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ЕТАПИ ФОРМУВАННЯ СТРАТИФОРМНИХ РУДОПРОЯВІВ МІДІ 

ТИПУ "rreedd��bbeedd " У ПіВНІЧНО[ЗАХІДНОМУ ДОНБАСІ: РЕЗУЛЬТАТИ

МІНЕРАЛОГІЧНИХ ТА ГЕОХІМІЧНИХ ДОСЛІДЖЕНЬ. Ч. 1

Досліджено мінеральний склад, розподіл рудних мінералів, ізотопний склад вуглецю керогену, сірки сульфідів і

вуглецю та кисню карбонатного цементу у міднорудних сіроколірних горизонтах червоноколірних верств карта5

мишської світи нижньої пермі в Північно5Західному Донбасі.
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Вступ. Рудопрояви міді у відкладах нижньої

пермі в Північно5Західному Донбасі (Самаро5

Торецький рудний район) були вперше зано5

товані А.А. Носовим другим у 1862 р. [10]. З

1872 по 1880 р. виплавка міді з руди, яка видо5

бувалася з рудопроявів Мідна Руда, Карта5

мишське та Клинівське, проводилася на неве5

ликому заводі біля с. Клинівське підприємцем

Клеймьоновим. Результати пошуково5розві5

дувальних робіт на мідь, які проводились піз5

ніше, викладено в багатьох наукових працях,

серед яких фундаментальне значення мають

роботи [8, 10]. Незважаючи на довготривалість

пошуків мідних руд, Північно5Західний Дон5

бас ще й досі лишається перспективним щодо

відкриття нових родовищ міді.

Стратиформні рудопрояви міді Північно5

Західного Донбасу належать до родовищ міді

типу "red�bed". Рудні тіла таких родовищ ло5

калізуються в проверстках морського поход5

ження, які контактують з червоноколірними

наверстуваннями, що формуються в умовах

аридного клімату. Товщі останніх є утворення5

ми перехідних та континентальних фацій. Ут5

ворення мідних родовищ типу "red�bed" ще й

досі широко дискутується в світовій науковій

літературі, оскільки серед них відомі гігантські

об’єкти: Уайт5Пайн (США), Мансфельд (Ні5

меччина), Любін5Сірошовіце (Польща), Удо5

кан (Росія), Джезказган (Казахстан) та Мід5

ний пояс Центральної Африки (Замбія, Заїр,

Ангола). Різні дослідники висували гіпотези

для пояснення утворення рудопроявів міді у

Північно5Західному Донбасі. Ці гіпотези зага5

лом подібні. Ключовим моментом є те, що

джерелом металів (Cu, Pb і Zn) вважаються

річкові води, які, беручи участь в ерозії полі5

металічних родовищ суміжних металогенічних

провінцій Донбасу [13] чи Приазовського ме5

габлоку Українського щита (УЩ) [10], зносили

метали в ранньопермський морський басейн.

Механізм утворення рудопроявів пояснював5

ся кристалізацією рудних мінералів безпосе5

редньо з морської води (М.М. Яковлєв, 1914

[10]) або ж процесом перерозподілу металів,

сорбованих мінералами глин та органічною

речовиною з морської води впродовж діагене5

зу осадів (Є.С. Шалит, 1940; К.Н. Савич5Забо5

лоцький і І.Ю. Лапкін, 1949 [10]). Очевидно,

що обидві гіпотези передбачають існування

морського басейну з аномально високою кон5

центрацією металів у морській воді. Однак

підвищена концентрація Cu, Pb і Zn пригнічує

життєдіяльність бентосу та морської рослин5

ності, які у великій кількості зустрічаються в

рудоносних горизонтах. На цій підставі з

1970—19805х рр. синседиментаційна гіпотеза

формування родовищ міді типу "red�bed" у

світі була визнана хибною широким колом на5

уковців. На даний час стосовно утворення ро5

довищ цього типу широко використовується

діагенетично5конвекційна гіпотеза, в основу

якої покладено припущення існування кон5

векційних потоків у червоноколірних товщах,© О.В. Емець, 2008



які нібито вилуговували метали з червоних

верств, вулканічних порід всередині червоно5

колірних товщ чи кристалічного фундаменту,

перевідкладаючи їх на відновлювальних бар’є5

рах у сіроколірних проверстках, збагачених на

органічну речовину та глобулярний, біогенно5

го походження пірит [23]. Однак ця гіпотеза не

може пояснити утворення багатоярусних ро5

довищ, а також не враховує загалом слабку

проникливість червоних косошаруватих верств,

через що, з гідродинамічної точки зору, кон5

векція у їх середовищі малоймовірна, а гідро5

динаміка визначається здебільшого диз’юнк5

тивними дислокаціями. Необхідно також зга5

дати гіпотези, які пояснюють перенос металів

високосоленими постексгаляційними водами

з евапоритових товщ, на територіях поширен5

ня яких зазвичай зустрічаються родовища

"red�bed" [19] (так, над червоноколірною рудо5

носною товщею Північно5Західного Донбасу

залягають карбонатно5евапоритові нашаруван5

ня микитівської, слов’янської та краматорсь5

кої світ нижньої пермі), а також припущення,

що джерелом міді для формування родовища

Уайт Пайн (США, Мічиган) були самород5

номідні поклади у конгломератах формації

харбор [17]. які залягають нижче (для прикла5

ду, таким же джерелом у Донбасі могли б бути

міденосні трапові формування девону глибо5

кого залягання).

Методика досліджень. Для виконання дос5

ліджень були задіяні результати буріння, яке

виконувалось ДРГП "Донецькгеологія", а та5

кож результати картувальних і пошуково5роз5

відувальних робіт на мідь, які описано в архів5

них матеріалах та наукових виданнях. Зразки

для досліджень відбирали у керносховищі

ДРГП "Донецькгеологія" та з відслонень під

час польових робіт.

Для визначення мінерального складу рудних

тіл зразки полірували та вивчали з допомогою

рудного мікроскопу у відбитому світлі. Мінера5

ли діагностували оптично і з допомогою мікро5

зондового рентгеноспектрального аналізатора

JXA55 (Інститут геохімії, мінералогії та рудо5

утворення ім. М.П. Семененка НАН України

(ІГМР), аналітик І.М. Бондаренко) та енерго5

дисперсного аналізатора NORAN Vantage (Яге5

лонський університет, м. Краків, Польща).

Картування розподілу рудних мінералів у

рудних тілах базувалось на результатах мікро5

скопічних досліджень систематично відібра5

них зразків.

Ізотопні аналізи кисню й вуглецю мінералів

та органічної речовини виконані по відношен5

ню до міжнародних стандартів SMOW і PDB

відповідно на мас5спектрометрі МИ51201В

з системою напуску газу СПВП58 (ІГМР;

аналітик В.С. Мороз, хімік Л.І. Проскурко).

Для аналізу ізотопного складу вуглецю ор5

ганічної речовини проби порід, збагачені нею,

очищали від карбонатів шляхом кип’ятіння в

10 %5му розчині соляної кислоти. Для очи5

щення від забруднень органічними залишка5

ми органічну речовину обробляли азотною

кислотою з перекисом водню (1 : 1). Потім про5

би промивали водою, сушили, вміщували в

маленьку кварцову склянку та вводили до ре5

актора установки спалювання. Включали

прогрів нижньої печі реактора до 900 °С,

верхньої — до 600 і прогрівали пробу протягом

40 хв із включеним циркуляційним насосом.

Продукт реакції — СО2 — збирали в пастки,

охолоджені рідким азотом. Потім, після бага5

тократної дистиляції з допомогою охолоджу5

вальної суміші етилового спирту і рідкого азо5

ту (Т — –40 °С), вимірювали кількість одержа5

ного СО2 за допомогою манометра Мак5Лео5

да, газ збирали в ампулу і відпаювали.

Ізотопні аналізи сірки сульфідних мінера5

лів були здійснені на мас5спектрометрі МИ5

1201В в Інституті геохімії навколишнього

середовища НАН та МНС України (аналітик

канд. геол.5мінерал. наук Ю.В. Деміхов). Ре5

зультати аналізів віднесені до міжнародного

метеоритного (троїлітового) стандарту CDT.

Точність методу — ±0,5 ‰.

Геолого�структурне положення рудопроявів.

Рудопрояви міді (Картамишський, Мідна Ру5

да, Клинівський, Берестянський, Гладосівсь5

кий, Іванградський, Серебрянський, Попас5

нянський, Покровський, Кислий Ключ, Гур5

тинський, Лозівський та ін.) локалізуються в

ранньопермських відкладах картамишської

світи на території площею близько 1800 та

600 км2 у Бахмутському та Кальміус5Торець5

кому трогах відповідно (рис. 1, а, б). Всього на

території цих трогів налічується понад 50 ру5

допроявів [10]. Обидва троги простягаються

на південний схід вздовж південно5західного

та північно5східного крил Дружківсько5Кос5

тянтинівської антикліналі. У південно5східно5

му напрямку Дружківсько5Костянтинівська

антикліналь флексурно з’єднується з північ5

но5західним замиканням Горлівської антиклі5

налі, яка також межує з обома трогами. Крила
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антикліналей падають під кутом 60—90 ° на

південний захід та 50—70 ° — на північний схід.

Верстви в Бахмутському трозі заглиблю5

ються під кутом 4—30 ° у структурах південної

центракліналі та 8—10 ° — у північно5східному

крилі. Південна частина Бахмутського трогу

зім’ята в Артемівську брахіантикліналь північ5

но5західного простягання, що на півночі ме5

жує з Голубівсько5Мар’ївською синкліналлю,

яка, в свою чергу, північніше змінюється Нир5

ківською антикліналлю субширотного простя5

гання. Північно5східний фланг Бахмутського

трогу ускладнений Мар’євським та Північно5

Донецьким насувами (рис. 1, а, б). Амплітуди

цих насувів — від 1000 до 2000 м, зменшують5

ся в західному напрямку, а амплітуда Мар’євсь5

кого насуву біля м. Каменськ5Шахтарський

досягає 4000 м [7]. Формування цих насувів

поліфазне. За даними В.С. Попова, з 1500 м

Мар’євського насуву біля с. Черкаське 1200 м

відповідає пфальцській і кімерійській тектоно5

фазам, 250 — ларамійській та 50 — сальській.

Кальміус5Торецький трог різко асиметрич5

ний: його південно5західне крило заглиб5

люється під кутом 7—30 °, а північно5східне —

60—90 °. На заході, вздовж Криворізько5Пав5

лівського розлому, трог межує з УЩ.

Кам’яновугільні та пермські верстви відсло5

нюються в південній частині Кальміус5То5

рецького та Бахмутського трогів, а в північно5

му напрямку мезозойські та кайнозойські

відклади їх перекривають. Будова трогів уск5

ладнена системою малоамплітудних (до кіль5

кох десятків метрів) розривних порушень, які

здебільшого простягаються в західному та пів5

денно5західному напрямку (рис. 2).

Наверствування картамишської світи заля5

гають між відкладами араукаритової світи піз5

нього карбону та ранньопермськими евапори5

товими відкладами (микитівська, слов’янська

та краматорська світи) (рис. 1, б). Картамиш5

ська світа згідно перекриває араукаритову товщу

і представлена косошаруватими наверстування5

ми пісковиків, алевролітів і аргілітів, які відкла5

далися за умов континентальних та перехідних

фацій. Верстви містять знаки палеоерозії і ха5

отично виклинюються за простяганням.

Крупнозернистість картамишських відкладів

зменшується в напрямку до Дніпровсько5До5

нецької западини, а їх потужність — від 1150 до

500 м з південного сходу на північний захід [10].

Рудоносні сіроколірні проверстки морсько5

го походження потужністю до 40 м розділяють

червоноколірну товщу. Їхня товщина збільшу5

ється на південний захід. Серед них Л.П. Нес5

теренко [11] виділив 12 маркувальних гори5

зонтів Q1—Q12 (рис. 2). Ділянками між ними

є проміжні сірі прошарки. Відстань між мар5

кувальними горизонтами змінюється від 20

до 280 м, але, загалом, зменшується у

північному напрямку. Сірі породи склада5

ються з глин, глинистих алевролітів, піско5

виків та гравелітів, які в Кальміус5Торецькому

трозі змінюються переважно крупнозернис5

тими пісковиками та гравелітами. Звичайно

сірі горизонти неоднорідні, містять числен5

ні прошарки контрастно зернистого та гли5

нистого матеріалу. У північному напрямку

відбувається зростання карбонатності сірих

пісковиків і алевролітів, а у свердловинах, які

перетнули маркувальні горизонти, а також у

відслоненнях горизонтів Q8, Q10 і Q12 з’яв5

ляються прошарки доломітизованих вап5

няків товщиною 0,1—0,5 м [11]. У північній

частині Бахмутського трогу їх товщина до5
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Рис. 1. Геологічний огляд міденосного району Донба5

су (без кайнозойського чохла): 1 — кепроки діапірів

девонської солі; 2 — старі Cu рудники; а — геологічна

карта; б — розріз; ДКА — Дружківсько5Костян5

тинівська антикліналь, АА — Артемівська антиклі5

наль, ГА – Горлівська антикліналь. Положення старих

рудників: K — Картамишський; M — Мідна Руда; L —

Клинівський



сягає 2—7 м. Потужність прошарків вап5

няків зростає від нижніх до верхніх гори5

зонтів. Вапняки містять проверстки, лінзи

та включення ангідриту. Карбонатні провер5

стки горизонтів Q1—Q4 послідовно відсту5

пають у північному напрямку, відображаючи

звуження карбонатнонагромаджувальної час5

тини басейну, що є продовженням розвитку

араукаритового моря на рівні горизонтів

P4—Р7, які поводять себе так само [11]. З

іншого боку, карбонатні прошарки Q5—Q12

послідовно розширюються в південному нап5

рямку. Горизонти Q8—Q12 зближені. У Бах5

мутському трозі відстань Q8—Q12 змінюєть5

ся від 125 м в південних відслоненнях до 83 у

свердловинах, пробурених у північній його

частині. Доломіт R1 микитівської світи згідно

перекриває картамишські верстви.

У плані стратиформні рудні тіла здебільшо5

го витягнуті у вигляді смуг, орієнтованих під

кутом 40—90 ° до простягання вмісних порід

(рис. 2). Окремі рудопрояви формують декіль5

каярусні рудні ділянки, розташовуючись один

над одним, в плані частково перекриваючись.

Такими ділянками, наприклад, є рудопрояви

Мідна Руда (поклад в горизонті Q4), Вершина

(Q5) і Вискрівка (Q7) та Попаснянський (Q5) і

Берестянський (Q8) рудопрояви, а також Кар5

тамишський рудопрояв (Q4 і Q5). Необхідно

відзначити, що всі рудопрояви розташовані

близько малоамплітудних розломів, які, ймо5

вірно, контролювали надходження рудоут5

ворювальних розчинів. Так, Гладосівський

рудопрояв, вірогідно, контролюється Миро5

нівським розломом; рудопрояви Мідна Руда,

Вершина і Вискрівка — Алмазним та Ново5

званівським, Картамишський — Новозванівсь5

ким, а Попаснянський і Берестянський — Бе5

рестянським. Такий же структурний контроль

ймовірний і для інших рудопроявів — Гур5

тинського, Вікторівського, Нирківського та

інших, які розташовані поряд з дрібнішими

диз’юнктивними дислокаціями.

Мінеральний склад та послідовність мінера�
лоутворення у рудопроявах. Сіроколірні піско5

вики поліміктові, граувак5кварцового складу

(40—50 % кварцу, 8—20 — польових шпатів,

35—40 — уламків порід, серед останніх — 2—

8 % уламків слюд [1, 14]). Теригенний матеріал

збагачений на акцесорні мінерали, серед яких

домінують рутил, магнетит, циркони, хром5

шпінеліди. Акцесорні мінерали не обкатані чи

погано обкатані. За мінеральним складом

уламків сіроколірні проверстки подібні до

червоноколірних верств, дрібно5середньозер5

нисті пісковики й алевроліти яких переважно

кварцові мезоміктові (вміст кварцу — 50—60 %,

кислого плагіоклазу та калієвого польового

шпату — 8—10 і уламків порід — 30—40, в чис5

лі останніх уламки слюд складають 8—15 %)

[1, 14]. Сіроколірні проверстки містять чис5

ленні включення вуглефікованої органічної

речовини.

Серед післяседиментаційних мінералів у

сірих проверстках домінують каолініт, гідро5

слюда та монтморилоніт. Серицит розвиваєть5

ся по плагіоклазу.

О.В. ЄМЕЦЬ 

80 ISSN 0204�3548. Mineral. Journ. (Ukraine). 2008. 30, No 4 

Рис. 2. План позиції сіроколірних горизонтів у пів5

денній центрикліналі Бахмутського трогу: 1 — сверд5

ловини, 2 — тектонічні порушення, 3 — рудопрояви (в

дужках — основний рудний горизонт), 4 — положен5

ня сірих горизонтів, представлених теригенними по5

родами, 5 — положення сірих горизонтів, представле5

них в основному вапняками, 6 — населені пункти



Карбонатний (переважно доломіт і кальцит

з незначним вмістом сидериту) цемент поши5

рений. Як вже було зазначено вище, карбо5

натність сіроколірних горизонтів зростає в

північному напрямку. Доломіт повсюдно вто5

ринний, залізистий [14], кородує всі уламкові

мінерали і рештки органічної речовини. Ло5

кально трапляються прихованокристалічні

стяжіння доломіту, які вздовж тріщинок

містять сульфідну мінералізацію, або ж гнізда

кристалічного доломіту, які у багатьох випад5

ках розвиваються шляхом заміщення раковин

молюсків та форамініфер. Кристалізація до5

ломіту передує і супроводжує формування

сульфідів Cu, Pb і Zn, що входять до складу

цих гнізд. При цьому сульфідно5доломітові

зростки утворювались сингенетично, що відо5

бражено у формуванні меж індукційного ха5

рактеру між сульфідами та доломітом, або до5

ломіт заміщувався сульфідами.

Рудна мінералізація утворює дрібновкрап5

лені структури і має нерівномірний розподіл у

сіроколірних горизонтах. Найпоширенішими

рудними мінералами є глобулярний пірит,

марказит, халькозин, борніт і халькопірит, а

сфалерит, галеніт, джарлеїт і ковелін форму5

ють зони багатої мінералізації локально. Суль5

фіди утворюють дрібні включення, гнізда, це5

ментують теригенний матеріал, заміщуючи

карбонатний та глинистий цемент. Часто вони

формувалися внаслідок масового розвитку по

рештках органічної речовини. Найбагатші на

мідь ділянки локалізуються в крупнозернис5

тих пісковиках та конгломератах.

Рудоносні сіроколірні пісковики й алевро5

літи подекуди (у Гладосівському, Гуртинсько5

му та інших рудопроявах) мають чітко вира5

жений зелений відтінок, що спричинено на5

явністю тонких лусочок Mg5Fe шамозиту в

каолініт5монтморилонітовому цементі (виз5
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Рис. 3. Мінерали стратиформних мідних руд Північно5Західного Донбасу: а — халькозин51 заміщує глобулярний

пірит з розвитком доломіту, який також заміщується халькозином; б — глобулярний пірит заміщується сфалери5

том, а пізніше пірит і сфалерит обростають і заміщуються халькозином51; в — доломіт5халькозинове гніздо; г —

халькозин51 заміщує глобулярний пірит, що був розвинутий по органічній речовині, вуглефіковані стінки клітин

якої зберігаються у вигляді реліктів у халькозині; д — халькозин51 і борніт51 заміщують глобулярний пірит у вуг5

лефікованій органічній речовині; е — халькозин заміщує доломіт в асоціації з лусочками графіту; є — густа вкрап5

леність халькозину52 в алевроліті; ж — халькозин52 заміщує борніт; з — халькозин51 заміщується борнітом52,

розпадаючись з виділенням епітаксіальних включень дігеніту51, а по борніту52 розвивається халькопірит52; и —

борніт52 заміщується халькопіритом52; і — виділення дігеніту в пірит5марказитовому агрегаті; ї — ковелін псев5

доморфно заміщує на фронті почервоніння дігеніт52, а останній — халькозин52



начено рентгеноструктурним аналізом, аналі5

тик О.Є. Гречанівська). Ці ділянки безрудні,

тяжіють до розломних зон. Шамозит вважа5

ється типово синседиментаційним мінералом,

однак не можна виключати його утворення за

рахунок надходження чужорідних, можливо, й

рудоутворювальних флюїдів. Трапляються хло5

ритові агрегати, які частково чи повністю по5

червоніли внаслідок інгресії розчинів з черво5

ноколірних верств.

На поверхні сульфідні руди окиснені під

дією гіпергенних процесів і представлені ма5

лахітовими, рідше азуритовими агрегатами,

містять численні стяжіння гідроксидів заліза,

які формувалися за сильно окисних сульфат5

них умов. У складі окиснених агрегатів зрідка

трапляються зерна5релікти сульфідів міді мік5

роскопічного розміру.

Найбільш раннім сульфідом у сіроколірних

проверстках є глобулярний пірит. Здебільшого

він утворює глобули розміром до кількох де5

сятків мікрометрів в діаметрі, які складені

мікроскопічними фрамбоїдами. Агрегати гло5

булярного піриту утворюють лінзоподібні ви5

ділення, орієнтовані вздовж нашарування,

часто заміщуючи рештки органічної речови5

ни. Трапляються місця перекристалізації гло5

бул з формуванням агрегатів мікрокристаліч5

ного піриту, які часто містять марказит. Згідно

з результатами виконаних рентгеноспектраль5

них аналізів, пірит постійно містить мікро5

домішки Cu, Co, Ni і Cd.

Інші сульфіди, у послідовності формування,

показаній у табл. 1, утворюють різноманітні

форми заміщення по глобулярному піриту та

один по одному з формуванням досконалих

псевдоморфоз. Розвиваючись по глобулярно5

му піриту, сульфіди Cu, Pb і Zn найперше

заміщують дисперсну складову його агрегатів і

найдрібніші фрамбоїди (рис. 3, а).

Сфалерит утворює дрібні вкрапленики, не5

рідко у вигляді добре розкристалізованих

зерен. Інтенсивну мінералізацію сфалерит по5

декуди формує у проверстках вапняків (нап5

риклад, у вапняках горизонтів Q11 і Q12 Берес5

тянського рудопрояву). У слабокарбонатних

горизонтах сфалерит рідкісний. Він заміщує

пірит, формуючи по ньому псевдоморфози,

органічну речовину, та псевдоморфно заміщує

черепашки форамініфер, сам заміщується та

обростає сульфідами міді (рис. 3, б). Мінерал

характеризується жовтими до безколірних

внутрішніми рефлексами, які засвідчують йо5

го низьку залізистість. Результати спектраль5

ного аналізу сфалериту показують присутність

у сфалериті домішок Fe і Cu [10].

Галеніт формує густу мінералізацію, поде5

куди трапляючись у вигляді добре розкрис5

талізованих кубічних кристалів на території

поширення у сіроколірних горизонтах про5

шарків вапняків. У північній частині Бах5

мутського трогу, де такі проверстки відсутні,

він рідкісний. У вапняках галеніт масово

заміщує пірит і цементує релікти його глобу5

лярних скупчень. Також він розвивається шля5
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Таблиця 1. Рудно�мінеральні парагенетичні асоціації та послідовність формування 
мінералів у рудних тілах Бахмутського трогу



хом безпосереднього заміщення карбонатної

маси, з інкрустуванням черепашок форамі5

ніфер та молюсків, чи псевдоморфно заміщує

вуглефіковані рештки рослинного матеріалу. У

пісковиках він трапляється у вигляді гнізд, це5

ментуючи уламковий матеріал. У приповерх5

невих зонах окиснення рудних тіл галеніт

заміщується церуситом, який, розвиваючись

вздовж спайності галеніту, місцями формує

ґраткові структури.

Халькозин є найпоширенішим мінералом мі5

ді і основним мінералом її руд. У рудних гори5

зонтах трапляються дві генерації халькозину.

Халькозин51 поширений у рудних горизон5

тах і характеризує найбільш ранню міне5

ралізацію. Він цементує теригенний матеріал,

трапляється у вигляді дрібної вкрапленості в

породі, а також формує окремі крупні, мак5

роскопічно видимі виділення, які здебільшого

є фітоморфозами (рис. 3, в) або ж приурочені

до халькозин5доломітових гнізд (рис. 3, г). По5

ширені форми заміщення халькозином51 гло5

булярного піриту, який розвивався по кліт5

ковій речовині органічних решток (рис. 3, д).

У випадку масового заміщення піритових аг5

регатів халькозином51 відбувається інтенсив5

не розчинення уламків кварцу з заповненням

інтерстицій кородованих теригенних уламків

халькозином. Розчинення уламків кварцу свід5

чить про лужність середовища (pH ~7,5—8).

На окремих ділянках за заміщення халькози5

ном51 піриту подекуди, як результат взаємодії

Cu5вмісних розчинів з сульфідом заліза, по

піриту розвивається борніт51. Розмір стяжінь

халькозину51 досягає 5—10 см. Трапляються

зростки халькозину51 з графітом (рис. 3, е).

Халькозин51 заміщує пірит (рис. 3, а, б, д),

сфалерит (рис. 3, б) і галеніт, а також, зрідка,

теригенні уламки. Халькозин51 утворює син5

генетичні зростки з доломітом, включення у

ньому та заміщує його (рис. 3, а, в).

Халькозин52 формує дрібну, ділянками гус5

ту вкрапленість (рис. 3, є) у породі попереду

фронту почервоніння рудних тіл. Він заміщує

борніт усіх генерацій (рис. 3, ж) і сам замі5

щується джарлеїтом, дігенітом52, ковеліном

чи ґетитом.

Найчастіше халькозин містить домішки Fe.

За результатами рентгеноспектрального ана5

лізу, детектовано мікродомішки Ag, Co і Ni.

Джарлеїт виявлений у Північно5Західному

Донбасі за допомогою мікроскопічних дослід5

жень і підтверджений мікрозондовим аналі5

зом [4]. У аншліфах джарлеїт світло5сірий, де5

що темніший за халькозин (за даними [12],

інтенсивність кривої відбиття джарлеїту на

1,5—2 % нижча, ніж халькозину), однак в кон5

такті з халькозином виглядає білішим. Міне5

рал заміщує та обростає халькозин і формує з

ним зростки, нерідко утворюючи проміжні зо5

ни, розділяючи контакти виділень халькозину

з борнітом. Суцільні псевдоморфози джар5

леїту по халькозину зустрічаються на окремих,

збагачених на мідну руду, ділянках. Результати

досліджень [15] засвідчують, що на деяких

рудних ділянках, а саме у Картамишському ру5

допрояві, джарлеїт є головним рудним мінера5

лом. Автори цієї праці здійснили рентгено5

спектральний аналіз дев’яти зразків крупних

псевдоморфоз сульфіду міді по рослинних

рештках і визначили, що в усіх зразках домінує

джарлеїт.

Згідно з експериментальними дослідження5

ми, джарлеїт може формуватися з халькозину

шляхом вилуговування з останнього міді в

кислих розчинах [6]. Водночас, експеримен5

тальні роботи по синтезу мінералів показують,

що джарлеїт стабільний лише за температу5

ри, нижчої від 93 °С [26]. Таким чином, його

кристалізацію можна пов’язувати з початком

розчинення мідних руд в умовах низької

температури.

У складі джарлеїту постійно детектуються

мікродомішки Fe і в мізерній кількості — Ag.

Борніт формує дві генерації. Борніт51, як

було зазначено вище, у незначній кількості

подекуди формується попереду фронту роз5

витку халькозинової51 (рис. 3, д) мінералізації

шляхом заміщення піриту.

Борніт52 заміщує халькозин51, повсюдно з

формуванням псевдоморфоз і облямівок замі5

щення по ньому (рис. 3, з). При цьому в халь5

козині формуються структури розпаду халько5

зин5дігеніт (чи джарлеїт), які утворюються в

результаті дифузійного вилуговування атомів

міді з структури халькозину під час формуван5

ня борніту. В такому випадку на фронті замі5

щення борнітом52 халькозину нерідко форму5

ється тонка зона дігеніту (рідше джарлеїту). Це

засвідчує, що, принаймні частково, борніт52

формувався завдяки постачанню міді з халь5

козину.

Борніт51 і 2 зустрічаються у вигляді окремих

виділень, псевдоморфоз по піритових глобу5

лах чи розвиваються по піритових агрегатах у

вигляді мікропрожилків. У останньому випад5

ЕТАПИ ФОРМУВАННЯ СТРАТИФОРМНИХ РУДОПРОЯВІВ МІДІ 

ISSN 0204�3548. Мінерал. журн. 2008. 30, № 4 83



ку борніт цементує гнізда глобулярного піри5

ту, заміщуючи, перш за все, мікрокристалічні

ділянки з цементацією крупніших кристаликів

піриту.

У борніті постійними є незначні домішки

Ag, рідше — Ni, Cr, Pd і Au. Вміст міді знач5

но вищий за стехіометричний, що може бути

ефектом присутності у ньому візуально не5

помітних включень сульфідів Cu, більші з

яких у борніті подекуди спостерігаються [4].

Халькопірит трапляється у вигляді розрід5

женої вкрапленості в теригенних проверстках.

Він заміщує пірит, халькозин та борніт.

Халькопірит51, як і борніт51, у мізерній

кількості формується шляхом заміщення гло5

булярного піриту, нерідко у вигляді самостій5

ної мінералізації попереду фронту розвитку

халькозину51.

Халькопірит52 утворює облямівки заміщен5

ня, периферійні включення та прожилки на/у

халькозині й борніті (рис. 3, и), а також, як і

халькопірит51, цементує агрегати глобулярно5

го піриту, що утруднює розрізнення цих двох

генерацій. Халькопірит52 також трапляється в

борніті у вигляді включень, що місцями мають

полум’яноподібну форму, або ж тонкої емуль5

сії, яка засвідчує розпад багатозалізистого твер5

дого розчину борніту, який, очевидно, утворю5

вався внаслідок вилуговування Cu з борніту.

Цей процес подібний до того, який відмічений

вище для пояснення розпаду халькозину впро5

довж формування борнітової мінералізації.

Дігеніт є поширеним мінералом. Він добре

діагностується під час мікроскопічних дослід5

жень завдяки властивому йому блакитному

кольору у відбитому світлі. Спостережено дві

генерації дігеніту.

Дігеніт51 формує облямівки та епітаксіальні

зростки з халькозином, які утворилися внас5

лідок розпаду останнього. Він часто спостері5

гається на фронті розвитку борніту52 (рис. 3, з).

Дігеніт52 формується у зонах окиснення

рудних тіл переважно шляхом заміщення халь5

козину, рідше — борніту і халькопіриту, не5

рідко трапляючись у парагенезисі з ковеліном.

Рідше він заміщує борніт і пірит, в останньому

випадку цементуючи піритові та пірит5марка5

зитові агрегати (рис. 3, і). Розвиток його міне5

ралізації здебільшого відбувається на фронті

почервоніння сіроколірних горизонтів.

Основним елементом5домішкою в дігеніті є

Fe, вміст якого коливається від 0,03 до 0,14

міналів.

Марказит утворює псевдоморфози по піри5

ту, в багатьох місцях заміщуючи його, входить

до складу тонкокристалічних пірит5маркази5

тових чи марказитових агрегатів (рис. 3, і). Не5

рідко мінерал утворює цемент заміщення в

піритових малиноподібних та розкристалізо5

ваних агрегатах. Кристалізація марказиту від5

бувається в процесі заміщення піриту халько5

зином52 та дігенітом52. Марказит дуже рідко

зустрічається в асоціації з халькопіритом.

Згідно з результатами експериментальних ро5

біт, зміна кристалізації піриту марказитом свід5

чить про зниження pH нижче 5,5 [25]. Такий

низький pH може відповідати окиснювальним

розчинам, врівноваженим з червоноколірни5

ми породами. У порівнянні з хімічним скла5

дом піриту, марказит характеризується значно

меншою кількістю елементів5домішок і у

мізерних кількостях містить Ag, Co і Cu.

Ковелін утворює форми заміщення по всіх

сульфідах, трапляючись з ними у зростках

складної будови та розвиваючись уздовж між5

кристалічних меж сульфідних агрегатів. Трап5

ляються складнопобудовані агрегати тонких

кристалічних індивідів ковеліну. Мінерал ут5

ворює зони вкрапленості на фронті почер5

воніння рудних тіл або ж формує наскрізну

розріджену мінералізацію на окремих ділян5

ках (рис. 3, ї), кристалізуючись під час інгресії

окиснювальних розчинів у рудні тіла. Нерідко

він трапляється разом з дігенітом52, однак це

не є правилом. У складі ковеліну визначено

незначні домішки Fe і Ag.

Окрім вищеописаних сульфідів міді, у руд5

них тілах на основі мікроскопічних спостере5

жень та мікрозондових рентгеноспектральних

аналізів виявлено аніліт (Cu1,75S), спіонкопіт

(Cu1,39S) та яровіт (Cu1,125S). Вони утворюють

облямівки на виділеннях халькозину та окремі

дрібні вкрапленики, які розвиваються шляхом

заміщення більш ранніх сульфідів Cu, зустрі5

чаючись в асоціації з ковеліном. Їх формуван5

ня, очевидно, є наслідком вилуговування міді

з кристалічної структури халькозину.

Самородне срібло спостерігається зрідка, у

пісковиках з проверстками почервоніння. Во5

но асоціює з розрідженими включеннями

халькозину, борніту, дігеніту та псевдоморфо5

зами гідроксидів заліза по сульфідах з імпрег5

нацією новоутвореними гідроксидами заліза

цементу теригенних порід. Ці спостереження

засвідчують осадження самородного срібла в

процесі кислотного вилуговування мідноруд5
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ної вкрапленості. Окрім того, мікроскопічно5

го розміру (до 2 × 2 мкм) поодинокі вкрапле5

ники самородного срібла спостережено в зба5

гачених на Cu ділянках рудних тіл.

Згідно з працею [10], в карбонатних породах

Берестянського рудопрояву в горизонті Q8 в

асоціації з галенітом та халькопіритом за до5

помогою мінералогічного та рентгенострук5

турного методів був встановлений гринокіт, а в

карбонатних проверстках горизонтів Q11, Q12

і R1 описано дрібну вкрапленість кіноварі.

Мінералогічні закономірності розподілу зру�
деніння. У Бахмутському трозі спостерігається

чітка латеральна зональність в розподілі міне5

ралів сфалерит5галеніт5халькозинової параге5

нетичної асоціації, яка виражена в розташу5

ванні мідних рудопроявів у південній його

частині, та мідно5свинець5цинкових і сви5

нець5цинкових — у північній. Така зональ5

ність відмічалась і у більш ранніх роботах [2].

Відповідно до аналізу розподілу сфалерит5га5

ленітової мінералізації, її інтенсифікація чітко

спостерігається у сіроколірних проверстках з

підвищеною карбонатністю, а здебільшого

свинцеві і свинець5цинкові рудопрояви приу5

рочені виключно до проверстків вапняків, у

тому числі микитівської світи (Нирківський,

Однобоківський, Покровський, Дилєєвський

та ін.). На південь, зі зниженням карбонат5

ності теригенних верств, сфалерит5галенітова

мінералізація бідніє і у рудопроявах, які розта5

шовані південніше рудопроявів Картамишсь5

кий та Кислий Бугор — Мідна Руда (рис. 2),

сфалерит зустрічається зрідка, а галеніт — рід5

кісний. Такий розподіл засвідчує чітку залеж5

ність кристалізації сульфідів Pb і Zn від карбо5

натності рудовмісних порід.

Згідно з дослідженнями Н.М. Грабянської

[3, 10], мінеральний склад зруденіння у гори5

зонті Q8 Берестянського рудопрояву зміню5

ється в північному напрямку. Так, в межах

південно5західного, найбагатшого на мідне

зруденіння, флангу рудопрояву домінує міне5

ралізація халькозину. Тут рудоносний гори5

зонт представлений карбонатними алев5

ролітами й аргілітами. Північніше, у св. 7023,

разом з халькозином присутні борніт і халь5

копірит, а ще північніше, у св. 7025 — борніт і

халькопірит переважають над халькозином, а

поряд з ними з’являється мінералізація гале5

ніту (вміст свинцю досягає 0,36 %) і гринокіт.

Тут рудовмісні карбонатні алевроліти зміню5

ються вапняками і доломітами з домішкою те5

ригенного матеріалу. Північніше халькозин

зникає, а поряд з борнітом, халькопіритом і

галенітом спостерігається сфалерит [3]. Отже,

залежність формування рудної мінералізації

від карбонатності сіроколірних горизонтів

проявлена й у межах окремих рудопроявів.

Окрім того, з огляду на зниження міденос5

ності рудного горизонту Q8 у північному нап5

рямку, є підстава припускати, що формування

Берестянського рудопрояву відбулося в про5

цесі фільтрації окиснювальних металвмісних

рудоутворювальних розчинів у північному

напрямку.

Розподіл рудної мінералізації у сіроколір5

них проверстках здебільшого різко нерівно5

мірний. Зруденіння характеризується плямис5

тим розподілом або ж приурочене до окремих

проверстків, збагачених на органічні рештки і

глобулярний пірит, чи контрастно проник5

ливі, порівняно з суміжними, прошарки. Та5

кий розподіл рудної мінералізації засвідчує

повільний (слабонапірний) режим фільтрації

рудоутворювальних розчинів.

У зруденілих горизонтах прослідковується

чітка вертикальна зональність. В цілому, спос5

терігається однотиповість у розподілі та спів5

відношенні рудних мінералів щодо варіації

вмісту Cu у вертикальних профілях, побудова5

них для сіроколірного горизонту Q7 Гла5

досівського рудопрояву (рис. 4, а—б), у гори5

зонті Q5 поблизу Гуртинського рудопрояву

(св. З511) та зруденілих горизонтах інших ру5

допроявів незалежно від інтенсивності зру5

деніння. Так, найвищою є концентрація Cu

понад 1 мас. % у св. З59; 0,1—0,5 — у св. З510;

0,03 — у св. З519 (горизонт Q7) та 0,1 мас. % —

у св. З511 (горизонт Q5), що відповідає зонам,

де домінує халькозин51. Інші мінерали міді тут

мають другорядну роль. Угорі, де концентра5

ція Cu стає низькою, у сіроколірних горизон5

тах рудна мінералізація представлена пере5

важно розрідженою вкрапленістю халькопіри5

ту52, подекуди з халькозином51 і борнітом52.

Ці мінерали формують розріджену тонку

вкрапленість у пісковику, який містить ділян5

ки почервоніння, де поширені псевдоморфози

ґетиту по халькозину й піриту. Мінералізація

борніту52 здебільшого має другорядну роль,

спостерігається у тих самих зонах, де домінує

халькозин51. Подекуди вона, як у горизонті

Q4 Гуртинського рудопрояву, формує пере5

хідну зону між мінералізацією халькопіриту52

та халькозину51. Просторово і з глибиною в
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межах одного й того ж самого горизонту,

згідно з дослідженням розподілу мінералів у

керні свердловин З57, З59, З510, З519 і З522

з рудного горизонту Q7 Гладосівського (Ко5

демського) рудопрояву, закономірність, що

полягає у зміні халькозинової51 мінералізації

на переважно халькопіритову52 знизу вгору,

не порушується. Змінюється лише інтен5

сивність зруденіння та, відповідно, концент5

рації Cu. Необхідно відмітити, що халько5

піритові ділянки в рудних тілах понад борні5

товими і халькозиновими зонами спостері5

гаються також на родовищах Джезказгану

(Казахстан) [9]. Таким чином, спостереження

бідної халькопіритової мінералізації в рудних

тілах може бути ознакою знаходження багат5

ших халькозинових тіл глибше по падінню

рудних тіл.

У найнижчих частинах сіроколірних про5

верстків часто спостерігається розвиток найпіз5

ніших сульфідів — ковеліну та дігеніту52, які

заміщують більш ранні сульфіди. Їх формуван5

ня засвідчує більш окисне середовище у най5

нижчих частинах рудних тіл, тобто окиснення

рудного тіла відбувалося знизу, а, отже, визна5

чалося окисненими водами, які надходили з

косошаруватих слабопроникливих червоно5

колірних верств і були з ними врівноважені.

Інакший розподіл сульфідів відмічається у

Гуртинському рудопрояві горизонту Q5 у

св. З55 (рис. 4, в) і З53 (рис. 4, г). У св. З55 спос5

терігається неоднорідне почервоніння гори5

зонту, що, очевидно, зумовлено проникнен5

ням метеорних вод з поверхні, де рудні піско5

вики відслонюються та містять окиснені руди

у вигляді малахіт5азуритової мінералізації ра5

зом з хризоколою та щільними лімонітовими

агрегатами. На фронті зон почервоніння руд5

ного тіла на глибині близько 35,3 м спостеріга5

ються тонкі зони переважання ковелінової

мінералізації, які донизу різко змінюються ба5

гатою вкрапленістю халькозину52 у пісковику

(рис. 4, в). Подекуди серед вкрапленості халь5

козину52 трапляються релікти піриту та

борніту. У всьому зруденілому інтервалі спос5

терігається розвиток ковеліну й дігеніту52, що

заміщують халькозин51. Значно глибше, на

глибині близько 400 м, за падінням горизон5

ту Q5, у св. З53 концентрація міді знижуєть5

ся (рис. 4, г). Тут спостерігаються розріджені

виділення халькозину й борніту з кородовани5

ми поверхнями, які засвідчують їх часткове

розчинення, а також псевдоморфози по них

гематиту і гетиту. Ділянки почервоніння ха5

рактеризуються новоутвореною вкрапленістю

ґетиту, яка насичує породу. Трапляються фор5

ми обростання халькозином52 борніту52. Оче5

видно, що ерозійний зріз горизонту Q5 Гур5

тинського рудопрояву досить глибокий, ос5

кільки його західний фланг характеризується

дуже крутим падінням верств, які складають

східний борт Дружківсько5Костянтинівської

антикліналі, а сульфідна мінералізація зміне5

на внаслідок проникнення окиснювальних

вод з поверхні в рудний горизонт. Зміна ко5

велінової мінералізації на халькозинову зверху

вниз, із заміщенням халькозину ковеліном,

засвідчує надходження окиснювальних метеор5

них флюїдів з поверхні. Отже, формування ко5
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Рис. 4. Розподіл рудних мінералів та варіації вмісту Cu

у рудних профілях через рудні горизонти Q7 Гла5

досівського рудопрояву (а, б) та Q5 Гуртинського ру5

допрояву (в,  г): а — св. З59, б — св. З510, в — св. З55,

г — св. З53. Умовні позначення див. на рис. 3



велінової та багатої халькозинової мінералі5

зації в горизонті Q5 Гуртинського рудопрояву

міді є наслідком збагачення рудних тіл на Cu в

зоні гіпергенного окиснення. Вже у св. З511,

яка розкрила горизонт в обрамленні східного

флангу рудопрояву на глибині 53,5—69,8 м,

такого збагачення не простежується, тут кове5

лін і дігеніт заміщують халькозин51, борніт52 і

халькопірит52 попереду фронту ґетитизації й

гематитизації вздовж всього зруденілого інтер5

валу, при цьому вміст Cu не перевищує 0,1 %.

Ізотопно�геохімічні особливості рудоутворен�
ня. Для картамишських верств були заміряні

величини δ13C керогену, δ13C і δ18O карбонатів

цементу сіроколірних пісковиків і вапняків та

δ34S піриту і халькозину.

Заміри δ34S глобулярного піриту показали

значення від –5,2 до –56,0 ‰ (табл. 2). Такі

величини характерні для піриту біогенного по5

ходження. З огляду на переважно дуже низькі

значення δ34S, формування такого піриту від5

бувалось за біогенної сульфат5редукції в про5

цесі циклічного диспропорціонування ізо5

топів сірки в окиснювальному середовищі, що

сприяє додатковому збагаченню сірки піриту

на легший ізотоп 32S в процесі біогенного ут5

ворення сульфіду заліза [18].

δ34S халькозину відповідає значенням –29,8

та –10,1, а галеніту — –24,1 ‰. Загалом, варі5

ації δ34S сульфідів у сіроколірних проверстках

засвідчують збагачення сульфідної сірки важ5

чим ізотопом 34S впродовж заміщення біоген5

ного піриту пізнішими сульфідами Cu і Pb.

Оскільки за безпосереднього заміщення піри5

ту халькозином, сфалеритом чи галенітом ізо5

топний склад сірки мав би не змінюватись, та5

кий ефект може вказувати на додаткове дже5

рело сульфідної сірки в процесі рудоутворен5

ня. Подібні закономірності відомі у розподілі

ізотопного складу S у стратиформному родо5

вищі міді Любін5Сірошовіце (Польща), де

сульфіди Cu в цілому характеризуються ізо5

топно важчою S, у порівнянні з глобулярним

піритом [22]. Такий же ефект описано і для

стратиформних родовищ Cu Німеччини у

сланці купфершіфер [24]. Підток ендогенних

флюїдів у цих родовищах підтверджується на5

явністю арсенідної мінералізації у складі

жильних руд.

Визначення ізотопного складу керогену по5

казали значення δ13С від –19,99 до –29,41 ‰

(27 проб). У праці [5] виявлено різку конт5

растність між ізотопним складом вуглецю ке5

рогену з рудних та безрудних ділянок: значен5

ня понад –22 ‰ відповідають рудовмісним по5

родам з підвищеною концентрацією S та Cu, а

нижчі — властиві безрудним зонам. Такий

ефект дає підставу твердити, що впродовж ру5

доутворення відбувалось додаткове дозріван5

ня органічної речовини, яке полягало у виносі

з системи ізотопу 12C у складі легших за моле5

кулярною вагою органічних сполук [5].

На рис. 5 показано варіації вмісту Cu та зна5

чень δ13С керогену вздовж профілю св. З55 че5

рез горизонт Q5. Тут рудна мінералізація пред5

ставлена ділянкою гіпергенного збагачення

горизонту на Cu попереду фронту почервонін5

ня горизонту. У верхній почервонілій ділянці

органічна речовина характеризується коли5

ваннями δ13С від –21,00 до –22,37 ‰. У зоні

переходу до зруденілого інтервалу, де інтен5

сивно розвинута мінералізація ковеліну, без5

посередньо під нею, значення δ13С найвище —

–19,99 ‰. У межах найбільш зруденілої ділян5

ки, де спостерігаються прошарки масового

розвитку халькозину52, δ13С органічної речо5
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Свердловина /

порода
Глибина, м Мінерал

δ34S (CDT),

‰

З522 / пісковик

З510 / пісковик

З53 / пісковик

З59 / пісковик

З59 / пісковик

З53 / пісковик

— / доломіт R2

242,1

248—248,6

401,2

280,6—281,4

280,6—281,4

401,2

—

Пірит

Те саме

"   "

"     "

Халькозин

Те саме

Галеніт

–56,0

–44,2

–5,2

–35,2

–29,8

–10,1

–24,1 [8]

Таблиця 2. Ізотопний склад сірки сульфідів 
із сіроколірних горизонтів картамишської світи

Рис. 5. Варіації ізотопного складу вуглецю органічної

речовини та вмісту Cu вздовж профілю через рудний

горизонт Q5 Гуртинського рудопрояву: 1 — δ13Сker;

2 — концентрація Cu



вини знижується до —21,00 ‰. Униз за про5

філем зі зниженням концентрації міді, обумов5

леним розрідженням халькозинової вкрапле5

ності, δ13С поступово знижується до –21,68 ‰

на глибині ~37 м. Глибше, в межах безрудних

почервонілих і сірих без5 і малорудних діля5

нок, δ13С керогену варіює від –26,31 до –23,32.

Описані закономірності чітко засвідчують ін5

тенсифікацію дозрівання органічної речовини

в залежності від окиснення рудного інтервалу,

яке визначалось надходженням метеорних вод

з поверхні. Локальні зниження значення δ13С

керогену у почервонілій надрудній зоні го5

ризонту Q5 цілком пояснюються низькою

концентрацією сірки у верхній частині рудно5

го тіла, що зумовлювало локально низькі кон5

центрації сульфат5іона, який є каталізатором

низькотемпературного крекінгу органічної

речовини.

δ13C карбонатного цементу сіроколірних

проверстків змінюється від –7,87 до –11,7 ‰

(дев’ять проб). Ці значення є істотно менши5

ми за величини, які визначені для морських

вапняків у складі сіроколірних горизонтів

(δ13C вапняку горизонту Q12 становить

1,48 ‰, що загалом типово для пізньодіагене5

тичних карбонатних порід пермського періоду

(δ13C = –2 — 2 ‰ [20])). Таке збагачення кар5

бонатів на ізотоп 12C може бути інтерпретова5

не як участь у кристалізації карбонатів CO2,

виділеного в результаті розкладу органічної

речовини, або як привнос вуглекислоти ендо5

генного походження.

Заміряні величини δ18О для карбонатного

цементу у тих же пробах характеризуються

варіаціями від 17,29 до 23,48 ‰ (15 проб), що

нижче у порівнянні з визначеним для карбо5

натного прошарку горизонту Q12 (δ18О =

= 24,78 ‰ за типових значень δ18О у пізньо5

діагенетичних пермських карбонатах від 19,5

до 21,5 ‰ [20]). Між δ13C керогену та δ18О

карбонатів спостерігається тенденція до зво5

ротної залежності, яка засвідчує розклад орга5

нічної речовини за привносу легшого ізотопу
16О. Так, пробам зі св. З58 (гл. 56,7—57,6 м) та

З511 (гл. 361 м), які характеризуються най5

нижчими значеннями δ13C керогену (–29,41 і

–28,94 ‰) відповідають найвищі значення

δ18О карбонатів (22,12 і 23,48 ‰). Ці проби

безрудні. Викладена характеристика ізотопно5

го складу O і C у цих пробах інтерпретується

як результат ізольованості порід від рудоутво5

рювальних процесів.

На жаль, отримати дані щодо температури

перекристалізації карбонатів, яка вела до ізо5

топного фракціонування, було неможливо.

Так, за температури 100 °С δ18О води, врівно5

важеної з кальцитом за найнижчої з виміряних

δ18О — 17,29 ‰, становить 0,60, а за темпера5

тури 120 °С — 2,56 ‰ (перерахунки зроблені

відповідно до результатів експериментів з ізо5

топного фракціонування у системі кальцит —

вода [21]). За перерахунку на доломіт, який, як

і кальцит, є головним мінералом цементу сіро5

колірних пісковиків картамишської світи,

кількість якого зростає за процесів рудоутво5

рення під час зниження вмісту кальциту, ці ж

величини за відповідних значень температури

становлять –1,20 та 1,07 ‰ (перераховано

згідно з даними праці [16]). За вищих значень

δ18О карбонатів розрахункова δ18ОH2O, відпо5

відно, вища. За нижчих значень температури

розрахункові значення δ18ОH2O менші за 0, що

характерно для метеорних вод. Враховуючи те,

що у зруденілих проверстках δ18О має тен5

денцію до зниження у порівнянні з безрудни5

ми, такі величини засвідчують, що за процесів

зруденіння у перекристалізації карбонатного

цементу брали участь метеорні води, які ха5

рактеризувалися ізотопними співвідношен5

нями кисню, близькими до океанічного стан5

дарту і нижче. У безрудних проверстках пе5

рекристалізація карбонатів, вірогідно, не

відбувалася.

Висновки. Згідно з виконаним комплексом

мінералогічних досліджень, встановлено досі

невідомі мінерали міді у Північно5Західному

Донбасі: аніліт (Cu1,75S), спіонкопіт (Cu1,39S)

та яровіт (Cu1,125S).

Мінеральний склад рудних тіл представле5

ний продуктами послідовно утворених пара5

генетичних асоціацій: глобулярного піриту,

сфалерит5галеніт5халькозинової, борніт5діге5

ніт5халькопіритової, ковелін5дігеніт5халько5

зин5джарлеїт5марказитової і малахіт5азурит5

лімонітової. Рудні концентрації Cu визначає

здебільшого мінералізація халькозину, а ло5

кально також — борніту і джарлеїту.

У рудних тілах виявлено такі закономірності

розподілу рудних мінералів: 1 — поклади стра5

тиформного зруденіння здебільшого характе5

ризуються вертикальною рудно5мінеральною

зональністю, зумовленою накопиченням

халькозинових51 руд у нижніх частинах руд5

них тіл, а борнітової52 і халькопіритової52

бідних мінералізацій — у верхніх, з формуван5
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ням мінералів у послідовності халькозин —

борніт — халькопірит; 2 — на фронті гіперген5

ного окиснення по падінню рудних тіл від

денної поверхні мінерали формуються у пос5

лідовності: малахіт + азурит + ґетит — кове5

лін — дігеніт52 — халькозин52, в ідеалі утво5

рюючи відповідну рудно5мінеральну зональ5

ність; 3 — у значній кількості мінералізація га5

леніту і сфалериту локалізується лише у місцях

присутності прошарків вапняків у складі рудо5

носних сіроколірних проверстків та підвище5

ної карбонатності останніх.

Згідно з дослідженнями ізотопних співвід5

ношень S, доказано біогенну природу най5

більш раннього рудного мінералу — глобуляр5

ного піриту. δ34S халькозину є вищою, порів5

няно з δ34S глобулярного піриту, що може

засвідчувати додаткове (вірогідно, глибинне)

джерело рудоутворювальних розчинів.

Згідно з дослідженням ізотопного складу C і

O карбонатів встановлено, що впродовж про5

цесів рудоутворення перекристалізація карбо5

натного цементу сіроколірних проверстків

відбувалась за участі метеорних вод, які харак5

теризувалися ізотопними співвідношеннями

по кисню, близькими до океанічного стандар5

ту і нижче. Вони збагачували карбонати на

легкий ізотоп 16О і спричиняли розклад ор5

ганічної речовини з її збіднінням на легший

ізотоп 12С. У безрудних же проверстках пере5

кристалізація карбонатів, вірогідно, не відбу5

валася. Ділянки гіпергенного збагачення руд5

них горизонтів, що викликалось інгресією

окиснювальних метеорних вод в сіроколірні

горизонти, також характеризуються високими

значеннями δ13С, а отже підвищеним рангом

дозрілості органічної речовини.

Таким чином, необхідно констатувати по5

шукові критерії зруденіння у сіроколірних

проверстках картамишської світи. 1. Наяв5

ність халькопіритової чи борнітової мінералі5

зацій може засвідчувати залягання багатих

халькозинових руд на глибині. 2. Виявлення

проверстків вапняків у складі сіроколірних го5

ризонтів та їх підвищена карбонатність є кри5

терієм комплексного Cu5Pb5Zn зруденіння, а

низька карбонатність — тільки мідного. 3.

Підвищений рівень дозрілості органічної ре5

човини в сіроколірних проверстках засвідчує

наявність мідного зруденіння.
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Ін5т геохімії, мінералогії та рудоутворення Надійшла 31.07.2008

ім. М.П. Семененка НАН України, Київ 

РЕЗЮМЕ. Исследованы минеральный состав, распределение рудных минералов, изотопный состав углерода ке5

рогена, серы сульфидов, углерода и кислорода карбонатного цемента меднорудных сероцветных горизонтов

красноцветной толщи картамышской свиты нижней перми в Северо5Западном Донбассе.

SUMMARY. The paper presents the results on investigations of mineral compositions, ore mineral distributions, isotopic

ratios of kerogen carbon, sulphur of sulphides and carbon and oxygen of carbonate cements of the Cu5ore5bearing grey5

coloured horizons of the Kartamysh Suite red beds of the Lower Permian in the North5Western Donbas.




