5 х 0,8 мм) зональный, выделяется в интер- 
стициях кристаллов анальцима или обрастает их, т.е. выделяется позже 
анальцима из остаточного расплава, относительно обогащенного калием.

Гиалофан найден в нодулях дунита и лерцолита мантийного происхож
дения в Убекендт Эйланд, Западно-Гренландская третичная провинция [48]; 
в ксенолитах лерцолита он образуется в тесных прорастаниях с диопсидом.

Изм. Игольчатые выделения гиалофана в Ва-содержащем ортоклазе из 
марганцевой шахты Тагучи, преф. Айти, Япония, связываемые с фазовым 
распадом Ва-п.ш., установлены совместно с включениями альбита, возник
шими предположительно в результате процессов замещения [27]. Согласно 
Накано [49], прорастания Ва-микроклина, гиалофана и альбита наблюда
лись также в шахте Нода-Тамагава, преф. Ивате, Япония. В зависимости от 
химического состава исходного Ва-п.ш. он распадался на Ва-микроклин со
става Сп,^ и гиалофан состава Сп7_д или Сл17_18. Висванатаном [28] субмик
роскопические прорастания гиалофана состава С п ^ О г^  с чистым цельзиа
ном наблюдались в исходном гиалофане состава С/г7 1 Ог2 7АЬ2 в Отесонду, На
мибия; примечательно, что кристаллические решетки фаз распада имели 
одинаковые параметры b и с, различаясь в углах а  и ß. На том же месторо
ждении Висванатан и Килхорн [12] наблюдали оптически видимую структу
ру распада с периодичностью в несколько мкм в тройном Na,К,Ва-п.ш. со
става Сп^Ог^АЬ^; фазами распада были: цельзиан состава С щ ъО гъ, бедный 
барием К-п.ш., содержащий частицы выпавшего при его распаде альбита, и 
гомогенная нераспавшаяся матрица, близкая к суммарному составу образца. 
Наблюдавшиеся структуры с несомненностью указывают на явления фазо
вого распада высокотемпературных гиалофанов промежуточного состава, 
но данных для построения сольвуса еще недостаточно.

Гипергенное разложение гиалофана, синхронное с образованием бирю
зы, наблюдалось в коре выветривания южных предгорий Букантау (Центр. 
Кызылкумы) [50].
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Искусств. Образование твердых растворов между KAISi30 8 и BaAl2 Si20 8 

экспериментально установлено Эскола [51]. Полная серия К,Ва-п.ш. (через 
10%) получена гидротермальным синтезом при 500 и 700° и /н 2с> = 2000 бар 
из смеси гелей, предварительно приготовленных из карбонатов К и Ва, по
рошка А120 3 и  этил-ортосиликата (C2H5)4 Si04  за 7 сут [5]. Синтез из сухих 
расплавов идет очень медленно и при высокой температуре (до 1700°) для 
богатых Ва членов ряда.
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СМЕШ АННЫЕ ТРОЙНЫ Е ИЗО М О РФ Н Ы Е СЕРИИ 
ПОЛЕВЫХ ШПАТОВ

Калиево-натриево-кальциевые полевые шпаты (тройные) 
Potassium-sodium-calcium feldspars (ternary)

(K,N a,Ca) [(Al,Si)4 0 8]

Номенклатура неоднозначна. Обычно K.Na-п.ш. (щелочные), содержащие 
до 5 мол.% Са-минала (анортитовой молекулы), специально не выделяются 
или обозначаются как Са-содержащие щелочные полевые шпаты. При содер
жании свыше 5 мол.% Ап они рассматриваются как Са -разновидности щелоч
ных полевых шпатов (тройные п.ш.) -  Са-санидины, Са-анортоклазы. Анало
гичным образом плагиоклазы, содержащие более 5 мол.% К-минала (ортокла- 
зовой молекулы), рассматриваются как К-разновидности плагиоклазов 
(тройные п.ш.) (К-альбиты, К-олигоклазы, К-андезины и т.п.). Тройные 
K,Na,Ca-n.iu., таким образом, можно рассматривать и как К-плагиоклазы, и 
как Са-анортоклазы. Согласно Де Пиери [1], к плагиоклазам следует относить 
полевые шпаты сАп> Or, а к анортоклазам -  полевые шпаты с Ог> Ап.

С  другой стороны, согласно Ирвингу [2], в щелочных полевых шпатах 
формально допускается присутствие примеси до 10 мол.% Ди-компонента, а 
в плагиоклазах -  до 1 0  мол.% Or-компонента, а поле тройного полевого 
шпата ограничивается полем кальциевого анортоклаза с содержаниями Ап- 
и О-компонентов, не выходящими за пределы состава A b5gO r20AnZ]. Это бо
лее соответствует действительности, так как примесь третьего компонента 
в тройных полевых шпатах резко падает при приближении к К- и Са-конеч- 
ным членам изоморфных рядов.

Структ. и морф, крист. Температура сдвигового превращения мо- 
нокл. <-» трикл. экспериментально установлена Кролем и Бамбауэром [3]. 
Она возрастает с уменьшением ионного радиуса М-катиона, увеличением 
его заряда и уменьшением Si/Al-отношения. Если в альбите АЬ100 она равна 
980°, то в АЬ90О г ю -  760° и в Ab^jO r^ -  25°. Внутри тройной системы поверх
ность перехода монокл. <-> трикл. меняется в зависимости от состава поле
вого шпата и температуры: А£>100/980°—Ог54А/г46/1150°, Ab&0Or2J5 \0 °-  
Ог^Пцо/3500, AbfJDr^o/25°-Or61Ani3/ 150°. Выше указанных температур поле
вые шпаты моноклинныг ниже -  триклинны.

Параметры ячейки (А, град.) для синтезированных K,Na,Ca-n.ni. высоко
температурной неупорядоченной серии [4]:

Or АЬ
мол.%

Ап а Ъ с а Р 7 V

4,5 79,0 16,5 8,170(1) 12,879(1) 7,114(1) 93,33(1) 116,34(1) 90,25(1) 669,3(1)
4,5 79,0 16,5 8,171(1) 12,882(1) 7,112(1) 93,30(1) 116,35(1) 90,26(1) 669,4(1)

10,0 73,5 16,5 8,192(1) 12,893(1) 7,118(1) 93,12(1) 116,33(1) 90,23(1) 672,5(1)



Калиево-натриево-кальциевые полевые шпаты (тройные) 511

Ог АЪ
мол.%

Ап а Ь с а Р У V

20,0 63,5 16,5 8,232(1) 12,923(1) 7,129(1) 92,62(1) 116,29(1) 90,19(1) 679,00
30,0 53,5 16,5 8,277(3) 12,949(1) 7,139(1) 91,97(1) 116,21(1) 90,11(1) 686,0(4)
40,0 43,5 16,5 8,311(1) 12,977(1) 7,148(1) 91,11(1) 116,15(1) 90,05(1) 691,9(2)
50,0 33,5 16,5 8,355(2) 12,991(1) 7,156(1) 90,30(1) 116,09(1) 89,96(1) 697,6(3)
60,0 23,5 16,5 8,389(3) 13,002(1) 7,159(1) 90,19(1) 116,09(1) 89,95(2) 701,3(4)
70,0 13,5 16,5 8,442(2) 13,014(1) 7.163(1) 90,15(1) 116,00(1) 89,92(1) 707,3(3)
80,0 3,5 16,5 8,480(1) 13,023(1) 7,167(1) 90,09(1) 115,95(1) 89,95(1) 711,7(2)
83.5 0,0 16,5 8,492(1) 13,025(1) 7,170(1) 90,12(1) 115,93(1) 89,94(1) 713.2(3)
83,5 0,0 16,5 8,496(1) 13,023(1) 7,167(1) 90,11(1) 115,92(1) 89,92(1) 713,2(1)

5,5 67,5 27,0 8,177(1) 12.881(1) 7,111(1) 93,31(1) 116,28(1) 90,26(1) 670,1(1)
5,5 67,5 27,0 8,177(1) 12,881(1) 7,111(1) 93,31(1) 116,28(1) 90,26(1) 670,1(1)
5,5 67,5 27,0 8,172(1) 12,878(1) 7,110(1) 93,33(1) 116,28(1) 90,26(1) 669.3(1)

12,9 60,1 27,0 8,199(1) 12,896(1) 7,117(1) 93,09(1) 116,25(1) 90,22(1) 673,5(1)
22,6 50,4 27,0 8,239(1) 12,920(1) 7,126(1) 92,67(1) 116,24(1) 90,18(1) 679,4(2)
32,3 40,7 27,0 8,277(1) 12,947(1) 7,137(1) 92,08(1) 116,13(1) 90,12(1) 686,1(2)
41,9 31,1 27,0 8,318(1) 12,975(2) 7,144(1) 91,46(1) 116,11(1) 90,06(1) 692,1(2)
51,6 21,4 27,0 8,362(2) 12.993(2) 7,151(1) 90.69(1) 116,00(1) 89,96(1) 698,1(3)
61,2 11,8 27,0 8,399(2) 13,000(1) 7,154(1) 90,45(1) 115,80(1) 89,93(1) 703,3(4)
73.0 0,0 27,0 8,436(1) 13,012(1) 7,162(1) 90,24(1) 115,93(1) 89,89(1) 707,1(2)
73,0 0,0 27,0 8,434(1) 13,009(1) 7,159(1) 90,31(1) 115,92(1) 89,88(1) 706,5(2)

Сухой отж иг плагиоклазов Л л ^  и ЛЛ27.0 с последующим ионообменным замещением 
в К О . Промежуточные члены серии получены гомогенизацией смесей крайних членов.

Параметры ячейки для синтезированных К.Иа.Са-п.ш. низкотемпера
турной упорядоченной серии [4]:

Ог АЬ
мол.%

Ап а Ъ с а Р У V

0,7 82,8 16,5 8,148(1) 12,819(1) 7,137(1) 94,01(1) 116,48(1) 88,67(1) 665,7(1)
10,1 73,5 16,5 8,193(2) 12,840(2) 7,146(2) 93,68(1) 116,32(1) 88,60(1) 672,4(5)
20,2 63,3 16,5 8,235(1) 12,873(1) 7,155(1) 93,28(1) 116,34(1) 88,58(1) 678,6(2)
30.3 53,2 16,5 8,284(1) 12,904(1) 7,167(1) 92,80(1) 116,29(1) 88,52(1) 686,4(2)
40,4 43,1 16,5 8,315(1) 12,918(1) 7,172(1) 92,41(1) 116,19(1) 88,49(1) 690,7(2)
50,5 33,0 16,5 8,355(1) 12,937(1) 7,179(1) 91,97(1) 116,13(1) 88,45(1) 696,2(1)
60,6 22,9 16,5 8,389(1) 12,950(1) 7,183(1) 91.63(1) 116,10(1) 88,41(1) 700,6(1)
70,7 12,8 16,5 8,429(1) 12,962(1) 7,187(1) 91,30(1) 115,98(1) 88,38(1) 705,7(1)
83,5 0,0 164 8,475(1) 12,974(1) 7,192(1) 91,03(1) 115,93(1) 88,38(1) 710,9(1)

1,2 77,3 214 8,160(1) 12,837(1) 7,133(1) 93,87(1) 116,44(1) 88,96(1) 667,4(1)
10,0 68,5 214 8,191(1) 12,854(1) 7,140(1) 93,60(1) 116,38(1) 88,91(1) 672,0(2)
20,0 58,5 214 8,233(1) 12,878(1) 7,148(1) 93,25(1) 116,33(1) 88,86( 1) 678,2(2)
30,0 48,5 214 8,274(2) 12,906(2) 7,158(1) 92,77(1) 116,26(1) 88,80(1) 684,7(3)
40,0 38,5 214 8,317(2) 12,930(1) 7,166(1) 92,29(1) 116,15(1) 88,76(1) 691,3(3)
50,0 28,5 214 8,360(1) 12,945(1) 7,172(1) 91,87(1) 116,07(1) 88,68(1) 696,8(2)
60,0 18,5 21,5 8,393(2) 12,954(2) 7,175(1) 9142(1) 116,01(1) 88,67(1) 700,8(3)
70,0 8,5 214 8,425(1) 12,967(1) 7,181(1) 91.29(1) 115,98(1) 88.66(1) 704,9(2)
78,5 0,0 214 8,460(1) 12,982(1) 7,185(1) 91.10(1) 115.93(1) 88,63(1) 7094(2)

2,3 69,9 27,8 8,158(1) 12,844(1) 7,121(1) 93,75(1) 11649(1) 89,37(1) 666,8(1)
10,0 62,2 27,8 8,192(2) 12,867(1) 7,131(1) 93,49(1) 116,32(1) 89,33(1) 672,4(2)
20,0 52,2 27,8 8,228(1) 12,888(1) 7,135(1) 93,18(1) 116,28(1) 89,28(1) 677,4(2)
30,0 42,2 27,8 8,276(2) 12,917(1) 7,148(1) 92,71(1) 116,21(1) 89,22(1) 684,8(3)
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т
Ог Ab

мол.%
Ал а Ь с а ß У V

40,0 32,2 27,8 8,317(1) 12,938(1) 7,156(1) 92,28(1) 116,16(1) 89,20(1) 690,5(3)
50,0 22,2 27,8 8,357(1) 12,957(1) 7,160(1) 91,90(1) 116,12(1) 89,17(1) 695,8(2)
60,0 12,2 27,8 8,380(1) 12,965(1) 7,163(1) 91,69(1) 116,00(1) 89,10(1) 699,2(2)
72,2 0,0 27,8 8,424(1) 12,983(1) 7,170(1) 91,37(1) 115,95(1) 89,06(1) 704,9(1)

Ионообменное замещение в КС1 трех плагиоклазов Ал16>5, Ап2\$  и Ап27,8-

Для кальциевого анортоклаза тройного состава О г16#АЬылАпюА с мыса 
Ройдса, о-в Росса, Антарктида [5]: а  = 8,228(3), Ь = 12,915(2), с =  7,127(1) А; 
а  = 92°35,6'(1,4'), Р = 116°18,2'(1,2’), у  =  90°16,9'(1,5'); V = 677,9(1,0) А *  
а* = 86°58,0,(1,Г), Г  = 88°24,1'(1,3').

Для калийсодержащего альбита “Данди” состава О г15АЬМш5Ап&0 расшиф
рована кристаллическая структура [6 ] и найдены следующие межатомные 
расстояния в тетраэдрах (А) и 8]/А1-распределение:

Альбит Т 1О-О Т ^т-О  Т20-О  Т2т - 0  1|0 ( |т  = 120 = 12т

"Данди" 1,670 1,638 1,636 1,637 0,465 0,205

Хим. Содержание Са-минала (анортитовой составляющей) в К,Ыа-п.ш. 
(анортоклазах), так же как К-минала (ортоклазовой составляющей) в Са,Ыа- 
п.ш. (плагиоклазах), обычно не превышает 5-10 мол.%, уменьшаясь к край
ним К- и Са-членам изоморфных рядов. В тройных К,1Ча,Са-п.ш. для сущест
венно 1Ча-членов (в Са-анортоклазах, К-альбитах и К-олигоклазах) примесь 
Са и К может достигать 20-25 мол.%. Формально в анортоклазах О г  > Ап, 
в плагиоклазах Ап >  Ог.

Анализы.
Тройные кальциевые анортоклазы (О г >  Ап) (по возрастанию содержа

ния Ал-компонента):
1 2 3 4 5 6 7 8

Na20 6,80 6,69 7,24 7,55 7,41 7,43 7,20 6,11
к 2о 5,29 5,36 4,26 3,75 3,43 3,13 3,26 2,96
Rb20 0,022 0,012 - - - - - -

MgO - 0,13 0.02 0,14 0,03 - 0,16 0,07
CaO 2,18 2,20 2,25 2,75 2,82 3,71 3,74 3.39
SrO 0,035 0,055 0,06 - 0,09 0,43 - -

BaO 0,104 0,180 0,21 - 0,22 0,40 - -

FeO — — 0,15 - 0,39 - 1,31 2,14
Fe20 3 0,76 0,62 0,14 0,18 0,08 0,21 0,30 0,11
a i2o 3 21,26 20,00 21,38 21,83 21,73 22,49 21,86 23,92
SiOz 63,04 64,64 63,53 63,70 63,59 63,53 62.49 60.83
HjO* - - - 0,19 - - 0,04 0,19

Сумма 99,48 99,88 99,25 100,09 99,79 101,33 100,36 100,08
О г (мол.%) 30,22 30,71 24,70 21,39 19,98 17,53 18,80 19,63
Ab 59,04 58,25 63,81 65,44 65,59 63,24 63,09 61,59
An 10,46 10,58 10,96 13,17 13,79 17,45 18,11 18,88
Cn 0,18 0,32 0,37 - 0,39 0,69 - -
Sr-Fsp 0,09 0,14 0,16 - 0,24 1,09 - -
Уд. в. — — 2,610- 2,589 2,630- - 2,620 -

2,585 2,610
ns - - - 1,5365 - - 1,541 -
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1 2 3 4 5 6 7 8
_ — 1,5350 - — 1,539 —

пр — - - 1,5290 - - 1,536 -
2V — _ — 51-52 — - 62 -

1, 2 -  из трахита, Тэрритэйбл-Ф олс, Виктория, А встралия [7]; 3 -  из щ елочного 
трахита, вблизи Дзовон, Евгениан-Хиллс, Сев. И талия, дополнительно найдено И> -  57, 
8г -  529, Ва -  1959 р р т  [8]; 4 -  из щелочного трахита, там ж е, дополнительно найдено ЯЬ -  
42, в г -  676, Ва -  2024 р р т  [8]; 5 -  включения в авгите, М онте-Гемоло, Евгениан-Хиллс, 
Италия [9]; 6 -  из ромбенпорфира, вулкан Килиманджаро, Кения, микрозонд., анал. Цепин 
и Голованова (данные Боруцкого); 7 -  "К -олигоклаз", из фонолита, вулкан Эребус, о-в 
Росса, А нтарктида [5, 10]; 8 -  из фонолита, вулкан Эребус, о-в Росса, Антарктида, анал. 
Барроу и Уолком [5,11].

Тройные калиевые плагиоклазы (Ап >  О г) (по возрастанию содержания 
Ди-компонента):

1 2 3 4 5 6

Na20 9,53 8,50 7,35 7,2 7,77 7,56
к 2о 2,14 2,04 2,98 2,8 2,19 1,96
MgO - 0,01 0,00 0,05 0,02 0,03
СаО 1,09 2,92 3,76 3,7 3,88 4,74
SrO — 0,05 - 0,15 0,14 0,15
ВаО — 0,09 - 0,15 0,15 0,12
FeO — 0,07 0,41 0,20 0,12 0,08
Ре2Оз 0,26 0,09 0,36 0,18 0,21 0,28
AI2O3 21,00 22,20 22,12 22,2 23,06 23,67
SÍO2 66,12 63,59 62,79 62,8 62,55 61,93
HjO1 0,02 - 0,26 0,28 - -

Сумма 100,16 99,56 100,03 99,6 100,09 100,52
Ог (мол.%) 12ДО 11,68 17,22 16,51 12,61 11,18
АЪ 82,58 73,98 64,54 64,50 67,99 65,52
Ап 5,22 14,05 18,24 18,32 18,66 22,70
Сп — 0,16 - 0,27 , 0,27 0,21
Sr-Fsp — 0,13 - 0,40 0,37 0.39
Уд. в. 2,624 2,600-2,585 2,620 2,50 2,630-2,610 2,635-2,605

ns 1,548 - 1,541 1,5430 - -
Ящ 1,540 - 1,539 1,5416 - -

ПР 1,532 - 1,536 1,5372 - -

2V 85 - 62 61,9 - -

1 — К-альбит из корундсодержащей породы, Вал-Сабиола, обл. Пьемонт, Сев. Италия 
[12]; 2 - 6 -  тройные К-олигоклазы: 2 -  из щ елочного риолита, гора Чинто, Евгениан- 
Хиллс, Сев. И талия, дополнительно найдено Rb -  40, Sr -  436, Ва -  808 р р т  [8], 3 -  вулкан 
Эребус, о-в Росса, А нтарктида [5, 10], 4 -  мыс Ройдса, о-в Росса, А нтарктида, в сумму 
анализа входят ТЮ2 -  0,15, Р2С>5 -  0,06 [5], 5 -  из щ елочного кварцевого трахита, гора 
Черо, Евгениан-Хиллс, Сев. И талия, дополнительно найдено Rb -  19, Sr -  1229, Ва -  1362 
[8], 6 -  из щелочного трахита, гора Лонцина, Евгениан-Хиллс, Сев. И талия, дополнитель
но найдено Rb -  12, Sr -  1311, Ва -  1056 р р т  [8].

Диагн. исп. Для отличия Са-анортоклазов от кислых плагиоклазов и 
К,№-п.ш. применялся метод окрашивания. После травления плавиковой ки
слотой и первичного окрашивания кобальтинитритом натрия шлиф погру
жался на 15 с в 15%-ный раствор ВаС12, промывался, высушивался и погру
жался на 1 с в конц. раствор пурпура. Са-анортоклазы окрашивались при

33 Мииераты, том V. Вып. 1
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этом в серовато-красный цвет, Са-плагиоклазы -  в более глубокий красный 
цвет, кислые плагиоклазы и К-п.ш. -  в желтый цвет [13].

Искусств. Члены рядов О гю-А Ь т  и Ап20-А Ь т  первоначально были синте
зированы путем гидротермальной кристаллизации при 750-1000° и РН2о = 
= 50-1000 бар или “сухой” раскристаллизации стекол соответствующего 
состава при 1050-1100° и Рц2о =  0-5 бар [3]; полевые шпаты состава
О гт -А п 50 -  путем ионнообменного замещения природного (низкого) плаги
оклаза с расплавом соли КС1 с превращением его в К-плагиоклаз (низкий), 
по методу Висванатана [14], и последующего отжига до достижения моно
клинной симметрии. Из данных промежуточных продуктов путем ион
ного замещения с переводом высокого К-плагиоклаза в высокий плагио
клаз и гомогенизации смесей из крайних членов рядов были получены трой
ные Na,K,Ca-n.m. [3], использовавшиеся для измерения параметров ячей
ки [4].

Эксперим. Сухая система А Ь -О г-А п  при Р  -  1 атм исследована Франко и 
Шейрером [15]. Температура плавления анортита 1553 ± 2°, альбита 
1118 ± 3°, минимум температур для поля лейцита от 1348 ± 5 до 1078 ± 3°. 
Установлены поверхность ликвидуса и область существования полевошпато
вых твердых растворов в сухой системе. Система А Ь -О г-А п -Н20  при PHl0 =

= 5 кбар исследована Йодером [16] и Морзе [17]. При высоком давлении во
ды наблюдается значительное понижение температур ликвидуса, исчезнове
ние поля лейцита и появление котектической кривой, отделяющей поле 
кристаллизации плагиоклаза от поля K,Na-n.in., меняющейся от 845 до 703°. 
Ликвидус пересекает поверхность сольвуса, в результате чего происходит 
существенное сокращение однофазовых областей полевошпатовых твердых 
растворов и расширение области сокристаллизации плагиоклаза и K,Na-n.ui. 
Эксперименты показывают, что область образования гомогенного Са-анор- 
токлаза очень ограничена, и такие полевые шпаты не могут кристаллизо
ваться при высоком давлении воды.

Нахожд. Тройные высококальциевые анортоклазы, переходящие по со
ставу в тройные калиевые олигоклазы, установлены в той же геологиче
ской обстановке, что и нормальные анортоклазы (см. “Анортоклазы”), но 
являются более редкими. Они развиты в четвертичных ромбенпорфирах 
(анортоклазовых трахитах), связанных с щелочными оливиновыми базаль
тами Антарктической провинции. Как фенокристы в трахитовой лаве опи
саны с мыса Ройдса на о-ве Росса (К-олигоклаз, хим. ан. 4) [5] и в горах Крэ- 
ри, Бёд-Ленд, Антарктида [13]. Вкрапленники переполнены включениями 
оливина, пироксена, апатита, рудных минералов, микролитов трахита и сте
кла. Наблюдались карлсбадские двойники роста и решетчатое внутреннее 
микродвойникование по альбит-периклиновому закону. Аналогичные К- 
олигоклазы установлены в выбросах вулкана Эребус, о-в Росса, Антаркти
да (хим. ан. 3) [5], и в виде вкрапленников в щелочных риолитах, щелочных 
трахитах и щелочных кварцевых трахитах Итальянской провинции (Евгени- 
ан-Хиллс, Сев. Италия) (хим. ан. 2, 5, 6) [8]. Са-анортоклазы известны в ви
де вкрапленников в трахитах Тэрритэйбл-Фолса, Виктория, Австралия (хим. 
ан. 1, 2) [7], в щелочных трахитах Евгениан-Хиллс, Сев. Италия (хим. ан. 3, 
4), в ромбенпорфирах вулкана Килиманджаро, Кения (хим. ан. 6) [18].

Наиболее кальциевые анортоклазы наблюдались в выбросах вулкана 
Эребус (хим. ан. 7, 8) [5,10,11]. Согласно Тагаи с соавт. [19], исследовавших
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образец состава 0/-19А6бу4л18 из стекла фонолита, Са-анортит был триклин- 
ным с решетчатым альбит-периклиновым двойникованием. Инверсия 
трикл. —» монокл. наблюдалась при нагревании до 750°; при охлаждении до 
комнатной температуры он снова становился триклинным. Образец был го
могенным по составу, но обнаруживал субмикроскопические и оптически 
видимые альбитовые и периклиновые двойники. Предполагается, что при 
плотности пород ~2,8 г/см3 и давлении -1,5 кбар они должны плавиться при 
1050°, и рост анортоклаза происходил при 1100-1200°, что попадает в одно
фазовую область в системе АЬ-Ог-Ап. Отсутствие фазового распада указы
вает на резкое охлаждение, в результате которого минерал претерпел толь
ко структурное превращение.

Са-анортоклаз состава Ог73АЬ65Ап12 из авгитового сиенита Ларвика, Нор
вегия, в отличие от вулканитов обнаруживает криптопертитовое строение с 
голубой иризацией. К-фаза моноклинна, Ыа-фаза триклинная, сдвойникова- 
на по альбитовому закону (периклиновых двойников нет), почти не содер
жит К, но обнаруживает до 10% Ля-компонента. Пластинки Иа-фазы ориен
тированы по 601 с постоянной распада X -  0,1 мкм [19].

Мегакристы К.Иа.Са-п.ш. устанавливаются в щелочных оливиновых ба
зальтах, варьируя по составу до анортоклазов и плагиоклазов. Оплавленные 
мегакристы (20 х 30 мм) Са-анортоклаза состава Ог25дАЬМ9Ап92, 
Ог16 3АЬ14ЛАп9,9 и  Ог]9йАЬ63̂ Ап166 установлены в туфобрекчии щелочных ба
зальтов хр. Удокан, Прибайкалье, в ассоциации с мегакристами орто- и кли- 
нопироксена и керсутита. В полевых шпатах содержится 0,18-0,35% Ре и 
(г/г) 15-25 ЛЬ, 1600-5400 8г, 1170-1700 Ва [20]. Мегакристы в базальтах ла- 
вого потока Филд, шт. Нью-Мексико, США, являются К-олигоклазом, со
става Ог]0АЬпАп13, сосуществующим с анортоклазом [21]. Мегакристы в ще
лочных базальтах “Нагико” вблизи Варны, Сев. Венгрия, с оливином, пиро
ксеном, амфиболом и ультраосновными включениями являются Са-анорто- 
клазами, варьирующими по составу Оги ]_32̂ АЬ51̂ _75 3Апю̂ _14 3 (разрез А) и 
^ г11.1-27̂ ^бо^-72У1и11.4-мз (разрез Б), с 0,25-0,40 и 0,16-0,41 ВаО соответст
венно; 7Уцр = 56-62°; сдвойникованы по альбит-периклиновому закону [22].

Межплоскостные расстояния Са-анортоклаза
с мыса Ройдса, о-в Росса, Антарктида [5]

Cu Ка1 -излучение, Ni-фильтр. Дифрактометр

h k t d(Ä) hkl 4(Ä) hkl d(A) hkl d(A)

020 6,453 130 3,667 002,220 3,191 132 2,806
201 4,068 131 3,627 131 3,010 132 2,683
111 3,894 П 2 3,471 041 2.940 060 2,1493
111 3,787 112 3,391 022 2,921 241 2,1214
130 3,760 220,040,202 ЗД23 131 2,869 350 1,8027

204 1,7800

* Интенсивность отражений не указана.
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Натриево-кальциево-бариевые полевые шпаты (тройные) 
Sodium-calcium-barium feldspars (ternary)

(Na,Ca,Ba)[(Al,Si)4Og]

Чрезвычайно редкие в природе полевые пшаты, представляющие со
бой бариевые плагиоклазы или кальциевые гиалофаны и кальциевые 
цельзианы [1].

Анализы (в порядке увеличения бария):

1 2 3 1 2 3
Na20 2,0 7,45 0,3 Сп (мол.%) 10,2 13,5 60,2
к 2о 0,7 0,83 1,4 Or 4,1 5,0 10,7
MgO - 0,56 - АЬ 17,5 68,3 3,6
СаО 14,0 1,83 4,0 Ап 68,2 13,2 25,5
ВаО 5,7 7,30 25,8 Уд. в. 2,872 2,835 -

Ре20 3 - 0,45 - П8 1,585 1,584
А12Оэ 33,0 23,20 25,8 1,580 -

S i02 44,6 55,10 42,0 ПР 1,571 1,572
HjO* - 3,72 - 2V -78 -76

Сумма 100,0 100,44 99,3

1 -  "бариевый плагиоклаз" из прожилков в гнейсах, Брокен-Х илл, Новый Южный 
Уэльс, Австралия, анал. Цис [2]; 2 -  "бариевый плагиоклаз" [3, 4]; 3 -  "кальциоцельзиан" 
из светлого гнейса "Пиггери", Брокен-Хилл, Новый Южный Уэльс, Австралия, анал. Сег- 
нит [5].

Бариевый плагиоклаз установлен в линзах и прожилках в кислых гней
сах Брокен-Хилл, Новый Южный Уэльс, Австралия, в ассоциации с основ
ным плагиоклазом А/?18Ал82, кварцем, клиноцоизитом, роговой обманкой и 
сфеном [2]. Указание на находку бариевого плагиоклаза, но существенно 
более кислого состава имеется у Де-Клуазо [3, 4]. Кальциоцельзиан найден 
также в Брокен-Хилл, в прожилках в светлом гнейсе “Пиггери” в ассоциа
ции с основным плагиоклазом состава А л^^, кварцем и биотитом [5].
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Калиево-натриево-бариевые полевые шпаты (тройные) 
Potassium-sodium-barium feldspars (ternary)

(K,Na,Ba)[(Al,Si)4Og]

В отличие от К,№,Са-полевых шпатов (тройных) изоморфизм между К, 
№  и Ва, по-видимому, проявляется в более широких пределах, что позволя
ет ограничить область тройных К,Ыа,Ва-п.ш. значениями более 10% примес
ных компонентов. По аналогии с К,№,Са-п.ш. к Иа-гиалофанам можно 
относить полевые шпаты с Сп > АЬ, а к Ва-щелочным полевым шпатам -  
с Сп < АЬ. В область тройных К,№ ,Ва-п.ш. попадает значительное число 
природных образцов гиалофана (например, хим. ан. 1-4, 7, 9, 11-14; см. “К, 
Ва-п.ш.”, “Гиалофаны”), однако они не являются гомогенными, так как 
^-составляющая присутствует в них в виде пертитового альбита. В данном 
разделе рассматриваются К,№ ,Ва-п.ш., для которых показана их гомоген
ность. Это не исключает вывода, что высоконатриевые гиалофаны, не 
включенные в данный раздел, при кристаллизации (до фазового распада) 
были “тройными”.

Характ. выдел. Кристаллы, мономинеральные обособления, зернистые 
массы, прожилки в породе.

Структ. и морф, крист. Монокл. с. С\к -С И т .  Параметры ячейки для 
образца (КдаКаоггВао 19)[А11113Ре0 058121§2]О8 из Отесонду, Намибия: а0 = 
= 8,516(1), Ь0 = 13,023(2), с0 = 7,206(1) А; р = 115,90(5)° [1]. Уточнение кри
сталлической структуры для этого образца выполнено в [1, 2].

Межатомные расстояния (А) и углы (град.) следующие:
В тетраэдрах Т(1)

Т(1)-ОА(1) 1,668(1)
Т(1)-ОВ 1,653(2)
Т(1)-ОС 1,670(2)
T(l)-O D 1,670(2)

Среднее 1,665

ОА(1)-ОВ 2,6443(2)
ОА(1)-ОС 2,795(3)
O A (l)-O D 2,649(2)
ОВ-ОС 2,747(3)
OB-OD 2,752(2)
OC-OD 2,722(4)

Среднее 2,718

Углы в тетраэдрах Т(1)

ОА(1ЬТ(1)-ОВ 105,8(1)
ОА(1)-Т(1)-ОВ 105,5(1)
ОА(1)-Т(1)-ОС 113,7(1)

В тетраэдрах Т(2)

Т(2)-ОА(2) 1,646(2)
Т(2)-ОВ 1,629(2)
Т(2)-ОС 1.631(2)
T(2)-OD 1,637(2)

Среднее 1,636

ОА(2)-ОВ 2,666(3)
ОА(2)-ОС 2,584(3)
OA(2)-OD 2,661(3)
ОВ-ОС 2,687(2)
OB-OD 2,702(3)
OC-OD 2,715(3)

Среднее 2,669

Углы в тетраэдрах Т(2)

ОА(2)-Т(2)-ОВ 108,7(1)
ОА(2)-Т(2)-ОВ 109,0(1)
ОА(2)-Т(2)-ОС 104,2(1)
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Углы в тетраэдрах Т(1) Углы в тетраэдрах Т(2)
ОА(1)-Т(1)-СШ
ОВ-Т(1)-ОС
ОВ-Т(1)-СШ
о с -т а ь с ю

105,0(1)
111,50)
111,8(1)
109,2(1)

О А (2ЬТ(2Ю Б
ОВ-Т(2)-ОС
ОВ-Т(2ЬОБ
ОС-Т(2)-ОБ

108,3(1)
111,0(1)
111,7(1)
112,4(1)

Среднее 109,5 Среднее 109,4

ВК,№,Ва-полиэдре Углы между тетраэдрами
К,№,Ва-ОА(1) х 2 2,856(2) Т(1)-ОА(1)-Т(1) 143,4(3)
К,№,Ва-ОА(2) 2,647(2) Т(2)-ОА(2)-Т(2) 136,8(2)
К,№,Ва-ОВ х 2 2,995(2) Т(1)-ОВ-Т(2) 152,2(1)
К,Иа,Ва-ОС х 2 3,119(2) Т(1)-ОС-Т(2) 130,9(1)
К,На,Ва-ОБ х 2 2,930(2) Т(1)-ОЕ>-Т(2) 141,0(2)

Среднее 140,9

81/А1-распределение (по уравнению Риббе [3]): 1, = 0,810,12 = 0,390. С
правкой на содержание А1 это соответствует структурному состоянию низ
кого санидина “Спенсер-С”. Нормализация при ¿А1 = 1 дает ^ = 0,686,12 = 
= 0,312 [1].

Физ. св. Сп. проявлена плохо или отсутствует (в том числе по (001)). 
Уд. в. ~ 3,00 [4, 5].

Микр. Оптические свойства практически не изучены. “Казоит”: оптически 
(-), двуосный. п8 = 1,572, пт = 1,568; пр = 1,564; пк- п р = 0,008; IV  = -80,5° [4,5].

Хим. Анализы (в порядке увеличения содержания Ва);

1 2 1 2
N320 2,28 0,85 Сп (мол.%) 14,1 49,8
к2о 9,80 5,10 Ог 61,9 32,4
МиО 0,11 0,97 АЬ 21,9 17,8
СаО 0,37 0,85 Ап 2,1 ?
ВаО 7,27 25,50 Уд. в. - 3,003
8Ю 0,06 - "в - 1,572
1^0 0,04 - Л|П 1,532-1,542 1,568
Ре20 3 0,92 0,60 пр — 1,564
А12Оэ 20,04 23,61 IV -(68-73) -80,5
8Ю2 59,11 38,48
НгО* - 0,98

Сумма 100,00 100,61

1 -  "гиалофан" из анальцимового фонолита Хайвуд Маунтин, нгг. Монтана, США, 
анал. Калоксай (приведено к 100% за вычетом примеси апатита) [6]; 2 — "казоит" из 
марганцевого рудника Казо, преф. Тотиги, Япония, анал. Йосимура, в сумму входит 
МпО -  2,67, что должно быть отнесено за счет загрязнения марганцевыми минералами 
[4,5].

Нахожд. Чрезвычайно редкие образования в природе. В высокомета- 
морфизованных марганцевых рудах Отесонду, Намибия, в ассоциации с рас
павшимся на цельзиан и гиалофан состава СпА6Ог^ высокобариевым поле
вым шпатом Сп-пОг-пАЬ2 [7] установлен гомогенный тройной К,Ыа,Ва-п.ш. 
состава Ог52_51АЬ21_2̂ Сп21 [8]. Образец из того же месторождения близкого 
состава (К0 59Наад2Ва019)[А1113Ре0058[2да]О8 (хим. ан. не приводится) был под
вергнут детальному структурному изучению Висванатаном с соавт. [1,2,9].
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Гомогенный гиалофан состава СпылОгЫ9АЬ2\_9Ап2̂  (хим. ан. 1), который 
можно рассматривать как тройной К,№,Ва-п.ш., установлен в анальцимите 
(анальцимовом фонолите) вулканической калиевой провинции Хайвуд Ма- 
унтин, шт. Монтана, США [6]. Порода содержит вкрапленники клинопиро- 
ксена (салит), оливина (форстерит) и анальцима; эти же минералы в ассоци
ации с гиалофаном (до 10 об.%), филлипситом и натролитом слагают основ
ную массу породы. Гиалофан (0,5 х 0,8 мм) зональный, выделяется в интер- 
стициях кристаллов анальцима или обрастает их, т.е. выделяется позже 
анальцима из остаточного расплава, относительно обогащенного калием.

Тройной К,Ыа,Ва-п.ш. состава Ог324ЛЬ,7 8Ся49 8 (хим. ан. 2) описан из мар
ганцевой шахты Казо, преф. Тотиги, Япония, под названием “казоит”, как 
минерал ряда ортоклаз-цельзиан [4, 5]. Образует мономинеральные про
жилки и грубозернистые обособления в железистом родоните.

Изм. Висванатан и Килхорн [9] наблюдали оптически видимую структу
ру распада с периодичностью в несколько мкм в тройном Ыа,К,Ва-п.ш. со
става Сп540г34АЬп из Отесонду, Намибия; фазами распада были: цельзиан 
состава Сщ50г5, бедный барием К-п.ш., содержащий частицы выпавшего 
при его распаде альбита, и гомогенная нераспавшаяся матрица, близкая к 
суммарному составу образца.
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МИНЕРАЛЫ -  АНАЛОГИ ПОЛЕВЫХ ШПАТОВ

ГЕКСАГОНАЛЬНЫЕ АНАЛОГИ ЩЕЛОЧНОЗЕМЕЛЬНЫХ 
ПОЛЕВЫХ ШПАТОВ

В настоящее время известны гексагональные аналоги цельзиана, строн
циевого полевого пшата и анортита, но только гексагональный анортит об
наружен в природе (дмиштейнбергит). Промежуточные по составу разности 
не исследованы.

С Т Р У К Т У Р А  Т И П А  Г Е К С А Г О Н А Л Ь Н О Г О  Ц Е Л Ь З И А Н А

ГРУППА ГЕКСАГОНАЛЬНОГО ЦЕЛЬЗИАНА

Сингония Пр. гр. »И с* Уд. в. Ссылка

Гексацельзиан
Ва[А128120 8] Геке. РЫттт 5,25 7.84 3,303 [1-3]
а-модификация* 5,313 7,805 - [4]
(высокотемпературная)
Р-модификация*
(низкотемпературная)

Псевдогекс. СЫтст 5,293 7,790 з з [4]

Стронциевый гексагональ Геке. - 5,25 7,56 - [5]
ный цельзин 5г[А125120 8]* 5,19 7,59 [6]
Гексагональный анортит* 
Са[А128120 8]

Геке. Р5^/тст 5,10 14.722* 2.74 [7]

Дмиштейнбергит Са[А125120 8] Геке. РЫттт 5,122 14,781 2,73 [8]

* Искусственно полученные соединения. 
2* Псевдопериод с/2.

Кристаллическая структура гексацельзиана [1, 2] слоистая. Трехмерный 
полевошпатовый алюмокремнекислородный каркас разорван на четкие 
сдвоенные (А12812)0 8-слои, чередующиеся в направлении оси с со слоями из 
Ва- или Са-полиэдров. Тетраэдры (81,А1)04 в каждом слое соединены друг с 
другом всеми своими вершинами, т.е. сохраняется полевошпатовое отноше
ние (81,А1): О = 1 :2. При этом связи 81-0-81, соединяющие слои тетраэдров 
в пары, образуют угол 90° (как в силлиманите). В плоскости (А12812)0 8-сло- 
ев цепочки (81,А1)04-тетраэдров образуют гексагональные кольца, идеаль
но правильные в структуре высокотемпературной а-модификации гекса
цельзиана или все более и более деформированные в структурах низкотем
пературной Р-модификации гексацельзиана и гексагонального анортита 
(дмиштейнбергита) (фиг. 88).

Одновременно меняется и координация щелочноземельного атома: 12 
для Ва в а-гексацельзиане и 6 для Са в дмиштейнбергите.

Детально исследовавший полиморфизм минералов Ито [2] нашел способ 
получения каркаса моноклинного полевого шпата из сдвоенного слоя гекса
гонального а-цельзиана (фиг. 89). Как рассматривалось ранее (см. “Поле
вые шпаты”), Тэйлор, расшифровавший структуру санидина, показал, что
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а

Фиг. 88. Искажение сдвоенных слоев (А128120 8) в струк
турах типа гексагонального цельзиана (по Такеучи, 
Донней [1])

а -  высокотемпературный а-гексацельзиан; б -  
низкотемпературный [5-гексацельзиан; в -  гексагональ
ный анортит; вверху позиций а—в -  проекция, перпенди
кулярная оси с [001], внизу -  вдоль оси а [100]; пункти
ром показана элементарная ячейка

Фиг. 89. Способ вывода алюмокремнекислородного 
каркаса моноклинного полевого пшата из сдвоенного 
слоя гексагонального а-цельзиана (по Ито [2])

а -  сдвоенный слой а-цельзиана; б  -  сдвойникованный 
сдвоенный слой; в — каркас моноклинного полевого шпата по 
Тэйлору; I - связи вь-О-вц 2 — плоскости зеркального отраже
ния в моноклинном полевом шпате, добавленные к слою 
а-цельзиана

полевошпатовый алюмокремнекислородный каркас можно представить как 
наложение 4-членных зигзагообразных цепочек из (БЮ4)-тетраэдров, вытя
нутых вдоль оси а, в результате чего перпендикулярно этому направлению 
можно выделить связанные между собой четверные и 8-членные кольца. Те 
же фрагменты из цепочек можно представить как сломанные шестерные 
кольца, в которых используются только четыре (БЮ4)-тетраэдра из шести 
(см. фиг. 89, а), отраженные зеркальными плоскостями отражения (см. 
фиг. 89, б), что можно интерпретировать как эффект их двойникования, с 
некоторым искажением (см. фиг. 89, в).

54 Минераты, том V Вып. 1



522 Гексагональные аналоги щелочноземельных полевых шпатов

Литература

1. Takeuchi Y., Donnay G. H Acta crystallogr. 1959. Vol. 12, pt 6. P. 465-470.
2. Ito T. X-ray studies on polymorphism. Tokyo: Maruzen, 1950. 231 p. ( c m .  c .  19-29).
3. Yoshiki B., Matsumoto K. // J. Amer. Ceram. Soc. 1951. Vol. 34, N 9. P. 283-286.
4. Takeuchi Y. // Miner. J. Jap. 1958. Vol. 2, N 5. P. 311-332.
5. Sorrell C A . // Amer. Miner. 1962. Vol. 47, N 3/4. P. 291-309.
6. Barrer RM ., Marshall D J . // J. Chem. Soc. A. 1964. N 1. P. 485-497.
7. Davis G.L., Tuttle O.F. / /  Amer. J. Sci. 1952. Vol. 250-A: Bowen volume, pt 1. P. 107-114.
8. Чесноков Б.В., Лотова Э.В., Нигматулина E.H. и др. // Зап. ВМО. 1990. Ч. 119, вып. 5. 

С. 43-46.

Гексацельзиан Hexacelsian
Ba[Al2Si20 8]

Искусственное соединение, но должен существовать в природе как мета- 
стабильная фаза при фазовых переходах между цельзианом и парацельзиа- 
ном. Впервые получен Вайбергом [1], а затем Гинзбергом [2], но рассматри
вался ими как бариевый нефелин. Как гексагональная модификация цельзи
ана (а-цельзиан) синтезирован Диттлером и Лашем в 1931 г. [3], затем 
Йошики [4], на материале которого выполнено структурное изучение [5]. 
Йошики и Мацумото [4] впервые установили, что существуют две полиморф
ные модификации гексацельзиана: высокотемпературная собственно гексаго
нальная a -модификация (а-цельзиан по [3, 5], хотя Йошики и Мацумото [4] 
некорректно назвали ее Р-цельзианом) и низкотемпературная псевдогексаго- 
нальная орторомбическая Р-модификация (а-цельзиан по [4]), имеющие 
незначительные структурные различия; переход между ними при ~300°.

Синон. Гексагональный цельзиан -  hexagonal celsian [4], а-цельзиан -  
a-celsian [3].

Название гексацельзиан предпочтительнее, чем а-цельзиан -  a-cels¡an
[3], поскольку в литературе существует путаница: с одной стороны, а-цель- 
зианом называют гексагональный цельзиан в отличие от обычного моно
клинного цельзиана, а с другой стороны, а-цельзианом обозначают высоко
температурную модификацию гексагонального цельзиана (а -гексацельзиа
на) в отличие от низкотемпературной Р-модификации гексагонального 
цельзиана (Р-гексацельзиана).

Характ. выдел. Кристаллы (до 1 см). Шестиугольные слюдоподобные 
листочки (до 2 см в диаметре), расщепляющиеся на тонкие слои.

Структ. и морф, крист. Высокотемпературная модификация: гекс. с.
D\h -  Рб/ттт. ah = 5,25, ch = 7,84 A;ah :ch= 1 : 1,494; V = 187,1 Á3; Z = 1 [5].

Уточненные параметры: ah = 5,313, ch = 7,805 A;ah:ch= 1:1,469; V = 190,8 Á3 [6]. 
Низкотемпературная модификация псевдогексагональная, Псевдо-

пр. гр. D\h — СЫ man. Орторомбическая. Для гексагональной псевдоячейки:
ah = 5,293, ch = 7,790 Á; ah : ch = 1 : 1,472; V = 189,0 Á3; Z = 1. Для орторомби
ческой: a0 = 5,293, b0 = 9,168, c0 = 7,79 x 2 Á; a0 : b0 : c0 = 0,577 : 1 : 0,850 x 2; 
V = 378,0 x 2 = 756,0 A3; Z = 2 x  2 = 4. Переход от гексагональной ячейки к 
орторомбической: а0 = ah, b0 = л/з~ah , с0 = 2сИ [6].

Структура высокотемпературной модификации определена Ито [5]. 
В ее основе лежат слюдоподобные слои из алюмокремнекислородных тет
раэдров состава (Al2Si2)Os, параллельные (0001). В плане они образуют пра-
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•  81. А1 Кислород

Фиг. 90. Сдвоенные гексагональные слои (А128120 8) из алюмокремнекислородных тетраэд- 
ров в структуре гексагонального цельзиана (по И то [5]) 

а -  в плане; б -  в разрезе

вильные гексагональные кольца, в разрезе (в отличие от слюды) сдвоены, 
попарно соединяясь между собой через апикальные атомы кислорода 
(фиг. 90, 91). В направлении оси с такие сдвоенные слои чередуются со сло
ями из Ва-полиэдров (фиг. 92). В высокотемпературной модификации гекса
гонального цельзиана атомы Ва находятся в 12-координации; в низкотемпе
ратурной -  координация атомов Ва снижается до 6 (тригональная призма) за 
счет искажения гексагональных колец в слоях [7].

Межатомные расстояния для двух модификаций следующие.
Для высокотемпературной модификации: Ва-0(2) = 3,05 (12-гранник); 

81-0(1) = 1,57 (до апикального атома кислорода); 81-0(2) =1,71 (до 3 осталь
ных атомов кислорода в тетраэдрах); 0(1)-0(2) = 2,80 (6 расстояний); 
0(2)-0(2) = 2,62 А  (4 расстояния) [5].

Для низкотемпературной модификации: Ва-0(2) = 2,89 (6-гранник); 
81-0(1) = 1,65; 81-0(2) = 1,67 (в среднем 1,665); 0(1)-0(2) = 2,69 А  [6].

Кристаллы (до 1 см) получены Диттлером и Лашем [3]. На листочках ге
ксагонального цельзиана, синтезированного Йошики и Мацумото [4], отме
чались только грани базопинакоида. Хорошо образованные, но мелкие
(~10 мкм) кристаллы с формами {0001}, {1010}, {1120}, {1012} и {1123} 
синтезированы Франке и Гхобаркаром [8] (фиг. 93).

Физ. св. Сп. по (0001) весьма совершенная. Она параллельна ослаб
ленным направлениям между плоскостями сдвоенных слоев (А12812) 0 8 и
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Ва ( ^ )  Кислород •  Бц А1

Фиг. 91. Проекция структуры гексагонального цельзиана на плоскость (0001) (по Таке- 
учи [7])

Сплошные линии -  гексагональная элементарная ячейка, пунктирные — орторомбическая ячейка; 
0 (1) и 0 (2) -  позиции кислорода

Фиг. 92. Структура гексагонального цельзиана в полиэдрах (по И то [5])
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Фиг. 93. Кристалл гексацельзиана (а-цельзиана), синте
зированный в гидротермальных условиях при 795° и 
2 кбар (-1 0  мкм) (по Франке и Гхобаркару [9])

плоскостями Ва-полиэдров. Расслаивается 
на тонкие листочки. Тв. 3'/2- Уд. в. 3,29 [5, 6],
3,299 [3], 3,303 [4], вычисл. 3,21 [5], 3,296 [6].
Цв. свинцово-серый. Бл. на пл. сп. перламут
ровый.

Микр. Одноосный (+). Иногда отмечалась 
аномальная двуосность с малым IV. п0 = 1,573
[4], 1,5712 А ¿3], пе = не опр.

Хим. Химический состав соответствует цельзиану. Теор. состав: 
40,84; А120 3 -  27,15; 8Ю2 -  31,01. Молек. вес 375,44.

Анализы:
1 2 1 2

СаО 1,53 0,60 ре203 0,94 0,54
ВаО 41,96 41,68 5Ю2 29,86 32,01
А12Оэ 25,67 25,02 Сумма 99,96 99,85

1 -  средний состав сплошной кристаллической массы; 2 -  состав отдельных кристаллов 
гексагонального цельзиана, анал. Йошики [4].

Повед. при нагр. Температура плавления Ва[А128120 8] (в форме 
а-гексацельзиана) определялась как 1710° [9], 1715° [4], 1720° [3], 1740° [10] 
и 1760° [11]. Ниже 1590° (равновесная температура) гексагональный цельзи- 
ан переходит в цельзиан, устойчивый до комнатной температуры [11]. Одна
ко метастабильно а-гексацельзиан сохраняется до -300°, после чего перехо
дит в низкотемпературную псевдогексагональную орторомбическую фор- 
му -  р-гексацельзиан [11]. На кривых расширения и сжатия а-гексацельзиа
на около 300° наблюдались изменения, указывающие на энантиотропное 
превращение а  «-» Р типа, подобное превращениям в кварце. Аналогичный 
эффект наблюдался на кривых нагревания (фиг. 94) [4]. Уточненная темпе
ратура этого перехода 295 ± 5° [12].

Искусств. Получается при производстве Ва-стекла на стенках тиглей со
вместно с цельзианом в результате реакции стекла с глинистым материалом 
тигля. Вайсбергом [1] синтезирован при плавлении каолина с ВаС12. Йоши- 
ки получен из смеси ВаСОэ, каолина и небольшого количества сырой гли
ны, прокаленных при 800°, а затем помещенных на несколько часов в высо
котемпературную огнеупорную электрическую печь, нагретую до 1700°, 
при последующем постепенном охлаждении [4]. Дэвисом и Таттлом синтези
рован из окислов нагреванием при 1500° за 4 сут; при более продолжитель
ном нагревании превращался в Цельзиан [12].

Франке и Гхобаркаром [8] синтезирован гидротермальным путем, в надкри
тических условиях при 795° и давлении Н20  2 кбар, за 10 сут при воздействии 
растворов, содержащих 0,02 М Ва(ОН)2, на топаз в соответствии с реакцией

2А128Ю4Р2 + Ва(ОН)2 + Н20  = ВаА125120 8 + А120 3 + 4НК
Экслерим. В системе Ва0-А120 3-8Ю2 (см. “Цельзиан”) гексацельзиан как 

стабильная фаза (а-гексацельзиан) устойчив между 1590° (ниже переходит в 
цельзиан) и 1760° (плавление) [11]. Согласно [13], установлены две области су-
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Фиг. 94. Кривые нагревания гексагонального цельзиана (по Йопшки и М ацумото [4]), указы
вающие на энантиотропные превращения а  «-» Р типа при 300°

I -  истинная удельная теплоемкость; 2 -  средняя удельная теплоемкость (экспериментальная)

ществования стабильного а-гексацельзиана: 1700-1600 и 1400-300°, между ко
торыми устойчив обычный цельзиан. Однако Лин и Фостер [11] полагают, что 
ниже 1590° а-гексацельзиан может существовать только как метастабильная 
фаза, монотропно переходящая в цельзиан до 300°, а ниже этой температуры 
превращающаяся в низкотемпературную псевдогексагональную орторомби
ческую форму -  Р-гексацельзиан. Возникает также при разных температурах 
в результате ионотропного фазового превращения парацельзиана в цельзиан 
в качестве промежуточной фазы (см. фиг. 84). Все превращения медленные в 
сухих условиях, но существенно ускоряются в гидротермальной среде [11].

Отл. От аналогичного по составу цельзиана отличается по порошко- 
грамме (характерное отражение (1 = 3,95 А против (1 = 3,35 А в цельзиане), 
гексагональной формой выделений, более высокой плотностью, понижен
ным показателем преломления; от парацельзиана -  по порошкограмме 
(в парацельзиане 11 = 4,00 А), более низкой плотностью, оптической одноос- 
ностью и положительным знаком.

М ежплоскостные расстояния высокотемпературной 
и низкотемпературной модификаций гексагонального цельзиана [5]

СиКа-излучение, № -фильтр. Дифрактометр

Высокотемпературный* а-гексацельзиан Низкотемпературный7* Р-гексацельзиан
м / а  (А) Ш / й  (А)
001 100 7,79 001 100 7,79
101 40 3,963 101 45 3,949
002 18 3,901 002 18 3,899
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Высокотемпературный* а-гексацельзнан Низкотемпературный2* ß-гексацельзиан
ш / 4(A ) hkl / 4(A )
102 55 2,977 102 50 2,968
110 14 2,659 110 14 2,647
003 20 2,602 003 20 2,597
200 4 2,300 200 4 2,292
103 14 2,266 103 18 2,259
201 10 2,206 201 12 2,195
004 55 1,951 004 65 1,947
113 6 1,860 ИЗ 8 1,853

* Снято при температуре 450°. АБТМ 12-726.
2* Индицировано в псевдогексагональной ячейке. А5ГГМ 12-725. 
Слабые дополнительные рефлексы на порошкограмме отсутствуют.
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Стронциевый гексагональный цельзиан 
Strontium hexagonal celsian

Sr[Al2Si20 8]

Искусственное соединение.vB природе не найден. Метастабильная фор
ма Sr[Al2Si20 8], образующаяся при быстром росте кристаллов. Геке. с. 
ah = 5,25, ch = 7,56 Â; ah :ch = 0,694; V = 180,5 Â3 [1].

Синтезирован из смеси галлуазита и SrS04 при 1160° за 30 мин. Очень не
устойчив и при продолжительном нагревании легко переходит в Sr-полевой 
пшат. Из смеси каолина и SrS04 не образуется [1].

Межплоскостные расстояния синтетического 
стронциевого гексагонального цельзиаиа [1]
СиКц-излучение, Ni-фильтр. Дифрактометр

hkl / 4  (Â) hkl / 4  (Â) hkl / 4  (Â)
001 8 7,56 003 25 2,53 113 10 1,84
100 4 4,54 111 14 2,48 104 10 1,78
101 55* 3,87 200 14 2,29 211 14* 1,68
002 40* 3,77 122 22* 2,15 212 22 1,55
102 100* 2,92 202 18 1,94 300 6 1,51
110 55* 2,66 004 14 1,89

* Отражения совпадают с рефлексами 8гБ0 4 или стронциевого полевого шпата. АвТМ 
14-325.
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Дмиштейнбергит Dmisteinbergite 
Гексагональный анортит Hexagonal anorthite

Ca[Al2Si20 8]

Дмиштейнбергит назван в честь уральского петрографа Дмитрия Серге
евича Штейнберга [1]. Является природной гексагональной модификацией 
анортита. Задолго до утверждения этого названия КНМиНМ ММА гексаго
нальная модификация анортита получена искусственно и детально изучена 
[2-4].

Синон. Гексагональный анортит -  hexagonal anorthite.
Характ. выдел. Мелкие (до 0,7 мм) гексагональные таблички, нарастаю

щие на стенки трещин в кусках отвальной массы [1]. Синтезированный гек
сагональный анортит образует сферолитовую массу из гексагональных пла
стинок [3].

Структ. и морф, крист. Гексаг. с. D\h -  P6lmmm. ah= 5,122, c h = 14,781 Á;
ah :ch= 1 : 2,886; V = 335,8 À3; Z = 2 -  для дмиштейнбергита [1]. Для искусст
венного гексагонального анортита: ah = 5,110, ch = 14,738 Á; ah : ch = 1 : 2,884; 
V = 333,3 А3 в рамках той же пр. гр. [3]. Однако Такеучи и Донней [4] найде
но снижение его симметрии до тригональной D\h -  Р6/ тст. Не совсем
ясно, является ли дмиштейнбергит синонимом гексагонального анортита, 
поскольку его первооткрыватели сопоставляют свои результаты с предва
рительными данными о симметрии гексагонального анортита [3], не обсуж
дая более поздних уточненных данных [4]. Отсюда несоответствие в симмет
рии минерала и его искусственного аналога. КНМиНМ ММА это осталось 
незаме ченным.

Кристаллическая структура решена для искусственного материала 
(/f-фактор = 13,8%) [4]. Она представляет собой модифицированную струк
туру гексагонального цельзиана, изменения в которой обусловлены замеще
нием Ва на меньший по размерам атом Са. Предполагается, что гексаго
нальный анортит изоструктурен с низкотемпературной ^-модификацией 
гексагонального цельзиана, но не изоструктурен с высокотемпературной 
его a -модификацией. Структура слоистая. Сдвоенные слои (Al2Si2)Ó8 из 
(8цА1)04-тетраэдров, связанных друг с другом всеми вершинами, чередуют
ся в направлении оси с со слоями Са-полиэдров, в которых Са находится 
в шестерной координации. В плоскости слоев цепи (БцАД-тетраэдров обра
зуют искаженные гексагональные кольца (фиг. 95).

Межатомные расстояния (Á): Са-0(2) = 2,39, (Si,A l)-0(l) = 1,66, 
(Si,Al)-0(2) = 1,71, 0(1)-0(2) = 2,74, 0(2)-0(2) = 2,80. Среднее значение 
(Si,Al)-0 = 1,685 А лежит посредине между значениями Si-O = 1,60 и 
А1-0 = 1,76 (по Гольдшмидту), что указывает на статистически неупорядо
ченное распределение Si и А1 в Т-позициях. Углы (Si,Al)-0(2)-(Si,Al) = 119° 
(в плоскости слоев) и (Si,Al)-0(l)-(Si,Al) = 180° (между' сдвоенными слоями); 
последнее значение необычно для полевых шпатов, но наблюдалось в неко
торых слоистых структурах, например в силлиманите. В соответствии 
с симметрией гексагонального анортита пара сдвоенных слоев (Al2Si2)Og
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Фиг. 95. Кристаллическая структура гексагонального анортита (по Такеучи и Доннэй [5]) 
а — в проекции перпендикулярно оси с; б — в проекции перпендикулярно оси о; А, В — симметрично 

связанные сдвоенные слои (AljSijJOg; 0(1) и 0(2) -  позиции кислорода
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Фиг. 96. Слои (А12512)0 8 в структуре гексагонального анортита с различной ориентацией А и 
В (атомы в!, А1 и О не обозначены) (по Такеучи и Доннэй [5])

Фиг. 97. Два типа Са-полиэдров с шестерной координацией, установленные в структуре гек
сагонального анортита (по Такеучи и Доннэй [5])

а -  тригональная антипризма; б —тригональная призма

Фиг. 98. Кристалл дмиштейнбергита из горелого террикона шахты № 45, г. Копейск, Южный 
Урал (по Чеснокову и др. [1])

(А и В на фиг. 96) связана в ячейке вращением на 180° и трансляцией с/2, т.е. 
имеют различную ориентировку. В упорядоченной структуре последователь
ность слоев: ABABA... -  форма Са-полиэдра между слоями соответствует 
тригональной антипризме (фиг. 97, а). Наблюдаемые диффузные отражения 
на рентгенограммах указывают на нарушение последовательности наложе
ния слоев: ААВАВ..., ВВАВА... или ААВВА...; в этом случае форма Са-по- 
лиэдра между слоями соответствует тригональной призме (фиг. 97, б).

Дигексагонально-дипирамидальный кл. с. Данных об измерении кри
сталлов дмиштейнбергита нет. На кристаллах (фиг. 98) хорошо развиты 
грани_ базопинакоида с (0001), слабо -  грани гексагональной призмы 
т (1010). Поверхность граней неровная; на (0001) имеются элементы спи
рального роста, на (1010) -  нечеткая горизонтальная штриховка.
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Физ. св. Сп. по (0001) совершенная. Изл. раковистый. Тв. около 6. Хруп
кий. Уд. в. 2,73; вычисл. 2,747 [1]. Для синтезированного гексагонального 
анортита уд. в. 2,74, 2,77 (вычисл.) [3]. Цв. белый до бесцветного. Черта бе
лая. Бл. стеклянный, на гранях (0001) иногда перламутровый. В ультрафио
летовых лучах (360 нм) не люминесцирует.

Микр. Одноосный (+). п0 = 1,575, пе = 1,580 А; пе-пс = 0,005. В толстых 
пластинках по (0001) наблюдались секториальное строение с различающим
ся двупреломлением и аномальная двуосностьД1]. Для синтезированного ге
ксагонального анортита п0 = 1,585, пе = 1,590 А [3].

Хим. Состав соответствует анортиту. Теор. состав: СаО -  20,16; А120 3 -  
36,65; Si02 -  43,19.

А н ал и зы :

1 2 1 2

Na20 0,32 - a i2o 3 35,39 36,9
KjO 0,03 — SiOz 43,89 42,9
CaO 19,29 20,5 Сумма 98,93 100,3

1 -  дмиштейнбергит из шахты № 45, г. Копейск (Южн. У рал), среднее из 4 определе
ний; микроанализатор "С атеЬах", анал. Нигматулина [1]; 2 -  синтезированный гексаго
нальный анортит [3].

Анализ дмиштейнбергита рассчитывается на формулу (Сао^Ыаооз), ̂ ) х 
х ( А ^ ^ Л о о ) ,  что указывает на вхождение натрия в состав минерала.

Повед. при нагр. Гексагональный анортит метастабилен. Постепенно 
переходит в анортит при продолжительном нагревании при температуре его 
синтеза или еще быстрее при более высоких температурах [3]. Равновесная 
температура перехода гексагональный анортит анортит 1200°, определя
ется по эффекту на кривой ДТА [3]. В присутствии паров воды 
(Р = 1000 кГ/см2) легко превращается в анортит уже при 700° [3, 5]. Отме
ченный для гексагонального цельзиана а  <-> Р переход не наблюдался 
вплоть до 1200° [3].

Нахожд. Техногенный минерал, возникший при воздействии человека на 
геологическую среду. Образовался совместно со святославитом (ромб, мо
дификация анортита) и анортитом в отвалах, накопленных при подземной 
добыче угля (терриконах) на шахте № 45, г. Копейск, Челябинского уголь
ного бассейна (Южн. Урал), после их самовозгорания, в непрогоревших уча
стках (“черные блоки”). Дмиштейнбергит кристаллизовался на стенках тре
щин в сильно прогретых (800-900°) участках (“черных блоках”) в восстано
вительных условиях из газовой фазы при температуре около 1000° [1,6, 7].

Синтез. Гексагональный анортит впервые был получен Уискофом пла
влением стекла анортитового состава в графитовом тигле в вакуумной печи 
при 2000° и последующей его раскристаллизации при 1200° [3]. Он был по
лучен также в ходе изучения системы альбит-анортит при раскристаллиза
ции стекла состава Ап^АЬ^ при 1000° за 21 сут; вхождение в гексагональный 
анортит натрия в виде твердого раствора фиксировалось по сдвигу отраже
ния (004) [3]. Гексагональный анортит образуется при разложении лавсони- 
та на воздухе за 24 ч при температурах 500-650° (выше 800° образуется 
анортит) [5]. В присутствии паров воды (1000 бар) гексагональный анортит 
получен за 24 ч в интервале 300-375°, один или совместно с анортитом (вы
ше 400° кристаллизуется только анортит) [5].
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Отл. От аналогичного по составу анортита отличается по порошкограм- 
ме, гексагональной форме кристаллов, более низкой плотности, оптической 
одноосности и положительному знаку. От ромбического анортита (свято- 
славита) -  по порошкограмме, форме кристаллов, более высокой плотно
сти, оптической одноосности, положительному знаку и более высоким пока
зателям преломления.

М ежплоскостные расстояния дмиштейнбергита 
из горелого террикона шахты № 45, г. Копейск, Южи. Урал [1]

РеКа-излучение, Се-эталон. Камера РКД-57,3 мм

ш 1 4(A ) Ш / 4(A ) hid / 4(A )

002 1 7,39 110 8 2,56 030 4 1,479
100 6 4,44 112 1 2,42 033 1 1,416
102 6 3,80 105 3 2,15 220 1 1,281
004 10 3,73 008 7 1,848 131 1 1,226
104 7 2,84 108 2 1,706 1.0.12 1 1,187

Для синтезированного гексагонального анортита приводились, кроме 
того, отражения: 006-14 (в 100-балльной шкале)-2,456; 202-4—2,119; 
116-9-1,770; 210-1-1,658; 212-2-1,501; 300-3-1,475; 308-1-1,152 ((^„-и зл у 
чение, №-фильтр) [3].
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РОМБИЧЕСКИЕ И ПСЕВДОРОМБИЧЕСКИЕ АНАЛОГИ 
ЩЕЛОЧНОЗЕМЕЛЬНЫХ ПОЛЕВЫХ ШПАТОВ

Каркасные силикаты с химическим составом щелочноземельных поле
вых шпатов с ромбической (или псевдоромбической) структурой. За исклю
чением данбурита минералы редкие, найденные в одном или нескольких ме
сторождениях. Некоторые из них были известны ранее как искусственные 
соединения.

Структурное родство с полевыми шпатами и геометрическое сходство 
параметров демонстрируется с помощью предложенной Тэйлором “альтер-
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Фиг. 99. Элементарные слои из сочлененных в четверные кольца (БцАЦС^-тетраэдров в кри
сталлических структурах каркасных минералов (по Хага [7], вслед за Саданага и др. [8] и 
Смитом и Ринальди [9]) (см. литературу в “Группе парацельзиана”)

а -  в санидине, в проекции на плоскость а'Ь' = [102][010], 0 и 1/4 -  простая и инверсион

ные оси: б  -  в парацельзиане, в проекции на плоскость а'Ь’ = [110] [НО]; в -  в банальсите 

в проекции на плоскость а'Ь' = [110] [110]; сплошные линии с индексом /? -  плоскости зер
кального отражения; пунктирные линии с индексом б  -  плоскости скользящ его зеркального 
отражения

нативной” гранецентрированной ячейки санидина [1,2], переход к кото
рой от стандартных ячеек минералов следующий; для полевых шпа
тов -  а' = [102] = 13,100, V = [010] = 13,015, с' = [100] = 8,539 9А; а ' = 90, 
Р' = 99,88, У = 90°; для парацельзиана -  а' = [ПО] = 13,199, 
V  = [110] = 13,199, с‘ = [001] = 8,578 А; а ' = 90, р’ = 90, У = 86,9°, для ба- 
нальсита -  а' = [110] = 13,109, V = [110] = 13,109, 1/2с' = [001] = 8,378 А; 
а! = 90, Р' = 90, У = 99,52°. Также и в полевых шпатах в кристаллических 
структурах ромбических их аналогов могут быть выделены элементар
ные слои из сочлененных вершинами четверных колец из (51,А1)(^-тет
раэдров, лежащих примерно в плоскости аЬ (фиг. 99, п-в). Однако в соот
ветствии с симметрией минералов рассматриваемых групп они по-разно
му размножаются плоскостями зеркального и скользящего зеркальных 
отражений вдоль оси с (фиг. 100, а-в). В результате в этой проекции

1/4 0 1/4

а
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© '

Фиг. 100. Цепочки из сочлененных (81,А1)04-тетраэдров в кристаллических структурах кар
касных минералов (по Хага [2])

о -в  санидине в проекции на плоскость а'с = [102][100]; б — в парацельзиане в проекции на плоскость 
ас' = [110][001]; в -  в банальсите в проекции на плоскость а’с' = [11О][100]; сплошные линии - шоскости 
зеркального отражения, пунктирные — плоскости скользящего зеркального отражения, О — двойные оси
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в структурах санидина и парацельзиана образуются искаженные 4- и 
6-членные кольца (81,А1)04-тетраэдров, а в структуре банальсита (см. 
“Группа банальсита”) -  только 6-членные кольца.
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С Т Р У К Т У Р А  Т И П А  П А Р А Ц Е Л Ь З И А Н А

ГРУППА П А РА Ц ЕЛЬЗИ А Н А

Сингония Пр. гр. «0 Ьо со Р Уд. в. Z Ссылка

Парацельзиан
Ba[Al2Si2Og]

М онокл.
псевдо-
ромбич.

Р2]/а 9,07 9,59 8,58 90,2 3,31 4 [1, 2]

Слаусонит*
Sr[Al2Si2Og]

Монокл.
псевдо-
ромбич.

Р2\/а 8,89 9,34 8,33 90,3 3,00 4 [3]

Святославит
(ромбический
анортит)
Ca[Al2Si20 8]

Монокл.
(ромбич.)

Р2,
(Р 2 ,2 ,2 )

8,23 8,61 4,85 90,0 2,69 2 [4]

Данбурит
Ca[B2Si20 8]

Ромбич. Рпат 8,04 8,75 7,73 90 2,93-
3,03

4 [5]

М алеевит Ромбич. Рпта 8,14 8,18 9,04 90 3,78 4 Данные
Ва[В2$120 8] Л.А. Паутова

* Существует такж е триклинная модификация слаусонита: Р 1 ; а = 6,14, Ь = 8,99, 
с = 7,46 А; а  = 90,0, Р = 90.3, у=  90,0°. Ъ = 6.

Структуру парацельзиана имеет также его бериллиево-фосфорный ана
лог -  хёрлбутит ОтигШшке) -  СаВе2Р20 8.

Структурное родство с полевыми шпатами и геометрическое сходство 
параметров демонстрируется с помощью предложенной Тэйлором “альтер
нативной” гранецентрированной ячейки санидина [6-8], переход к которой 
от стандартных ячеек минералов следующий: для полевых шпатов: а' - [102] = 
= 13,100, Ъ' = [010] = 13,015, с' = [100] = 8,539 А; а ' = 90, р' = 99,88, /  = 90°; 
для минералов группы парацельзиана: а' = [110] = 13,199, Ь' = [110] = 13,199, 
с' = [001] = 8,578 А; а ' = 90, Р' = 90, У = 86,9°; для рассматриваемых далее ми
нералов группы банальсита: а' = [110] = 13,109, Ь' = [110] = 13,109,1/2 с' = 1/2 
[001] = 8,378 А; а' = 90, р' = 90, /  = 99,52°.

Так же как и в полевых шпатах, в кристаллических структурах ромбиче
ских их аналогов в каркасе могут быть выделены элементарные параллель
ные друг другу слои из 4-членных и 8-членных колец, лежащих примерно в 
плоскости аЬ (см. фиг. 99, а-в), состоящих из сочлененных различно ориенти
рованных: “вверх” (и) -  “вниз” (О) (81, А1)04-тетраэдров [9]. В 4-членных коль
цах они имеют последовательность 1ДГОО. В соответствии с симметрией ми
нералов рассматриваемых групп они по-разному размножаются плоскостя
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ми зеркального и скользящего зеркальных отражений вдоль оси с (см. 
фиг. 100, а-в). В результате в проекции, перпендикулярной с, в структурах 
санидина и парацельзиана образуются искаженные 4- и 8-членные кольца из 
(8цА1)04-тетраэдров с различной последовательностью “одинаково” (Б) и 
“противоположно” (С) ориентированных тетраэдров в 8-членном кольце: в 
санидине -  иШЛШООО (или БЗЗСЗББС), в парацельзиане -  01Ю1ЛЮ1Ю 
(или СССБСССБ) [9]. В структуре банальсита -  только 8-членные кольца [7].

Для описания структурных особенностей минералов внутри группы ис
пользуется представление о дискретных диортогруппах Т20 ; в каркасе [10] 
или “связанных” тетраэдрах Т-О-Т [11]. В данбурите диортогруппы 8120 7 
чередуются с диортогруппами В20 7, в результате чего перпендикулярно оси 
с возникает плоскость симметрии и минерал становится орторомбическим; 
в парацельзиане и хёрлбутите все диортогруппы имеют состав А1- 0-81 или 
В-О-Р, плоскость симметрии отсутствует, и минерал является псевдоромби- 
ческим (см. фиг. 101; “Парацельзиан”).

В парацельзиане, слаусоните и святославите, а также в их ва- и Ое-анало- 
гах установлено полное упорядочение "Р+ (А1 и ва) и Т4+ (81 и ве) по тетраэд
рическим позициям в структуре. В отличие от них в данбурите 1/4Т-0-Т свя
зей является связями Т^-О-Т3* вши Т4+-0 -Т 4+, а 3/4 -  связями Т3+-0 -Т 4+ [12].

Параметры ячейки а, Ь, с (А) и ее объем (А3) связаны с расстояниями 
М -0 и Т-О следующими уравнениями [3]:

а = -0,9535 + 1,3246(М-0) + 3,7516(Т-0) (г = 0,992),
Ъ = 0,8823 + 1,2943(М-0) + 3,0072(Т-0) (г = 0,998), 
с = 0,1615 + 1,5119(М-0) + 2,4818(Т-0) (г = 0,999),
I/ = -1281,4 + 307,85(М-О) + 690,54(Т-О) (г = 1,000).
Поскольку величины расстояний А1-0 и 81-0 используются для опреде

ления степени заселенности кремнием и алюминием Т-позиций в структурах 
полевых шпатов, важно, что расстояния А1-0 в парацельзиане и слаусоните 
(1,747 и 1,748 А соответственно) равны расстоянию А1-0 в анортите 
(1,747 А), однако величины расстояний 81-0 в этих минералах заметно меня
ются (1,619, 1,624 и 1,614 А соответственно). Так как в данных минералах 
разделение А1 и 81 по Т-позициям является полным, это указывает на влия
ние крупных катионов в структурах Ва, 8г и Са-полевых шпатов на величи
ну 81-0 расстояний [12].
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Парацельзиан РагасеЫап
Ва[А128120 8]

Назван из-за близости к цельзиану. Псевдоромбическая диморфная его 
форма [1]. От греч. “леера” -  соответствующий.

Синон. Ъ-целъзиан.
Характ. выдел. Кристаллы до 5 см длиной при толщине в 1 см, зерни

стые массы (зерна размером в несколько мм). Иногда покрыты “рубашка
ми” оксидов Бе и Мп [2].

Структ. и морф, крист. Монокл. с. С2А -  Р2, / а . а0 = 9,07, Ь0 = 9,59,
с0 = 8,58 А; р = 90,2°; а0 : Ь0 : с0 = 0,946 : 1 : 0,895; V = 746,3 АЗ; Ъ = 4. Псевцо-
ромбический (псевдо-пр. гр. П2А -  Рпат [3-6]). Сопоставление с полевыми
шпатами может быть проведено через “альтернативную гранецентрирован
ную ячейку санидина Тэйлора” (см. “Ромбические и псевдоромбические ана
логи щелочноземельных полевых шпатов”).

Мюллером [7] синтезирован ромбический парацельзиан (“парацельзиан- 
П”) с параметрами ячейки (по данным электронной дифракции): а = 18,2, 
Ь - 9,6, с — 8,6 А (возможно, новый политип).

Для структурно-изученных парацельзианов:

«о ьо со Р ао -Ь0 : с0 V Местонахождение Ссылка

9,076 9,583 8,578 90 0,947 : 1 :0.895 746,1 Беналт, Уэльс [2, 6]
9,072 9,588 8,577 90,21 0 ,9 4 6 :1 :0 ,8 9 5 746,0 То же* [8]
9,065 9,568 8,578 90,01 0,947 :1 :0 ,8 9 6 744,0 То же2* [8,9]

* По данным Чиари и Гаццонп.
2* П о данным Крэйга, Гиббса и Луизнатана.

Для искусственного Ga, Ge-аналога [10]:

а Ь с р а0 : b0 : с0 V Уд. в.

BaGa2Ge2Og 9,349 9,903 8,770 90,36 0 ,9 4 4 :1 :0 ,8 8 6  811,9 4,50

Сложности с синтезом парацельзиана и его Ga,Si- и А1,Ge-аналогов ука
зывают на большую устойчивость цельзиана и Ва, Ga,Ge-аналогов полевых 
шпатов, чем парацельзиана и его орторомбических Ba,Al,Ga,Ge-aHaHoroe в 
сравнении со Sr- и Са-минералами, что объясняется крупным размером 
иона Ва в ставнении со Sr и Са [10].

Кристаллическая структура расшифрована Смитом на материале Спен
сера из шахты Беналт, Уэльс [3—6], уточнена Бакакиным и Беловым [11].

Первоначально предполагалось, что псевдоромбичность парацельзиана 
обусловлена явлением Si/Al-упорядочения в Т-позициях минерала после 
кристаллизации (по аналогии с полевыми шпатами), в результате чего орто
ромбическая симметрия переходит в моноклинную [4, 5]. Бакакин и Белов 
[11] (см. также [12,13]) объясняют ее появление строго упорядоченным рас
пределением Si- и Al-тетраэдров в кристаллической структуре. Упорядочен
ное распределение тетраэдрических катионов подтвеждено в [9].

Аналогично полевым шпатам структура парацельзиана может быть опи
сана фрагментарно: в трехмерном бесконечном Si,А1,O-каркасе выделяются 
слои, параллельные (001), состоящие из БцАЬтетраэдров, сочлененных в чет-

35 М и н е р а 1Ы , том V. Вып 1
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6  А 8 | АА1 ОВа

Фиг. 101. Бесконечный трехмерный каркас из тетраэдров в парацельзиане и данбурите (по 
Бакакину и Белову [7])

а -  в парацельзиане; б -  в данбурите; внутри каркаса данбурита образуются дискретные диортогруп
пы Т-О-Т и возникают плоскости симметрии (т), которые отсутствуют в парацельзиане

верные и восьмерные кольца. Так же как и в полевых шпатах, тетраэдры ори
ентированы попарно то вверх (Ц), то вниз (О) (ШЛЮ) [14]. В направлении оси 
с они находятся попарно друг над другом, образуя локальные диортогруппы 
Т20 7 (Т-О-Т), вписанные в тригональные призмы (фиг. 101) [11-13]. В пара
цельзиане все диортогруппы Т20 7 имеют один тип связи: А1-0-51 (т.е. 
Т3+-0 -Т 4+); по разные стороны от мостикового кислорода находятся разноза
рядные и разновеликие катионы. Это приводит к исчезновению плоскости т 
и снижению симметрии до псевдоромбической, моноклинной -  в отличие от 
данбурита, в котором имеются три типа связи: 1/4(В-О-50 и 3/4(81-0-51 и 
В-О-В), т.е. только 1/4(Т3+-0 -Т 4+) и 3/4(Т4+-0 -Т 4+ и Т3+-0 -Т 3+) и сохраняется 
плоскость симметрии (данбурит -  ромбический).

Уточнение кристаллической структуры выполнено независимо Чиари и 
Гаццони и Грэйгом, Гиббсом и Луизнатаном для парацельзиана из шахты 
Беналт, Карнарвоншир, Уэльс^ состава Ва019бКа0102КО04[А119681204О8] [8].

Межатомные расстояния (А) и углы (град.):

В тетраэдрах Т(1) В тетраэдрах Т(2)

[8]* [8]2* [8]* [8]2*
] (0)—О , (0) 1,648(2) 1,628(6) А^ОЬОКО) 1,730(2) 1,737(5)

Б!, (0)—О2(0) 1,652(2) 1,635(5) А12(0 )-0 2(0) 1,733(2) 1,765(7)
Бг ] (0)—О3(0) 1,633(2) 1,625(6) А12(0 )-О з(0) 1,721(2) 1,729(6)
811 (0)—0 4 1,603(2) 1,616(6) А12(0)-О5 1,741(2) 1,753(6)

Среднее 1,634 1,626 Среднее 1,731 1,746
А13* 0,196 0,145 А13* 0,813 0,916

А 1 ,(ш )-0 ,(т) 1,749(2) 1,747(6) 812( т ) - 0 | ( т ) 1,622(2) 1,611(5)
А1|( т ) - 0 2(п1) 1,744(2) 1,757(5) 812(т ) -0 2(т ) 1,643(2) 1,630(6)
А 1 ,(т)-О з(т) 1,731(2) 1,761(6) 812(т )-О з(т ) 1,626(2) 1,598(6)
А1|( т )-04 1,718(2) 1,716(7) 812( т )-05 1,634(2) 1,613(6)

Среднее 1,735 1,745 Среднее 1,631 1,613
А13* 0,844 0,908 А13* 0,177 0,062

* Данные Чиари и Гаццони.
2* Данные Грэйга, Гиббса и Луизнатана
3* Содержание А1 по уравнению А1/А1 + = -10,281 + 6,412(Т-0) среднее.
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И * [8]2* [8]* [8]2*

о,-^,(0НЭ2 109,7 110,9 0,-А 12(0>-02 104.4 103,6
0 ,-8 1 , (ОЬОз 107,9 107,3 О,-А12(0)-О з 113,7 113,8
0 |—81) (0)—Од 110,8 110,8 0,-А 12(0>-05 114,8 115,2
0 2-81,(0>-0з 106,4 106,5 02“А12(0)—О3 112,7 113,2
О2—81| (0)—Од 110,9 110,5 Ог—А12(0)—О 5 102,9 103,5
О3—в \ | (0)—О4 111,0 110,6 Оз-А12(0ЬО 5 107,9 107,2

Среднее 109,5 109,4 Среднее 109,4 109,4
0 ,-А 1 |(т )-0 2 109,6 109,8 и  |—812(п1)—О2 105,8 105,9
0 ,А1,(т )-О з 107,7 107,1 0 |8 1 2(ш) -0 з 111,8 111,6
0 |-А 11( т )-04 111,9 112,3 0 | 812(гп>-05 113,5 113,5
0 2-А 1,(т)-О з 104,4 104,1 0 2812(гп) -0 з 112,3 112,7
0 2А1, ( т )-04 110,6 111,1 0 2812( т )-05 104,9 104,8
О3А11 (ш)—О4 112,3 112,0 О з-812( т )-05 108,4 108,1

Среднее 109.4 109,4 Среднее 109,5 109,4

Углы между тетраэдрами

[8]* [8]2* [8]* [8]2*

Б1, (0)-0,(0)-А 12(0]1 127,3 126,9 , (0 )-0 3(0)-А12(0) 135,3 135,1
Б12( т ) - 0 , (т)-А 1, (т )  130,7 130,8 812(ш )-О з(1п)-А 1|( т )  134,8 137,7
Б1, (0 )-0 2(0)-А12(0) 128,31 126,9 81|(0)-О 4-А 1|(т) 144,1 143,2
812( т ) - 0 2(т )-А 1 ,(т ) 129,2: 129,1 812(ш )-О5-А 12(0) 138,5 139,2

Среднее 133,5 133,2

В Ва-полиэдре

[8]* [8]2* [8]* [8]2*

В а-О ,(0) 2,831(2) 2,839(6) В а-О з(т) 2,764(2) 2,764(5)
Ва-0 ,( т ) 2,868(2) 2,861(6) В а-0 5 2,800(2) 2,816(6)
Ва-О2(0) 2,827(2) 2,818(5) Среднее4* 2,804 2,803
В а-0 2(т ) 2,794(2) 2,782(5) Ва-Ог(0) 3,317(2) 3,315(6)
Ва-О3(0) 2,746(2) 2,739(5) В а-0 2(т ) 3,323(2) 3,321(6)

4* Для координации 7.

Согласно [8], тетраэдры в структурах одного и того же образца из 
шахты Беналт различаются по 81/А1-заселенности, что может быть объ
яснено частичным последующим 81/А1-упорядочением. Однако, согласно 
[15,16], причиной изменения Т-О расстояний в тетраэдрах может быть их 
искажение по разным причинам. Так, Т,-тетраэдр всегда более искажен, 
чем химически идентичный ему Т2-тетраэдр, из-за более сильного влия
ния крупного катиона в М-позиции (при этом разный эффект дают при
нимаемые для решения структуры модели с координацией 7 или 9 М-ка- 
тиона). Далее, в структурно-подобных позициях Т,0 и Т ,т  или Т20 и Т2т  
ион Т3+ всегда больше искажен, чем ион Т4+ из-за большего заряда и бо
лее крупного его размера. На возможность ошибочного использования 
Т-О расстояний для оценки 81/А1-распределения указывается также в ра
боте [17].

Кристаллическая структура Са,(Зе-аналога парацельзиана (ВаСа2Се208) 
уточнена в [18].

Ромбо-дипирамидальный вид симметрии, а: Ь : с = 0,9470 : 1 : 0,8956 [2].
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Фиг. 102. Кристаллы парацельзиана из шахты Беналт, Карнарвоншир, Уэльс, Великобрита
ния (по Спенсеру [2])

Формы:

Ф Р Ф Р
с(001) - O W 4(201) 90°00' 62°08'
т ( 110)
р (111)

46°35У  
56 57

90 00 
52 29

Р( HD 56 57 52 29

тт(\\Щ: (НО) = 86°53' 
с4(001) : (201) = 62 08

Кристаллы орторомбические, коротко- или длиннопризматические, по 
форме напоминают кристаллы топаза (фиг. 102). На гранях призматическо
го пояса вертикальная штриховка. На гранях т и п вицинальные формы:
(780) и (7.13.0). Наблюдались симметрично- и несимметрично-развитые
кристаллы [2].

Синтетический парацельзиан (кристаллы ~20 мкм) также имеет ромби
ческий габитус с гранями (110), (001), (111), (201) и менее развитой (120) 
(фиг. 103) [19].

Физ. св. Сп. несовершенная, незакономерно ориентированная, иногда яс
ная по т (110). Тв. <6. Уд. в. 3,29-3,32 (3,95 вычисл.) (Spencer, 1942). Бесцвет
ный до белого, облаковидного. Полупрозрачный. Бл. стеклянный, на пл. сп. 
иногда перламутровый.

В ИК-спектре парацельзиана, снятого в диапазоне 4000-400 см-1 
(2,5-25 ммк) (UR-20, “Карл Цейсс”), фиксируются полосы поглощения при 
1090, 1060-995, 952, 930-858-796, 760, 718-686, 670, 662-578, 520-490, 445, 
415 см-' [20].
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Фиг. 103. Кристалл парацельзиана, синтезированного Франке 
и Гхобаркаром [19] при 745°, 2 кбар. за 10 сут (20 мкм)

Микр. В шл. бесцветный. Двуосный (-). 2V =
= -50°35' (Na). v > г. Np ~ a, Nm ~ с, Ng = b. В разре
зах, параллельных (010) и (001), наблюдается тон
кая пластинчатая двойниковая структура под 
небольшим углом к направлению погасания; в раз
резе, параллельном (100), -  в двух направлениях 
(соответствует доменной структуре по (083)). Двой- 
никование указывает на снижение симметрии (псев-
доромбичность). ng = 1,5843, пт = 1,5793, пр -  1,5634; ng -  пр = 0,0209 (Li). 
ng = 1,5869, nm = 1,5824, np = 1,5702; ng- n p = 0,0167 (Na). ng = 1,5901 ,nm= 1,5867, 
np = 1,5734; ng~np = 0,0167 (П) [2].

Хим. Teop. состав: BaO -  40,84; A120 3 -  27,15; Si02 -33,01.
Анализ из шахты Беналт, п-ов Ллайн, Карнарвоншир, Уэльс, Англия 

Na20  -  0,15; К20  -  0,54; MgO -  0,14; СаО -  0,06; SrO -  не обн.; ВаО -  38,53 
МпО -  сл.; Fe20 3 -  0,28; А120 3 -  27,16; Si02 -  33,01; ТЮ2 -  сл.; Н20 + -  0,05 
Н20  -  не обн.; сумма -  99,92. Уд. в. -  3,29. ng = 1,5869, пт = 1,5824, пр = 1,5702 
2V = -50°35'. Анал. Беннет [2].

Диагност. Характеристическим является интенсивное отражение пара
цельзиана 201 с d  = 4,00 А на порошкограммах. В данной области в гекса- 
цельзиане характеристическим является отражение с d  = 3,95 А, а в цельзи- 
ане -  с d = 3,35 А [21].

Повед. при нагрев. Поскольку парацельзиан является метастабильной 
фазой BaAl2Si20 8, при нагревании при разных температурах он монотропно 
переходит в гексацельзиан и затем в цельзиан как в стабильную фазу. На
пример, в “сухих” опытах [21] появление гексацельзиана наблюдалось уже 
при 900° на 7 сут, а при 1000° после 21-215 сут 25^40% парацельзиана пере
шло в смесь гексацельзиана и цельзиана.

Нахожд. Впервые найден в кальцифирах Канголии, в долине р. Точе, 
обл. Пьемонт, Италия, в большом количестве в виде зернистых масс в ассо
циации с цельзианом [1].

Классическим месторождением является марганцевая шахта Беналт на 
п-ве Ллайн в Карнарвоншире, Уэльс, Великобритания, где он известен с 
1911г. Парацельзиан образует крупные (до 5 см) кристаллы, на которые на
растают игольчатые кристаллы цельзиана, но никогда не встречается вме
сте с характерными для этого месторождения короткопризматическими 
крупными кристаллами цельзиана [2].

Искусств. Парацельзиан долгое время не удавалось синтезировать [10,21, 
22], из-за чего в литературе укрепилось мнение, что он, как метастабильная 
фаза не может быть получен искусственно. Мюллером [7] получен сплавле
нием Si02, А120 3 и ВаС03 при 1800° с последующим охлаждением до 600° на 
воздухе и закалкой до комнатной температуры в воде (получена смесь двух 
модификаций а- и Р-гексацельзиана и стекло), после чего образец отжигался 
при 1300° в течение 10 сут (раскристаллизация стекла в парацельзиан).

Франке и Гхобаркаром [19] он был синтезирован гидротермальным
путем в надкритических условиях при 745° и Рщо = 2 кбар за 10 сут при 
воздействии растворов, содержащих 0,02 М Ва(ОН)2 на топаз:

2Al2Si04F2 + Ва(ОН)2 + Н20  = BaAl2Si20 8 + А120 3 + 4HF.
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Продукты диагностированы рентгенографически; по специальной мето
дике на электронно-микроскопических снимках измерен граневый комплекс.

Искусственный ВаСа2Се208 псевдоромбический аналог парацельзиана 
(пр. гр. Р2х/а, монокл. с.; псевдо-пр. гр. Рпа2х или Рпат, орторомбич. с.) по
лучен ниже 1260° из расплава стехиометрического состава: при 1260° за 1 ч, 
при 1100° за 1 ч и за 72 ч, при 960° за 12 ч и за 72 ч. При более высоких тем
пературах и последующем охлаждении образуется монокл. аналог полевого 
шпата (пр. гр. 1с или 12/с): при 1300° —> 1200° за 1 ч, при 1300° —> 960° за 6 ч, 
при 1300° —» 25° за 72 ч. Псевдоромбические аналоги парацельзиана состава 
ВаСа28120 8 и ВаА12Се20 8 получить не удалось (кристаллизуются только мо
ноклинные аналоги полевых шпатов) [10, 22].

Эксперим. В системе Ва0-А120 3-8Ю2 парацельзиан ведет себя как мета- 
стабильная фаза, монотропно переходящая в гексацельзиан, а затем в цель- 
зиан при разных температурах. Цельзиан устойчив от комнатной темпера
туры до 1590°, выше которой переходит в гексацельзиан, плавящийся при 
1760° [21].

В отсутствие воды или других минерализаторов переход парацельзиан —» 
—> гексацельзиан + цельзиан медленный; после 235 ч при 1000° он был час
тичным и только при 1600° полным. В гидротермальных условиях превра
щение является более быстрым; парацельзиан и гексацельзиан переходят 
полностью в цельзиан уже при 500° [21].

Методом просвечивающей электронной микроскопии [7] парацельзиан 
наблюдался в виде ориентированных (йпаргщел II сгексацел, пл. срастания (100) 
или (001)) включений в отожженном или неотожженном низкотемператур
ном Р-гексацельзиане (но не наблюдался в высокотемпературном а-гекса- 
цельзиане), что объясняется наличием в Р-гексацельзиане антифазных до
менов, на которых легче происходит образование зародышей по механизму 
гетерогенного зарождения. Мюллер полагает, что ниже 1590° Р-гексацель- 
зиан скорее переходит в парацельзиан, нежели наоборот, что противоречит 
выводам Лина и Фостера [21].

М ежплоскостные расстояния парацельзиана из шахты Беиалт, 
Карнарвоншир, Уэльс, Великобритания 

(АЭТМ 10-352) [6]

СиКц-излучение. Дифрактометр

ш / ¿(А) Ш / ¿(А) Ш / б  (А)

по 20 6,58 212 30 2,96 241 7 2,05
011 10 6,38 310 5 2,88 114; 142; 313 7 2,03
111 7 5,22 311 50 2,73 150 20 1,874
201 100 4,00 113 20 2,62 430; 422 10 1,849
121 70 3,80 222; 230 35 2,61 151 5 1,831
211 5 3,70 320 50 2,56 431 5 1,807
112 45 3,59 040;312 20 2,39 143 7 1,798
220 35 3,29 123 45 2,37 510 7 1,782
022 15 3,19 400 3 2,28 134; 333 7 1,744
202 7 3,12 232 20 2,23 342; 152 13 1,718
221 7 3,07 330; 322 45 2,19 521 13 1,664

130; 122 35 3,01 223 5 2,16 351 20 1,590
031 50 2,99 004 15 2,14 531 15 1,551

Порошкограмма соответствует параметрам: а  = 9,076; Ь = 9,583; с=  8,578 А; Р = 90°.
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М ежплоскостиые расстояния искусственного 
псевдоорторомбического аналога парацельзиана BaGa2Ge20g  [10]

ш / d(k) Ш / d{k) hkl / d(k)
011 2 6,58 022 2 3,285 113; 222; 113 - 2.681

002;120 5 4,38 202 1 3,209 320 6 2,635
210 1 4,23 202 1 3,189 231; 231 1 2,570
201 10 /4 ,14 130; Т22 6 3,115 Ï32; 132 2 2,539
201 [4,12 122; 031 9 3,091 203 1 2,479

Ï21 ; 121 9 3,917 212 3 3,052 312; 203; 
040

2 2,471

211 •j /3,818 212 3 3,032 312 2 2,458
211

D [3,805 310 1 2,978 Ï23; 123 1 2,429

112 7 /3,696 311 2 2,821 213 2 2,410
112 [3,684 311; 013 5 2,805 213; 140 2 2,396

220 8 3,399 230; 222 10 2,695 - - -
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Слаусонит в ^ о п Н е
5 г [А 1 28120 8]

Впервые найден Нолфом. Назван в честь В.Ф. Слаусон. Стронциевый 
аналог парацельзиана.

Характ. выдел. Отдельные короткопризматические кристаллы [1] или 
агрегат беспорядочно ориентированных игольчатых, волокнистых, длинно
призматических кристаллов длиной до 7 см [2].

Струит, и морф, крист. Монокл. с. С|л -  Р21/ а . 2 - 4 .  Псевдоромбический.
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«0 ь0 со ß ао-Ьо-  со V Местонахождение Ссылка

8,895 9,359 8,333 90,24 0 ,9 5 0 :1 :0 ,8 9 0 693,7 Валлова-Каунти, 
О регон, США

Данные
Эрда*

8,888 9,344 8.326 90,33 0 ,951:1  :0,891 691,5 То же Ш
8,910 9,389 8,347 90,24 0,949 : 1:0 ,889 698,3 Сарусака, преф. 

Коти, Япония
[2]

8,900 9,366 8,340 90,22 0,950 : 1 : 0,890 695,2 Рендай, преф. Коти, 
Япония

[3]

* Персональное сообщение Р. Эрда, поскольку статья (Erd R.C., Nolf В.О.. Smith V.C. 
Slawsonite (Sr, Ca)Al2Si2Og, a new mineral from the Wallowa Mountains, Oregon // Amer. Miner. 
1977. Vol. 62) не была опубликована.

Для искусственных Al-, Ga-, Ge-аналогов:

«0 b0 со ß a0 :b0 : c0 V Ссылка

SrAl2Si2Og 8,910 9,343 8,345 -9 0 0,954 : 1 : 0,893 694,0 [4-6]
SiGa2Si2Og 9,001 9,484 8,399 90,68 0,949 : 1:0 ,886 716,9 m
SrGa2Si2Og 9,010 9,488 8,416 90,59 0,950: 1:0 ,887 719,4 [5,6]
SrAl2Ge2Og 9,113 9,559 8,515 90 0 ,953 :1 :0 ,8 9 1 741,8 [5,6]
SrGa2Ge2Og 9,206 9,660 8,583 90,43 0 ,9 5 3 :1 :0,888 763,1 [7]
SrGa2Ge2Og 9,210 9,666 8,570 90,56 0,953 : 1 :0,887 762,9 [6, 8]

Структура аналогична структуре парацельзиана [1]. 
Межатомные расстояния (Â):

В тетраэдре T |0 В тетраэдре ^ т В Sr-полиэдре
т ,о -о ,о 1,745 Т |т - 0 |ГП 1,612 S r-O ,0 2,662
T ,0-O 20 1,757 T 1 m -0 2m 1,629 S r-0 | m 2,723
T ,0 -O 30 1,741 Т 1ГП-О3ГП 1,618 Sr-O 20 2,641
T ,0 -O 5 1,749 Т 1ГП-О5 1,633 S r-0 2m 2,594
Среднее 1,748 Среднее 1,623 Sr-ОзО 2,562

S r-0 3m 2,591
S r-0 3 2,635

Среднее 2,630
В тетраэдре T2O В тетраэдре Т2т

т 2о -о ,о 1,634 Т2т - 0 |т 1,756
TjO-OjO 1,631 Т2т - 0 2т 1,757
Т20 -0 30 1,628 Т2т - О з т 1,758
т 2о -о 4 1,602 Т2т - 0 4т 1,720

Среднее 1,624 Среднее 1,748

В тетраэдреТ |0 В тетраэдре T | m

Oj0~O20 2,738 0 |m -0 2m 2,579
О ,0-О з0 2,922 0 |in -0 3m 2,663
о ,о -о 5 2,953 0 , т - 0 5 2,716
O2U-O30 2,914 0 2т - 0 3т 2,698
и 20-и 5 2,732 0 2т —О5 2,597
О30-О5 2,840 О3Ш—О5 2,642

Среднее 2,850 Среднее 2,649
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В тетраэдре Т2О В тетраэдре Т2т

О]0-О 20 2,678 0 |Ш -0 21П 2,871
0 ,0-0 з0 2,628 О 1ГП-О3ГП 2,835
О |0—О4 2,649 0 |Ш -0 4 2,873
О20—О3ГП 2,615 0 2т-О зШ 2,774
О20—О4 2,659 0 2т - 0 4 2,853
О30—04 2,675 О3ГП-О4 2,909

Среднее 2,651 Среднее 2,853

Средние углы О-Т-О = 109,5°; Т-О-Т = 128,7°.
Судя по среднему расстоянию Т-О в тетраэдрах, Si и А1 в структуре сла- 

усонита, подобно парацельзиану, полностью упорядочены: А1 -  в Т,0 и Т2т ,  
Si -  в Т ,т  и Т20. Sr находится в 7-вершиннике. Расстояние Sr-O по сравнению 
с Ва-О в парацельзиане уменьшается соответственно от 2,80 до 2,63 А [1].

В искусственных аналогах расстояния Т-О меняются в соответствии с 
размерами тетраэдрических катионов: в Sr[Ga2Si20 8] (Ga-0)r(1) = 1,822, 
(Ga-0)x(2) = 1,824, в среднем Ga-O = 1,823; (Si—O^ d = 1,627, (Si-O)-^ = 1,629, 
в среднем Si-O = 1,628; в Sr[Ga2Ge208] (Ga-0)T(l) = 1,823, (Ga-0)T(2) = 1,826, в 
среднем^а-О = 1,825; (Ge-0)T(1) = 1,746, (Ge-0)T(2) = 1,750, в среднем Ge-O = 
= 1,748 A [1, 7]. Упорядочение по тетраэдрическим позициям также полное: 
Ga -  в Т,0 и T2m, Ge -  в Т,ш и Т20 [7]. Расстояние Sr-О  практически не меня
ется: Sr-O = 2,626 и Sr-O = 2,630 А соответственно [7].

Физ. св. Сп. по (001) хорошая, по (100) хорошая или ясная. Тв. 5 1/2 -  
6 1/2. Уд. в. 3,00 [2] (вычисл. 3,05 [2]) и 3,12 [1]. Бесцветный или светло-се
рый. Бл. стеклянный. Флюоресцирует в розовато-фиолетово-красных лучах 
при облучении коротковолновым ультрафиолетовым светом [1].

Микр. В шлифах бесцветный или со слабой окраской в бледно-коричне
вых и желтоватых тонах [2]. Таблички удлинены по [100]. cNm = 5-11°. Оп
тически двуосный (-). ng = 1,586-1,585, пт = 1,582-1,583, пр = 1,570-1,573; 
ng- n p = 0,012-0,016; 2V = 55-82°. Дисперсия r> v  слабая или r< v  средняя [2, 3].

Х и м . Теор. состав: SrO -  31,81; А120 3-31,30; Si02-  36,89.
Анализы:

1 2 3 4

Na20 0,13 0,00 — —

к 2о 0,07 0,06 - -

MgO 0,25 - - -
CaO 2,26 0,00 0 33 -

SrO 26,60 29,99 31,22 30,68
ВаО - 1,53 - 1,63
FeO 0,02 - - -

А12Оз 293 2 3 1 3 0 30,26 3032
Fe2Ü3 1,14 - - -

S i02 38,68 36,63 37,78 37,01
т ю 2 0,36 - - —

Н20 + 0,17 - - —

н 2о - 0,09 - - -

Сумма 99,09 99,51 9 9 3 9 99,84
Уд. в. 3,12 3,00 - -

(вы числ.)

пg 1,585 1,586 - -

Ят 1.581 1382 - -
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1 2 3 4

Пр 1,573 1,570 — _

2V 82 55 — _

1 -  Валлова-Каунти, шт. О регон, США [3, данные Эрда]; 2 -  Сарусака, преф. Коти.
Япония [2,3]; 3 -  Рендай, преф. Коти, Япония [3]; 4 -  там ж е, среднее из 3 определений [9].
Ан. 2—4 микрозондовые.

В образце из США найдено повышенное содержание Са (но не анализи
ровался Ва), в образцах из Японии -  повышенное содержание Ва. Очень вы
сокое содержание Са найдено в образце из Норвегии, предположительно 
слаусоните (или стронциевом плагиоклазе): Na2Ö -  0,69; К20  -  0,54; СаО -  
4,57; SrO -  22,56; FeO -  0,26; А120 3 -  31,17; Si02 -  3,34; сумма -  99,13; 
(Sr0,68Cao 26Nao 07X004)2, i05Al192Si2 06O8 [10]; в трех образцах оттуда же установ
лены широкие вариации в содержаниях SrO (16,07-19,67) и CaO (11,00-7,14).

Нахожд. Известен только из трех месторождений. Впервые найден в ме- 
таморфизованных известняках формиации Мартин-Бридж в Валлова-Каун
ти, шт. Орегон (США), в ассоциации с кальцитом, флогопитом, альбитом и 
пиритом [3, данные Эрда]. Наблюдался в виде короткопризматических тре
угольных призмочек толщиной ~60 мкм со сторонами 140 х 220 х 155 мкм 
[данные Эрда]. На этом материале выполнено детальное химическое и стру
ктурное исследование слаусонита.

В преф. Коти (Япония) установлен в двух месторождениях. В Сарусака 
(д. Кагами) прожилки слаусонита (1-30 мм) секут ксенолит контактово-ме- 
таморфизованного базита (родингита) в серпентинитах, сложенного гроссу
ляром, диопсидом, хлоритом и сфеном. Слаусонит в прожилках ассоциирует 
с цельзианом, а также кимритом, ксонотлитом, гидрогроссуляром, прени- 
том, везувианом и тоберморитом [2, 3]. В каменоломне у д. Рендай мелко
зернистый агрегат слаусонита наблюдался в пектолит-стрональситовых 
прожилках, секущих аналогичный ксенолит метабазитового туфа в серпен
тините [3, 9]. Предполагается, что при контактовом метаморфизме, достиг
шем гранулитовой стадии, плагиоклаз габбро превращается в гроссуляр с 
высвобождением стронция и бария, которые послужили источником для об
разования слаусонита, стрональсита, цельзиана и кимрита.

Предположительно слаусонит с высоким содержанием кальция (или 
стронциевый плагиоклаз) установлен в амфиболитах Бьеркедаля (Зап. Нор
вегия) в ассоциации с альбитом, эпидотом, мусковитом, хлоритом, пренитом 
и сфеном [10].

Искусств. Синтезирован из водных гелей SrO - А12Оэ • 2SiOz при 380° за 
24 ч. Это искусственное соединение (“Sr-C”) имеет орторомбич. с. и параме
тры ячейки слаусонита. Уд. в. 3,114. Порошкограмма: ASTM 17-140. Устой
чив до 1050° [4].

М ежплоскостные расстояния слаусонита из Сарусака, преф. Коти, Япония [2]
CuKjn-излучение, Ni-фильтр. Дифрактометр

ш 1 d  (Ä) hkl I d  (Ä) hkl 1 d ( Ä )

п о 25 6,47 229 10 2,113 015 4 1,645
011 15 6,25 223 12 2,105 521; 423; 

521
10 1,634*

111; 111 5 5,12* 411;411 12ш 2,100* 423 6 1,627
020 5 4,69 004 40 2,087 512;512 5ш 1,615*
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hkl 1 d ( A ) hkl / d { k ) hkl / d ( k )
002 20 4,176 241; 241 10 2,015* 252;252 4 1,598*
201; 201 80 3,938* Ï42; 142; 

Ï14; 114
5in 1,990* 441; 441 5m 1.586*

Ï21; 121 55 3,720* 412 5 1,928 060; 205 8 1,566*
211; 211 15in 3,630* 412 5 1,920 205; 351; 

351
20 1,559*

Ï12; 112 30 3,512’ 024 5 1,907 061 4 1,537
220 100 3,231 323; Ï24 10 1,867* Î5 3 ;153 4 1,534*
022 10 3,120 124; 242; 

323; 242
15 1,859* 531; 531; 

433
10 1,523*

202;202 5ш 3,046* 340 15 1,841 433 8 1,517
130; Ï22; 
122

35 2,949* 150 30 1,836 600; 352 8 1,485*

031 50 2,930 051 15 1,832 352 6 1,481
212 20 2,904 430; 422 15 1,814* 035 10 1,474
212 20 2,893 422 12 1,810 253,253 8 1,469*
310 10 2,834 341;341 8 1,798* 532:532 4m 1,452*
311 30 2,685 431 5 1,775 450 2 1,436
311 35 2,679 431 8 1,772 540 10 1,419
013 Юш 2,665 Ï43; 143 10 1,759* 620 6 1,415
230; Ï13; 
113

30ш 2,559* 224 10 1,755 443 ; 621; 
621; 443

6in 1,397*

320 30 2,510 224; 510 15 1,751* 325; 006 15 1,391*
312;040 30 2,346* 250 5ш 1,729 325 10 1,388
312 20 2340 511; 511; 

413
8 1,714* 360 2 1,383

Ï23; 123 20 2,312* 413; 333 8 1,707* 353;353 4 1,379*
400 5 2,228 333 5 1,701 361;361 4 1,366*
232;232 20ш 2,183* 314; Ï52; 

152
6 1,681* 542;542 4in 1,345*

401; 401 25 2,152 314 5 1,678 415; 415 5in 1,323*

* Согласно рассчитанной порош кограмме, эти реф лексы  расщепляются с разреш е
нием порядка 0,020- 0,001А [2].
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Святославит Svyatoslavite

Ромбический анортит Orthorhombic anorthite
Ca[Al2Si20 8]

Назван в честь известного уральского геолога чл.-корр. РАН Святосла
ва Несторовича Иванова [1]. Является природным аналогом ромбического 
анортита, полученного искусственно [2,3] задолго до утверждения святосла- 
вита в качестве нового минерала КНМиНМ ММА.

Синон. Ромбический анортит -  orthorhombic anorthite.
Характ. выдел. Мелкие (0,5-0,8 мм) кристаллы, нарастающие на стенки 

трещин в кусках отвальной массы.
Структ. и морф, крист. Ромб. с. D\ -  Р2{2{2. а0 = 8,232, Ь0 = 8,606,

C(f= 4,852 А; а0 : Ь0 : с0 = 0,9565 : 1 : 0,5638; V = 343,7 A3; Z = [2]. Для синтези
рованного ромбического анортита: а0 = 8,224, Ь0 = 8,606, с0 = 4,836 А; 
а0 : Ь0 : с0 = 0,9556 : 1 : 0,5619; V = 342,37 А3 [2]. Структура не уточнена.

Ромботетраэдрический вид сингонии. Кристаллы не измерялись. Глав
ные формы: а(100), г(011), /л(110) -  в рентгеновской установке. Кристаллы 
призматического облика, удлинены по [100] (фиг. 104); образованы в основ
ном гранями ДОП) и я(100). грани /и(110) слабо развиты.

Физ. св. Сп. по (100) несовершенная. Изл. раковистый. Тв. около 6. 
Хрупкий. Уд. в. 2,695 (вычисл. 2,687) [1]; для синтезированного ромбическо
го анортита 2,70 [2, 3]. Бесцветный. Черта белая. Бл. стеклянный. В ультра
фиолетовых лучах (360 нм) слабо светится желтоватым светом.

Микр. Двуосный (-). Ng = [100], Nm = [010], Np = [001]; ng = 1,581, nm = 
= 1,578, np -  1,552; ng- n p = 0,029; 2V = -37° (вычисл.) [1]. Для синтезирован
ного ромбического анортита: ng = 1,584, пт = 1,580, пр = 1,553; ng- n p = 0,031; 
2V = -39° [2, 3].

Хим. Состав соответствует анортиту. Теор. состав: СаО -  20,16; АБ03 -  
36,65; Si02 -  43,19.

Анализы:

1 2 3 1 2 3
Na20 0,41 0,44 — FeO 0,02 0,03 _

к 2о 0,01 0,02 - А120 3 35,37 35,28 36.9
MgO 0,03 0,01 - S i02 43,62 43,51 43,3
СаО 19,33 19,15 20,3
МпО Не обн. Н е обн. Сумма 98,79 98,44 100,5

1, 2 -  шахта № 45, г. Копейск, Южн. Урал; микрозонд "Camebax”, анал. Усова [1]; 
3 -  синтезированный ромбический анортит [2].

Ан. 1, 2 рассчитываются на формулу (Са096На004)и00(А1| что
указывает на вхождение 1Ча в природное соединение.

Повед. при натр. Синтезированный ромбический анортит метастабилен, 
постепенно переходит в анортит при продолжительном нагревании образца 
при температуре его синтеза или (еще быстрее) при более высоких [2]. 
В присутствии паров воды (100 кГ/см2) легко превращается в анортит уже 
при 700° [2]. Равновесная температура перехода ромбический анортит <-> 
«-> анортит 355° (в парах воды) и 325° (если в водном растворе присутствует 
БеС13) [4].
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Фиг. 104. Кристалл святославита из горелого террикона шахты № 45, г. Копейск, Южный 
Урал (по Чеснокову [1])

Нахожд. Техногенный минерал, возникший в результате хозяйственной 
деятельности человека, обнаружен на горелом терриконе шахты № 45 
(г. Копейск) в Челябинском угольном бассейне, Южн. Урал [1]. Кристаллы 
святославита нарастают на стенки трещин в кусках древесного угля в непро
горевших участках отвала (“черные блоки”) в ассоциации с анортитом 
и дмиштейнбергитом (гексагональная модификация анортита), а также с 
самородным железом, троилитом, когенитом, фаялитом, хондрадитом, 
титанитом, фторфлогопитом и графитом. Материал “черных блоков” был 
прокален до 800-900° без доступа воздуха. Святославит кристаллизовался, 
по-видимому, из газовой фазы, в восстановительной среде [1,5, 6].

В аналогичных условиях (в графитовом тигле, в атмосфере азота) ром
бический анортит был впервые синтезирован Уискоффом при раскристал- 
лизации стекла анортитового состава, также в ассоциации с анортитом и ге
ксагональной анортитовой фазой [2]. В больших количествах ромбический 
анортит получен при изучении системы анортит-альбит для более натрие
вых составов: А п^Ь ^А пу^А Ь ^  (950-1000°, за 4 сут) или Ап1аАЬт (1000°, за 
21 сут). N3 входит в ромбический анортит в виде твердого раствора, на что 
указывает понижение показателей преломления и сдвиг отражений (002) и 
(021) на рентгенограммах [2].

Отл. От аналогичного по составу анортита отличается по порошкограм- 
ме, низкой плотности и низким показателям преломления, от гексагональ
ного анортита (дмиштейнбергита) -  по порошкограмме, форме кристал
лов, низкой плотности, оптической двуосности и низким показателям 
преломления.

Межплоскостные расстояния святославита из горелого террикона 
шахты № 45 (г. Копейск), Южн. Урал [1]

РеКа-изл учение, (Зе-эталон. Камера РКД-57,3 мм

ш I 4(А)

101 8 4,17
111 6 3,75
021 10 3,22
220 4 2,97
211 6 2,94
130 7 2,71
310 I 2,61
221 3 2,53

Ш / 4(А)

150 3 1,685
322 7 1,672
341 2 1,598
431 3 1,579
501 3 1,557
332 3 1,533
251 1 1,509
060 4 1,434

Ш / 4(А)

153 2 1,167
622 5 1,151
461 3 1,144
370 4 1,122
632 3 1,103
072 3 1,097
560 3 1,082
561 3 1,056
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hkl / d(k) hkl / d(A) hkl 1 4(A)
301 2 2.38 052 4 1,404 722 1 1,028
131 2 2,36 342 2 1,388 810 4 1,022
012 3 2,33 600 1 1,372 281 3 1,018
311 3 2,30 610 3 1,355 741 1 1,009
112 3 2,24 512 1 1,345 820 2 1,001
231 3 2,12 252 6 1,329 811 3 0,999
321 8 2,09 522 4 1,299 054 1 0,992
400 2 2,06 043 1 1,293 660 2 0,990
041 7 1,967 070 2 1,229 434 3 0,982
240 1 1,907 631 2 1,199 821 2 0,980
420 4 1,855 550 2 1,190 504 1 0,977
241 3 1,774 171 1 1,180 - - -

Межплоскостные расстояния святославита соответствуют таковым ром
бического анортита (СиКа-излучение, №-фильтр) [2], хотя на порошкограм- 
ме последнего отмечалось больше линий; дополнительно: 110-3 (в 100-баль- 
ной шкале)-5,94 А; 001-9-4; 020-5-4,29; 011-10-4,20; 200-70-4,11; 
201-3-3,13; 002-1-2,415; 040-3-2,152; 122-12-2,042; 212-10-2,026; 
032-8-1,849; 421-2-1,732; 051-3-1,621; 521-2-1,465; 530-10-1,427; 
223-4—1,418; 033-7-1,406, но отсутствовали рефлексы МО сИ + к = 2п + \, ха
рактерные для пр. гр. Р2,2,2, что объяснялось их слабой интенсивностью 
(псевдоотсутствие).
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Данбурит ПапЬигИе
Са[В25120 8]

Назван по месторождению Данбери в шт. Коннектикут, США (Шепард, 
1839).

Характ. выдел. Кристаллы (от нескольких мм до 40 см в длину и 10 см в 
поперечном сечении), друзы кристаллов, параллельные и радиально-лучи
стые сростки, сплошные зернистые массы.

Структ. и морф, крист. Ромбич. с. £)2® -  Рпат. а0 = 8,04, Ь0 = 8,75, 
с0 = 2,73 А; а0 : Ь0: с0 = 0,919 : 1 : 0,883; V = 543,8 А3; Ъ = 4 (в установке, соот
ветствующей установке парацельзиана и других ромбических полевошпато
вых аналогов) (Штрунц, Никель, 1997). На материале из Тетюхе (Приморье) 
и Пи Казанель (Швейцария): а0 = 8,01, Ь0 = 8,75, с0 = 7,71 А; а0 :Ь0 : с0 = 
= 0,915: 1:0,884; V = 540,4 А3 [1]. Более точные данные: а0 = 8,038, Ь0 = 8,752, 
с0 = 7,730 А; а0 : Ь0 : с0 = 0,918 : 1 : 0,883; V = 543,79 А3 [2] на материале из 
Сан-Луис-Потоси (Мексика); а0 = 8,037, Ь0 = 8,757, с0 = 7,7218 А; ао :Ь0 :с0 =
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= 0,918 : 1 :0,882; V = 543,46 А3 [3] на материале из Пиц-Валатча, кантон Гра
убюнден, Швейцария.

В установке Дена первоначально дано: D^h -  Pbnm. а0 = 8,75, Ь0 = 8,01, 
с0 = 7,72 А; а0 : b0 : с0 = 1 : 0,9154 : 0,8823; V = 541,1 А3 [4]. В установке Дира 
(Deer et al., 1963; Дир и др., 1966): а0 = 7,72, Ь0 = 8,75, с0 = 8,01 А; а0 :Ь0 :с0 = 
= 0,8823 : 1 : 0,9154; V = 541,1 А3.

При нагревании все параметры ячейки и ее объем увеличиваются. На
пример, на материале из шахты Тороку, преф. Миядзаки, Япония [3]:

Т,° с "0 Ьо со V

25 8,037(1) 8,757(1) 7,7218(9) 543,4(1)
104 8,041(2) 8,759(2) 7,725(1) 544,1(2)
208 8,046(2) 8,765(2) 7,734(1) 545,4(2)
305 8,054(2) 8,768(2) 7,741(1) 546,7(2)
407 8,061(4) 8,777(4) 7,745(2) 548,0(4)
512 8,069(2) 8,780(2) 7,757(1) 549,60)
618 8,078(2) 8,786(2) 7,762(1) 550,8(2)
720 8,083(2) 8,791(2) 7,771(1) 552,3(2)
817 8,092(1) 8,796(1) 7,7768(8) 553,6(1)
910 8,101(2) 8,801(2) 7,786(1) 555,1(1)

Кристаллическая структура впервые расшифрована Данбаром и Махач- 
ки [4] и уточнялась в [1,5]. Наибольшую сложность представляет точность 
локализации атомов бора. Прецизионное уточнение структуры данбурита 
из Сан-Луис-Потоси (Мексика) выполнено Филипсом с соавт. [2].

В каркасе структуры данбурита выделяются две тетраэдрические пози
ции: Т(1) = В и Т(2) = Бц одна позиция кальция и пять позиций кислорода. 
В отличие от парацельзиана в структуре данбурита наблюдается строгая 
упорядоченность в Т-позициях, выражающаяся в образовании сдвоенных те
траэдров В20 7 и 5120 7 (см. ф иг. 101). Атомы кислорода 0(1), 0(2) и 0(3) яв
ляются общими для В 04- и БЮ4-тетраэдров, тогда как 0(4) и 0(5) -  мости- 
ковые атомы кислорода в Б12С)7- и В20 7-группах соответственно. Атомы 0(4) 
и 0(5) лежат на плоскостях зеркального отражения, параллельных (001) на 
высоте г = 1/4 и г = 3/4. Этим структура данбурита принципиально отличает
ся от структуры парацельзиана, в которой существование аналогичных 
групп А120 7 и 8120 7 представляется невозможным, так же как и в других кар
касных алюмосиликатах с соотношением А1: = 1 : 1 [6,7].

Межатомные расстояния (А) и углы (град.) [2]:

В тетраэдре Т(1)

B-O (l)
В-0(2)
В-О(З)
В-СХ5)

1,479
1,498
1,461
1,456

Среднее 1,474

0(1 )-0 (2 ) 2,321
0(1М ХЗ) 2,419
СХ2ИХЗ) 2,429
СК2НХ5) 2,372
0(3)-0(5) 2,406

В тетраэдре Т(2)

Si—0(1) 
Si-0(2) 
Si-0(3) 
Si-0(4)

1,617
1,624
1,611
1,614

Среднее 1,617

о а и к 2 ) 2,672
о а н х з ) 2,650
о а и х 4 ) 2,664
о а н х з ) 2,574
о а ь о (4 ) 2,636
0(3)-0(4) 2,638
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0(1)-В -0(2) 102,5 0 (l)-S i-0 (2 ) 111,1
0(1ЬВ -0(3) 110,7 0 (l)-S i-0 (3 ) 110,4
0(2)-В -0(3) 110,4 0 (l)-S i-0 (4 ) 111,1
0(2)-В -0(5) 106,9 0(2)-Si-0(3) 105,4
0(3)-В -0(5) 111,2 0(2)-Si-0(4) 109,0

0(3)-Si-0(4) 109,7

Т(1)-0(1>-Т(2) 132,4 Ca-O(l) 2,496x2
Т(1МХ2ЬТ(2) 126,3 Ca-0(2a) 2,452x2
Т(1ЬО(3)-Т(2) 128,1 Са-О(З) 2,467x2
Т(2)-0(4)-Т(2) 136,8 Ca-O(S) 2,399x1
Т(1МХ5ЬТ(1) 130,6 Ca-0(2b) 3,000x2

Кальциевый полиэдр может быть представлен как 7-вершинник (комби
нация тригональной призмы с полуоктаэдром [1]) со средним расстоянием 
Са-О = 2,461 А или как 9-вершинник (Са-0 =2,585 А). Координация 7, более 
подходящая для сравнения данбурита с полевыми шпатами, показывая ли
нейную зависимость между изотропными факторами Са и Na и расстоянием 
Na/Ca-О в структурах анортита, ридмерджнерита и альбита [2].

Уточнение кристаллической структуры выполнено также при высоких 
температурах, вплоть до 910°, на материале из шахты Тороку, преф. Мияд
заки, Япония [3]. Установлено, что при нагревании средние расстояния в 
БЮд-тетраэдрах Si-O и 0 - 0  остаются практически постоянными 
(1,616-1,617 и 2,638-2,639 ± 0,001), а в В04-тетраэдрах В-О и 0 - 0  несколь
ко увеличиваются (1,4728-1,477 ± 0,002 и 2,403-2,410 ± 0,001 соответствен
но). При этом Са-полиэдр существенно увеличивается в размерах: 
Ca-O(l) х 2 от 2,495(1) до 2,543(2), Са-0(2а) х 2 от 2,452(1) до 2,488(2), 
Са-О(З) х 2 от 2,466(1) до 2,496(2), Са-0(5) от 2,398(1) до 2,422(1), 
Са-0(2Ь) х 2 от 3,017(1) до 3,021(1). Среднее Са-О от 2,5842 до 2,613(1), сре
дневзвешенное Са-0 от 2,502 до 2,538 А. Наименьший коэффициент терми
ческого расширения 0,45 • 10-5С-' показывают расстояние Са-0(2Ь); для ос
тальных расстояний С а-0 он варьирует от 2,7 ■ КНС-1 до 5,4 ■ 10-5 С-1. Полу
ченные данные подтверждают девятерную координацию кальция.

Ромбо-дипирамидальный кл. D u -m m m  (3L23PC).
Морфологическое отношение осей в установке Гольдшмидта 

(Goldschmidt, 1897), соответствующее принятой рентгеновской установке 
[1-3]: а : Ь : с  -  0,9183 : 1 : 0,8817.

В установке Дана (Dana, 1892), соответствующей рентгеновской уста
новке Данбара и Махачки [4, 5], а : b : с = 0,5444 : 1 : 0,48073. Формула пере
хода от символов Дана к принятым здесь символам в установке Гольдшмид
та: 0'/20/100/001.

Главные формы по Гольдшмидту (Goldschmidt, 1897):

Ф P Ф P Ф P
c 001 - 0°00' n 210 65°20' 90°00' p  401 90°00' 75°24'
a 010 0°00' 9000 z 013 000 16 22 и 114 47 26 1803
b 100 90 00 9000 £ 023 000 30 27 v 112 47 26 33 05
x 130 19 57 9000 d  o il 000 41 24 r 1 11 47 26 52 30
J  120 28 34 9000 x  031 000 6917 S 131 1957 7026
m 340 39 14 90 00 t 101 90 00 43 50 0122 28 34 45 06
l n o 47 26 90 00 ©201 90 00 62 29 e 121 28 34 63 31
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Ф Р
Ç320 58 31 9000

сг (001) :(111) = 52°30'

// (110) : (110) =94 52 
се (001): (121) = 63 31

Ф Р
/301  90 00 7051

ее (121) : (Ï21) = 88°42' 
гг(111) : (1Ï1) =64 30

Ф Р
А, 212 65 20 70 26

ww (201) : (201) = 124°58' 
dd (011) : (0Ï1) =82 48

Более редкие формы (по Гольдшмидту): Р 350, р 760, F 650, Е 540, D 970, 
С 750, В 10.7.0, А 850, т 530, М 310, % 302, а  904, N  502, g 702, P 11.0.3, и 902, 
i 501, h 11.0.2, R 601, q 801, e 123, Z 325, 5 213, 658, T  323, W 614, 7.10.4, 6 211, 
y311,T) 321.

Недостоверные формы (по Шустеру, 1884; Дусимо, 1884; Веберу, 1903 -  
в установке Гольдшмидта): v 9.10.0, К 19.20.0, G 11.10.0, Н 15.14.0, F 650, 
В  10.7.0, Y 016, 0.31.10, X  041, 0.23.2, 0.29.2, 0.25.1, 115, V 5.36.16, U 234, 
10.9.10.

Шустером (1883-1884 гг.) на кристаллах из Скопи, Граубюнден (Швейца
рия), на гранях призматического пояса [001] отмечены вицинальные грани: 
5.16.0,7.20.0, 5.14.0,7.18.0, 5.12.0, 5.11.0,7.15.0, 10.19.0.

Кристаллы призматические по оси с, часто хорошо (иногда прекрасно) 
образованы, очень похожи на кристаллы топаза. Кристаллы из Скопи (Шу
стер, 1883) различаются по степени развитости граней призматического по
яса: b (100), а (010), I (110), п (210), /  (120), с грубой штриховкой вдоль ребер 
между гранями призмы и многочисленными разнообразными фигурами рас
творения. В соответствии с этим различную развитость имеют грани голов
ки: г (111), X (212), d  (011) (фиг. 105,1, 2). На кристаллах данбурита из мес
торождения России [8] наблюдались хорошо развитые грани призматиче
ского пояса: п (210), а (010), и штриховка, в которой различимы переходы 
между гранями £ (320), / (ПО) и J  (120), грани головки: со (201), d (011), 
X (212), t (101), e (121), но базопинакоид с (001) встречается редко (см. 
фиг. 105,3,4). Кристаллы из шахты Тороку, преф. Миязаки, Япония [9], бо
лее простые, образованы призматическими гранями: / (110),/ (120), п (210), 
b (100), а (010) и гранями головки: ю(201), d  (011), t (101), X (212); базопина
коид редок (см. фиг. 105,5,6). О морфологии кристаллов см. также [10-12].

В данбурите из месторождения боросиликатов в Средней Азии установ
лены [13] многочисленные двух- и трехфазовые первичные и вторичные га
зово-жидкие включения (размер 0,007-0,008, редко 0,2-0,3 мм) разнообраз
ной формы -  трубчатой, линзовидной, эллипсовидной, отрицательного кри
сталла, скелетной, неправильной. Минералы-узники во включениях -  кри
сталлы кальцита, датолита, радиально-лучистые выделения ботриолита (во
локнистая разновидность датолита).

В кристаллах данбурита из пустот в рудах Дальнегорского борного 
м-ния наблюдались [14, 15] преимущественно двухфазовые первичные 
(изредка многофазовые с твердыми фазами) и вторичные газово-жидкие и 
однофазовые жидкие включения разнообразной формы. Размеры их по 
удлинению колеблются от нескольких до 250-300 мкм, преобладающие 
10-20 мкм. Твердые фазы во включениях представлены кальцитом, кварци- 
ном, ботриолитом, датолитом, галитом.

Физ. св. Сп. отсутствует или по (001) неясная. Изл. неровный до полура- 
ковистого. Хрупкий. Тв. 7-7,5 (вычисл. 7,20) [16]. Микротвердость (кГ/мм2) 
при нагрузке Р = 100 г 946-1100 (средняя 1023) [17]; 1081 (вычисл. 1114) [18]; 
при Р = 200 г 920-1008 (средняя 965) [19]. Уд. в. 2,93-3,03 (2,99 вычисл.). Бес-

56 Минераты, том V. Вып.
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X i

Фиг. 105. Кристаллы данбурита
1 -  из Скопи, Граубюнден, Ш вейцария (по Шустеру (1883)); 2 ,3  -  из России (по Лабунцо- 

ву [8]); 4-6  -  из шахты Тороку, преф. Миядзаки, Япония (по Харада [9])

цветный, белый, светло-серый, желтовато-белый, желтый, розовый, винно
желтый, оранжевый, желтовато-коричневый, желтовато-бурый, зеленый. 
Черта белая. Бл. стеклянный до жирного. Прозрачный до просвечивающе
го.

В длинноволновых ультрафиолетовых лучах люминесцирует фиолето
вым цветом, в катодных -  бледно-голубым [20]. Иногда флюоресцирует го
лубым до голубовато-зеленого, с красной термолюминесценцией. Обнару
жены примесные центры свечения, образованные ТИ3+ (Се, Об, Бт, ТЬ, Е)у) 
и РЬ2+, замещающими Са, и анионные дырочные центры: примесные -  
(АЮ4)4- и собственные -  (БЮ4)3- или (ВО,,)4-, в которых дырка локализована 
на мостиковом ионе кислорода О- [21, 22]. В данбурите из скарновых м-ний 
Дальнегорское (Приморье) и Ак-Архар (Памир) люминесцентным анали
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зом установлены центры свечения Yb2+ и более редкие Еи2+ и определены 
интенсивности обусловленных ими полос люминесценции [23].

ИК-спектр характеризуется полосами поглощения 1150, 1135. ПОР. 
1030.970.940,878,820,795,745,695,657,6Г7,525,480,457,436,420 см-1 (под
черкнуты главные полосы) и близок ИК-спектрам анортита, альбита и рид- 
мерджнерита [17, 24].

Данные ИК-спектроскопии показывают [25], что в номинально безвод
ной каркасной структуре данбурита присутствует 0,040 мае. % воды в виде 
ОН-групп, чему соответствует четкая полоса поглощения при 3540 см-1 в не- 
поляризованном ИК-спектре, снятом в пластинке, параллельной (100), в об
ласти 3900-2600 см-'. В поляризованном ИК-свете наблюдался сильный пле
охроизм этой полосы в пластинках по (100) и (001) соответственно, так что 
максимальной абсорбция была, когда диэлектрический вектор Е  поляризо
ванных колебаний в обоих случаях был параллелен оси [010]. Дейтерирова- 
нием образца (5 сут, 350°) доказано, что полоса 3540 см-' обусловлена ва
лентными колебаниями ОН-группы, так как она смещается до 2660 см-1, а 
при нагревании образца данбурита наблюдается его дегидратация: при 700° 
интенсивность полосы уменьшается в 2 раза, а при 900° -  полностью исчеза
ет. Предполагается, что необходимый баланс зарядов обеспечивается соот
ветствующим замещением части Si4+ на А13+. ОН-группа замещает 0(5), свя
занный с двумя атомами бора и одним Са и лежащий в вершине почти пра
вильной тригональной пирамиды, так что диполь ОН перпендикулярен ее 
основанию В-Са-В. Данная схема подтверждается наибольшим дефицитом 
валентности на атоме 0(5) (1,915). Расстояние О-Н около 1 Á [25]. В даль
ней ИК-области (400-60 см-1) спектр характеризуется полосами поглощения 
299, 206, 137 и 99 см-1 [26]. Получен также спектр в ближней ИК-области
[27]. Данные ИК-спектроскопии см. также в [28—30].

Рамановский спектр содержит 30 четких, хорошо разрешенных линий и 
сходен со спектром топаза [28].

Методом ЭПР изучен электронно-дырочный центр [BOJ4- в необлучен- 
ных прозрачных и полупрозрачных монокристаллах с Памира и Дальнего 
Востока [31, 32]. Данный центр интерпретируется как следствие вхождения 
Вз+ в тетраэдр [SiOJ, в результате чего возникает дырка, захваченная ионом 
О- и взаимодействующая с "В. Определены величины g-фактора и констан
ты А сверхтонкой структуры, позволяющие получить информацию об элек
тронном состоянии центра [BOJ4-, его ближайшей координационной сферы, 
оценить величины кристаллических полей в дефектных местах кристалли
ческой решетки, охарактеризовать связь в дефектном тетраэдре.

Методами ЭПР и оптической спектроскопии изучены [33] центры ради
ационной окраски данбурита из скарнов Приморского края. Бесцветные 
прозрачные кристаллы данбурита под действием у-излучения приобретали 
зональную янтарную окраску, а в некоторых зонах дымчатую (обычно у ос
нования кристаллов). В облученных окрашенных кристаллах установлены 
два парамагнитных центра, связанных с разными структурными дефектами: 
центры B3+-0 -S i4+ и [BOJ4-.

Для облученных образцов данбурита характерны линии термовысвечива
ния с максимумами 140,145,188,235,275 и 290 °С. Отжиг в течение 10 мин при 
300° приводит к полному исчезновению янтарной окраски и разрушению цен
тров [BOJ4-. Приведены спектры оптического поглощения янтарного и дым
чатого данбурита. Оба вида радиационной окраски стабильны при комнатной 
температуре: не наблюдается ее ослабления после 5-летней выдержки.
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В спектре ЭПР Си2+ (прозрачные кристаллы из Тетюхе, содержащие 
0,00п% Си, по данным спектрального анализа) наблюдалась [34] одна линия 
тонкой структуры, расщепленная на четыре линии сверхтонкой структуры, 
возникающие при взаимодействии с ядром 63Си. Установлено наличие двух 
геометрически неэквивалентных положений Си2+ и ориентировка осей ло
кального электрического поля в местах расположения обоих этих ионов.

Методом ЯМР получены спектры "В, подтверждающие, что строго упо
рядоченное распределение атомов Б1 и В в Т-позициях сохраняется в струк
туре данбурита вплоть до его разложения при высокой температуре. Пока
зано, что связи В-О-В и 51-0-81 сохраняются в структуре до 960°[35].

Исследование рентгеновских А1Ау и БгКр-спектров эмиссии А1К- и Б ^ - 
спектров квантового выхода показало, что на электронную структуру окси- 
анионов А1 и Б1 влияет не только тип БЮ-радикала, но и характер катионно
го окружения. Максимум поглощения ЕК для Б1 в данбурите 15,9 эВ[36].

Экспериментально определены скорости упругих волн (а*) в данбурите 
из Тетюхе, Дальний Восток, в разных напралениях при атмосферном давле
нии; их смещение оказалось в пределах 4,10-8,41 км/с, выше, чем в полевых 
шпатах. Уточненные на ЭВМ упругие константы (сл10п • дин/см-2, 
5Д.10-13 см/дин, коэффициент достоверности Я = 5,6 • 10-3) [37, 38]:

¡к с!к 1к

11 13,08 9,70 66 7,49 13,35
22 19,80 539 12 4,97 -1,98
33 21,10 5.62 13 6,44 -2,65
44 6,40 15,63 23 3,42 -0,31
55 5,98 16,72

Средние значения по Фойгту-Реуссу-Хиллу: Е = 15,60; С = 6,42; К = 9,18 
и постоянные Ламе: X =4,97; р = 6,39 (105 кг/см2). Средние скорости упругих 
волн юр = 7,72; = 4,63 (км/с) [37, 38].

Определены низкотемпературная теплоемкость, стандартная энтропия 
и упругие свойства [39]. Удельная магнитная восприимчивость 
5,833 ■ 10-6 мз/кг [40].

Микр. Погасание прямое. Удлинение (+). Двуосный (-). Пл. опт.осей 
(001). = Ь; п8= 1,633-1,639, пт= 1,630-1,636, пр= 1,627-1,633; п8 -  пр= 0,006;
2У = 80-90°. Дисперсия сильная, г> и.

Детальные исследования оптических свойств см. в [41—43].
Хим. Теор. состав: БЮ2 -  48,93; В20 3 — 28,32; СаО -  22,75. Состав харак

теризуется большим постоянством. Незначительная часть Са может заме
щаться Ыа, К, М§ и Ре; Б1 замещается А1.

Анализы:

N320
1 2

к2о - -

М£0 0,40 Сл.
СаО 22,37 23,07
МпО - -

В2Оз 27,44 27,74
А 1 2о 3

0,86 0,231-е20 3
БЮг 48,15 48,35
н2о+ - -

н2о- - -

3 4 5 6
- - 0,36

0,40 0,39 Н е обн.
0,11 036 034 0,08
2239 22,74 22,83 2336

- - - Н е обн.
28,56 26,43 26.27 26,40
0,22 0,20 0,20 0,20
0,44 0,53 0,54 0,32
48,22 48,90 48,75 48,36

0,23
0,060 3 2
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Сумма 99,73* 99,93* 100,16 99,862* 99,583* 100.244*
Уд-в. - - 2,998 - - -

- - 1,636 1,637 1,637 1,636
»т - - 1,633 1,632 1,632 -

пр - - 1,630 1,630 1.630 1,630

1«0С

- - 0,006 0,007 0,007 0,006
2V - - 88°22' - - 90

’ В том числе п.п.п. -  0,50 (ан. 1), 0,54 (ан. 2).
2* В том числе Б -  0,10.
3* В том числе Р -  0,06.
4* В том числе С 02 -  0,67; не обн. -  РеО, Р2О5, У205, БЮ.
1 -  из доломита, Данбери, шт. К оннектикут, США (по Дана, 1892); 2, 3 -  из 

метаморфизованных известняков: 2 -  Ла-Сирена (М ексика), анал. Купфербю ргер [44], 
3 -  Торку, преф. М иязаки [9]; 4 -8  -  из известковых скарнов: 4, 5 -  хр. Сихотэ-Алинь, 
анал. Больш акова [45], 6 -  Каньонское м-ние (среднее течение р. Колымы, Северо- 
Восток, Сибирь) [46].

7 8 9 10 1 1 12

Na20 - Н е обн. - - - 0,07
К20 - II - - - -
MgO - 0,28 Не обн. Не обн. - 0 ,1 1
CaO 23,26 22,85 23,76 22,76 23,00 2 2 ,1 0
MnO 0,05 — Н е обн. Н е обн. - 0,01
B3O3 27,35 26,30 28,10 28,38 29,33 27,65
Al^O^ - 0,30 Н е обн. 0,03 Сл. 0,42
Fe? 0^ 0,35 0,40 м 0,05 - -

Si0 3 48,45 49,78 48,01 48,54 47,84 49,18
н2о+ - 004 0,25 - Не обн. -
H3O - 0,40 0,08 -

Сумма 100,32* 99,95 100,03 100,132* 100,17 100,083*
Уд. в. 3,01 2,98 2,991 - - 2,98
ns 1,636 1,633 1,635 1,638 1,636 1,635
Я |И 1,633 1,629 1,633 1,633 - 1,633
n p

1,630 1,626 1,630 1,631 1,630 1,630
n g - n p 0,006 0,007 0,005 0,007 0,006 0,005
2V -90 Больш ой 87 - - 80

* В том числе С 02 -  0,18; п.п.п. -  0,38.
2* В том числе С 02 -  0,13; п.п.п. -  0,16; Б 0 3 -  не обн.
3* В том числе РеО -  0,26.
7 -  среднее течение р. К олы м ы , анал. Зотова [47], 8 -  Д альнегорское м-ние 

(Приморье) [48]; 9 -  из магнезиальных скарнов Воет. Сибири, анал. Никитина [49,50]; 10 -  
конкреции нз надсолевой доломит-ангидритовой толщ и севера Сибири (зал. моря 
Лаптевых) [51]; 11 -  конкреции из гипсово-ангидритовой толщи, Средняя Азия [52]; 12 -  из 
ксенолита осадочных пород в андезите, М агловец. Словакия [53].

Хим. анализы данбурита из субредкометальных миароловых пегматитов 
см. в [54].

Эмпирические формулы (расчет по кислородному методу); для ан. 6 -  
(Ca|iQ3MnQiQjNäg()3)Bj^2[(Si2i{)3AlQiQjFe()jQ|)Og] (0,85% CaO вычтено для связи 
с 0,67% С 02 в молекулу кальцита); для ан. 12 -  (C a^N a^ , Mg^, Feo oi)l>00 х 
х (Ва, 95А10 0з), 97Si2 01Og 00H006.
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Определены изотопный состав бора и кислорода в данбурите из разных 
скарновых месторождений и рудопроявлений: ПВ/10В = 3,90-4,1; 5|80  = 2,2% с  

(Дальнегорское м-ние); от 10,3 до 10,8 (Ак-Архар, Средняя Азия); 15,0 (Уч- 
кошкон, Средняя Азия); 17,4 (Титовское м-ние, Якутия) [55, 56]. Более вы
сокие значения 5180  отмечены [57] для седиментационно-диагенетических 
данбуритов из гипсов, ангидритов и каменной соли (29,7-33,2) (юго-восток 
Туркменистана) и эпигенетически-измененных данбуритов из гипсоангидри- 
тов (22,1-28,6%с).

Нейтронно-активационным анализом в данбурите из скарновых место
рождений определены [23] Eu -  (0,02-0,61) • lfr4 % и Yb -  (0,04-0,57) - 10-4 %. 
Элементы-примеси данбурита Дальнегорского м-ния исследованы [58] инст
рументальным нейтронно-активационным анализом мономинеральных 
проб и методом нейтронно-активационной радиографии; определены при
меси редкоземельных, редких и некоторых других элементов.

Состав газовой фазы, закапсюлированной в вакуолях во включениях в 
данбурите из Дальнегорского м-ния, -  N2, СО, СН4, С02[15].

Диаг. исп. В НС1 не растворяется без предварительного прокаливания. По
рошок данбурита сплавляется п.п.тр. в бесцветное стекло (зеленое пламя).

Повед. при нагр. На кривой ДТА имеется эндотермический пик при 
1022°, соответствующий плавлению. В результате длительного прокалива
ния при 930° наблюдалось образование волластонита и кристобалита, при 
1050° -  Ca-Si-стекла с тригонально координированными атомами В [26]. По 
другим данным [35], при 1000° разлагается на кристобалит, пары В2Оэ и 
CaSi03. См. также [59].

Нахожд. Широко распространен. Известны гипогенные и экзогенные 
данбуриты. Связан пространственно и генетически с магматическими, кон- 
тактово-метасоматическими и осадочными породами. Встречается в пегма
титах, кварцевых жилах, редко в грейзенах, гранитах, в скарнах и скарнои- 
дах, в гипсово-ангидритовых и галогенных породах.

В магматических породах встречается в виде единичных зерен, гнезд и 
прожилков. Наблюдался в пегматитах в ассоциации с клевеландитом [60]; в 
калиевых сиенитах (выполнение трещин) -  в ассоциации с кварцем, адуля
ром, амфиболом ; в гранитах обнаружены кристаллы данбурита среди хло
рита; в грейзенизированных дайках аплита -  в ассоциации с топазом, турма
лином, касситеритом, арсенопиритом [61].

Известен [54] в некоторых турмалинсодержащих субредкометальных 
пегматитах Центр. Забайкалья, Памира, Непала, США, Чехии и в редкоме
тальных пегматитах Мадагаскара. В друзовых парагенезисах субредкоме
тальных пегматитов Малханского поля Центр. Забайкалья является одним 
из распространенных акцессорных минералов околомиароловых комплек
сов и материала заполнения миарол. В лепидолит-клевеландитовых компле
ксах (жила Орешная) сростки кристаллов (до 0,3 х 1 см) данбурита часто по
крывают кристаллы полихромног отурмалина. В околомиароловых зонах 
кислотного выщелачивания (жилы Октябрьская и Соседка) щетки много
численных кристаллов (до (3—4) х 10 мм, редко 2 х 10 см) данбурита обрас
тают кристаллы кварца, турмалина и К-п.ш.

В контактово-метасоматических месторождениях наиболее крупные 
скопления приурочены к известковым боросиликатным скарнам, связанным 
с метасоматическим замещением известняков бороносными гидротер
мальными растворами. На Дальнегорском м-нии (Приморье) [48] развит в 
Левобережном участке только в пределах скарновой залежи в ассоциации с
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гранатом и датолитом (ранний этап скарнирования). Мощность данбурито- 
вых зон 0,5-3,0 м. По данбуриту метасоматически развивается датолит. В 
позднюю, сравнительно низкотемпературную стадию разлагается с выно
сом бора и замещается агрегатом кварца и кальцита. См. также [62]. В круп
ных полостях встречаются хорошо развитые кристаллы (длиной до 40 см), 
которые при наложении поздних процессов скарнирования замещены зо
нально (от периферии к центру) гранатом, геденбергитом, аканитом, квар
цем, датолитом и кальцитом. Термобарогеохимические исследования пока
зали [63], что процесс образования псевдоморфоз по кристаллу данбурита 
начинался с периферии кристаллов при температурах более 350° и заканчи
вался замещением их центральных частей при 130-150°; прослежена и гео
химическая эволюция среды минералообразования.

По результатам исследования газово-жидких включений в данбурите, 
датолите и ассоциирующих с ними минералах образование данбурита проис
ходило в интервале 420-310° [14], по другим данным 380-260° [64].

Разностороннему изучению данбурита и других минералов бора Дальне
горского м-ния посвящены многочисленные работы, рассматривающие ти- 
поморфные свойства минералов бора, происхождение эндогенных борных 
месторождений, распределение боросиликатного оруденения в известковых 
скарнах [23, 64-70].

В скарново-боросиликатном м-нии Ак-Архар (Памир) [48] является са
мым обильным минералом боросиликатной стадии минералообразования. 
Образовался частично одновременно с аксинитом, но в основном позднее 
его. Ассоциирует с реликтовыми геденбергитом и андрадитом и более позд
ним датолитом. Встречаются мономинеральные залежи крупнозернистого 
данбурита. Замещается кварцем, датолитом.

В Каньонском скарново-оловорудном м-нии (Колыма) развит только в 
одном скарновом теле в ассоциации с геденбергитом, андрадитом, аканитом, 
датолитом, скаполитом, турмалином, волластонитом, кальцитом, флюори
том [46,47]; образуется по геденбергиту [61].

В скарнированных известняках хр. Сихотэ-Алинь (Приморье) [45] при
урочен к массивным крупнозернистым скарновым породам (кристаллы до
4-6 см) в ассоциации с датолитом, кварцем, андрадитом, кальцитом и геден
бергитом (незначительные количества). Реже содержится в тонкополосча
тых разностях скарнов. Образует агрегаты крупных (до 6 см) сросшихся 
кристаллов, а также друзы и щетки в мелких пустотах породы.

Известен также в м-ниях Учкошкон (Киргзия), Саяк-1У (Казахстан) [54]; 
Данбури (шт. Коннектикут) (Бапа, 1892) и Руссел (шт. Нью-Йорк) [71, 72] в 
США; Скопи (Швейцария) (Папа, 1892); Обира (преф. Ойта), Тороку и Обу- 
ки (преф. Миядзаки) в Японии [42, 73]; в известняках Дамарской системы 
Юго-Зап. Африки [74]. В Ла-Сирена (Мексика) [44, 75] развит в перекри- 
сталлизованных и несколько метаморфизованных известняках в контакте с 
основной дайкой. Данбуритовая минерализация, приуроченная к доломито
вым телам в метапелитах (Италия), связывается предположительно с вулка
нической активностью [76].

Для магнезиальных скарновых комплексов не характерен [20]; известны 
находки данбурита в отдельных магнезиально-скарновых месторождениях, где 
связан с известково-скарновыми наложениями или с более поздним магматиз
мом. Отмечался в Титовском м-нии (Якутия) [55]. В Таежном м-нии (Алданский 
щит) встречено [49] гнездо крупнокристаллического данбурита в измененной 
околоскарновой пироксен-полевошпатовой породе. В одном из месторождений
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Воет. Сибири найден [50] в кальцитовой жиле мощностью 1,7 м, наложенной на 
скарны. Образует в крупнокристалическом кальците гнезда и прожилки (мощ
ностью до нескольких дециметров) радиально-лучистых агрегатов. Отдельные 
призматические кристаллы достигают 3 см в длину и 0,5 см в поперечнике. Вы
деляются два типа ассоциаций по железистости: 1 - е  кальцитом, дравитом 
(бесцветным в шлифе), тремолитом, тальком; 2 - е  кальцитом, густоокрашен- 
ным турмалином, магнетитом, ильваитом, хлоритом, тальком. Изучены [49] па
рагенезисы данбурит+кальцит, данбурит+тальк, данбурит+магнетит.

Температура гомогенизации газово-жидких включений данбурита из ме
сторождения боросиликатов в Средней Азии 60-600°[13]. В интервале 
60-400° включения гомогенизируются главным образом в жидкую фазу, а 
свыше 400° -  преимущественно в газовую. Эти данные свидетельствуют о 
том, что образование боросиликатов начинается в конце скарнового этапа, 
но основная масса формируется в постскарновый этап. Сложный фазовый 
состав включений, содержащих такие минералы-узники, как кальцит, дато- 
лит, ботриолит, свидетельствует о широкой изменчивости физико-химиче
ских условий при образовании данбурита. Для дальнегорского данбурита 
температура гомогенизации включений 285-300°[15], более высокая для 
включений из корневых частей кристаллов и более низкая -  для включений 
из головок кристаллов.

Экзогенный данбурит, связанный с осадочными породами, встречается в 
виде желваков и конкреций среди гипс-ангидритовых, доломит-ангидрито- 
вых пород галогенных формаций. В соленосных отложениях нижнего кемб
рия Воет. Сибири выделяются данбуритсодержащие доломит-ангидритовые 
горизонты, прослеженные во всех скважинах Илгинской впадины [77-79]. 
Микрокристаллический данбурит образует мелкие оолиты и желваки диа
метром от 0,05 до 8 мм (преимущественно от 0,5 до 3 мм). Широко, но нерав
номерно распространены конкреции данбурита (от 0,5 до 35 мм) в надсоле- 
вой толще на севере Сибири (Хатангский зал. моря Лаптевых) [51], будучи 
приуроченными преимущественно к пачкам слоев ангидритов, обогащен
ных терригенными и вулканогенными компонентами. Характерна приуро
ченность данбурита к определенному литолого-стратиграфическому гори
зонту гипс-ангидритовых пород в Средней Азии [52]. Входит в состав желва
ков-стяжений (от 2 до 35 мм в диаметре) неправильной и округлой формы, 
неравномерно распределенных в гипсе. Образует мельчайшие (0,01-0,05 мм) 
хорошо ограненные призматические кристаллики, сцементированные вто
ричным гипсом; единичные кристаллики (0,8-1,0 мм) содержатся в основной 
гипсовой массе. В хемогенной ангидритовой толще верхней юры Узбекиста
на [80-82] развиты округлые скопления (до 3—4, редко 6 см) порошковатого 
мелоподобного данбурита. Известен также на Украине [83]; в ангидритовых 
толщах Южн. Гарца [84,85]; в ангидритовой серии Верра Южн. Бранденбур
га (Германия) [86]; установлен в ангидрите на глубине 1075 м в керне сква
жины, пройденной в бассейне Парадокс, шт. Юта (США) [87].

Путем термодинамического анализа дана [88] количественная оценка 
модели формирования данбурита (и датолита) в процессе галогенеза при 
взаимодействии захороненной рапы солеродного бассейна с соленосными 
отложениями. Необходимыми условиями являются обогащение захоронен
ных растворов Са в процессе их прямой метаморфизации; насыщение рас
творов кремнекислотой при выщелачивании аморфного кремнезема из вме
щающих отложений; поддержание pH растворов не ниже 4,3-5,0; отсутствие 
наложенных процессов, понижающих pH.



Данбурит 561

(волластонит)

а

- 6  - 5  - 4  -3  -2
_______ I C aB ^O g

-1
б

1 Si02 (кварц)+
О

CaSi03
(волластонит)

\ Ч
-1 NNI » 1

- 6  - 5  - 4  -3  - 2  -1
lg*S i(O H )t(M ))

Фиг. 106. Фазовая диаграмма системы C aO -S iO ^ i^ O j-C O ^ l^ O  (по Семенову и др. [92])
а -  при 573,15 К; б -при  473,15 К

Для данбуритов разных генетических типов исследованы температур
ный режим и геохимические условия образования [61].

Изм. Замещается кварцем и кальцитом, часто с образованием псевдо
морфоз. Иногда псевдоморфозы по кристаллам данбурита имеют более 
сложный минеральный состав [63].

Отл. Макроскопически очень похож на топаз. Отличается от него отсут
ствием спайности, несколько меньшими твердостью и удельным весом, 
большим углом оптических осей.

Практ. знач. Возможно применение данбуритового сырья как микроудо
брения [89].

Искусств. Синтезирован гидротермальным методом из смеси Н3ВОэ, 
СаС03 и Si02 (кварца) при давлении /н2<э = 1000 бар в интервале температур

449-810° и ^н2о = 2000 бар при Т  = 291-770° [90]. Получен [49] при взаимо
действии в водном растворе буры, СаС12, НС1 и метасиликата натрия (или 
кварца) с известняком, PKlo ~ 350 атм, Т = 360-400°. Серия опытов по син
тезу данбурита (и датолита) [91] при давлении 350 атм и Т = 300-400° пока
зала, что данбурит образуется при взаимодействии борсодержащих растворов 
со смесью кальцита и кварца в интервале значений pH = 6,3-8,0 загружаемого 
в автоклав раствора; наблюдались радиально-лучистые агрегаты на поверхно
сти кусочков кальцита (в интервале pH = 8,0-8,5 образуется датолит).

По данным термодинамического анализа системы Ca0-Si02-B 20 3-C 0 2-  
Н20  [92] (фиг. 106), оптимальными условиями образования эндогенного дан-
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Т ,°С

т, °  с

Фиг. 107. М оновариантные равновесия на графике температура-концентрация Н3ВО3 
(моль/1000 г Н20 ) (по Куршаковой [48])

а -  для реакции волластонит (Бол) + кварц (Кв) = данбурит (Дб); б -  для реакции данбурит (До) = да- 
толит (Дт) + кварц (Кв)

буритового (и датолитового) оруденения являются: достаточно высокое со
держание бора в растворе, низкая концентрация углекислоты и относитель
но высокие температуры постскарнового гидротермального процесса. Исс
ледование равновесий волластонит + кварц = данбурит и датолит + кварц = 
данбурит (фиг. 107) [48] показало, что поле устойчивости данбурита харак
теризуется широким температурным диапазоном и высокой концентрацией 
бора.

При атмосферном давлении плавится при 1000° с образованием двух не- 
смешивающихся жидкостей; рассмотрены фазовые равновесия в системе 
Са0-В20 3-8Ю2, близкой к области несмесимости [59].

М ежплоскостные расстояния данбурита 
из Обиры, преф. Опта (Япония)*
Си Ка1 -излучение, 0  = 114,6 мм

ш / 4(А) Ш / ¿(А) Ш / 4(А)

011 2 5,80 310 16 2,561 004,033 20 1,932
020 2 4,38 013 10 2,471 331 2 1,911
200 8 4,02 311 25 2,431 411 6 1,898
002 45 3,86 222 20 2,351 114 2 1,836
210 10 3,65 320 2 2,283 313 8 1,816
201 100 3,57 040;321 10 2,190 024 2 1,767
121 70 3,44 203 16 2,168 332 2 1,756
211 35 3,30 123 45 2,137 412 2 1,745
112 60 3,23 140 6 2,110 124 2 1,726
220 100 2,96 141 2 2,034 150;051 40 1,709
022 25 2,90 400; 232 30 2,013 151 2 1,670

130,031 80 2.738 330;322 20 1,969 430;341 25 1,654
212 60 2,654 401;223 30 1,943 143 6 1,633

*АБТМ 13-308.
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Малеевит Ма1ееуке
Ва[В2812Ов]

Назван по имени известного болгарского минералога Михаила Найдено
ва Малеева (описан по данным Л.А. Паутова, А.А. Агаханова, Е.В. Соколо
вой, Ф. Хавторна).

Характ. выдел. Изометричные зерна размером от 0,5 до 2 мм.
Структ. и морф, крист. Ромб. с. 0 2д -  Рпта. а0 = 8,141, Ь0 = 8,176,

с0 = 9,038 А; а0 : Ь0: с0 = 0,9957 : 1 : 1,1054; Ъ = 4.
Бариевый аналог данбурита.
Топология структуры аналогична данбуритовой.
8Ю4- и  В04-тэтраэдры образуют скелет из одномерных каналов, вытяну

тых вдоль [010]. Ва имеет десятерную координацию.
Средние межатомные расстояния (А): 81-0 = 1,617; В-О = 1,473; Ва-О = 

= 2,863.
Физ. св. Тв. 7. Микротвердосгь 1018 кГс/мм2 (среднее из 15 измерений от 

997 до 1139) при нагрузке 50 г. Уд. в. 3,78 (вычисл. 3,79). Цв. белый. Бл. сте
клянный, слегка жирный. Полупрозрачный, в тонких сколах прозрачный.

В ИК-спектре имеются полосы поглощения 1149, 1093, 1012, 957, 943, 
865,735,675,632, 592, 527, 517,468 см-'.

В коротковолновом ультрафиолетовом свете люминесцирует ярким го
лубым светом.

Микр. Слабо двуосный (-). 2V = 3-5°; п% = 1,656, пт = 1,656, пр= 1,649; 
п8- п р = 0,007.

Хим. Анализ (микрозонд.) малеевита из субщелочного пегматита, Да- 
раи-Пиез (Таджикистан):

1 2 1 2

СаО Не обн. — в 2о 3 19,92 18,48-20,38
ВаО 43,64 41,80-43,70 S i02 34,86 33,86-35,75

РЬО 0,42 0,14-1.65 Сумма 98,84

1 -  среднее по 8 замерам, анал. Паутов; 2 -  пределы колебаний.

Эмпирическая формула для усредненного состава (ан. 1) при 0  = 8: 
(В а о ^ Р Ь о о  | )  I .ооВ 1,99^12,01 ̂ 8 -

Нахожд. Найден в слабо окатанной глыбе субщелочного пегматита в 
моренном материале ледника Дараи-Пиез (Гармский р-н, Таджикистан). 
Пегматит сложен эгирином, микроклином, кварцем. В меньшем количестве 
присутствуют полилитионит, ридмерджнерит, цезий-куплетскит, гиалоте- 
кит, альбит, дусматовит, пирохлор.
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М ежплоскостные расстояния малеевита, из Дараи-Пиез 
(Таджикистан)

Си8Га-изл учение, Ni-фильтр. Дифрактометр

ш ./ d(A) hkl / d{k)
011 6 6,07 205;413 1 1,650
111 3 4,86 150 3 1,603
210 10 3,62 511;243 1 1,566
121 6 3,39 044;520 1 1,514
202 3 3,03 315 1 1,475
013 5 2,83 252:053 2 1,437
221 2 2,74 532;226;415 2 1,334
031 1 2,604 524 1 1,257
131 4 2,481 444;630 2 1,215
203 1 2,419 534 2 1,189
123 1 2,323 n i 1 1,179
132 3 2,244 255:246 1 1,162
223 2 2,085 264; 641 1 1,122
033 7 2,021 346;355 1 1,107
411 1 1,929 526 1 1.067
331 1 1,880 463;446 1 1,060
240 1 1,827 455 1 1,042
015 2 1,758 180 1 1,014

403;422 3 1,688 281 1 0,985
366 1 0,947

ПРОЧИЕ АНАЛОГИ ПОЛЕВЫХ ШПАТОВ

С Т Р У К Т У Р А  Т И П А  Б А Н А Л Ь С И Т А  

ГРУППА БАНАЛЬСИТА

Сингония Пр. гр «0 Ьо со Уд. в. Ссылка

Банальсит
BaNa2[Al2Si20g]2

Ромб. Ibam 8,496 9,983 16,755 3,06 [1]

Стрональсит
SrNa2[Al2Si2Og]2

Ромб. Ibam 8,415 9,901 16,729 2,95 [2]

Лисетит Ромб. Pbcn 8,543 9,654 16,520 2,73 [3]*
CaNa2[Al2SÎ20g]2 (псевдо

симметрия)
‘ У казанная в оригинале нестандартная пр.гр. РЪс2t и парам етры  a 0 = 8,260, 

b о = 17,086, с0 = 9,654 А приведены в соответствие с установкой банальсита исходя из 
соотношений: а0 = Ь/2, Ь0 = сор, с0 = 2аор А (ор -  параметры лисетита в оригинале).

Взаимоотношения ячеек минералов группы банальсита и санидина мо
гут быть рассмотрены не только на основе “альтернативной” ячейки сани
дина Тэйлора, но и на основе “стандартной” ячейки санидина Смита и 
Ринальди [4] -  для санидина: а' = 1/2 [012] = 9,160, Ь' = 1/2 [012] = 9,160, 
с' = [100] = 8,564 Â; а ' = Р' = 90, у7 = 90,660°; V = 716, Â3; для банальсита: 
а' = а = 8,496, Ь' = b = 9,983, с' = с/2 = 8,378 Â ;a ' = P ' = y  = 90о°; V = 710,6 Â3; 
для стрональсита: а' = а = 8,407, Ь' = Ь = 9,886, с' = с/2 = 8,345 Â; а ' = Р' = 90°;
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V = 693,5 À3; для лисетита: а' =Ы2 = 8,543, ß' = с = 9,654, с' = а = 8,260 Ä; 
а ' = ß' = у7 = 90°; V7 = 682,4 À3 (см. также фиг. 99, 100).

Кремнекислородные каркасы в структурах минералов группы банальсита 
аналогичны и соответствуют типу UDUD (U -  up -  вверх, D -  down -  вниз), вы
веденному Смитом и Ринальди для каркасных силикатов, построенных на ос
нове 4-членных колец из разноориентированных [(81,А1)04]-тетраэдров [4].

Литература

1. Haga N. // Miner. J. Jap. 1973. Vol. 7, N? 3. P. 262-281.
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4. Smith J.V., Rinaldi F. // Miner. Mag. 1962. Vol. 33, N° 258. P. 202-212.

Баналъсит Banalsite
BaNa2[Al2Si2Cy2

Назван по составу [1].
Характ. выдел. Пластинки, уплощенные по (001), не превышающие 1 см 

в поперечнике. Обычно переполнены газово-жидкими включениями и 
включениями сопутствующих марганцевых минералов [1].

Структур, и морф, крист. Ромб, с С2® -  1Ьат. а0 = 8,50, Ь0 = 9,97, 
с0 = 16,72 А; а0 :Ь0 :с0 = 0,853:1:1,678; Р = 1416,9 А [1]; ^  = 8,496, Ь0 = 9,983, 
с0 = 16,755 А; а0 : Ь0 :с0 = 0,851 : 1 : 1,678; V = 1421,1 А3 [2] -  оба из “Марган
цевой” шахты Беналт, Сев. Уэльс; а0 = 8,497, Ь0 = 9,983, с0 = 16,756 А; 
а0 :Ь0: с0 = 0,851:1 : 1,678; V = 1421,3 А3 [3,4] -  из “Марганцевой” шахты Ши- 
ромару, Япония. 2  = 4. Псевдопериод с/2 (удвоение параметра с следует из- 
за наличия слабых дополнительных рефлексов / = 2л); субъячейка имеет 
симметрию Сттт [2].

Кристаллическая структура (по [2]) подобна полевошпатовой, но имеет 
наибольшие отклонения среди полевошпатовых аналогов. В непрерывном 
каркасе из соединенных всеми вершинами (8цА1)04-тетраэдров выделяются
4-членные и 8-членные кольца в плоскости аЬ (элементарный слой) и 
6-членные в плоскости Ьс (фиг. 108). Крупные атомы Ва и меньшие по разме
рам атомы Иа образуют чередующиеся слои, параллельные (001) на уровнях 
г = 0,25 и 0,75 и г = 0,00 и 0,50 соответственно. Координация атомов Ва -  10; 
восемь из десяти связанных атомов кислорода образуют искаженную квад
ратную антипризму. Координация Иа -  6 (полиэдр неправильной формы 
(фиг. 109). Атомы Иа в структуре банальсита, как и в структуре альбита, 
сближены и находятся на еще более коротком расстоянии (3,556 А против 
3,92 в альбите). Анизотропии тепловых колебаний для атомов N8 в отличие 
от структур низкого и высокого альбитов не обнаружено. То же для Ва в от
личие от структуры цельзиана.

Конфигурация (8цА1)04-тетраэдров в 4-членных кольцах элементарного 
слоя отличается от таковой в структурах полевых шпатов и парацельзиана, 
в которых тетраэдры ориентированы вершинами попарно то вверх, то вниз 
(см. фиг. 99, а, б); в банальсите они направлены поочередно вверх и вниз (см. 
фиг. 99, в), так что их вершины находятся в плоскости зеркального 
(Ясг = 1,00) и скользящего зеркального (рсг = 0,75) отражений. Трансфор
мируясь под действием данных элементов симметрии, элементарные слои 
сочленяются вдоль оси с с образованием только 6-членных колец (см.
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Фиг. 108. Кристаллическая структура банальсита в проекции вдоль оси а (по Х ага [2])
Пунктирные линии — связи атомов Na и Ва с соответствующими атомами кислорода для 

показа координационных многогранников

фиг. 100, в), в то время как в санидине и парацельзиане в этом направлении 
возникают 4-членные и 6-членные кольца (см. фиг. 100, а,б).

Межатомные расстояния (А):

Т(1>-0(1) = 1,689 
Т(1>-0(3) = 1,680 
Т(1)—0(4) = 1,674 
Т(1>-0(5) = 1,690

Т(2>-0(2) = 1,669 
Т(2>-0(3) = 1,691 
Т(2>—0(4) = 1,684 
Т(2>-0(5) = 1,686

Среднее 1,683 Среднее 1,680
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У

Фиг. 109. Натриевый (в) и бариевый (б) координационные многогранники в структуре ба- 
нальсита в проекции вдоль оси с (по Х ага [2]); 0(1 >-0(5) -  позиции кислорода

Судя по тождественным (в пределах ошибки) средним расстояниям 
Т(1)-0 и Т(2)-0, 81 и А1 в независимых тетраэдрических позициях распреде
лены неупорядоченно, что неожиданно для минерала с отношением : А1 = 
= 1 : 1 и не согласуется с правилом Левенштейна. Допускается, что неупоря
доченное 81/А1-распределение может быть имитировано (как в ортоклазе) 
уравновешенным субмикроскопическим двойникованием мельчайших пла
стинок банальсита, хотя в каждой из сдвойникованных ламелей кремний и 
алюминий строго упорядочены.

N3- 0 (1) = 2,697, 2,393 В а-0(2) = 2,923
N3- 0 (3) = 2,594 В а-0(3) = 2,757
N 3-0(4) = 2,363 В 3-0(5) = 2,956

Среднее 2,501 Среднее 2,870

Расстояния Na-O в банальсите меньше, чем в альбите, а В а-0 меньше, 
чем в цельзиане, парацельзиане и гексацельзиане, что указывает на более 
плотное объемное заполнение катионных полиэдров, чем в полевых шпатах 
и других полевошпатовых аналогах.

Хорошо образованные кристаллы не наблюдались. Главные формы оп
ределены на федоровском столике в шлифах: (ПО), (112), (121), (212) и (001), 
узкая грань по (521) (ориентировка структурная). Плоскости, по которым 
ориентированы пылевидные включения черных марганцевых минералов 
в банальсите, соответствуют плоскостям (121), (212), (212), (110), (011),
(111), (ill), (012), (012) и (001).

Физ. св. Сп. по (110) и (001) хорошая, под прямым углом. Тв. 6. Уд. в. 
3,027-3,065 [1] (вычисл. 3,045 [2]). Цв. белый [1] или розовато-белый [3, 4]. 
Прозрачный или полупрозрачный в тонких сколах. Бл. перламутровый на 
сколах и пл. сп. Переполненные газово-жидкими включениями пластинки 
непрозрачные, молочно-белые.

Микр. В шл. прозрачный. По периферии неправильных зерен наблюда
лись прямоугольные зоны роста [4]. Двуосный (+). Ng = b, Nm = a, Np = с, 
ng = 1,5775, пт = 1,5710, пр = 1,5695 (Na); ng -  пр = 0,0080; 2V = 41°. Угол Ng со 
спайностью (110) 50° (вычисл. 49°32') [1].

37 Минералы, том V Выл I
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Хим. Теор. состав: Иа20  -  9,40; ВаО -  23,24; А120 3 -  30,92; 8Ю2 -  36,44. 
Соответствует составу цельзиана, в котором половина атомов Ва замещена 
на вдвое большее число атомов №.

Анализы:
1 2 3 4 5

Ыа20 8,92 8,43 9,84 9,46 10,25
к 2о 0,75 0,66 0,00 - 0,08
м § о 1,11 1,00 0,04 - -

СаО 1,76 0,81 0,07 - 0,14
БЮ - - - 4,03 6,63
ВаО 22,73 21,99 20,20 19,19 13,58
МпО 0,28 0,03 — - _

А12Оэ 29,13 31,20 31,44 31,27 31,23
бю 2 35,75 34,74 36,00 37,04 38,00
н 2о + Не опр. 1,08 - - -
Сумма 100,43 99,94 97,80 100,00 100,00
Уд. в. 3,027 3,065 - - -

1 ,2 - из "М арганцевой" шахты Беналт, Карнарвоншир, Сев. Уэльс, анал. Хей [1];
3 -  Бирма [5] (в том числе БеО -  0,07); 4 -  из "М арганцевой" шахты Ш иромару, Япония, 
микрозонд. [3, 4]; 5 -  из прожилков в пироксенитах Ж идойского массива, Сев. Прибай
калье, микрозонд. [6].

Анализы рассчитываются на формулы (на 16 атомов О):

1 — ^ а 0,97^ а 1.88^-0.Ю^-'а 0 .2 1 ^ ё 0 ,1 8 ^ П 0 .02^ Ь ,74^ 1з ,8 9® 1б ] ’

2  — ^ а 0 ,9 5 ^ а 1,80^-0,09^-'а 0 ,1 0 ^ ё 0 ,1 6 ^ П0,00 ̂ ^4 .0 6 ^ * 3 ,8 3 ^ 1 6

3 — (Ва088Са0>01)089 Ка210[А140881з>96С)16];

4 — (®ао,81̂ *Ь,25̂ 1,06 ^ а1,9в1А1з.97̂ 4,0()О16];

5 _ (Ва0,57̂ ’1Ь,41̂ а0.02)1.00 ̂ а2.11 [А1з.9,814.04О16 ] •
Предполагается, что А1 может изоморфно замещаться К%, №  -  калием, 

Ва -  кальцием [1]. К сожалению, в ан. 1-3 -  не определяется стронций, со
держание которого существенно в ан. 4 и 5, что указывает на проявление не
ограниченного изоморфизма Ва <-> 8г в раду банальсит-стрональсит [6] (см. 
также “Стрональсит”).

Диагн. исп. Разлагается НС1 (1: 1) с образованием бесцветного осадка [1].
Нахожд. Впервые описан из “Марганцевой” шахты Беналт, п-ов Ллайн, 

Карнарвоншир, Сев. Уэльс, в прослоях среди марганцевой руды и в подсти
лающих глинистых сланцах и песчаниках. Ассоциирует с кальцитом, бари
том, тефроитом, аллеганитом, якобситом, натролитом. Образовался, веро
ятно, в результате метаморфизма под воздействием долеритового силла [1]. 
В железо-марганцевом м-нии Лонгбан железорудного района Центр. Шве
ции банальситовые прожилки секут полевошпат-биотитовые гнейсы, под
стилающие рудное тело [4, 7]. Оба месторождения характеризуются высо
кой степенью термального метаморфизма. В “Марганцевой” шахте Широ
мару вблизи Токио, Япония, банальсит найден в слабо метаморфизованных 
метаграувакках пренит-пумпеллиитовой фации. Банальситовые прожилки с 
серандитом и небольшим количеством цельзиана здесь секут подстилающие 
рудное тело породы цельзиан-кимритового состава с альбитом, анальцимом 
и гематитом [3,4].
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В районе жадеитовых рудников Бирмы отмечается единичная находка 
банальсита в серпентизированных ультраосновных породах в ассоциации с 
жадеитом, юриитом, хромитом экерманитом и хлоритом [5]. Образование 
данной ассоциации связывается с Иа-метасоматозом ультраосновных пород 
(процессами серпентинизации и жадеитизации).

В Жидойском массиве вблизи Иркутска, Сев. Прибайкалье, банальсит, со
став которого постепенно переходит в пределах одного и того же зерна в стро
нальсит, установлен в ассоциации с поздними минералами: анальцимом, натро
литом, канкринитом, пренитом, анкеритом, баритом, а также с К-п.ш., эгирин- 
авгитом, биотитом и гроссуляром в прожилках, секущих пироксениты. Здесь 
он образовался, вероятно, в результате метасоматического изменения пирок- 
сенитов при внедрении в них жильных интрузий ийолитов и фойяитов [6].

М ежплоскостные расстояния банальсита из Лонгбан, Швеция [4]* 
СиКц-излучение, Ni-фильтр, D = 114 мч

ш / 4 ( A ) Ш / 4(A) ш / 4(A)

002 80 8,50 116;224 40 2,56 - 20 1,710
110 50 6,50 0,40; 134 10 2.50 - 10 1,692
112 90 5,20 0,26; 321 20 2,44 - 10 1,666

200; 004 60 4.20 042 10 2,39 - 10 1,636
202 70 3,77 314 10 2,28 - 10 1,621
114 100 3,53 330; 240 20 2,16 - 10 1.575
024 80 3,21 127; 332 80 2,09 - 20 1,559
130 50 3,10 - 10 2,06 - 10 1,525
204 50 3,00 - 20 1,994 - 10 1,504
132 80 2,90 - 30 1,957 - 10 1,488
310 10 2,74 - 10 1,910 - 20 1,478
125 30 2,65 - 10 1,874 - 10 1,453

312; 231 10 2,60 - 20 1,765 - 20 1,430

*В оригинале интенсивности указаны в 10-бальной ш кале. Приводится еще 19 слабых 
линий в интервале 1,400-1,057 А. АБТМ 23-650.
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Стрональсит 81гопа1яКе
8гКа2[А128120 8]2

Назван по составу [1,2]. Стронциевый аналог банальсита.
Характ. выдел. Агрегат плохо образованных мелких (0,5-1 мм) коротко

призматических зерен.
Структ. и морф, крист. Ромб. с. ТУ̂к-1Ъат или СЦ-АЬсй. а0 = 8,407, 

Ь0 = 9,886, с0 = 16,691 А; а0:Ь0:с0 = 0,850 : 1: 1,688; У= 1387,2 Аз [1]; л0= 8,415, 
Ь0 = 9,901, с0 = 16,729 А; Оо: Ь0 : с0 = 0,850 : 1 : 1,690; V = 1393,8 Аз [2] -  оба для
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м-ния Рендай. Для образцов с горы Оса: = 8,444, Ь0 = 9,929, с0 = 16,739 А;
а0:Ь0 :с0 = 0,850: 1: 1,686; V = 1403,4 А3 [2]; а0= 8,411, Ь0 = 9,883, с0 = 16,690 А; 
До: Ь0: с0 = 0,851: 1 : 1,689; V = 1387,4 А3 [3]; Ъ = 4. Небольшие колебания пара
метров, по-видимому, обусловлены вариациями в химическом составе стро- 
нальсита, содержащего в том или ином количестве примесь бария. Кристалли
ческая структура не уточнена. Очевидна ее близость к структуре банальсита.

Ромбо-дипирамидальный или ромбо-пирамидальный вид симметрии. 
Кристаллы не известны.

Физ. св. Сп. отсутствуют. Тв. 6 У2* Уд. в. 2,95. Вычисл. 2,943 (для состава 
8г09Вао 1Ка2[А128120 8]2). Цв. белый. Черта белая. Бл. стеклянный [1].

Микр. В шл. бесцветный. Двуосный (+). Щ  = Ъ, Л/т = а, Л/р = с. Пл. опт. 
осей (100). пк = 1,574, пт = 1,564 (вычисл.), пр = 1,563; пв - п р = 0,011; 2У = 32°. 
Дисперсия опт. осей неразличима [1, 2]. Оптическая ориентировка анало
гична банальситовой, показатели преломления ниже.

Хим. Теор. состав: Иа20  -  10,16; 8Ю -  16,99; А120 3 -  33,44; 8Ю2 -  39,41.
Анализы:

1 2 3 4 5 6 7
ИагО 11,89 9,99 9,90 10,08 10,12 9,98 10,10
СаО 0,04 0,17 0,40 0,42 0; 41 0,25 0,57
БЮ 1535 15,72 17,68 17,44 17,11 13,56 12,09
ВаО 2,44 2,29 1,23 0,64 0,80 4,33 5,22
А120 3 32,63 32,70 32,82 32,92 32,30 32,45 32,88
БЮ? 37,95 39,13 3837 38,68 38,87 39,12 39,49
Сумма 100,31 99,90 100,60 99,61 99,61 99,69 100,35

8 9 10 11 12 13 14

Ыа20 9,92 10,07 9,99 9,36 11,23 10,39 10,80
СаО 0,13 1,43 0,07 0,02 0,14 0,23 0,23
БгО 9,85 7,70 16,04 8,64 14,12 15.81 11,64
ВаО 9,56 9,27 0,95 11,10 - — 6,61
А120 3 31,73 33,88 33,36 31,56 32,33 32,78 32,01
БЮт 38,26 38,71 39,92 39,21 40,23 40,24 38,59
Сумма 99,45 99,06 100,41 99,95 98,35 100,00 100,00

1,2 -  каменоломни Рендай, вблизи г. Коти, Япония: 1 -  [1]; 2 — среднее из 5 опре
делений [2]; 3-11 -  с горы  О са (Осаяма), преф. О каяма, Япония: 3—5 -  агрегат, выпол
няющий прожилки, 6-9 -  отдельные зерна [2], 10,11 -  отдельные частицы из прожилков в 
ж адеите, анал. Киноути, в суммы анализов входят ТЮ2 -  0,03, РеО -  0,05 и 0,03 
соответственно [3]; 1 2 - с горы  Намуайв, Хибины, Кольский п-ов, анал. П олеж аева; 
дополнительно определены ТЮ2 -  0,04, Ре20 3 -  0,25, МпО -  0,25 [4]; Ва -  не определялся; в 
сумму анализа входит Ре20 3 — 0,25; 13, 14 — из прожилков в пироксенитах Ж идойского 
массива. Сев. П рибайкалье [5]; в ан. 13 дополнительно найдены ТЮ2 -  0,54, К20  -  0,02, в 
ан. 14 -  РеО -  0,11. Все анализы микрозондовые.

Вариации в содержаниях примеси бария -  от ядер зерен к их краям (по
нижение) в стрональсите из Рендай (ВаО- 3,04—1,98), в пределах одного и то
го же зерна (ВаО -  0,00-13,58; см. также “Банальсит”) в минерале из Жидой
ского массива [5], а также от зерна к зерну в агрегате стрональсита с горы 
Оса (ВаО -  0,95-11,10) -  указывают на проявление широкого изоморфизма 
8г <-> Ва между стрональситом и банальситом [2,3,5]. Крайние составы рас
считываются на формулы:

( ^ Г0,94® а 0.04^-'а О,01)о,99 ^ а 1 ,96 ^3 .9 7 ^* 4 ,0 3 ® 1 6  ( ЙН-

(^ Г0,53®а О,46̂ -'а О.Оо)о,99 ^ 31,99 (аН‘  ̂0»
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Примесь кальция незначительна, за исключением одного образца с горы 
Оса (ан. 9), что указывает на возможность изоморфизма 8г <-> Са между 
стрональситом и лисетитом [6].

Нахожд. Впервые обнаружен в серпентиновой каменоломне Рендай 
вблизи г. Коти, Япония, в ксенолитах метабазитовых туфов, сложенных 
клинопироксеном, гроссуляром и хлоритом, в толще серпентинитов, где 
стрональсит образует тонкие прожилки с пектолитом и слаусонитом [1,2]. 
В жилах жадеитовой породы, секущих серпентиниты, стрональсит обнару
жен в виде прожилков и отдельных зерен на горе Оса (Осаяма), преф. Ока
яма, Япония, в ассоциации с гроссуляром, анальцимом и везувианом; иногда 
проникает в жадеит вдоль трещинок спайности [2, 3]. Наличие в ксенолитах 
высокобарических минералов, таких как жадеит и гроссуляр, указывает на 
высокое давление в ходе регионального метаморфизма вмещающих пород. 
Однако образование самого стрональсита проходило гидротермальным пу
тем в богатой стронцием среде (за счет разложения 8г-содержащего плаги
оклаза или других стронциевых минералов), в условиях дефицита кремнезе
ма [2]. Флюидные включения в зернах стрональсита гомогенизируются в 
жидкую фазу в интервале 110-360°, что подтверждает гидротермальное об
разование стрональсита, сопровождающееся замещением вмещающего жа
деита анальцимом и выделением рада поздних минералов при более низком 
давлении [7].

Стрональсит установлен на горе Намуайв в Хибинском массиве, Коль
ский п-ов, в редкометальных метасоматитах в ассоциации с андрадитом, вол- 
ластонитом, геденбергитом, магнетитом, куспидином, бритолитом, редкозе
мельно-стронциевым апатитом, натриево-стронциевым мелилитом, каль- 
циртитом и другими минералами. Он образовался при метасоматическом из
менении скарнированных ксенолитов ультраосновных пород, содержавших 
диопсид, рихтерит, флогопит, шорломит, титаномагнетит и мелилит [4].

В Жидойском массиве, вблизи Иркутска, Сев. Прибайкалье, стрональсит 
обнаружен в прожилках в пироксенитах в ассоциации с анальцимом, натро
литом, канкринитом, пренитом, анкеритом, баритом, К-п.ш., эгирин-авги- 
том, биотитом и гроссуляром и образовался, по-видимому, в результате ме- 
тасоматического изменения пироксенитов, вызванного внедрением жиль
ных ийолитов и фойяитов [5].

Искусств. Синтезирован гидротермальным путем из стекла стехиомет
рического состава стрональсита при 250-700° и давлении 100 МПа за время 
от 3 до 36 сут [3].

М ежплоскостные расстояния стрональсита из Рендай, 
вблизи г. Коти, Япония [2]

Си Ка  ̂ излучение, № -фильтр

ш 1 4(А) Ш / 4(А) Ш / 4(А)

002 10ш 8370 132 70 2,881 044 20 2,130
110 20 6,411 310 8 2,699 400 5 2,104
112 25 5,092 125 35 2,632 008 10 2,041
020 8 4,951 312 25ш 2,569 332 50 2,067
200 38 4,179 224 25 2,545 217 7 2.034
121 10 4,137 134 1 2,475 118 12 1,988
211 40 3,765 026 20 2,428 325 1 1,973
114 80 3,502 042 3 2,370 316 25 1,937
123 3 3,387 141 10 2,348 244 3 1,900
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ш 1 4(A) hid / 4(A) hkl / 4(A)

220 100 3,204 206 3 2,313 404 Зш 1,882
024 50 3,183 314 3 2,269 208 3 1,875
130 40 3,069 323 2 2,237 424 2 1,761
222 40 2,992 143 5 2,184 228 12 1,750
204 12 2,996 330 5 2,135 253 2 1,704

Порошкограмма очень близка к порошкограмме банальсита.
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Лисетит Ь^еШе
СаЫа2[А128120 8]2

Назван по месту находки в Лисет (Норвегия) [1]. Кальциевый аналог ба
нальсита.

Синон. Лизетит (Семенов, 1991).
Характ. выдел. Обособления неправильных мелких (до 0,1 мм) зерен, пе

реполненных мельчайшими микровключениями окружающих минералов.
Структ. и морф, крист. Ромб. с. £>2й -РЪсп (псевдосимметрия). а0 = 8,260, 

Ь0 = 17,086, с0 = 9,654 А; а0:Ь0 :с0 = 0,483 : 1 : 0,565; V = 1362,5 АЗ; г  = 4 [1,2]. 
Истинная симметрия описывается нестандартной пр. гр. РЬс21. Приведение 
в соответствие с установками банальсита и стрональсита: а' = Ы2 = 8,543, Ь' = 
= с = 9,654, с' = 2а = 16,520 А; а' : Ь' : с' = 0,885 : 1 : 1,711; V = 1364,8 АЗ; Ъ = 4.

Кристаллическая структура [2] аналогична структуре банальсита, но 
имеет особенности, обусловленные замещением Ва на меньший по размеру 
Са. Описана в другой установке, при которой плоскость единичного слоя, 
состоящего из сочлененных 4-членных и 8-членных колец из (8цА1)04-тет- 
раэдров, составляющего основу алюмокремнекислородного каркаса в стру
ктуре банальсита, принята за (100) (в отличие от банальсита, где она совпа
дает с (001)). В направлении оси [100] (81,А1)04-тетраэдры единичного слоя 
через апикальные атомы кислорода связываются в непрерывный бесконеч
ный каркас. Внутрикаркасные катионы Са и №  образуют слои, переслаива
ющиеся, так же как и в банальсите, с единичными алюмокремнекислород- 
ными слоями.

Межатомные расстояния:
Т(1А )-0(1А )= 1,716 
Т(1А )-0(2А ) = 1,742 
Т(1А )-0(ЗА ) = 1,726 
Т(1А )-0(4А ) = 1,754

Т(4А )-0(1А ) = 1,607 
Т(4А )-0(6А ) = 1,630 
Т(4АЬО(7А) =1,618 
Т(4А )-0(9) = 1,622

Т(ЗВЬО(ЗА) = 1,618 
Т(ЗВ>-0(5В)= 1,610 
Т (ЗВ )-0(6В )= 1,631 
Т(ЗВ )-0(7В ) = 1,633

Среднее 1,736 Среднее 1,619 Среднее 1,623
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Т(2 А )-0(2А ) = 1,634 
Т(2А>-0(4А) = 1,622 
Т(2А И Х 5А )= 1,609 
Т(2А )-0(8) = 1,615
Среднее 1,620

Т(ЗА )-0(ЗВ ) = 1,725 
Т(ЗА М Х 5А )= 1,737 
Т(ЗА>-0(6А) = 1,763 
Т(ЗА )-0(7А ) = 1,745 
Среднее 1,742

Т (1В И Х 1В )= 1,620 
Т(1В )-0(2В) = 1,623 
ТЦВМ ХЗВ) = 1,604 
Т (1В )-0(4В )= 1,616
Среднее 1,616

Т(2В )-0(2В) = 1,777 
Т(2ВИ Х 4В) = 1,760 
Т(2В )-0(5В) = 1,728 
Т(2В )-0(8) = 1,726 
Среднее 1,747

Т(4В )-0(1В ) = 1,717 
Т(4В>-0(6В) = 1,771 
Т(4В ЬО (7В)= 1,737 
Т(4В )-0(9) = 1,765 

Среднее 1,748

Несмотря на отношение 51: А1 =1 : 1, распределение 51 и А1 по 8 незави
симым позициям не является полностью упорядоченным:

Т(1А) = 0.84А1 + 0,1651 
Т(ЗА) = 0,88А 1+ 0,1251 
Т(2В) = 0.91А1 + 0,0951 
Т(4В) = 0.92А1 + 0,0851

Т(2А) = 0.11А1 + 0,8951 
Т(4А) = 0,10А1 + 0,9051 
Т(1В) = 0.08А1 + 0,9251 
Т(ЗВ) = 0,12А1 + 0.8851

Это не согласуется с правилом Левенштейна. Причиной этого может 
быть, как допускалось Хага для банальсита, доменное строение минерала с 
неуравновешенным субмикроскопическим двойникованием ламеллей, имити
рующее неупорядоченное 51/А1-распределение, хотя в каждой из ламеллей 
оно упорядочено, или неправомочность использования для оценки распреде
ления 51 и А1 по Т-позициям в лисетите уравнения Джонса, выведенного для 
полевых шпатов [2], из-за искажения тетраэдров. Действительно, “алюмини
евые” тетраэдры Т(1А), Т(2В), Т(ЗА), Т(4В) более искажены по сравнению с 
“кремниевыми”. Уточненное по структурным данным отношение 51 : А1 = 
= 4,036 : 3,964 отличается от единицы (4 : 4), что соответствует найденному в 
химическом анализе. Атомы №  и Са распределяются по трем независимым 
позициям, две из которых 6-вершинники №(А) и №(В), а одна -  “кальциевый”
7-вершинник, с заселенностью соответственно: Ыа(А) = 0,94№ + 0,06Са, 
№(В) = 0,95 + □  (неполное заполнение), Са = 0,92Са + 0,08№.

Иа(А>-0(1А) = 1,375 
Ыа(АЬО(4А) = 2,386 
№ (А }-0(5В ) = 2,530 
Ы а(А)-0(8) = 2,787 
Ыа(А>-0(6В) = 2,381 
Ы а(А)-0(7А) = 2,439 
Среднее 2,483

№ (В )-0(1В ) = 2,370 
Ыа(В>-0(4А) = 2,392 
№ (В )-0(5А ) = 2,607 
Ы а(В)-0(8) = 2,716 
№ (В )-0(6А ) = 2,332 
№ (В )-0(7В ) = 2,474 
Среднее 2,482

С а-0(2А ) = 2,453 
С а-0(2В ) = 2,449 
Са-О(ЗА) = 2,571 
Са-О(ЗВ) = 2,645 
С а-0(4А ) = 2.524 
С а-0(4А ) = 2,527

С а-Р(9) = 2,521 
Среднее 2,527

В отличие от банальсита, где слои из крупных катионов неэквивалентны 
и в одном содержится 4 атома Ва, а в другом 8 атомов №  (отсюда удвоение 
параметра с), в лисетите эти слои одинаковы и содержат по 6 катионов 
(2Са + 4№).

Кристаллы не известны.
Физ. св. [1]. Сп. отсутствует. Уд. в. 2,73 (вычисл.). Прозрачный. Бес

цветный.
Микр. [1]. В прох. св. бесцветный. и8~1,57, пр~1,56 (предположительно). 

Показатели преломления близки к таковым плагиоклаза; не могли быть из
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мерены точно из-за малой величины зерен и наличия микровключений. 
Двойники не наблюдались.

Хим. Теор. состав: Na20  -  11,02; CaO -  9,97; А120 3 -  36,26; Si02 -  42,74.
Анализ (микрозондовый, среднее из 15 определений): Na20  -  10,84; К20  -  

0,01; MgO -  0,01; CaO -  9,80; MnO -  0,01; FeO -  0,12; NiO -  0,03; A120 3 -  36,33; 
Ti02 -  0,02; Si02 -  43,09; сумма -  100,26 [1]. За вычетом примесей, относи
мых за счет микровключений, пересчитывается на формулу (Ca0i9g0Nali962)x 
х  [Al3 997Si4 021О16

Нахожд. Найден в богатых Na и А1 ретроградно метаморфизованных лин
зах эклогитов Лисет в районе Селье (Норвегия) [1], представляющих собой 
фации наиболее высокого давления среди зеленых сланцев, амфиболитов и 
гранулитов района Западных гнейсов в Юго-Вост. Норвегии. Образует двой
ные корониты из агрегатов изометричных зерен (0,1 мм) лисетита (в центре), 
окруженных зоной минерала с нефелиновой структурой, богатого Са и бедно
го К, а затем зоной магнезиоалюмотарамита. Зерна лисетита переполнены 
мелкими включениями гематита и ильменита, а также (предположительно) 
магнетита, корунда, плагиоклаза, амфибола или слюды. Поле устойчивости 
лисетита лежит чуть выше и чуть ниже реакционной кривой альбит = жаде
ит + кварц, между 10 ± 4 кбар при 400° и 10 ± 4 кбар при 800° [1].

М ежплоскостные расстояния лисетита из Лисет (Норвегия) [1]
СиКа-излучение, Ni-фильтр, D = 57,4 мм. Камера Гандольфи

Ш* I d(k) hkl I d(k) hkl / 4(Â)

110 8 7,42 212 21 3,09 243 7 2,20
111 11 5,90 023; 151 15 3,00 m 204; 400 10 2.09
200 44 4,14 113 31 2,94 412; 263 8 1,91
122 11 3,74iu 232 10 2,75 432 12 1,80m
141 31 3,54 251; 242 11 2,53 274; 462 9 1,57
221 36 3,48 312 8 2,37

042; 231 100 3,19 252; 322 6 2,31m

‘Индицировано в псевдоячейке РЬсп, в установке Росси и др. [2].
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структуре, для которых дано развернутое описание; обычным шрифтом -  синонимы, уста
ревшие названия и разновидности без детальной их характеристики.
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Sodium sanidines 168, 196, 324, 365 
Sodium-barium feldspars 496 
Sodium-calcium feldspars 452 
Sodium-calcium-barium feldspars 

(ternary) 516 
Sodium high sanidine 66 
Sodium-strontium feldspars 492 
String-perthites 382 
Stronalsite 566, 571 
Strontian potassium-feldspars 168 
Strontium feldspar 427 
Strontium hexagonal celsian 520,527 
Strontium hyalophanes 497 
Strontium paracelsian 543 
Strontium plagioclases 492 
Strontium-barium feldspars 447 
Strontium-rich potassium-feldspars 

168
Sunstone 103,169,226,239,453,461, 

468,477,485 
Svyatoslavite 535, 548

Tancite 413 
7'-anorthite 413 
Telyushenkoite 51, 57 
Tetartine 136 
Thiorsauite 413 
Thornasite 25 
Transitional anorthite 413 
Triclinic orthoclase 253

UK27 25 
Ussingite 28

Vein-perthites 382

Wenkite 46

Zygadite 136
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