
Національна академія наук України 
Національний науково-природничий музей НАН України  

Інститут геологічних наук НАН України 
Національний університет «Києво-Могилянська академія» 

ДП «Українська геологічна компанія» 
 
 
 

Руденко К. В., Деревська К. І., Приходько В. Л.,  
Слободян Б. І., Александров О. Л. 

 
 
 
 
 
 

САМОРОДНА МІДЬ  
ВУЛКАНОГЕННИХ ФОРМАЦІЙ  

СВІТУ 
 
 
 
 
 
 

Київ 
ЛОГОС 

2017 

 



УДК 549.281:552/553(02) 
С17 
 
 
 

Рекомендовано до друку 
Вченою Радою Національного науково-природничого музею НАН України, 

протокол № 08/16 від 15 листопада 2016 р. 
 
 
 
 

Рецензенти: 
доктор геолого-мінералогічних наук, професор В. М. Загнітко  
доктор геолого-мінералогічних наук, професор В. О. Шумлянський  

 
 
 
 
 

Самородна         мідь        вулканогенних        формацій         світу               /  
С17   К. В. Руденко, К. І. Деревська, В. Л. Приходько, Б. І. Слободян, О. Л. Александров. –  

К.: Логос, 2017 – 95 с. : 33 іл. – Бібліогр. с. 85-94. 
ISBN 978-617-7442-76-8 

 
У монографії представлені особливості самородномідних родовищ вулканічних 

провінцій світу та їх аналіз з метою виявлення закономірностей формування 
зруденіння. В роботі викладені результати власних наукових досліджень мідних 
родовищ вулканогенної формації Волино-Подільської плити. Наведені нові дані щодо 
геолого-структурних і фізико-геохімічних характеристик подібних родовищ світу.  

Видання може бути корисним фахівцям з рудної та економічної геології.  
 

УДК 549.281:552/553(02) 
 

 
 
 
 
 

© К. В. Руденко, К. І. Деревська, В. Л. Приходько, 
ISBN 978-617-7442-76-8 Б. І. Слободян, О. Л. Александров  

 



 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
Пам`яті відомого українського геолога-рудника 
Косовського Ярослава Олексійовича присвячено 

 

 

 



 
 

 4 

 
Зміст 

 
   Стор. 
Вступ ..........................................................................................................................................................

Самородномідні провінції та рудопрояви світу .............................................................................

Самородномідні провінції та рудопрояви у докембрійських вулканітах .........................

Родовища самородної міді у вулканітах півострову Ківіно (Мічиган, США) ........ 

Самородна мідь ранньопротерозойських відкладів Карелії ........................................

Рудопрояви самородної міді у межах Північного Уралу ..............................................

Характеристика Волинської самородномідної провінції ............................................. 

Рудопрояви та знахідки самородної міді у палеозойських вулканітах ..............................

Самородна мінералізація зони зчленування Донбасу з Приазовським блоком .... 

Рудопрояви самородної міді провінції Емейшан (південно-західний Китай) ....... 

Самородна мідь у вулканічних утвореннях Сибірської платформи ..........................

Рудопрояви та знахідки самородної міді у мезозойських та кайнозойських 

вулканітах ......................................................................................................................................... 

Рудопрояви міді у базальтовій провінції Парана ........................................................... 

Знахідки самородної міді у базальтовій провінції Карру (Етендека) ........................ 

Самородномідна мінералізація у трапах Декану ............................................................ 

Рудопрояв самородної міді Дарханд (Південно-Східний Іран) ..................................

Хал-Хальське родовище самородної міді (Азербайджан, Баку) ................................. 

Самородна мідь Командорських островів ........................................................................

Мідна мінералізація у пізньотретинних базальтах Фарерських островів ................ 

Самородномідна мінералізація поясу Мінеока (Японія) ..............................................

Інші родовища, рудопрояви та знахідки самородномідної мінералізації  

у вулканітах світу ..............................................................................................................................

До аналізу будови та умов формування найбільших родовищ та рудопроявів  

самородної міді вулканогенних формацій світу .............................................................................

Додатки .....................................................................................................................................................

Література .................................................................................................................................................

5 

10 

10 

10 

22 

23 

26 

34 

34 

34 

45 

 

52 

52 

59 

60 

64 

65 

67 

69 

72 

 

73 

 

78 

82 

85 

 



САМОРОДНА МІДЬ ВУЛКАНОГЕННИХ ФОРМАЦІЙ СВІТУ 
 

 5 

 
 

 
 

Вступ 
 

Вулканогенні формації світу завжди приваблюють геологів через особливості їх метало-
генії. Металогенічна специфіка полягає в присутності серед вулканітів низки самородних 
елементів та інтерметалідів, таких як мідь, срібло, золото, нікель, свинець, залізо, електрум, 
сірка, ртуть тощо. Світові досягнення у дослідженнях закономірностей поширення вторин-
ної мінералізації серед вулканогенних порід розкривають нові перспективи у створенні 
геолого-генетичної моделі самороднометалевої рудної формації.  

Останнім часом в світі все більшого значення набувають родовища комплексних руд в 
породах вулканогенної формації, серед яких особливо виділяються самородномідні. Цей 
специфічний тип зруденіння відомий давно і є поширеним. Проте, родовища, які до сьогодні 
видобувались, знаходяться лише у США (родовища Мічиганського міднорудного району). З 
1845 року стосовно цього регіону накопичено багато геологічного матеріалу, який було 
узагальнено У. С. Уайтом [White W. S., 1960; Уайт У. С., 1972]. Подібні, але недостатньо 
вивчені райони, відомі в інших регіонах світу – Китай, Бразилія, Індія, В’єтнам, Україна.  

Особливість мідних проявів у тому, що вони просторово і генетично пов’язані з вулка-
нітами різного складу і віку. В. С. Домарєв [Домарєв В. С., 1984] дійшов висновку, що у часі 
родовища самородномідної рудної формації поширені настільки ж широко, як і в просторі. 
Перелік найбільших вулканогенних провінцій світу різного віку наведено у таблиці 1.  

 
Таблиця 1. Великі вулканічні провінції світу (складено з використанням [Мідь Волині, 2002; 

Мідь Волині, 2006;. Jerrama D. A, Widdowson M., 2005; Ross P. S. et al., 2005]) 
 

Вулканічна провінція 
Вік, 

млн. р. 
Площа 

(·106 км2) 
Об'єм 

(·106 км3) 
Річка Колумбія (США) 17 – 6 0,16 0,175 
Афро-Арабська (Йемен-Ефіопія) 31 – 25 0,6 0,35 
Північно Атлантична 62 – 55 1,3 6,6 
Трапи Декану 65,5 0,8 1,5 
Плато Онтонг-Джава (Тихий океан) 122 1,86 8,4 
Парана-Етендека (Бразилія-Намібія) 134 – 129 1,5 1 
Фарери (Антарктика) 134 – 129 0,15 0,3 
Карру (Південна Африка) 183 – 180 2 н.р.* 
Сибірські трапи 250 1,5 – 3,9 0,9 – 2 
Емейшан (Південно-Західний Китай) 253 – 259 0,25 0,3 
Волинська провінція (Україна) 600 – 550 0,2 н.р. 
Coppermine river group 1 267 0,17 0,65 
Східна Пілбора (Австралія) Пізній архей 0,11 н.р. 

*н.р. – не розраховувалось 
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Геодинамічні умови формування міденосних базальтових і андезитових лав різноманіт-
ні (табл. 2). Хоча більшість їх пов`язують з континентальними або міжконтинентальними 
рифтами (пасивні окраїни континентів) [Борисов А. Е., 1990], відомі прояви самородної міді 
в базальтах і андезито-базальтах вулканічних дуг [Морозевич И., 1912] і в базальтах океаніч-
ного дна [Домарєв В. С., 1984]. Тобто, як вважає В. С. Домарєв, вкраплені і прожилково-
вкраплені самородномідні руди в основних вулканітах є наслідком зв`язку міді з мантійни-
ми інтрузивними і ефузивними магмами.  

 

Таблиця 2. Різновікові прояви самородної міді у вулканогенних формаціях світу 
 

Назва родовищ та 
проявів 

Рудоносні верстви 
Вік 

утворення 
порід 

Геодинамічні умови 
формування формації 

1 2 3 4 
Докембрійські родовища та прояви самородної міді 

Рудопрояви Кольсь-
кого півострова 
[Борисов А. Е., 1990] 

Вулканіти (базальти, трахі-
базальти, їх туфолави, туфи і 
туфіти) умбінської світи  

Ранній 
протерозой

Імандра-Варзугська зона 
первинно рифтогенної природи 

Шт. Мічиган (США) 
[White W. S., 1960; 
Уайт У. С., 1972] 

Базальти, валунні конгло-
мерати (фельзитові агломе-
рати, пісковики і сланці 

Пізній 
протерозой 
(1640-880 
млн. років) 

Південне крило синкліналі озера 
Верхнє, платформна структура 
рифтової природи (Середньокон-
тинентальної рифтової зони), 
закладена на архейському 
фундаменті 

Родовища і рудопро-
яви південно-західної 
окраїни СЄП 
(Україна)  

Масивні та мигдалекам'яні 
базальти, туфи, лавобрекчії, 
лавокластити 

Близько 550
млн. років 
[Шумлян-
ський Л. В. 
та ін., 2006а]

Континентальний (Волино-Ор-
шанський) рифт, який на більш 
пізніх етапах розвитку перехо-
дить у міжконтинентальний 
(формація пасивної окраїни 
платформи) 

Палеозойські рудопрояви самородної міді 
Кузнецький Алатау  Вулканіти основного складу 

(смуга зеленокам'яно-зміне-
них міденосних базальтових 
і андезито-базальтових пор-
фіритів), потоки основної 
лави, туфолави, туфобрекчії 
і туфопісковики 

Ранній і 
середній-
кембрій 

Кондомсько-Лебединська зона  

Кузнецький Алатау Девонські ефузиви основно-
го складу, епідотизовані і 
окварцовані меланофіри і 
діабазові порфірити, рідше 
туфи, туфопісковики, а та-
кож теригенні грубоуламко-
ві червоноколірні відклади 

Ранній і 
середній 
девон 

Окраїни Мінусинської западини 
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Продовження таблиці 2 
 

1 2 3 4 
Воронезька антекліза 
[Молотков С. П., 
Альбеков А. Ю., 2004]

Базальтова трапова форма-
ція (толеїтові базальти) 

Пізній 
девон 

Мігулинсько-Новохоперська зона 
глибинного розлому 
субмеридіонального простягання 

Північний Тиман 
[Самородные…, 1985]

Базальтоїди, які зазнали пре-
нітової стадії метаморфізму 

Ранній 
девон 

Внутрішньоконтинентальні 
рифти 

Кетменський хребет 
(Південний Казах-
стан) 

Мигдалекам’яні порфірити Кам`янову-
гільного 
віку 

Кетменська складчаста зона 

Мульда Нае 
(Німеччина)  
[Шумлянський В. О. 
та ін., 2006b] 

Базальтові (меланофіри) 
порфірити і кварцові пор-
фіри; основні мандельштей-
ни, шлакові агломерати, 
агломератові прошарки 

Пізньо-
пермського 
віку 

Субвулканічні утворення синоро-
генного магматизму 

Базальтова провінція 
Емейшан (провінція 
Юньнань, Південно-
західний Китай)  
[Zhu B. et al., 2003, 
2005, 2007] 

Верхня частина трапових 
базальтів 

Пізньо-
пермського 
віку 
(253-259 
млн. років) 

Рифтові умови, на західній 
околиці кратону Янцзи. Може 
бути пов’язана з мантійним 
плюмом Емей. 

Сибірська трапова 
провінція 
[Альмухамедов А. И., 
Золотухин В. В., 1991; 
Самородные…, 1985]

Масивні та мигдалекам’яні 
базальти, туфи, туфолави 

Перм  
(250-251 
млн. років) 

Внутрішньоконтинентальні (?) 
рифти 

Мезозойські прояви самородної міді 
Самородномідна 
мінералізація Північ-
но-західних терито-
рій Канади та Аляски
(США)  
[Шнейдерхен Г., 1958]

Потоки і покриви 
базальтових лав 

Пізній тріас
(175 млн. 
років) 

Рифтогенез, спредінг 

Парана-Етендека 
(Бразилія-Намібія) 
[Peate D. W. et al., 
1992, 1997, Pinto V.M. 
et al., 2010] 

Базальти, мигдалекам’яні 
базальти 

Рання 
крейда 
(134-129 
млн. років) 

Магматична товща провінції 
Парана, сформувалася внаслідок 
дії плюму Трістан 

Східний Тянь-Шань, 
(провінція Сіньцзян 
(Xinjiang) Східного 
Китаю) [Yuan F. et al.,
2006] 

Базальти, мигдалекам’яні 
базальти 

Пізня 
крейда 

Острівна дуга Qoltag, геохімічні 
ознаки плюмової природи  
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Закінчення таблиці 2 
 

1 2 3 4 
Кайнозойська самородномідна мінералізація 

Командорські 
острови 
[Морозевич И., 1912]

Натрові ріоліти, на яких 
залягають масивні 
базальтові туфи; на них 
збереглися залишки покрову 
андезитових туфів; породи 
перетинаються 
базальтовими і андези-
товими дайками. 

Пізній 
олігоцен-
міоцен 

В межах вулканічної острівної 
дуги північної частини Тихого 
океану 

Трапи Декану 
(Індостан) [Sheth 
et al., 2004] 

Базальтові трапи 60-68,5 млн. 
років 

Першопочатково рифтова зона 

Прояви Дарханд 
(південно-східний 
Іран) [Nezafati N. et 
al., 2005] 

Мигдалекам’яні базальти, 
ігнімбритові туфи, брекчії. 

Пізній-
середній 
еоцен 

Частина Тетіс-Євразійського 
металогенічного поясу 

Хал-Хальське 
родовище 
Азербайджану 
[Нагиев В. Н., 
Мамедов И. А., 2009]

Андезити, дацити, 
агломерати 

Олігоцен Зона Нахчиванського розлому 
глибинного залягання охоплює 
північний борт Аразької 
рифтової зони 

Фарерські острови 
[Jensen Aa., 1982] 

Базальти, червоноколірні 
туфи, вулканічні брекчії,  

Пізньотре-
тинний вік 

Підводний рифтовий хребет 
Центральної Атлантики 

Прояви Малих 
Антильських 
островів [Nagle F., 
1973) 

Спілітові мигдалекам'яні 
піллоу базальти 

Доміоценові 
товщі 
(75-90 млн. 
років)  

Колізія 

Сучасні міденосні базальтові лави 
Вулкан Кілауеа 
(Гавайські острови) 
 

Вулканічний матеріал 1750-2011 
рр. 
 

Активно діючий вулкан, рифтова 
зона 

 
На думку А. О. Сіворонова значна кількість сучасних родовищ самородних елементів 

пов’язана з газоподібними продуктами під час вулканічної діяльності. Підраховано, що під 
час одного виверження вулкану Етна з парою та газами в атмосферу щодобово викидалося 
та розпилювалось 9 кг платини, 240 кг золота та 420 тис. тон сірки. Велика концентрація 
рудогенних елементів характерна для фумарол. Наприклад, фумароли підводного вулкану в 
районі Нових Гебрид винесли стільки міді, що вміст її в осадках збільшився на 12%. Най-
більше значення у відношенні виносу рудогенних елементів належить гідротермам. Вони 
містять підвищені концентрації міді, цинку, свинцю, нікелю, кобальту, миш’яку, марганцю, 
заліза, золота, молібдену, стронцію, ртуті, радіоактивних елементів. Лави здебільшого бідні 
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на корисні копалини, але іноді утворюються значні поклади рудних мінералів.  
Геолого-геохімічні властивості міді вказують на її рухливість і можливість перенесення 

гідротермальними розчинами у земній корі. 
Вивчення сучасної вулканічної діяльності на дні морів та океанів показало, що значна 

кількість корисних копалин пов’язана з гідротермами підводних вивержень. Саме вони міс-
тять промислові концентрації міді, свинцю, цинку, срібла, золота, а також сірки, кобальту, 
нікелю, заліза та марганцю. 

В Україні останні 25 років активно проводяться дослідження міденосності вулканоген-
ної формації південно-західної окраїни Східноєвропейської платформи (СЄП). Геолого-
структурні і мінералого-геохімічні дослідження цих порід вказують на нерівномірність пе-
ретворення та інтенсивності самороднометалевої мінералізації за розрізом. Однак, питання 
стосовно генезису, віку та характеру поширення самородних металів у вулканітах регіону, а 
також їхнього зв'язку з вторинними змінами порід, залишаються дискусійними. 

У представленій роботі надана геологічна та мінералого-геохімічна характеристика 
головних родовищ та рудопроявів самородної міді у вулканітах світу. Основою монографії є 
фундаментальні праці видатних геологів світу і України, долучені також основні відомості з 
найсучасніших досліджень іноземних науковців, використані власні наукові дані та виснов-
ки. У монографії узагальнено і проаналізовано практично весь наявний на сьогодні фактич-
ний матеріал щодо формування самородномідної мінералізації у вулканогенних формаціях 
світу. Матеріал поданий за хронологією формування вулканітів. У висновках проаналізо-
вана будова та умови формування найбільших родовищ та рудопроявів самородної міді 
світу. 

Ідея аналізу родовищ самородної міді у вулканогенних формаціях світу базується на 
наступних уявленнях. 

Перше. Міддю завжди цікавилося людство – її шукали, видобували, використовували 
багато тисячоліть. 

Друге. В світі існує єдине родовище самородної міді, яке видобувалось протягом майже 
150 років. (штат Мічиган, США, 1845 р.). Інші території (країни) також мають гарні перспек-
тиви, бо металогенічні особливості подібні до Мічиганського міднорудного району. 

Третє. Вартість міді на світовому ринку зростає і з’являються економічні передумови 
для видобутку малих родовищ чи бідних руд. 

І останнє, четверте. Аналіз самородномідної рудної формації у вулканітах світу слугує 
підґрунтям для виявлення геолого-генетичних закономірностей її формування і отримання 
власної сучасної моделі родовища. 
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САМОРОДНОМІДНІ ПРОВІНЦІЇ ТА РУДОПРОЯВИ СВІТУ 
 

Самородномідні провінції та рудопрояви у докембрійських вулканітах 
 

Родовища самородної міді у вулканітах півострову Ківіно 
(Мічиган, США) 

 
Західна частина півострову Ківіно озера Верхнього (Мічиган) добре відома завдяки 

концентрації міді у мідних родовищах, а також різноманіттям інших металевих корисних 
копалин (залізо, золото, нікель-мідне±платиноїди зруденіння), які добуваються або є перс-
пективними для видобутку. Більша частина міді міститься у породах мезопротерозойського 
середньоконтинентального рифту. Домінуючі мідні поклади західної частини півострову 
Ківіно та їх ресурсний потенціал представлені у табл. 3. Промислова розробка родовищ 
самородномідного району півострова Ківіно та стратиформних покладів Porcupine Mount-
ains почалася у 1845 р., до сьогодні видобуто близько 5,4 млн. т [Bornhorst Th. J.,. Barron R. J., 
2011]. Близько 58% міді цього району видобуто з лавових покривів, але найбільші та най-
багатші рудні тіла приурочені до конгломератів. Середній вміст міді в породах складає 1,48% 
[Уайт У. С., 1972; White W. S., 1960]. 

Східна частина півострову Ківіно Мічигану складена осадовими відкладами кембрію-
силуру; у будові західної частини острову переважають докембрійські породи (рис. 1, 2). 
Докембрійські породи західної частини півострову відображають 3 основні етапи в геоло-
гічній історії регіону. Найдавніший період – архейський (2,7 млрд. р.), пов'язаний з колізій-
ними умовами, під час яких була закладена тектонічна зона Великих Озер. Наступний 
період, палеопротерозойський (2,3-2 млрд. р.), відзначився акумуляцією мілководних відк-
ладів, а також багатостадійними подіями у орогені Penokean. Останній, мезопротерозой-
ський етап (1,15-1 млрд. р.), відзначився формуванням Середньоконтинентальної рифтової 
зони, значною акумуляцією та умовами стиснення у гренвільський час. Древні породи 
перекриті льодовиковими відкладами плейстоцену [Уайт У. С., 1972; White W. S., 1960; 
Bornhorst Th. J., Barron R. J., 2011]. 

Стратиформні прояви міді приурочені до палеопротерозойських осадових порід, 
утворення яких почалося 2,3 млрд. років тому на еродованому архейському фундаменті 
рифтової континентальної окраїни, що була занурена у океан. У Мічигані такі палеопро-
терозойські породи відносяться до супергрупи Marquette Range та Kona Dolomite. Страти-
формна сульфідна мідна мінералізація зосереджена в 6 м товщі аргілітів, які перекриті 9 м 
кварцитів. Мідь поширена у вигляді дрібнозернистої розсіяної сульфідної мінералізації 
(халькозин, борніт, халькопірит), яка тяжіє до карбонатного цементу, що є свідченням 
синхронності процесів доломітизації та літифікації породи. Окремі рудоносні прошарки у 
Kona потужністю до 3 м мають вміст міді 1%. Геологічні ресурси складають 100 млн. т з 
вмістом 0,5% Cu і не є економічними [Bornhorst Th. J., Barron R. J., 2011]. 

Середньоконтинентальна рифтова зона, вік якої 1,15-1,0 млрд. р., простягається більше 
ніж на 2000 км від Канзасу через регіон Великих озер до Мічигану. Під озером Верхнім 
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рифтова зона заповнена вулканічними, переважно базальтовими, породами потужністю 
більше 25 км та уламковими породами (8 км), які разом відповідають супергрупі Ківіно. 

 
Таблиця 3. Прогнозні ресурси міді західної частини півострова Ківіно озера Верхнього, 

Мічиган (складено за [Bornhorst Th. J., Barron R. J., 2011]) 
 

Прогнозні ресурси міді та видобута мідь 
Район млрд. фунтів міді* 

(млн. т) 
Середній вміст 

міді, % 
Мезопротерозойський мідний район півострову Ківіно 

Раніше видобута самородна мідь  14,4 (5,375) 1,84 
Прогнозні ресурси самородної міді  5,0 (1,866) 1,2 
Халькозин 0,3 (0,112) 2,3 
Загалом по району:  19,7 (7,353)  

Мезопротерозойський седиментаційно-стратиформний мідний район Porcupine 

Раніше видобуті у Вайт Пайн (White Pine Mine)  5,9 (2,202) 1,14 
Запаси синкліналі Copperwood/Western  3,0 (1,120) 1,45 
Загалом по району:  8,9 (3,322)  

Палеопротерозойські стратиформні родовища міді Kona у осадових комплексах 

Запаси неекономічні  ~1 (0,3732) ~ 0,5% 
Переважно мідні родовища західної частини 
півострову Верхнього, Мічиган 

~30 загальні обраховані 
(11,2)  

*Срібло також присутнє у мезопротерозойських відкладах. На родовищі Вайт Пайн (White Pine), 
прогнозні ресурси срібла складають близько 373,2 т (12 млн. унцій). Самородномідні родовища 
містять самородне срібло, але його часто не видобувають. Вміст самородного срібла для родовища 
Kona не був визначений.  

 
Близько 5-кілометрова товща базальтів рифтової зони, що відслонюється на півострові 

Ківіно, відноситься до серії Портадж-Лейк. Виверження базальтових лав відбувалося у 
субаеральних умовах з лінійних тріщинних жерл у центральній частині рифту. Типовий 
лавовий потік має потужність від 10 до 20 м, складений масивними у середині і мигдале-
кам'яними та брекчійованими породами на поверхні потоку. Довжина потоків невідома, 
водночас довжина окремих потужних потоків досягала 90 км [Уайт У. С., 1972; White W. S., 
1960; Bornhorst Th. J., Barron R. J., 2011]. 

Вище знаходиться шар уламкових порід до 40 м, який складений червоноколірною 
галькою, валунами, пісками, алевролітами, іноді сланцями. Вміст вулканічних продуктів до 
5%. Цей шар використовують для стратиграфічного розчленування вулканічної товщі. 

Як тільки магматична активність зменшується, продовжується прогинання рифтового 
басейну та заповнення його кластичними осадками, які сформували Oronto Group (до 6 км). 
Формація Copper Harbor (найдавніша серед порід Oronto Group, рис. 2) представлена черво-
ноколірними конгломератами та пісковиками,  які  сформувалися  у вигляді конусів виносу.  
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Рис. 1. Загальна оглядова карта півострову Ківіно та Середньоконтинентальної рифтової системи 
озера Верхнього. Розміщення рудопроявів міді навколо озера Верхнього. (А) – Схема середньокон-
тинентального рифту. (В) – Схема розміщення рудних мідних рудних районів (за [Bornhorst Th. J.,. 
Barron R. J., 2011]). 
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Рис. 2. Літолого-стратиграфічна колонка 
геологічних утворень у межах мезопротеро-
зойської середньоконтинентальної рифтової 
системи (з використанням [Bornhorst Th. J., 
Barron R. J., 2011]) 

 

У нижній частині формації Copper 
Harbor спостерігається перешарування 
субаеральних лавових потоків (Lake 
Shore Traps) з теригенними утворення-
ми. Усе це перекривається озерною 
формацією Nonesuch, яка складена чор-
но-сірими алевролітами, сланцями, кар-
бонатними породами та сірими тонко-
зернистими пісковиками. Формація 
Фреда – наймолодша кластична форма-
ція, що виповнює рифтову зону, скла-
дена з червоно-коричневих пісковиків, 
алевролітів та аргілітів [Bornhorst Th. J., 
Barron R. J., 2011; Руденко К. В., Дерев-
ська К. І., 2014 (б)]. 

На останньому етапі розвитку 
Середньоконтинентального рифту від-
бувалося стиснення, як результат колі-
зійних умов уздовж зони Grenville Front 
(1,06 млрд. років). Це призвело до кар-
динальної  перебудови  рифтової зони, 

утворення нових розломів, зміщень, складок. Розлом Ківіно відсікає частину вулканічної 
послідовності порід уздовж півострова Ківіно. У цей же час пісковики Jacobsville (більше 
3 км) швидко заповнюють рифтову зону (1,06–1,02 млрд. р.) (рис. 2) [Bornhorst Th. J., Bar-
ron R. J., 2011]. 

Самородномідний район півострову Ківіно (рис. 3) є найбільшим родовищем самород-
ної міді у світі. За роки розробки родовища видобуто близько 5 млн. т міді з 380 млн. т руди 
з 1845 по 1968 рр. Невелика кількість самородного срібла супроводжує самородну мідь. 
Головні продуктивні горизонти географічно обмежені 45 км поясом вулканічних порід, які 
виповнюють рифтову зону. 

Мідне зруденіння поширене в породах середнього і верхнього Ківіно (за винятком піс-
ковиків формації Фреда) в товщі потужністю ~7000 м. На півострові Ківіно воно утворює 
рудний пояс шириною 3-6,5 км і довжиною 160 км, з яких 42 км були високопродуктивними. 
Зруденіння локалізоване в базальтах, валунних конгломератах (фельзитових агломератах), 
пісковиках і сланцях.  Вважається, що близько  50-60%  запасів міді зосереджено у базальтах 
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(мигдалекам'яні базальти, мандельштейни, базальтові і андезито-базальтові лавобрекчії), 
інша частина запасів сконцентрована у конгломератах. На родовищі White Pine міденосни-
ми є пісковики і сланці. Відомі зруденілі тріщинні жили з локальними, дуже крупними 
масами самородної міді (до 500 т), але з невеликою її загальною кількістю [Уайт У. С., 1972; 
White W. S., 1960; Bornhorst Th. J., Barron R. J., 2011]. Більшість рудних покладів має 
пластову форму. 

 

 
Рис. 3. Геологічна карта головної частини самородномідного району півострова Ківіно, Мічиган 

(за [Bornhorst Th. J., Barron R. J., 2011]) 
 

Рудні поклади у базальтах залягають у верхніх проникливих частинах потоків, які 
мають мигдалекам'яну текстуру, причому від 5 до 50% пор заповнено вторинними мінера-
лами [Уайт У. С., 1972; White W. S., 1960; Bornhorst Th. J., Barron R. J., 2011]. Часто верхні 
мигдалекам'яні частини лавових покривів були брекчійовані під час виливу базальтів і 
відрізняються червоним кольором за рахунок дисперсного гематиту. Автобрекчії базальтів 
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та андезито-базальтів найбільш рудоносні. В межах самородномідних покладів вміщуючі 
породи помітно змінені, вони мають зеленкувато-сірий колір. Значна частина самородної 
міді поширена в породах, які не зазнали помітного перетворення, якщо не враховувати 
вторинних мінеральних виповнень кальцитом, хлоритом і кварцом. Потужність рудних тіл 
2-5 м, іноді 12 м. Середній вміст міді коливається у межах 0,88-0,96%. Від висячого боку 
середнього відділу підсистеми Ківіно до лежачого поблизу гори Калюмет нараховують 6 
рудоносних шарів, що розділяються безрудними потужністю 50-200 м [Уайт У. С., 1972; 
White W. S., 1960; Bornhorst Th. J., Barron R. J., 2011]. 

Рудні поклади у конгломератах утворюють 10-11 горизонтів в потужній товщі вулкані-
тів Портедж-Лейк, спостерігаючись від покрівлі (родовища Атлантик, Куінсі, Калюмет) до 
середньої частини серії. Потужність покладів коливається у межах 1,5-6 м. Конгломерати 
червонуваті, складаються з гальки і пісковикової основної маси. Самородна мідь заповнює 
порожнини і пори, а також заміщує основну масу і гальки; рудні ділянки мають ясно-
зеленкуватий колір. Разом з самородною міддю присутні адуляр, епідот, кальцит і кварц. 
Вміст міді в конгломератах невисокий, але в деяких верствах достатній для видобування 
руди. На родовищі Калюмет середній вміст міді складає 2-3%, але глибше 1000 м він 
знижується до 1,3-1,7% [White W. S., 1960; Bornhorst Th. J., Barron R. J., 2011]. 

Рудоносні верстви родовища White Pine (пісковики, алевроліти, сланці), які сконцен-
тровані у базальній пачці потужністю 18 м сланцевої товщі Nonesuch, а також в «нижніх 
пісковиках» у покрівлі конгломератів Copper Harbor (рис. 2) [Уайт У. С., 1972; White W. S., 
1960; Bornhorst Th. J., Barron R. J., 2011]. Породи останньої представлені червонувато- і 
сірувато-бурими алевролітами. Сланцева товща Nonesuch, що перекриває товщу конгломе-
ратів, складається верствами чорних сланців, сірих або бурувато-сірих алевролітів, глинис-
тих сланців і пісковиків. Найвищий вміст міді (до 4,5%) приурочений до тонкого перешару-
вання чорних глинистих сланців з темно-сірими алевролітами і пісковиками загальною 
потужністю близько 0,35 м. В базальних верствах сланцевої товщі Nonesuch мідь приуроче-
на до темно-сірих масивних алевролітів потужністю 0,3-0,35 м (1-2,5%) та до інтервалу 
(0,6 м) тонкого перешарування темносірих алевролітів і чорних сланців у підошві якого 
залягають тонкозернисті пісковики. Середній вміст міді в інтервалі складає 1-3%. Характер-
ною рисою є присутність в породах вуглецю органічного походження, вміст якого не пере-
вищує 0,5%. У пісковиках цемент містить хлорит, кальцит, кварц, місцями – чорну тверду 
вуглецевисту речовину, іноді з самородною міддю. Самородна мідь є характерною для 
нижніх пісковиків і для найнижчих верств сланців Nonesuch. Головним носієм міді у слан-
цях Nonesuch є халькозин, тонкорозсіяний у алевролітах і глинистих сланцях [White W. S., 
1960; Bornhorst Th. J., Barron R. J., 2011]. 

Макроскопічно вміщуюча порода представлена середньозернистим ясно-зеленувато-
сірим пісковиком з дрібною вкрапленістю самородної міді. Вміст її непостійний, у найбільш 
збагачених ділянках концентрація її досягає 3%. Спостерігається деяка шаруватість викли-
кана чергуванням освітлених прошарків, збагачених міддю в асоціації з вуглецевою речови-
ною [Руденко К. В., Деревська К. І., 2014 (б)].  
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Пісковики за складом вулканоміктові. Уламки окатані або напівокатані, витягнуті та 
округлі, розміром 0,2-0,4 мм. Структура породи різнозерниста, текстура масивна або ж 
неясно шарувата, сотоподібна. Практично усі уламки оконтурені тонкою хлорит-гідрослю-
дистою плівкою. 

Уламки представлені кварцом – 65-70%, калієвим польовим шпатом – 5-10%, плагіокла-
зом – 3-5%, зміненими ріолітами та роговиками – біля 15%, акцесорними мінералами 
(монацит, сфен) – біля 2%. Уламки кородовані, катаклазовані, часто розбиті мікротріщина-
ми з незначним зміщенням. На зернах кварцу зберігаються тонкі регенераційні облямівки 
та шипи. Конформне заміщення зерен складає біля 85%, інкорпорація слабко виражена. 
Подібні літогенетичні зміни відповідають кінцю глибинного катагенезу-початку раннього 
метагенезу (рис. 4). 

Цемент складає біля 15%. Тип його плівковий, рідше поровий. Він представлений 
реліктами первинної глинисто-гідрослюдистої речовини, новоутвореним альбітом, хлори-
том, цеолітами та лейкоксеном, а також епігенетичними виділеннями чорної вуглецевистої 
речовини і рудними мінералами. 

Первинний цемент складає до 2%. У реліктах зберігся каолініт-дикітовий матеріал, 
серед якого розвиваються новоутворені (метагенетичні) альбіт та кварц. Вони утворюють 
скупчення дрібних гіпідіоморфних кристалів, які частково заміщені вуглецевистою речови-
ною. Крім того, у цементі виявлені змінений попеловий матеріал та палагоніт (біля 3% це-
менту). Хлорит та цеоліт заміщують первинний цемент, виповнюють у ньому пори, а також 
облямовують зерна. Гідрооксиди заліза (першопочатково пісковики були червоноколірни-
ми) практично не збереглися, вони трапляються у окремих випадках в облямуванні уламків 
та реліктах первинного цементу. Разом з новоутвореним хлоритом та альбітом у цементі 
пісковика виявлений дрібнокристалічний епідот.  

Послідовність мінералоутворення у рудному пісковику представлена на рис. 5. Серед 
рудних мінералів різко переважає самородна мідь, разом з якою трапляються куприт та халь-
козин. З міддю тісно пов’язана вуглецевиста речовина. Сфен та лейкоксен, ймовірно, є дору-
дними. Сфен утворює крупні виділення, які просторово пов’язані з цеолітами. Лейкоксен по-
ширений часто біля сфену, а також заміщує теригенні уламки. Останні інтенсивно кородовані. 

Куприт є найбільш раннім мінералом асоціації. Він кородує теригенні уламки, нерівно-
мірно їх облямовує, заміщуючи при цьому і первинний цемент. Зернисті агрегати куприту – 
тонкокристалічні. Вони утворюють кокардові текстури, іноді мають зональну будову. Обля-
мівки куприту спостерігаються також навколо вуглецевистої речовини. Крім первинного, 
присутній і вторинний куприт, який розвивається за рахунок самородної міді. 

Самородна мідь заміщає цемент пісковику, утворює зростання з кварцом та цеолітом. В 
окремих випадках вона кородує уламки і заповнює мікротріщини. Часто мідь містить вклю-
чення дрібних ідіоморфних кристалів кварцу. Практично скрізь мідь оточена купритом, 
який утворився раніше за неї на стінках дрібних порожнин. Границі між купритом та міддю 
рівні, без видимого заміщення. 

Самородна мідь у цементі пісковику практично скрізь спостерігається разом з темно-
сірою (у відбитому світлі) ізотропною вуглецевистою речовиною. Границі їх зростання рівні 



САМОРОДНА МІДЬ ВУЛКАНОГЕННИХ ФОРМАЦІЙ СВІТУ 
 

 17 

та різкі, іноді слабозвивисті. Трапляються випадки виповнення самородною міддю тріщин у 
вуглецевистій речовині. Самородна мідь та вуглецевиста речовина виділялися практично 
одночасно, або самородна мідь дещо пізніше, оскільки трапляються потріскані та розтягнуті 
уламки цієї речовини, зцементованої самородною міддю. 

 

 

Рис. 4. Взаємовідношення теригенних уламків та новоутворених мінералів у вулканоміктових 
пісковиках (малюнок шліфа, за [Руденко К. В., Деревська К. І., 2014 (б)]): 1 – конформне зчленування 
зерен досягає 85%, інкорпорація слабко виражена (зб. 135х); 2 – вуглецевиста речовина заповнює 
міжзерновий простір, кородує хлорит-цеолітові облямівки навколо зерен (зб. 300х); 3 – самородна 
мідь, парагенетично пов’язана з бітумами, формує поровий та напівбазальний цемент, кородує тери-
генні уламки (Зб. 135х). 
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Рис 5. Послідовність мінералоутворення в рудоносному пісковику з товщі Копер-Харбор (за 

[Шумлянський В. О. та ін., 2006 (б)]) 
 

Розмір виділень самородної міді у поровому просторі пісковику досягає 0,5 мм. Іноді 
спостерігається незначна видовженість зернистих агрегатів міді уздовж окремих напрямків.  

Хімічний склад двох зерен самородної міді з цементу пісковику визначений за допомо-
гою мікрорентгеноспектрального аналізу (аналітик І. М. Бондаренко, лабораторія ІГМР 
НАН України). У першому зерні у внутрішній частині встановлено (%): Cu – 99,83%, Fe – 
0,01, Ag – 0,028, As – 0,031, Au – 0,0 (сума – 99,9%). Зовнішня частина зерна містить (%): Cu – 
99,16, Fe – 0,455, Ag – 0,048, As – 0,039, Au – 0,0 (сума – 99,9%). Друге зерно самородної міді 
має наступний хімічний склад (%): Cu – 99,84, Fe – 0,022, Ag – 0,048, As – 0,0, Au – 0,0 (сума 
99,91%). Також, за допомогою скануючого електронного мікроскопу JSM-6490LV (аналітик 
Тиньков В. О., Інститут металофізики ім. Г. В. Курдюмова НАН України) нами був проаналі-
зований зразок самородної міді з вулканоміктових пісковиків Мічигану і визначено, що він 
містить домішки Fe (0,21-0,6%) та Al (0,16-0,23%) (рис. 6). 

Таким чином, самородна мідь з цементу пісковиків чиста (Cu – 98,83-99,16%). 
Типовими домішками є Fe та Ag, які збагачують зовнішню частину зерна.  

Власні мінераграфічні дослідження показали, що вуглецевиста речовина чорного кольо-
ру, непрозора, має скляний або смолистий блиск, крихка, утворює гострокутні уламки з 
раковистим зламом. Твердість 3. Речовина розчиняється у HCl, а у полум’ї розжарюється та 
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світиться помаранчевим кольором. Після охолодження стає знову чорною. Вуглецевиста 
речовина дуже добре полірується. У відбитому світлі вона темно-сіра зі слабким коричне-
вим відтінком. Відбивна здатність дещо вища, ніж у нерудних мінералів. За комплексом 
фізичних властивостей вуглецевиста речовина відповідає антраксоліту або шунгіту. Подібні 
шунгіти «міграційного типу» описані В. Ф. Пеньковим [Пеньков В. Ф., 1996] у протерозойсь-
ких вуглецьвмісних осадових породах та палеобазальтах (діабазах) заонежської світи у 
Карелії. 

 

 
Рис 6. Самородна мідь з вулканоміктових пісковиків та її склад за даними мікрозондового аналізу. 

Мічиган, США [Руденко К. В., Деревська К. І., 2014 (б); Руденко К. В., 2015] 
 
Халькозин утворює розсіяну вкрапленність поодиноких зерен у цементі пісковику у 

зростаннях з самородною міддю. Форма виділення халькозину пластинчаста, розміри біля 
0,1 мм. За даними [Уайт У. С. 1972; White W. S., 1960, Bornhorst Th. J., Barron R. J., 2011], 
халькозин є головним носієм міді у сланцевій світі Nonesuch, де він тонко розсіяний у алев-
ролітах та глинистих сланцях. Вважається, що халькозин утворився за рахунок заміщення 
тонкозернистого хлоритового цементу. Середній розмір халькозину тут складає 2-20 мкм, 
тоді як у пісковиках зустрічаються окремі виділення від 2 до 50 мм, витягнуті вздовж 
шаруватості. 

Інші сульфіди, які трапляються у верхній частині мідної зони, представлені борнітом, 
халькопіритом, ковеліном, діагенітом, джарлеїтом [Уайт У. С. 1972; White W. S., 1960]. Над 
мідною зоною у теригенних породах встановлений нерівномірно розсіяний пірит. Він 
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утворює ідіоморфні зерна розміром 2- 5 мкм (іноді до 1 мм). Кількість піриту у чорних 
сланцях досягає 2-3%, у сірих алевролітах – 0,5-1%. 

У піритизованих ділянках над рудною зоною трапляється гринокіт, сфалерит та галеніт, 
які не утворюють значних концентрацій. 

Тріщини, утворені жилами кальциту потужністю 0,5-1 м, вертикально перетинають ба-
зальти та меланофіри [Bornhorst Th. J., Barron R. J., 2011]. Вони поширені у верхній частині 
лавової серії Портедж-Лейк на сході півострову Ківіно. На родовищі Централ самородна 
мідь утворювала великі скупчення, іноді вагою в сотні тон. Разом з нею в кальциті спосте-
рігались самородне срібло, халькозин, домейкіт, вітнеїт. 

Уайт У. С. [Уайт У. С. 1972; White W. S., 1960] вважає, що самородна мідь в родовищах 
серед лавової серії Портедж-Лейк є епігенетичною. Вона була привнесена у лави і конгломе-
рати після того, як породи були перекриті молодшими пісковиками Фреда. Останні прори-
ваються ріолитовими силами, дайками і штоками з К-Ar віком 978±40 млн. р., який 
розглядають як можливий вік самородномідного зруденіння. Але існують ознаки того, що 
міденосні розчини брали участь в утворенні стратиформних гідротермально-осадових пок-
ладів халькозину у чорних сланцях світи Nonesuch (1046±46 млн. р.). Використання Rb-Sr 
методу для епігенетичних мінералів (кальциту, епідоту, польового шпату, хлориту), які 
виповнюють мигдалини, вказало, що вік самородномідної мінералізації півострова Ківіно 
складає від 1060 до 1047 млн. років (±20 млн. р.). Цей вік є трохи молодшим (на 5-70 млн. р.) 
за вік піку вулканічної активності з утворенням вміщуючих базальтів (в межах 1086-
1098 млн. р.), та є відповідним до інших геологічних доказів відносно віку утворення 
самородномідної мінералізації [Bornhorst Th. J. et al., 1988; Bornhorst Th. J., Barron R. J., 2011]. 

Утворення самородної міді у промислових кількостях потребувало сприятливих умов, 
якими є наявність міденосних гідротермальних розчинів, окисно-відновні умови та проник-
ливість порід. Брекчійовані та мигдалекам'яні породи (58,5% продуктивності), прошарки 
конгломератів (39,5%), та система прожилків (~2%) є найбільш сприятливими для форму-
вання економічних покладів самородної міді. Самородна мідь поширена у мигдалинах (до 
n см у діаметрі) та у відкритих порожнинах кластичної брекчії. Найбільше самородної міді 
сконцентровано у верхній брекчії потоків (фрагментованій мигдалекам'яній частині пото-
ку), яка затиснута між нерудоносними масивними базальтами, що залягають нижче, та на-
ступним потоком. Потужність рудоносної товщі становить від 3 до 5 м, протяжність – від 
1,5 до 11 км, та від 1,5 до 2,6 км. В осадових прошарках самородна мідь розміщена нерівно-
мірно. Ці кластичні прошарки займають менше ніж 5% об'єму вулканічної послідовності, 
але на них припадає 40% промислового видобутку. Осадові кластичні рудоносні породи 
залягають між лавовими потоками [Bornhorst Th. J., Barron R. J., 2011].  

Найбільше рудне тіло самородної міді у районі (4,9 км за простяганням та 2,8 – за 
падіням) приурочене до конгломератів Calumet and Hecla. З нього видобуто 4,2 млрд. фунтів 
міді, при вмісті 2,85% [Bornhorst Th. J.,. Barron R. J., 2011]. У районах, які раніше розробляли-
ся, були присутні також жильні поклади, які сікли базальтову товщу. Вони не мали значного 
промислового значення, але в них частіше знаходили великі скупчення самородної міді. 
Вага таких мідних мас могла досягати 400 т і вони створювали проблеми при видобутку. 
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Більше 100 різноманітних гідротермальних мінералів, враховуючи малопоширені та 
локально поширені, тісно пов'язані у часі та просторі з самородномідною мінералізацією. Ці 
мінерали виповнюють мигдалини, порожнини в брекчійованих базальтах та осадових клас-
тичних породах, жили, мікро- та макропори у масивних породах. Абсолютний вік гідротер-
мальної активізації 1,06 млрд. р. [Bornhorst Th. J. et al., 1988]. 

Самородна мідь в базальтах та міжпотокових осадових кластичних породах Ківіно 
проявляється скрізь в Середньоконтинентальній рифтовій зоні. Це дає можливість говори-
ти про мінералізаційні процеси, які охоплювали всю рифтову зону. Міденосні флюїдні 
потоки могли бути згенеровані, на думку [Bornhorst Th. J., Barron R. J., 2011], під дією 
метаморфізму при зануренні базальтів за температури 300-500оС. 

Джерелом більшої частини міді були базальти Портедж Лейк або уламки вулканічної 
породи, які містяться у конгломератах Копер-Харбор, з яких вона вилуговувалася і які 
залягають під рудоносними горизонтами. Низький вміст сірки в рифт-заповнюючих базаль-
тах та інших супутніх породах сприяв відкладанню самородної міді, а не сульфідів міді. 
Накопиченню самородної міді в рудоносних горизонтах сприяла також проникливість по-
рід: велика кількість тріщин, порожнин, пор та мигдалин. Рифтові умови сприяли міграції 
флюїдних розчинів. Найвірогіднішим є те, що мідь транспортувалася в розчинах, збагаче-
них на Cl- у помірних окисно-відновних умовах, при цьому мідь знаходилась у формі хло-
ридних комплексів (CuCl2 или CuCl(aq)). Самородна мідь та супутні їй мінерали 
формувалися за температури ~225°C завдяки поєднанню наступних механізмів: змішування 
рудоносного флюїдного розчину з холоднішими, а також кислими та розбавленими 
розчинами; взаємодії рудний флюїдний розчин – порода; охолодження рудного розчину 
[Уайт У. С., 1972; Bornhorst Th. J., Barron R. J., 2011; Brown A. C., 2006; Jolly, 1974; White W. S., 
1960]. Збіг умов стиснення з утворенням глибинних похованих руд на думку [Bornhorst Th. J., 
Barron R. J., 2011; Brown A. C., 2006] може бути важливим компонентом в генетичній моделі, 
яка відрізняє цю територію від інших покривних базальтових провінцій світу, для яких не 
характерна наявність самородномідних родовищ. 

Бітумна мінералізація грала значну роль при відновлені міді до самородної. Джерелом 
її, ймовірно, є породи сланцевої світи Nonesuch. Формування самородної міді відбувалося у 
безсульфідних умовах. Джерелом же розчинів, що мали висхідний характер, вважаються 
пісковики Копер-Харбор. 

Наступні реакції ймовірно відповідальні за формування самородномідної мінералізації: 

CuCl2 
– + Corg + 2H2O = Cuо + 2Cl– + CO2 + 4H+,  

або  
CuCl2

– + CH4 + 2H2O = Cuо + 2Cl– + CO2 + 8H+ 

У випадку наявності сірки у системі рівняння мають наступний вигляд: 

SO4
2-+2CH4O→2HCO3

-+HS-+H+   

HS-+2CuCl2↔Cu2S+H++4Cl 
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При наявності у системі піриту та міденосних розчинів реакція наступна: 

C6H12+12CuCl2-+3FeS2↔6Cu2S+3Fe2++6H++24Cl-+C6H6. 

Сульфіди міді не є поширеними на території самородномідного району Ківіно, хоча 
трапляються у жилках та прожилках, які січуть самородномідні поклади. Крім того, на 
півострові Ківіно є 12 малих переважно халькозинових родовищ міді, які не розроблялися. 
Найбільше з них – родовище Gratiot містить у собі 4,5 млн. т міді з вмістом 2,9%. Це родови-
ще знаходиться біля розлому Ківіно. Сульфідна мінералізація міститься у брекчійованих 
мигдалекам'яних базальтах верхньої частини потоку, у тріщинуватих базальтах середини 
потоку, а також у силоподібних дайках середнього складу. 

Найбільший вміст сульфідномідної мінералізації спостерігається біля розломної зони. 
Сульфідна мінералізація є більш пізньою, і відкладалася після формування самородномід-
них покладів [Bornhorst Th. J.,. Barron R. J., 2011; Brown A. C., 2006]. 

 
Самородна мідь ранньопротерозойських відкладів Карелії 

 

Мідь у Карелії почали видобувати у II ст. до н. е. Найбільші самородки міді були знайде-
ні поблизу г. Кондопоги у Заонежжі на прояві Береговому [Кулешевич Л. В., Лавров О. Б., 
2010], де Онезька структура складена переважно основними вулканічними та осадовими 
палеопротерозойськими відкладами – товщами людиковийського надгоризонту (за регіональ-
ною стратиграфічною шкалою) віком ~1,97 млрд. років та прорваного силами габро-діаба-
зів. Самородки міді приурочені переважно до метабазальтів або габро [Кулешевич Л. В., 
Лавров О. Б., 2010]. 

На прояві Береговому дендритоподібні зростання міді виявленно у двох зонах брек-
чійованих та змінених основних порід (східній та західній) довжиною біля 100 м та потужні-
стю від 0,1-0,5 до 2,5 м, з кутом падіння 65-70о [Кулешевич Л. В., Лавров О. Б., 2010]. У східній 
зоні жильні мінерали представлені сірим зливним кварцом, епідотом, в зальбандах жил 
спостерігаються також актиноліт, хлорит та турмалін. Рудні мінерали (пірит, халькопірит, 
магнетит, гематит) в змінених метабазитах складають 1%. Рідше трапляється самородне 
золото та його зростки розміром 0,1–0,3 мм. Самородна мідь в цій зоні встановлюється 
рідко, переважно у січних накладених прожилках кварцу 2-ї генерації, що мають потужність 
до 12 см [Кулешевич Л. В., Лавров О. Б., 2010]. 

Західна зона, на відміну від східної, є смугою брекчійованих метабазальтів, що зцемен-
товані кварцом, епідотом, хлоритом, карбонатом; іноді містить адуляр, барит та самородну 
мідь. Окремі порожнини у змінених базитах виповненні ниркоподібними утвореннями, що 
складаються з цеолітів та карбонатів. Самородна мідь західної зони представлена широко: 
вона утворює дендрити, зростання, що нагадують кірки та шлак. Вага самородків досягає від 
0,5 до 10 кг. Крім міді у жилах трапляються халькозин, гематит, куприт, що, на думку [Куле-
шевич Л. В., Лавров О. Б., 2010], підкреслює утворення міді у окисних умовах. 

У Заонежжі знайдені унікальні самородки вагою більше 100 кг та довжиною до 1 м. Гіл-
ляста будова цих природних утворень нагадує рослини та корали. У них іноді зберігаються 



САМОРОДНА МІДЬ ВУЛКАНОГЕННИХ ФОРМАЦІЙ СВІТУ 
 

 23 

реліктові уламки породи, силікатів та кварцу. Дендрити на поверхні окиснені, вкриті корич-
нево-бурим та зеленим нальотом [Кулешевич Л. В., Лавров О. Б., 2010]. 

Самородна мідь у всіх крупних зразках має практично чистий склад. На поверхні денд-
ритів розвиваються: куприт, хлорид та карбонат міді (малахіт), які утворюють тонкі кайми 
або ж нальоти. Самородна мідь з родовища Берегове представлена дротиками та дендрита-
ми від 2-5 мм до 2 см. Вона утворює зростання з кальцитом у сильно епідотизованих метаба-
зальтах. Нерудна мінеральна складова жил представлена кварцом, епідотом, розетками 
темно-зеленого хлориту. Хімічний склад хлориту: SiO2 – 30,3-31,16%, Al2O3 – 17,67-21,44%, 
FeO – 37,57-41,85%, MgO – 8,77-9,46%, MnO – до 0,53% (середня розрахункова tутв. = 260оС). 
Цей високозалізистий хлорит часто містить вростки тонких лусок гематиту та слюди [Куле-
шевич Л. В., Лавров О. Б., 2010].  

У кварцових гніздах визначені окремі зерна срібла та рідкісних Ce-La-мінералів [Куле-
шевич Л. В., Лавров О. Б., 2010]. 

 
Рудопрояви самородної міді у межах Північного Уралу 

 

Рудопрояви міді у регіоні Північного Уралу досить поширені. Вони представлені: 1) про-
жилково-вкрапленою мінералізацією у кварцових апоріолітах, базальтах (рудні мінерали: 
мідь+халькопірит; гіпергенні мінерали – халькозин, ковелін, борніт); 2) вкрапленістю міне-
ралів у кристалічних сланцях та мармурових вапняках (рудні мінерали: халькопірит, бор-
ніт); 3) вкрапленістю мінералів у кварцових жилах (рудний мінерал міді – халькозин); 4) мі-
нералізацією в мідистих пісковиках (рудний мінерал міді – гіпергенна мідна зелень) 
[Фишман А. М., 2004]. 

У 2004 р. вперше [Салдин В. А., 2004] виявлено рудопрояв самородної міді на Північно-
му Уралі, який може бути індикатором наявності нового типу мідного зруденіння в регіоні. 
Район знахідки самородної міді знаходиться на північному замиканні Північного Уралу, у 
центральній частині хребта Уути у межиріччі р. Щугер та його лівої притоки – р. Няртсюю. 
В геологічній будові району беруть участь інтенсивно метаморфізовані породи вулканічного 
генезису, розділені на мороінські (PR-Cmr) та саблегорські (PR-Csb). Прояви самородної міді 
приурочені до найбільш пористих та тріщинуватих різновидів вміщуючих кислих ефузивів. 
Породи тектонічно інтенсивно дислоковані, часто катаклазовані, мілонітизовані. 

Прояви самородної міді являють собою гнізда (мікроштоки) освітлених (світло-сірих, 
зеленувато-світло-сірих, світло-зелених, брудно-зелених) порід. Форма гнізд субізометрична 
з причудливо звивистими контактами – розміри їх на сучасному зрізі 1,0х1,0 м. Нижній 
контакт тіла не розкритий. Характер поширення самородної міді за об'ємом гнізда є хаотич-
ним невпорядкованим, але спостерігається зниження частоти проявів від периферії до цен-
тру. Форма виділень самородної міді пластинчаста, рідше дендритоїдна та ксеноморфна. 
Пластинчасті утворення мають шорсткі, дрібнопухирчасті контакти з чудернацьким мікро-
рельєфом. Довжина пластин досягає 16-17 см за потужності до 3-4 см. Дендритоїдні 
виділення розвинуті у зонах виклинювання пластин міді. Розміри дендритів невеликі – до 
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10 см2. Кристаломорфні виділення розвинуті на поверхнях пластин та представлені зрост-
ками або індивідами кубічного чи таблитчастого габітусу. Розміри зерен до 1 см, агрегатів – 
до 2-3 см (табл. 4, табл. 5) [Самородные…, 1985]. 

У межах рудовміщуючих гнізд міжрудний простір, а також отвори у дендритоїдних 
виділеннях виповнені мідною зеленню, яка складена сумішшю малахіту, куприту, хризотилу, 
а також дрібнокристалічного молочно-білого кварцу. Вміщуючі самородну мідь породи та-
кож містять мідну мінералізацію. 

На східному схилі Північного Уралу у базальтоїдних породах також карбону виявлена 
мінералізована зона, яка містить самородномідну вкрапленність. Рудна мінералізація пов'я-
зана з герцинськими насувними процесами і приурочена до основи тектонічного покриву, 
який містить прошарки туфів. Вона представлена самородною міддю, халькопіритом, піри-
том, борнітом [Двуреченская С. С. та ін., 2011]. 

 
Таблиця 4. Хімічний склад мідних мінералів та рудовміщуючих порід Північного Уралу, мас.% 

(складено з використанням [Фишман А. М., 2004])  
 

Самородна мідь  
Пластина Дендрит 

Породи рудного 
горизонту 

Безрудні 
породи 

SiO2 16,37  60,51 61,13 
Al2O3 1,95  5,90 19,56 
TiO2   0,22 1,54 
MgO   0,75 3,09 
MnO 0,53  0,43 0,30 
Fe2O3 0,27  1,70 6,70 
CaO 0,13 0,01 0,37 1,91 
K2O 0,11 0,008 0,50 5,42 
P2O5 0,26,  1,68 0,04 
Cu 79,53 100,73 28,34 0,16 
Sn 0,44 0,01   
S 0,39 0,01   
Ni    0,01 
Zn    0,02 
Rb    0,02 
Y    0,01 
Zr    0,03 
Ba    0,04 

 
Для цієї мінералізованої зони виділяють три різновиди порід: олівінові долерити, рідше 

мигдалекам'яні долерити та базальти. Самородна мідь домінує серед рудних фаз (табл. 6). 
Форма виділення різноманітна – краплеподібна, округла, витягнута, інколи з чіткими крис-
талографічними гранями. Максимальний  розмір  виділень складає 0,25 мм, мінімальний – 
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Таблиця 5. Хімічний склад самородної міді та мінералів, що асоціюють з нею у породах 
Північного Уралу, wt.%. (складено за [Самородные…, 1985]) 

 
Мінерал Сu S Ag Hg Mn Cl Сума 

Самородна мідь 100,00       
Самородна мідь 98,99       
Халькозин 68,88 18,18     87,06 
Халькозин 78,63 17,13     95,76 
Срібло 9,51  77,02 12,30   98,83 
Срібло 17,10 2,08 63,26 16,10   98,54 
Куприт 88,24       
Тенорит 75,73       
Малахіт 51,33       
Брошантит 58,19 7,34      
Хлорид міді-1 53,65     18,7 72,35 
Хлорид міді-1 50,48     16,1 66,58 
Хлорид міді-2 58,26    2,17 4,84 65,27 
Хлорид міді-2 60,60    1,26 6,33 68,19 

 
перші мікрони. Самородна мідь спостерігається в олівінових долеритах, де приурочена 
безпосередньо до вкраплень зміненого олівіну. Крім того, мідь відмічена у інтерстиціях та 
мікротріщинах плагіоклазу та клінопіроксену, а також в мигдалинах, виповнених хлоритом 
та цеолітами. Водночас, не відмічено прямої залежності між ступенем вторинних перетво-
рень та інтенсивністю розвитку самородної міді. Навпаки, у найбільш змінених породах само-
родна мідь відсутня, а присутні сульфіди (халькопірит, борніт, ковелін) [Двуреченская С. С. 
та ін, 2011]. 

 
Таблиця 6. Склад рудних мінералів в породах основного складу Північного Уралу (за 

[Двуреченская С. С. та ін, 2011]) 
 

№ зразка Назва породи (вторинні перетворення) Рудна мінералізація 
1 2 3 

101/68 Олівіновий долерит Самородна мідь 
102/26.3 Мікродолерит Самородна мідь 
104/224 Олівіновий долерит Самородна мідь 
105/167.3  Долерит змінений Пірит, халькопірит  
105/194.7 Долерит мигдалекам'яний (прож. карбонату) Халькопірит 
106/118.5  Олівіновий долерит  Самородна мідь 
106/198.4 Олівіновий долерит Самородна мідь 
107/51.3 Долерит змінений Пірит, марказит 
108/53.2  Олівіновий долерит Халькопірит  
108/113.5  Базальт мигдалекам'яний (хлорит, карбонат) Халькопірит 
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Закінчення таблиці 6 
1 2 3 

108/119.4  Базальт сильно змінений (озалізнений) Халькопірит 
108/144.4 Олівіновий долерит мигдалекам'яний Самородна мідь 
109/57.2 Олівіновий долерит Самородна мідь 
111/179.5 Олівіновий долерит мигдалекам'яний Самородна мідь 
118/140 Олівіновий долерит порфіроподібний Самородна мідь 
119/189 Олівіновий долерит Самородна мідь 
130/23.2 Олівіновий долерит Самородна мідь 
130/44.3 Олівіновий долерит (хлорит, карбонат) Борніт, халькопірит  
130/88.3 Долерит змінений Самородна мідь, борніт 
130/130.9 Базальт мигдалекам'яний (змінений) Самородна мідь 
130/249.6 Мікродолерит змінений Халькопірит 
27-1/15.4 Долерит хлоритизований Самородна мідь 
42-10/10 Долерит хлоритизований Самородна мідь 
42-10/16.6 Базальт олівіновий змінений Халькопірит 

 
Характеристика Волинської самородномідної провінції 

 
Трапова формація венду в межах західного схилу СЄП займає площу близько 200 тис. 

км2. Формування цієї формації просторово та в часі пов'язане з розколом Родінії та від-
криттям океану Япетус. Останнім часом розглядається гіпотеза про те, що причиною розло-
му континенту слугував плюм, який розміщався на північний захід від сучасної трапової 
формації Волині [Мідь Волині, 2002, 2006; Носова А. А. та ін., 2005 (а), (б); Шумлянський В. О. 
та ін., 2006 (а); Шумлянський Л. В., Шумлянський В. О., 2006; Шумлянський Л. В., 2008 тощо]. 
Трапова формація складається з вулканогенних утворень, похідних слабодиференційованої 
магми – переважно базальтів, їх туфів, габро-діабазів, долеритів, що представляють ефузив-
ну, пірокластичну та інтрузивну фації. 

Мідна мінералізація локалізується в утвореннях волинської серії венду, яка поєднує 5 
світ: бродівську – брекчієво-конгломерато-аргілітову, яка розвинута спорадично; горбашів-
ську – гравеліто-пісковикову (потужністю до 50 м); заболотівську – переважно базальтову 
(до 85 м); бабинську – базальтових туфів та їх лавобрекчій (загальна потужність 100-200 м); 
ратнівську – перешарування базальтів, їх туфів, туфо- і лавобрекчій, туфоконгломератів 
(загальна потужність 150-200 м) [Мідь Волині, 2006; Металлические…, 2006]. Загальна 
сумарна потужність волинської серії близько 450 м. Самородномідна мінералізація локалі-
зована в породах горбашівської, заболотівської, бабинської та ратнівської світ. У цій товщі 
базальтів і туфів (трапової формації) виявлено 10-11 горизонтів самородномідної мінералі-
зації, з яких 5-6 на деяких ділянках мають промислові параметри [Мідь Волині, 2006; Метал-
лические…, 2006]. 

Загалом в межах Волинської провінції виділено 4 самородномідних рудних вузли: Ратнів-
ський, Кухотськовольський, Рафалівський і Шепетівський (рис. 7 – див. кольорову вклейку). 
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Ратнівська та Кухотськовольська площі розміщені в межах Луківсько-Ратнівської горс-
тової зони. Ця зона розташована між Брестською западиною на півночі та Волинським 
палеозойським підняттям на півдні. Відомі рудопрояви самородної міді знаходяться в обля-
муванні окремих горстів, в межах яких під відклади мезокайнозою виходять метаморфічні і 
магматичні утворення нижнього протерозою або пісковики поліської серії рифею. Верти-
кальна амплітуда докрейдових піднять сягає 600-800 м. Для цієї території характерним є 
потужний чохол палеозойських відкладів (до 1500 м). З різкою стратиграфічною незгідністю 
відклади докембрію та палеозою перекриваються мергель-крейдяними відкладами верхньої 
крейди потужністю 100-200 м. 

Вміст міді у породах складає >0,1%. Згідно [Мідь Волині, 2002; Мідь Волині, 2006], 
ймовірним віком формування цього зруденіння є ранній венд (0,69-0,56 млрд. р.) 

Рудопрояв Жиричі тяжіє до західного та південно-західного схилу Ратнівського під-
няття фундаменту. Падіння порід пологе (1-3о) на південний захід, вертикальні амплітуди 
переміщень розривних порушень в межах рудопрояву не перевищують 10 м. Рудні поклади 
зустрінуті в мигдалекам'яних та афанітових базальтах, вулканічних брекчіях і туфах. Потуж-
ність рудних тіл досягає 20 м при середньому вмісті міді 0,7%, інколи вміст досягає 4-5,1%. В 
рудних інтервалах виявлені домішки золота – до 2,6 г/т, платини – до 2,3 г/т, палладію – 
0,39 г/т [Мідь Волині, 2006; Металлические…, 2006]. 

В межах Шепетівської рудної площі поширені туфи базальтів, серед яких трапляється 
пошарова вкрапленність халькозину, а також прожилки цеоліт-кварцин-баритового і хло-
рит-анальцимового складу з халькозином. Самородна мідь має другорядне значення, разом 
з нею спостерігаються самородні свинець і золото, вміст останнього в породах сягає 0,1 г/т 
[Металлические…, 2006; Мідь Волині, 2006]. 

В межах Рафалівської площі самородномідна мінералізація розкрита базальтовим кар'є-
ром поблизу с. Полиці та с. Іванчі, а також низкою свердловин (на глибині 10-250 м) [Дерев-
ська К. І. та ін., 2008]. Вона приурочена до базальтів і лавобрекчій ратнівської світи. В ба-
зальтах мідь спостерігається у вигляді вкрапленості в мигдалинах, по тріщинах, у вигляді 
крупних дендритів, а також в прожилках з цеолітами, хлоритом, халцедоном і анальцимом. 
Вміст міді в базальтах 0,2-0,7%, в лавобрекчіях досягає 18%. В окремих випадках вміст міді 
складає 25%. Крім того у породах встановлені срібло – до 20 г/т, золото – до 1,15 г/т, 
платиноїди – до 1,66 г/т [Мідь Волині, 2006; Металлические…, 2006]. 

Серед рудної металевої мінералізації, яка притаманна породам вулканогенної формації 
Волині, можна виділити породоутворюючі (магнетит, ільменіт та титаномагнетит) та епіге-
нетичні мінерали, серед яких виділяють самородні метали (мідь, срібло, золото, залізо, 
нікель, свинець, цинк, сліди елементів Pt-групи), сульфіди (пірит, халькопірит, піротин, 
халькозин), окисли та карбонати міді (куприт, тенорит, малахіт, азурит, ковелін, борніт), а 
також золотовмісні мінерали (електрум, рожковіт, купроаурит). Головним рудним міне-
ралом є самородна мідь. Крім того, вулканогенно-осадові породи волинської серії венду 
характеризуються наявністю геохімічних аномалій свинцю, ванадію, цинку, барію та ртуті 
[Мідь Волині, 2006; Мідь Волині, 2002]. Хімічний склад самородних та інших рудних 
мінералів наведено у Табл. 7, 8, 9. 
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Таблиця 7. Хімічний склад самородної міді Волині за даними мікрорентгеноспектрального 
аналізу (ваг. %) 

 

№ проби Мінерал та форма знаходження Cu Fe Ag Co Au Mn 

кар’єр* із цементу лавобрекчії 99,931 0,000 0,068 0,001 0,000 0,000 
кар’єр* із цементу лавобрекчії 99,970 0,000 0,020 0,000 0,011 0,000 
кар’єр* із цементу лавобрекчії 0,000 0,043   
кар’єр* із цементу лавобрекчії 99,876 0,062 0,062 0,001 0,000 0,000 
кар’єр* із цементу лавобрекчії 99,951 0,003 0,046 0,000 0,000 0,000 
5911 із цементу лавобрекчії 99,991 0,000 0,009 0,000 0,000 0,000 
5911 вкраплена в базальті 99,342 0,573 0,075 0,000 0,011 0,000 
5911 вкраплена в базальті 96,737 3,192 0,067 0,000 0,000 0,003 
5911 із мигдалини 99,905 0,079 0,016 0,000 0,000 0,000 
5911-2 із мигдалини 97,353 2,632 0,015 0,000 0,000 0,000 
5911-2 в центрі мигдалини 99,222 0,740 0,037 0,000 0,000 0,000 
5911-2 в центрі мигдалини 97,896 2,070 0,034 0,000 0,000 0,000 
5911-2 в мигдалині з гізингеритом 99,808 0,000 0,176 0,017 0,000 0,000 
8124 в мигдалині з гізингеритом 96,429 3,543 0,026 0,001 0,000 0,000 
8124 із порожнини в туфолаві 99,889 0,069 0,042 0,000 0,000 0,000 
8124 із порожнини в туфолаві 99,949 0,008 0,043 0,000 0,000 0,000 
5926-1 вкраплена в туфолаві 98,004 1,960 0,036 0,000 0,000 0,000 
5926-1 із мигдалини в базальті 99,907 0,093 0,000 0,000 0,000 0,000 
5926-1 із мигдалини в базальті 100,00 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 
5926-1 із мигдалини в базальті 100,00 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 
кар’єр* із мигдалини в базальті 98,875 0,998 0,127 0,000 0,000 0,000 
кар’єр* самородок із цементу лавобрекчії 100,00 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 
кар’єр* самородок із цементу лавобрекчії 99,928 0,031 0,041 0,000 0,000 0,000 
кар’єр* із цементу лавобрекчії 99,957 0,001 0,042 0,000 0,000 0,000 
кар’єр* із цементу лавобрекчії 99,974 0,000 0,026 0,000 0,000 0,000 
кар’єр* із цементу лавобрекчії 99,993 0,001 0,007 0,000 0,000 0,000 
кар’єр* із лавобрекчії 99,994 0,002 0,005 0,000 0,000 0,000 
5914-2 із лавобрекчії 100,00 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 
5914-2 із прожилку з хлоритом 99,968 0,000 0,032 0,000 0,000 0,000 
5899 із прожилку з хлоритом 99,968 0,000 0,032 0,000 0,000 0,000 
5899 вкраплена в базальті 99,356 0,512 0,094 - - 0,038 
кар’єр* вкраплена в базальті 99,306 0,589 0,074 - - 0,031 

*зразки відібрані у Рафалівському кар’єрі  
 
Самородна мідь вперше була визначена в породах на околиці с. Мідська Великого та 

детально описана С. Малковським у 1927 р. Самородна мідь в межах Рафалівської площі 
приурочена до базальтів, лавобрекчій та туфолав ратнівської світи. Проведені дослідження 
показують, що вона спостерігається у вигляді дрібної вкрапленності в породах і по слабо-
мінералізованих тріщинах, у вигляді кристалів,  дендритів, плівок та вкраплень у прожилках 
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Таблиця 8. Хімічний склад самородних металів з порід трапової формації нижнього венду 
Волині за даними мікрозондового аналізу (ваг. %) 

 

 Самородне залізо Самородний 
хром* 

Самородне 
срібло 

Самородний 
нікель 

 5877-1 5879-12 5881-9  5877-1 5926-1 8124 
Cu 0,00 0,136 0,160 - 2,11 - - 
Ag - - - - 97,21 - - 
Au - - - - - - - 
Fe 98,21 97,06 98,38 0,28 0,565 3,391 1,112 

Mn 0,65 1,926 0,541 0,02 - - - 
Cr 1,09 0,139 0,126 99,17 - - 0,090 
Ni 0,02 0,058 0,084 0,01 - 96,609 98,644 
Co 0,11 0,128 0,114 - - - - 
Ti - - 0,007 - - - 0,136 
Si - - - 0,2 - - - 
Zn - - - 0,01 - - - 
Al - - - 0,09 - - - 
S - - - - 0,117 - - 

* за даними [Квасниця І. В., Косовський Я. О., 2005] 
 
Таблиця 9. Хімічний склад рудних мінералів з вулканітів Рафалівського кар’єру (за даними 

мікрорентгеноспектрального аналізу, ваг. %) 
 

№ проби P-14 P-19-01 P-19-01 P-14/1 P-14/1 P-14/1 
мінерал 
 
 
елемент 

куприт із 
самородку 
міді з лаво-
брекчії 

пірит із 
прожилку 
з кальци-
том 

пірит із 
прожилку 
з кальци-
том 

сидерит із 
прожилку з 
халькозином з 
лавобрекчії 

суміш із 
прожилку з 
халькозином 
з лавобрекчії 

халькозин 
із прожил-
ку з лаво-
брекчії 

Cu 79,875 0,002 0  14,183 79,067 
Fe 0,016 46,352 46,602 58,736 41,711 0,045 
Ag 0 0 0  0,019 0,007 
Ni 0 0 0  0 0 
Co 0 0,153 0,067  0,032 0,046 
Au 0 0 0,003  0 0 
Mn 0   12,728 3,55  
Al    0 3,086  
Si    0 2,215  
Ca    5,718 5,167  
O 20,109   22,817 25,942  
S  53,434 53,295  4,091 20,811 
As  0,054 0,032  0 0 
Sb  0,004 0  0,004 0,023 
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та в мигдалинах (рис. 8, 9 – див. кольор. вклейку). Згідно [Квасниця І. В., 2007; Квасниця І. В. 
та ін., 2009; Квасниця І. В., Павлишин В. І, 2006; Квасниця І. В. та ін., 2006 (б); Ковальчук М. С., 
2012 (а)], для самородної міді у вулканітах Волині характерними є наступні морфологічні 
типи: жилко-, грудкоподібні, плівчасті та пластинчасті, що може свідчити про кристалізацію 
міді в умовах пригніченого росту. Присутність монокристалів простих та складних двійнико-
вих зростків є рідкісною, але є своєрідним показником рудоносності горизонту [Квасниця І. В., 
2005]. Поверхні кристалів самородної міді мають різноманітні елементи рельєфу як пози-
тивні, так і негативні [Квасниця І. В., 2007]. 

Найчастіше самородна мідь асоціює з хлоритом, кварцом, халцедоном, анальцимом, 
цеолітами, самородним сріблом, купритом. Були відмічені дрібні ізометричні виділення са-
мородної міді у вигляді включень в плагіоклазах, піроксенах, вулканічному склі або на гра-
ницях їх зерен. Самородна мідь містить мікровключення куприту, а у лавобрекчіях виступає 
у ролі цементу. 

У Рафалівському кар'єрі протягом останніх років були знайдені великі самородки міді 
(їх ще за формою виділення називають «крабами») вагою від 500 до 1000 грамів. Виділення 
міді у вигляді дендритів або утворень чудернацької форми вагою 100-200 грамів трапляють-
ся доволі часто у лавобрекчіях, що перекривають туфи бабинської світи. 

Самородна мідь у різних мінералогічних асоціаціях має практично однаковий хімічний 
склад (табл. 7). Мідь чиста (99,97-99,87% Сu) зі слідами Ag, Со, Au, та Fe. Інколи присутні 
домішки Ni (до 0,3%), Sb (до 0,02%), Bi (до 0,05%), Hg (до 0,01%), Cr (до 0,01%), Zn, Pb, Mn, 
Ca, Mg, Sn, Si, Na, Al та As [Квасниця І. В. та ін., 2009; Руденко К. В. та ін., 2011]. 

В межах досліджуваної території за розрізом ратнівської світи визначено, що загальний 
вміст міді коливається від 7·10-3 до 5,2·10-2%, а вміст срібла досягає близько 1,4 г/т. 

Вміст срібла в самородній міді коливається від 0,005 до 0,3%. Поширення срібла в 
окремих частинах зерен нерівномірне, але спостерігається деяке збагачення на срібло цент-
ральних частин. Вміст заліза у самородній міді сягає 3,543%. В міді з мигдалини в чорному 
базальті з Рафалівського кар'єру, окрім заліза та срібла, виявлені домішки Ni – 0,3%. У окре-
мих зразках міді з цементу лавобрекчій з Рафалівського кар'єру, а також з мигдалини в ба-
зальті (табл. 7) аналізом визначені сліди Со (~0,001%) переважно у крайових частинах зерен, 
а у центральній частині зерна вміст Со становить 0,017%. 

Мікрорентгеноспектральний аналіз виявив сліди (0,011 %) золота у центральній частині 
пластин самородної міді з лавобрекчії з Рафалівського кар'єру, яка мала золотисте забарв-
лення. Сліди золота визначені також у центральній частині зерна самородної міді в слабо-
зміненому базальті (табл. 7). Квасниця І. В. [Квасниця І. В. та ін., 2009] відмічає наявність 
слідів золота до 0,03% у самородній міді з базальту та лавобрекчії Рафалівської площі. 

Для визначення елементів-домішок у самородній міді було проведено комплексне дослі-
дження міді різних морфологічних типів з різних ділянок Рафалівської площі (табл. 10). Для 
порівняння були досліджені зразки з Ратнівської площі Волині [Руденко К. В. та ін., 2011]: 

1) стовбуроподібний самородок міді зі скіпетроподібним відгалуженням в нижній час-
тині з лавобрекчії (Рафалівський кар'єр). Зразок наданий Е. Дехтулінським (рис. 9 (3); 10 (б)); 
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2) гіпідіоморфнозернисті агрегати самородної міді у цементі лавобрекчії розміром до 
1 мм зі включеннями кварцу та анальциму (Рафалівський кар'єр); 

3) вкрапленність самородної міді у темному хлоритовому прожилку у базальті, розміри 
зерен досягають 0,5-1 мм (Ратнівська площа) (рис. 10 (в)); 

4) тонка самородномідна вкраплена мінералізація у хлоритовому прожилку в базальті, 
розміри окремих зерен до 0,5 мм (св. 5928, рис. 10 (а)). 

 
Таблиця 10. Вміст алюмінію та заліза у самородній міді за даними мікрозондового аналізу 

зразків (ваг. %) [Руденко К. В. та ін., 2011] 
 

  № з/п Cu Al Fe 
1 98,87 1,13   
2 98,9 1,1   
3 98,37 1,13   

Зразок № 1 

4 98,57 0,41   
6 97,37     
7 98 0,36   
8 92,66     

Зразок № 2 

9 90,66 1,06 1,06 
10 96,82 0,21   
11 96,58     
12 96,54     
13 95,64     

Зразок № 3 

14 94,93 0,48   
15 97,74   0,24 
16 96,5   0,24 
17 96,05 1,5 0,49 
18 97,01 0,78 0,45 
19 97,61   0,46 
20 94,93 0,29 0,6 

Зразок № 4 
 

21 94,8 0,34 0,88 
 
В асоціації з самородною міддю практично скрізь спостерігається самородне срібло. 

Самородне срібло присутнє в породах ратнівської світи у вигляді тонких мікропрожилків та 
в зростаннях з самородною міддю, а також у вигляді ксеноморфних зерен, багатогранників 
та їх зростків. Самородне срібло утворює дрібні включення ізометричної округлої, овальної, 
рідше неправильної форми у нерудних мінералах базальтів (переважно плагіоклазах) та на 
межах їх зерен. Самородне срібло представлене павутиноподібними виділеннями, ксено-
морфними зернами та їх зростками, плівками. Іноді значний і постійний сумісний вміст у 
окремих зернах хлору та срібла, можливо, пов'язаний з наявністю хлораргіриту. 

Найчастіше срібло знаходиться в асоціації з самородною міддю, анальцимом, альбітом, 
кальцитом, кварцом. Виділяють декілька форм прояву самородного срібла [Квасниця В. та 
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ін., 2004; Ковальчук М. С., 2012 (б); Косовський Я. О., Мельничук В. Г., 2004]: самостійні 
виділення, проростання міді і срібла, нарости срібла на самородній міді. Іноді срібло утво-
рює поодинокі виділення в масі базальту. За хімічним складом самородне срібло містить 
домішки Cu, Fe, S, сліди Au та Pt (табл. 8).  

За допомогою комплексних хімічних та спектральних досліджень при пошуково-оціню-
вальних роботах у межах Рафалівської площі, які виконувало ДП «Українська геологічна 
компанія» у 1999-2009 рр., встановлені геохімічні аномалії благородних металів – срібла та 
золота. 

Генезис самородномідної мінералізацї у вендських вулканітах Волині розкритий у бага-
тьох наукових публікаціях [Деревська К. І. та ін., 2003; Квасниця І. В., 2006 (а); Квасниця І. В. 
та ін., 2009; Лазаренко Є. К., 1960; Приходько В. Л. та ін., 1993, 2005, 2006 тощо]. Самородно-
мідна мінералізація, за [Деревська К. І. та ін., 2001, 2003; Деревська К. І., 2005, 2008], у трапах 
волинської серії венду формувалася на декількох послідовних етапах. 

Першим етапом можна вважати утворення власне магматичної міді. Про магматичний 
генезис свідчить присутність підвищеного вмісту міді у свіжому базальтовому склі, а також 
існування рудовміщуючих горизонтів, що простежуються на багато кілометрів, співпадають 
з протяжністю окремих потоків і не залежать від масштабів тектонічної тріщинуватості. У 
такому випадку самородна мідь асоціює з магнетитом, титаномагнетитом, ільменітом, 
самородними сріблом, залізом, свинцем та нікелем [Деревська К. І. та ін., 2001, 2003; Дерев-
ська К. І., 2005, 2008]. 

Наступний етап, автометасоматичний, – це початок змінення порід, яке проявляється у 
окисненні таких мінералів як магнетит, ільменіт та титаномагнентит, з утворенням тонко-
дисперсного рутилу, гематиту, лейкоксену, анатазу і формуванні хлорит-глинистих та силі-
катних мінералів. На цьому етапі самородна мідь асоціює з палагонітом, хлоритом, монт-
морилонітом, опалом, купритом, вермікулітом, самородними нікелем, сріблом, залізом. 
Утворюються оксиди міді (куприт, дигеніт тощо). Температурні умови утворення цієї міне-
ральної асоціації – 100-50оС за незначного тиску (∼1 атм.). 

Мінеральна асоціація парагідротермальної стадії (анальцим, самородна мідь, цеоліти, 
халцедон, хлорит, самородне срібло, іноді кварц) розвивається переважно у цементі лаво-
брекчії, прожилках та мигдалинах. Ця асоціація утворилася за температури 100-210оС, але 
найбільш продуктивні прояви самородної міді тяжіють до інтервалу температур 120-175оС 
[Деревська К. І. та ін., 2001, 2003; Деревська К. І., 2001, 2005, 2008]. 

Останній, низькотемпературний гідротермальний етап характеризується утворенням 
кварцу, серициту, карбонату, сульфідів міді та заліза (халькозин, халькопірит, борніт, ко-
велін, піротин, пірит), самородного срібла та золота, рідше кварцину та бариту, які випов-
нюють різноманітні прожилки та мигдалини [Деревська К. І. та ін., 2001, 2003; Деревська К. І., 
2005, 2008].  
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Рудопрояви та знахідки самородної міді у палеозойських вулканітах 
 

Самородна мінералізація зони зчленування Донбасу з Приазовським блоком 
 

Самородномідна мінералізація виявлена у базальтоїдах антонівської світи зони зчле-
нування Донбасу з Приазовським блоком УЩ. Площа поширення антонівської світи значна: 
за простяганням простежується на відстань до 50 км, за падінням – до 5-8 км. Потужність 
досягає 500 м. Антонівська світа залягає на кварцових пісковиках миколаївської світи серед-
нього девону або безпосередньо на докембрійських утвореннях і перекривається теригенни-
ми відкладами верхнього девону, теригенно-карбонатними утвореннями нижнього карбону. 
Місцями базальтоїди антонівської світи виходять на денну поверхню. Серед утворень світи 
виділяють базальтові, трахібазальтові та андезито-базальтові порфірити, пікритові порфі-
рити, авгітити, лимбургіти, вулканокластичні породи. В нижній частині розрізу світи пере-
важають лужні різновиди порід. Товща порід проривається багаточисельними дайковими 
тілами основного та ультраосновного складу пізнього девону (кімберлітами та кімберліто-
подібними породами, піроксенітами, габро-піроксенітами, діабазитами, діабазитовими пор-
фіритами тощо) [Коренев В. В. та ін., 2009]. 

Прояви самородної міді локалізовані у базальтоїдах антонівської світи верхнього 
девону у межах Роздол’їнського рудного вузла, де товщі базальтоїдів поширені на площі 
12×3,5 км2, при середній потужності – 300 м. Самородномідна мінералізація відмічена на 
протязі 12,3 км в інтервалах глибин від 78 до 392 м. Потужність інтервалів з видимою мід-
ною мінералізацією досягає 4,7 м, а вміст міді у окремих пробах досягає 0,56%. Самородна 
мідь за даними мікрозондового аналізу має наступний склад: Cu – до 99,1%, Ag – 0,02%, Zn – 
0,01% [Коренев В. В. та ін., 2009]. 

Самородна мідь представлена трьома морфологічними типами: 1) поодинокі кубічні 
кристали самородної міді та їх ізометричні скупчення розміром до 0,5 мм, що локалізуються 
як в порфірових вкраплениках олівіну та піроксену, так і в основній масі базальтоїду; 2) 
гнізда розміром до 4 мм в перерізі та прожилки самородної міді потужністю до 1 мм та дов-
жиною до 8 мм, в асоціації з білим та рожевим альбітом; 3) лускаті виділення по тріщинах в 
зонах тектонічної переробки базальтоїдів. 

На думку [Коренев В. В. та ін., 2009], сингенетичність самородної міді і базальтів анто-
нівської світи зони зчленування Донбасу з Приазовським блоком УЩ є сумнівною. Само-
родномідна мінералізація присутня не тільки у розрізах базальтів антонівської світи, але і у 
залягаючих вище на цих базальтоїдах відкладах довгинської світи верхнього девону, глини-
стих та піщано-глинистих породах. Крім того, самородна мідь була встановлена у карбонат-
но-теригенних породах нижнього карбону (вміст міді не перевищує 150 г/т) [Коренев В. В. 
та ін., 2009]. 

 
Рудопрояви самородної міді провінції Емейшан (південно-західний Китай) 

 

Базальти Емейшан поширені на південному заході Китаю (рис. 11). З ними пов'язані 
численні знахідки мідної мінералізації, рудопрояви та дрібні родовища міді в основних 
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вулканітах. Видобуток міді з порід цієї провінції сягає глибини віків, про що свідчить 
наявність великої кількості старих виробок. Видобуток проводиться і зараз місцевими меш-
канцями. З 1958 по 2002 р. окремі геолого-мінералогічні відомства проводили кілька разів 
розвідку та оцінку родовищ міді цього типу і дійшли висновків: 1) мідна мінералізація має 
вулкано-гідротермальне походження і сформувалася на пізніх етапах базальтового вивер-
ження; 2) ця мінералізація не має промислового значення у зв'язку з розсіяним характером 
мінералізації. 

 

 
Рис. 11. Схематична карта відслонень формації Емейшан 

(Китай). Головні розломи та зсуви (за [Zhu B. et al., 2003]) 

В 2003 р. Zhu et al [Zhu B. et al., 
2003, 2007] повідомили, що від-
клади міді тісно пов'язані з біту-
мами в базальтах прикордонного 
регіону Юньнань-Гуйчжоу. Це від-
криття знову привернуло увагу 
китайських геологів до родовища 
міді у базальтах Емейшан. З тих 
пір відновлені дослідження, по-
шуки та розвідка родовищ міді та-
кого типу в цьому регіоні. 

Базальти Emeishan широко по-
ширені у прикордонних районах 
провінцій Юньнань, Гуйчжоу та 
Сичуань південно-західного Китаю 
та охоплюють площу понад 
300000 км2. Ця провінція була 
сформована у рифтових умовах на 
західній околиці кратону Янцзи, а 
саме на зчленуванні 3-х блоків 
(Янцзи, Катаазія, та Індокитай) на 
початку пізньої пермі. Породи на-
лежать до континентальних покри- 

вних базальтів та можуть мати відношення до мантійного плюму Емей (Emei) [Ali J. R., 2005; 
Chung S. L., Jahn B., 1995; Song X.-Y. et al., 2008; Xu Y. et al.,, 2007, Zhang Z. et al., 2006]. Загаль-
на потужність Емейшан формації складає більше ніж 1200 м [Zhang Z. et al., 2008; Zhu B. et 
al., 2003] у східній частині провінції Юньнань і поступово зменшується у східномі напрямку. 
Так у районі Weining-Panxian її потужність складає 300-400 м, у районах Hezhang, Shuicheng 
та Qinglong – 100-200 м, а у районах Qianxi та Anshun декілька десятків метрів [Zhang Z. et 
al., 2008; Zhu B. et al., 2003; Zhang Q. et al., 2009]. 

Стратиграфічно базальти Емейшан належать до верхньопермської базальтової формації 
та залягають незгідно на карбонатних породах нижньої пермі: Qixia и Maokou формаціях. 
Формування формації континентальних покривних базальтів відбулося у чотири цикли 
вивержень і відповідно до цього товща стратиграфічно розчленована на підрозділи (від 
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нижнього до верхнього): Р2β1 – головним чином вулканічна брекчія у нижній частині 
підрозділу, масивні та мигдалекам'яні базальти у верхній частині; Р2β2 – переважно масивні 
та порфірові базальти, а у верхній частині – мигдалекам'яні; Р2β3 – порфірові масивні 
базальти, які перешаровуються з мигдалекам'яними, та темні базальтові туфи і брекчії; Р2β4 – 
масивні порфірові базальти з мигдалекам'яними, місцями з туфами та бітумвмісними 
осадовими прошарками [Zhu B. et al., 2003, 2007; Zhang Q. et al., 2009]. 

Четвертий цикл вулканізму, який покриває біля 150000 км2, характеризується базальта-
ми з високим вмістом титану та фосфору. Базальти масивні у нижній частині та мигдале-
кам'яні у верхній. Присутні також пірокластичні утворення – вулканічні брекчії та туфи 
[Zhu B. et al., 2003, 2007]. 

Базальтова формація незгідно перекривається шарами вугленосних уламкових порід 
(силікатні породи, конгломерати, піски та прошарки вугілля) верхньопермської формації 
Xuanwei, яка у свою чергу згідно перекривається мілководними теригенними пісковиками і 
сланцями нижнього тріасу формації Feixianguan та відкладами юри (рис. 12). Локально 
крейдові пісковики та конгломерати незгідно перекриті древнішими породами [Zhu B. et al., 
2003, 2007].  

До головних тектонічних структур регіону відносяться синеклізи Ludian, Maoling та 
Yiche північно-північно-східного простягання та серія регіональних розломів північно-схід-
ного, північно-західного та субмеридіонального простягання. Ця територія ускладнена 
також вісьмома складками, які, в основному, зорієнтовані в північно-східному напрямку. 
Формування цих розломів та складок відбулося у пізній юрі. Синекліза Ludian містить 
основні рудні тіла, більшість з яких відслонюються в флангах синкліналі. Найбільші рудні 
тіла контролюються перетином розломних зон північно-західного та північно-східного 
простягання (рис. 12) [Wang C. Y. et al., 2006; Zhu B. et al., 2003, 2005, 2007]. 

Після формування формації Емейшан у даному регіоні жодної істотної магматичної 
активності не відбувалось. 

Мідна мінералізація у базальтах північно-східного Юньнань стратиформна (рис. 13) і 
приурочена до перехідної зони Р2β4 та формації Xuanwei. Нижня частина Р2β4 базальтової 
формації є основним мінералізованим горизонтом, потужністю від от 50 до 100 м і 
складається з 3 до 5 потоків базальтів. Рудні тіла містяться у вулканічних брекчіях, спечених 
туфах та мигдалекам'яних базальтах, а також карбонатних конгломерато-аргілітах. Сульфіди 
міді зустрінуті лише у підошві горизонту Р2β4 [Zhu B. et al., 2003, 2007]. 

Карбонатні конгломерато-аргіліти містять фрагменти рослин. Зазвичай присутні від 1 
до 3 шарів з мідною мінералізацією, а інколи до 5 шарів. Мідні рудні тіла та мінералізовані 
тіла, потужністю від декількох сантиметрів до 2 м, в основному, знаходяться у мигдалекам'я-
них базальтах, мигдалекам'яній базальтовій брекчії та вуглеводистих осадових породах уздовж 
контактів базальтових потоків. Підошва та покрівля рудних тіл, як правило, представлені 
масивними базальтами. Головним рудним мінералом у базальтах є самородна мідь, а у вугле-
цевистих осадових прошарках – самородна мідь та, меншою мірою, халькозин. Доміную-
чими супутніми мінерами є бітуми, вугілля, ламонтит та кварц, меншою мірою кальцит, 
пумпелеїт, епідот, хлорит та преніт [Zhu B. et al., 2003, 2005, 2007; Houmin Li et al. 2004]. 
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Самородна мідь спостерігається у вигляді лусочок, плівок та зерен у вулканічній брекчії, 
вуглистих аргілітах та силіфікованих породах разом з незначним вмістом оксидів міді. Згід-
но з [Zhu B. et al., 2003], знайдено плівку самородної міді розмірами 30х10х0,2 см. Вміст міді 
у перелічених породах складає 2,5-15%. Рудна мінералізація у вуглистих аргілітах зустрінута 
у вигляді системи жилок самородної міді та включень оксидів міді. Тенорит тісно асоціює з 
актинолітом. Незначна кількість халькозину була сформована на завершальній стадії. 

Детальні роботи з дослідження самородномідного зруденіння були проведені китайсь-
кими вченими для ділянок Ludian та Huaze. У результаті робіт були підраховані запаси для 
окремих самородномідних рудних тіл, які склали від 20000 до 60000 т, з середнім вмістом Cu 
від 3 до 10% [Zhu B. et al., 2003]. 

В районі Zhaotong на північному сході провінції Юньнань, потужна товща базальтів 
Емейшан (>1000 м) складається з 4 закартованих товщ, які розділені тонкими (до 50 см) 
прошарками карбонатно-туфогенних порід (рис. 14). Кожна товща складена масивними ба-
зальтовими потоками, перекритими вулканічною брекчією та базальтовими туфами. Базаль-
това формація незгідно залягає на вапняках нижньопермської формації Maokou та згідно 
перекривається пісковиками, аргілітами та конгломератами з прошарками вугілля верхньо-
пермської формації Xuanwei [Wang C. Y. et al., 2006]. 

Більше 30 рудопроявів міді було виявлено у районі Zhaotong на крилах синекліз 
Xiaozhai та Maolin (рис. 14). Ці складки складені з ядра, представленого осадовими порода-
ми тріасу, та крил – пермських формацій Xuanwei та базальтової формації Емейшан (рис. 
15) [Wang C. Y. et al., 2006]. 

Північно-західне крило синкліналі занурюється під кутом 30-48° у південному напрям-
ку, а південно-східне – під кутом 20-37° на північ. Мідна мінералізація проявлена у підрозді-
лі Р2β4 базальтової формації Емейшан (рис. 16). 

Мідна мінералізація присутня також у верхній частині нижніх базальтових туфів, та у 
верхній частині середніх базальтових туфів. В останніх мінералізована зона може досягати 
потужності 5 м. Рідше мідну мінералізацію можна зустріти у масивних базальтах та верхніх 
базальтових туфах. 

Рудне тіло, що міститься в пухирчастих лавах базальтових потоків, має протяжність 
1500 м та потужність 4 м. Підраховані запаси становлять 18000 т мідної мінералізації з серед-
нім вмістом 2% Cu. Інше рудне тіло встановлюється в нижніх базальтових туфах (протяж-
ність 500 м, середня потужність 10 м). Підраховані запаси становлять 16000 т мідної мінера-
лізації, з середнім вмістом 1,5% Cu [Zhu B. et al., 2003, 2005, 2007]. Для інших рудопроявів в 
регіоні Zhaotong запаси не визначені [Wang C. Y. et al., 2006]. 

В рудопроявах Zhaotong самородна мідь зустрічається у різноманітних формах. В систе-
мі тріщинок вона просторово асоціює з халькопіритом у карбонатних аргілітах та силіфіко-
ваному дереві верхньої частини нижніх та середніх туфів. Плівки міді асоціюють з кварцом 
та бітумами в тріщинках вулканічних брекчій. Велика кількість самородної міді присутня у 
мигдалинах базальтових лав та суміжних породах і у вигляді дендритів. Трапляється в квар-
цових прожилках мигдалекам'яних базальтів. Самородна мідь асоціює з цеолітами, бі-
тумами, кварцом, кальцитом та хлоритом, які виповнюють мигдалини у верхніх частинах 
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лавових потоків. Самородна мідь також утворює облямівки навколо фрагментів бітумної 
речвини [Wang C. Y. et al., 2006]. 

 

 
Рис. 14. Геологічна карта району Zhaotong на північному сході провінції Юньнань, південно-

західний Китай та поширення мідної мінералізації. Абревіатури на карті: ТР – Тибецьке плато, YB – 
Блок Янцзи (за [Wang C. Y. et al., 2006]) 
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Рис. 16. Стратиграфічна колонка, що показує розподіл мідної мінералізації району Zhaotong на 
північному сході провінції Юньнань, південно-західний Китай. Сірим позначене поширення самород-
номідної мінералізації (побудовано з використанням [Wang C. Y. et al., 2006]) 
 

Гідротермальні перетворення порід формації Емейшан (від високо- до низькотемпера-
турних) представлені актинолітизацією, магнетитизацією, силіфікацією, хлоритизацією, 
бітумінізацією, цеолітизацією та карбонатизацією (табл. 11). Не визначається жодної 
зональності в поширені вторинних мінералів у породі. 
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Таблиця 11. Вторинні перетворення порід формації Емейшан (складено з використанням [Zhu B. 
et al., 2003, 2005, 2007]) 

 
Вид перетворення 

порід 
Особливості та генезис мідної мінералізації 

Бітумінізація В асоціації зерна самородної міді заповнюють порожнини в пухирчастих 
лавах, вулканічних брекчіях, спечених туфах та карбонатних аргілітах; утво-
рюють дрібні вкраплення, лінзи, прожилки. Такі руди зазвичай мають вміст 
міді більше 8%. Більшість бітуму має світло-сірий або коричневий колір, моза-
їчні структуру або елементи течії. Висока якість цих бітумів дозволила авторам 
[Zhu B. et al., 2003] припустити, що вони сформувалися за рахунок силіфікова-
ної деревини, яка була похована під час вивержень і не пов'язана з формуван-
ням вугілля формації Xuanwei. 

Цеолітизація 
(ломонтит та 
гейландит) 

Поширені в мигдалекам'яних базальтах, вулканічних брекчіях, спечених туфах. 
Білий ломонтит асоціює з розсіяною самородною міддю та оксидами міді, які 
сформувалися на ранніх стадіях. Багата мідна руда асоціює з ломонтитом. 
Коричнево-червоний гейландит, який зустрічається у основній масі породи, у 
прожилках та мигдалинах асоціює з лускатою самородною міддю, «розриває» 
жили рудних мінералів, а отже був сформований пізніше за самородну мідь у 
прожилках.  

Актинолітизація, 
магнетитизація 

Представлена актинолітом та/або тремолітом, які формують променисті агре-
гати у вуглистих-силікатних аргілітах, туфових та бітумних породах. Мінерали 
трапляються також у вигляді мікровключень та в порожнинах. Актинолітизо-
вані частини породи містять у собі тенорит, силікати міді, невелику кількість 
самородної міді. [Zhu B. et al., 2003] з'ясували зворотню кореляцію між вмістом 
актиноліту та самородної міді у породі.  

Силіфікація Силіфіковані породи у верхній лавобрекчії на контакті з вугільною формацією 
Xuanwei мають вміст SiO2 до 80-95% неорганічної частини. Окремі кремнисті 
породи містять у собі багату мідну мінералізацію, яка представлена штоквер-
ками та лусками самородної міді та тенориту, в асоціації з бітумами. Інтенсив-
ність мідної мінералізації збільшується зі збільшенням інтенсивності окрем-
ніння. 

Хлоритизація Хлорити заповнюють порожнини та тріщини у базальтах та брекчіях. В окре-
мих випадках хлорит зустрічається у зростках з цеолітом, рідше самородною 
міддю. 

Карбонатизація Карбонат та кварц виповнюють прожилки, порожнини та тріщини в мигдале-
кам'яних базальтах, брекчіях, туфогенних породах в асоціації з малахітом, 
халькозином та халькопіритом 

 
Houmin Li [Houmin Li et al., 2005] наводить наступні свідчення епігенетичної гідротер-

мальної природи мідної мінералізації на північному сході Юньнань: 
1. Бітуми виповнюють тріщини у базальтах, в той час як самородна мідь заповнює трі-

щини у бітумі. Самородна мідь та халькозин замістили рослинні залишки у конгломерато-
вих вуглистих аргілітах. Кварцові жили з халькозином перетинають вуглисті аргіліти. Це 
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дало можливість [Houmin Li et al., 2005] зробити припущення, що первинна вуглиста речо-
вина (палео-нафта) потрапила в пастки у тріщинах базальтів після охолодження базальтів, а 
отже формування самородномідної мінералізації відбувалося пізніше за перетворення 
нафти в бітум [Houmin Li et al., 2005]. 

2. Згідно з 40Ar-39Ar датуваннями, вік ломонтиту, актиноліту та гейландиту з міденосних 
базальтів в районі Північно-Східного Юньнань становить 226-228 млн. р., 235,7-238,6 млн. 
та 134-149,1 млн. р. відповідно [Zhu B. et al., 2007]. U-Th-Pb ізохронний вік бітуму з мідної 
руди складає 136 млн. р. [Zhu B. et al., 2007]. Це вік є від 30 до 120 млн. р. молодшим за вік 
Emeishan базальтів (260 млн. р. або біля цього). А отже, це дало можливість авторам [Hou-
min Li et al., 2005] зробити припущення про епігенетичний характер мідної мінералізації. 

3. Халькозин утворює псевдоморфозу по рослинних залишках. Проведені дослідження 
бітуму з міденосних базальтів свідчать про його органічне походження [Houmin Li et al., 
2005]. Палеонафта, з якої утворилися бітуми з карбонатних аргілітів, є алохтонною та епіге-
нетичною, в той час як самородномідна мінералізація проявляється також пізніше і є епіге-
нетичною. 

Породи, що вилилися у пізньопермський час на північному сході Юньнань, мали вміст 
міді близько 207 ppm. У результаті первинних гідротермальних процесів сформувались маг-
нетит та актиноліт за температури 400-420 оС. Ломонтит формувався за температури 170-
350оС, а також відбувалася бітумізація (210-230оС). Утворення бітумів обумовило відновне 
середовище, сприятливе для формування самородної міді. Часовий інтервал між базальто-
вими виверженнями та формуванням цієї мінералізації на основі ізотопного датування 
складає 15-20 млн. р. (рис. 17) [Zhu B. et al., 2007]. 

Другий етап формування самородномідного зруденіння (134±1,7 млн. р.) пов'язаний з 
гідротермальними розчинами за температури 100-200оС. Серед вторинних мінералів потріб-
но відзначити гейландит та карбонати. Магнетит був змінений до сидериту. Другий етап 
пов'язаний з підйомом та розтягненням території, а також формуванням мафічних дайок у 
пізній юрі (133 млн. р.). Крім того, епітермальна золота мінералізація з віком 133-80 млн. р. 
встановлена на заході Гунджоу [Zhu B. et al., 2007]. 

Дослідження ізотопного складу свинцю показали, що джерелом міді були самі базальти 
[Zhang Q. et al., 2009]. Далі найбільш ймовірним є те, що мідь транспортувалася збагаченими 
на Cl розчинами в середніх відновно-окисних умовах, за яких мідь перебувала у складі 
хлоридних комплексів (CuCl2 або CuCl(aq)). Гідротермальні флюїди, джерелом яких був 
мафічний магматизм, не могли переносити велику кількість міді за відсутності сірки при 
температурі близько 250°C. Розрахунки на основі показників fO2 та log aH2S(aq) виявили, що 
самородна мідь могла формуватися у відновних умовах [Zhang Q. et al., 2009]. Наступні 
реакції, ймовірно, відповідальні за формування самородномідних відкладів Zhaotong: 

 
CuCl2 

– + Corg + 2H2O = Cuо + 2Cl– + CO2 + 4H+, 
або 

 CuCl2
– + CH4 + 2H2O = Cuо + 2Cl– + CO2 + 8H+. 
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Рис. 17. Діаграма стадій утворення самородномідної мінералізації в континентальній базальтовій 

формації Емейшан північно-східної частини провінції Юньнань (південно-західний Китай) (складено 
за [Zhu B. et al., 2007]) 

 
Відносно високий вміст Ag та As, але низький Ni, Cr, та Zn у породах самородномідних 

родовищ обумовлений різною поведінкою цих елементів при гідротермальному перетворен-
ні мафічних та ультрамафічних порід. Високий вміст Ag та As передбачає подібну до міді 
поведінку цих елементів [Zhu B. et al., 2007]. Ni же залишається переважно немобілізованим 
в мафічних-ультрамафічних породах [White W. S., 1960]. 

 
Самородна мідь у вулканічних утвореннях Сибірської платформи 

 

Сибірські трапи – одна з найбільших трапових провінцій світу, яка розташована на 
Східно-Сибірській платформі. Сибірські трапи виливалися на границі палеозою і мезозою, а 
саме пермського і тріасового періоду, близько 250-251 млн. р. тому. Вони розвинені на пло-
щі близько 2 млн. км2, об'єм вивержених розплавів склав, за різними оцінками, 1-4 млн. км3 
ефузивних та інтрузивних порід [Альмухамедов А. И., Золотухин В. В., 1991; Самородные…, 
1985]. 

Самородна мідь широко поширена у різновікових, як інтрузивних, так і ефузивних, 
утвореннях платформи. Крім того, відомі рудопрояви самородної міді у цьому регіоні, що 
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тяжіють до базальтів та туфогенно-осадових порід. Залізиста мідь спостерігається в базаль-
тах Игиаттинської западини, в якій її концентрація досягає 5-10 г/т [Самородные…, 1985]. 

Крупні виділення самородної міді, без домішок, виявлені в алювіальних відкладах вер-
хів'я р. Усунку (північний схід Сибірської платформи) в районі розвитку туфогенних порід 
та долеритів. Мідь тут утворює самородки розміром до 1 см та більше, рідше трапляються 
зерна міді з елементами кристалографічних граней. Мідь знаходиться в зростаннях з каль-
цитом, кварцом, польовим шпатом, цеолітами. Така мінеральна асоціація свідчить про те, 
що материнськими породами були вулканогенні породи [Самородные…, 1985]. 

Скупчення самородної міді у вигляді неправильних виділень у карбонат-епідот-квар-
цових прожилках, у епідозитових лінзах та мигдалинах виявлені в базальтах Сетте-Дабану 
[Самородные…, 1985]. 

Площа розвитку рудопроявів самородномідного зруденіння розміщена у межах Хараела-
хської трапової западини та північно-західного борту Тунгуської синеклізи (рис. 18). Вулка-
ногенні породи пермо-тріасового віку представлені базальтами, які утворюють різноманітні 
за потужністю, протяжністю та складом покривні тіла зональної будови. Підпорядкований 
характер в розрізі мають пачки туфогенних та туфоосадових порід. Загальна потужність 
туфолав перевищує 2500 м (рис. 19) [Дюжиков О. А. та ін., 1976]. 

Туфолавова товща сформувалася впродовж двох крупних етапів магматизму. 
Особливості магматизму території проявляються у появі разом з толеїтовою (власне 
траповою) формацією також базитів олівін-базальтового та лужно-ультраосновного 
формаційного типу. При цьому похідні раннього етапу тяжіють до олівін-базальтового 
типу, а пізнього – до толеїтового та лужно-ультраосновного. Мідне зруденіння поширене у 
асоціації з вулканогенними породами пізнього етапу магматизму, серед яких найбільш 
поширені афірові, плагіоафірові, гломеплагіофірові базальти. У цій же частині розрізу 
туфолавової товщі широко розвинені анкараміти, які є, найвірогідніше, продуктами лужно-
ультраосновного магматизму. Для базальтів площі, особливо північних схилів 
Хараелахських гір, характерним є підвищений (1,5-2 рази вище кларкових) вміст міді. 

Мідна мінералізація Арилахського родовища приурочена до літологічно неоднорідного 
горизонту, який залягає у нижній частині вулканогенних порід мокулаєвської світи (рис. 
20). Породи, що перекривають горизонт, представлені масивними та мигдалекам'яними 
афіровими базальтами. Характерною особливістю мигдалекам'яної частини є наявність у ній 
уламків вапнякових туфів, кількість яких збільшується по мірі наближення до карбонатного 
горизонту. Основним цементом є лавовий матеріал [Дюжиков О. А. та ін., 1976]. 

Головну частині міденосного горизонту складають карбонатні породи. Серед них 
виділяються брекчієподібні та масивні вапняки, карбонатизовані туфи та туфобрекчії. 
Серед карбонатних порід трапляються лінзоподібні тіла базальтів. Брекчієподібні вапняки 
тяжіють до верхньої частини горизонту. Серед уламків поширені туфи, вулканокластичні 
утворення та власне вапняки. 

Масивні вапняки тяжіють до нижньої частини розрізу горизонту. Окремі малопотужні 
лінзи зустрінуті також у верхній частині. Породи нерівномірнозернисті від пелітоморфних 
до середньозернистих. Характерна наявність стилолітових швів [Дюжиков О. А. та ін., 1976]. 
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Рис. 18. Структурно-геологічна схема площі розвитку міденосних горизонтів Арилахського родо-
вища за [Дюжиков О. А. та ін., 1976] 

1 – осадовий комплекс палеозою; 2 – вулканічні породи раннього (пермського) етапу магматизму - 
івакінська, сивермінська, гудчинська світи (P2iv-gd); 3,4 – вулканічні породи пізнього (тріасового) 
етапу магматизму: 3 – туклонської, наджединської, моронговської світ нижнього тріасу (Т2tk-mk); 4 – 
хараелахської, кумгінської, самоедської світ середнього тріасу (Т2hr-sm); 5 – диз’юктивні порушення; 6 – 
зони регіональних розломів; 7 – міденосні горизонти у світах: 1 – моронговській; 2 – мокулаєвській; 3 – 
хараелахській; 4 – кумгінській; 5 – самоєдській; 8 – Арилахське родовище самородної міді; 9 – границі 
трапової западини, виповненої туфолавами пермо-тріасу; 10-12 – трапові западини: 10 – Хараелахська, 
11 – Вологачанська, 12 – Норильська. 

 
Карбонатизовані та брекчійовані туфи поширені переважно у верхній частині розрізу. 

Серед уламків – базальти, вапняки, мікродолерити. Цемент – туфовий. З цими породами 
асоціюють невеликі лінзи туфобрекчій, характерною особливістю яких є високий вміст 
уламків базальту [Дюжиков О. А. та ін., 1976]. 

У підошві міденосного горизонту залягають псамітові та алевропелітові туфи. Улам-
ковий матеріал  пошарово рівномірно відсортований  і представлений вулканічним склом та 
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Рис. 19. Стратиграфічне положення міденосних горизонтів (за [Дюжиков О. А. та ін., 1976]) 

 

розкристалізованими базальтами. Цемент – базальний анальцим-хлоритовий, карбонатно-
хлоритовий [Дюжиков О. А. та ін., 1976]. 

Мідна мінералізація у цьому горизонті проявлена нерівномірно. Найбільші концентра-
ції міді приурочені до брекчієподібних вапняків та карбонатизованих туфів, до ділянок з 
підвищеною тріщинуватістю. Мінімальні концентрації міді мають масивні вапняки та гори-
зонти, що перекривають базальти. Для кожного літологічного типу порід характерні свої 
особливості морфології самородної міді. 
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В базальтах самородна мідь виділяється у вигляді тонких (менше 1 мм) непротяжних 
прожилків і утворює тонку вкрапленність серед основної маси породи, виповнює мигдали-
ни, або утворює відносно крупні гніздові скупчення у ділянках заміщення базальтів неруд-
ними мінералами. Рідше трапляються крупні прожилки, в яких самородна мідь утворює 
ідіоморфні кристали та кристалічні агрегати, розміри яких досягають n см [Дюжиков О. А. 
та ін., 1976]. 

Прожилки з самородною міддю – непротяжні і розміщуються кулісно по відношенню 
один до одного. Їх виклинювання виражається у поступовому зменшенні потужності, а далі 
переході у немінералізовану тріщину. Вздовж таких тріщин простежується, більш інтен-
сивно, ніж в інших місцях, хлоритизація базальтів. Самородна мідь у прожилках розмі-
щується в зальбандах, або виповнює їх центральні частини [Дюжиков О. А. та ін., 1976]. 

Вкрапленість самородної міді у базальтах концентрується біля прожилків і рідше рівно-
мірно розсіяна по всій масі породи. Зерна мають неправильну ізометричну форму. Трапля-
ються ксеноморфні або пластинчасті виділення з прямокутними границями. Такі вкраплен-
ня мають розміри від 0,0n до n мм. Часто виділення самородної міді тяжіють до ділянок 
карбонатизації базальту 

Крупні гніздові скупчення самородної міді утворюються в зонах плямистого заміщення 
базальтів хлоритами, оксидами та гідроксидами заліза, карбонатами. У мигдалинах кристали 
міді відкладаються на стінках або виповнюють їх центральні частини. Головними мінералами, 
з якими асоціює самородна мідь, є: кальцит, хлорит, цеоліти, кварц, преніт, халцедоноподіб-
ний кварц, адуляр; в асоціації з міддю поширені оксиди та гідроксиди заліза [Дюжиков О. А. 
та ін., 1976]. 

Основним мінералом, який виповнює тріщини або мигдалини, є кальцит. По краях про-
жилків або у їх центральних частинах, навколо уламків базальту кальцит утворює нирко-
видні агрегати. В центральній частині прожилків кальцит має таблитчасту форму, зростання 
зерен утворюють паналотріоморфнозернисту структуру. У зростанні з кальцитом спостері-
гається кварц, рідше адуляр. По відношенню до самородної міді кальцит є більш раннім 
мінералом [Дюжиков О. А. та ін., 1976]. 

Цеоліти менш поширені, ніж кальцит. За віком утворення є близькими до самородної 
міді. У основній масі цеоліти беруть участь у формуванні гніздоподібних агрегатів та випов-
нюють мигдалини. У цих агрегатах цеоліти утворилися після утворення самородної міді. 

Хлорит розвивається в екзоконтактах прожилків та у основній масі базальту. Найбільш 
інтенсивної хлоритизації зазнали породи біля немінералізованих тріщин, а також біля вкра-
плень міді в основній масі [Дюжиков О. А. та ін., 1976]. 

Інші вторинні мінерали – преніт, кварц, – зустрінуті в мигдалинах, рідше присутні у 
прожилках. 

У брекчієвидних карбонатних породах та карбонатизованих туфах самородна мідь виді-
ляється вздовж контактів уламків з карбонатним цементом, а також у середині базальтових 
уламків. Поширені відносно крупні зерна та скупчення дендритових агрегатів самородної 
міді. Розміри окремих зерен досягають 7-10 мм, а розміри скупчень інколи перевищують 30-
50 мм [Дюжиков О. А. та ін., 1976]. 
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Найбільш сконцентроване зруденіння характерне для строкатих різновидів порід. В 
карбонатизованих туфах самородна мідь розвинена переважно по контактах уламків різно-
го складу та цементуючої маси або виповнює різноорієнтовані тріщини. Виділення міді у 
строкатих вапняках приурочені до червоноколірних ділянок; розподіл зерен грубо повто-
рює орієнтування шаруватості. 

В масивних вапняках самородна мідь рідко трапляється і приурочена до порід з різно-
зернистою структурою. Агрегати зазвичай повторюють контури неоднорідних ділянок. 
Прожилкові виділення міді приурочені також до стилолітових швів. На ділянках скупчення 
зерен міді нерідко спостерігається перекристалізація вапняків [Дюжиков О. А. та ін., 1976]. 
У туфогенних породах, що підстеляють карбонатний горизонт, самородна мідь розвинута 
лише у верхній частині. Мідь представлена тонкорозсіяною (від 0,0n до n мм) вкрапленістю. 
Інколи вона проявляється у вигляді нитковидних та ланцюжкових агрегатів, зорієнтованих 
по тріщинах та площинах нашарування. 

Комплекс нерудних мінералів, що супроводжують самородну мідь в карбонатних поро-
дах та туфах, є аналогічним описаному вище. В уламках базальтів інтенсивно проявлені кар-
бонатизація та хлоритизація. Агрегати самородної міді, що локалізуються в основній масі 
карбонатних порід, на контактах базальтових уламків супроводжуються цеолітами та хлори-
том. Цеоліти утворюють з міддю епітаксичні зростання або ж обростають її у вигляді раді-
ально-променевих агрегатів. Інколи трапляються зростки самородної міді з цеолітами та 
хлоритом [Дюжиков О. А. та ін., 1976]. 

У асоціації з самородною міддю поширені оксиди та гідроксиди заліза (гематит, гетит, 
гідрогематит, лепідокрокіт), які максимально розвинені на ділянках з підвищеними концен-
траціями міді. 

Крім того, поширені у базальтах і карбонатних породах куприт та тенорит. Обидва міне-
рали заміщують самородну мідь. Сульфіди міді представлені халькозином та ковеліном і є 
рідкісними в товщах з високим вмістом міді. З інших сульфідів присутні халькопірит, пірит, 
піротин [Дюжиков О. А. та ін., 1976]. 

У районі виходу на денну поверхню продуктивних товщ в делювіально-алювіальних 
відкладах знайдені крупні агрегати самородної міді вагою до 2 кг та розмірами до 20 см. 
Відомі знахідки крупних самородків розміром до 24 кг. Поширені дендритоподібні агрегати 
розміром до 5-10 см та відносно дрібні самородки-зростки до 5 см. Самородки часто 
покриті плівкою окислів та гідрокарбонатів міді. В зоні виходу продуктивних товщ на денну 
поверхню присутні такі мінерали: куприт, тенорит, гідроксиди заліза, малахіт, азурит, 
хризокола, ковелін, халькозин [Дюжиков О. А. та ін., 1976]. 

Самородки були знайдені і в корінних породах: у зальбандах карбонатних жил; у кон-
тактовій зоні карбонатних порід та лавобрекчії; у крупних жеодоподібних мигдалинах та 
кальцит-цеолітових гніздах мигдалекам'яних базальтів. 

Згідно з [Дюжиков О. А. та ін., 1976], мідь є епігенетичною по відношенню до порід 
карбонатної товщі і її утворення пов'язане з гідротермальною фазою виникнення базальто-
вих покривів. 
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Рудопрояви та знахідки самородної міді у мезозойських 
та кайнозойських вулканітах 

 
Рудопрояви міді у базальтовій провінції Парана 

 

Провінція базальтів Парана займає велику територію (~917000 км2) на південному-сході 
Південної Америки (рис. 21) [Frank H. T. et al., 2009]. Невелика її частина Etendeka, що знахо-
диться в Намібії, була її складовою до дрейфу материків [Bellieni G. et al., 1984]. Утворення ба-
зальтової провінції та відкриття південної частини Атлантичного океану відбулося під тер-
мальним впливом плюму Трістан у нижній крейді [Hartmann L. A., Arena K. R., 2012; Peate D. W. 
et al., 1992; Peate D. W., 1997; Turner S. P. et al., 1999]. 

У бімодальній послідовності переважає толеїтова базальтова лава (>90% об.) зі значним 
об'ємом дацитів (у деяких випадках – андезити, базальтові андезити та ріоліти) вздовж бра-
зильської континентальної окраїни та в Etendeka [Peate D. W., 1997]. За геохімічними даними 
породи групи Serra Geral (середня потужність від 500-1000 м, найбільша – 1750 м) розділено 
на 6 типів в межах вулканічної провінції [Peate D. W., 1992]: 3 низькотитанові (Gramado, 
Esmeralda, Ribeira) та 3 високотитанові (Urubici, Pitanga, Paranapanema). Потоки з підвище-
ним вмістом титану характеризуються відносно високим вмістом фосфору та несумісних 
розсіяних елементів, таких як Sr, Zr, Hf, Ba, Ta, Y, в той час як для низько-Ti групи характер-
ними є легкі рідкоземельні елементи. Потужність окремих лавових покривів коливається в 
межах 5-80 м, а середня складає 20 м [Peate D. W., 1997]. Група Serra Geral містить у собі 
родовища світового класу аметисту та агатів, а також прояви самородномідного зруденіння 
(табл. 12, 13). 

Стратиграфічно група Serra Geral залягає на палеопустельній формації нижньої крейди 
Botucatu, а перекрита еоловими, флювіальними та озерними відкладами Групи Bauru. 

В регіоні Vista Alegre базальтова товща потужністю 250 м (13 закартованих потоків роз-
ділених в більшості випадків тонкими прошарками (~0,5 м) тонкозернистих окварцьованих 
пісковиків) виходить на денну поверхню. У цьому регіоні виділяють два типи потоків: пер-
ший тип має потужність 10-35 м і не має стовпчастої окремості всередині; другий тип – 
потужністю 30-70 м з чітко вираженою стовпчастою окремістю. До потоків другого типу 
приурочені родовища аметистових жеод у районі Аметиста до Сул (Ametista do Sul) (рис. 22, 
див. кольорову вклейку) [Pinto V. M. et al., 2010, 2011; Руденко К.В. та ін., 2015]. Самородна 
мідь у жеодах трапляється дуже рідко [Pinto V. M. et al., 2010, 2011]. 

У регіоні Tenente Portela Rio Grande do Sul було виявлено 85 проявів самородної міді. 
Самородна мідь зустрічається у двох видах: 1) пізньомагматичні (19 знахідок) дендритопо-
дібні пластини у вертикальних тріщинах окремості (при охолодженні); 2) перевідкладена, 
виповнює мигдалини та прожилки (66 знахідок), формує своєрідні штокверки у верхній 
частині базальтових покривів. Загалом мідна мінералізація включає оксиди міді (тенорит та 
куприт), хризоколу, малахіт, азурит та самородну мідь [Pinto V. M. et al., 2010, 2011].   

У південно-західній частині провінції Парана (включаючи штат Realeza) у вулканічних 
брекчіях було відмічено присутність самородної міді, хризоколи, азуриту та куприту (за-
гальний вміст 38-98%), з запасами 75,419 т. [Abram et al. 2006]. 
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Рис. 21. Схематична геологічна карта південного сходу Південної Америки, світло-сірим кольо-

ром показані базальти групи Serra Geral та ріоліти у басейні Парани, білим – осадові породи докем-
брійського фундаменту, а темно сірим – осадовий чохол (за [Pinto V. M. et al., 2010, 2011]) 
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Таблиця 12. Вміст міді (ppm) у потоках та силах окремих локацій в межах вулканічної 
провінції Парана (за [Arena K. R. et al. 2014]) 

 

Територія Вибір-
ка, n Вміст Середній 

вміст 
Стандартне 
відхилення Посилання 

Південний регіон 

Irai-Frederico Westphalen 12 37–385 198 96,0 Pinto and Hartmann (2011) 

Vista Alegre 12 108-419 207 88,6 Pinto and Hartmann (2011) 

Itapiranga 4 256-272 266 7,3 Pinto and Hartmann (2011) 

Ametista do Sul 10 102-266 156 43,4 Gilg et al. (2003) 

Torres 18 45-175 120 43,3 Hartmann et al. (2012b) 

Maquine-Praia Grande 10 18-236 161 66,3 Hartmann et al. (2013b) 

Quarai 5 57-153 96 42,1 Hartmann et al. (2010) 

Rio Grande do Sula (сили) 12 68-203 106 46,3 Renner et al. (2011) 

Центральний регіон 

Southwestern Parana 78 40-268 194 57,8 Wildner and Sander (2006) 

Southwestern Parana 26 179-273 226 23 Nakamura et al. (2002, 2003) 

Parana 99 40-372 228 155 Arioli (2008) 

Realeza 59 56-314 172 58,7 K.R. Arena et al. 2014 

Sao Paulo (сили) 10 16-285 158 81,6 Renner et al. (2011) 

Parana (сили) 11 62-260 172 77,3 Renner et al. (2011) 

Північний регіон 

Mato Grosso 27 52-289 174  S. K. Duarte, unpublished 

Mato Grosso do Sul 16 97-281 200  S. B. Baggio, unpublished 

Goias (сили) 4 102-262 187 73 Renner et al. (2011) 

Northwestern Uruguay 21 32-263 125 65,8 Turner et al. (1999) 

 
За останні роки з'явились публікації, присвячені дослідженому району Vista Alegre у 

зв'язку з проявами самородної міді. Непродуктивні розрізи мають до 12 базальтових лаво-
вих потоків і складають профіль Irai-Frederico Westphalen, продуктивні – 5 (Vista Alegre), 7 
(Săo Paulo) та 4 (Itapiranga) (рис. 23).  

Мідна мінералізація поділена на два типи. Перший тип проявляється у вигляді розсія-
них плівок та дендритів у корках стовпчастої окремості потоків другого типу. Другий тип 
мідної мінералізації поширений в мигдалинах, тріщинах, порожнинах мигдалекам'яних ба-
зальтів у верхній частині потоків. 

Два потоки (№ 9 та 11 на рис. 23) є найбільш інтенсивно мінералізовані у 3 з 4 профілів – 
Vista Alegre, Săo Paulo та Itapiranga [Pinto V. M. et al., 2010]. 
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Таблиця 13. Вибрані хімічні аналізи металів (Pt, Pd, Au) та порід (на Ag, Cu). Розріз Realeza - 
RM; розріз Capanema – LC, MC. Значення вмісту Pt, Pd та Au у ppb; а Ag та Cu у ppm. Pd/Cu * 1000, 
Pt/Cu * 1000, (–) = нижче ліміту визначення приладу (за [Arena K. R. et al., 2014]) 

 

Зразок Порода Pt Pd Au Ag Cu Pd/Cu Pt/Cu 

RM25A Мигдалекам’яний базальт 20 20 10 - 265 0,13 - 

RM28 Базальт масивний - 20 20 0,2 201 0,1 - 

LC1A Мигдалекам’яний базальт - 50 60 - 173 0,29 - 

LC1B Базальт масивний - 20 50 - 176 0,11 - 

LC2 Базальт масивний - 20 10 - 232 0,09 - 

LC3B Базальт масивний - 10 10 - 274 0,04 - 

LC6A Базальт масивний - - 10 - 227 - - 

MC3 Базальт масивний 20 20 - - 116 0,17 0,17 

MC5 Базальт масивний 10 10 - - 151 0,07 0,07 

MC6 Мигдалекам’яний базальт 10 10 - - 285 0,04 0,04 

RM23C Брекчія - 40 10 - 202 0,2 - 

LC6B Брекчія - 20 10 - 216 0,09 - 

LC6X Брекчія - 90 10 - 74 1,21 - 

MC2A Брекчія 60 20 10 2,2 >10000 - 0,05 

MC2B Брекчія 10 - 10 0,4 214 - 0,01 

MC2C Брекчія 10 10 10 0,2 1731 0,01 0,01 

RM24D Пісковик - 490 660 0,2 49 10 - 

RM24D1 Пісковик - 260 170 0,2 123 2,1 - 

RM24E1 Пісковик - 20 50 0,2 55 0,36 - 

RM24I Пісковик - 50 20 0,1 30 1,65 - 

 
Базальти в регіоні Vista Alegre мають однорідний склад: лабрадор (55-70%), клінопірок-

сен (25-35%, авгіт та піжоніт), магнетит+ільменіт (5-10%), невелика кількість сильно зміне-
ного олівіну, апатит (о.з.). Інтерстиційний матеріал і основна маса представлені в різних 
пропорціях плагіоклазом, клінопіроксеном, кварцом, калієвими польовими шпатами та за-
лізо-титановими оксидами. Основна маса має структуру від інтергранулярної до інтерстицій-
ної, в залежності від розміру зерен [Pinto V. M. et al., 2010]. Більшість лав афірові, але для 
декількох потоків (1, 4, 5, 11) властива наявність рідко розсіяних фенокристалів плагіоклазу 
та клінопіроксену, а отже вони мають гломеропорфірову структуру. 

Велику кількість самородної міді відмічено в мигдалекам'яних базальтах верхньої части-
ни потоку. Мигдалекам'яні породи складаються з добре збереженого авгіту та фенокристалів 
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плагіоклазу, а у мигдалинах трапляються смектити та цеоліти. Залізо-титанові оксиди майже 
повністю змінені до червоного гематиту або гідроксидів заліза. Формування гематиту пере-
дувало рудоутворенню. Так, для зерен гематиту характерними є прояви розчинення біля 
зерен самородної міді. 

 

 
Рис. 23. Кореляційне співставлення 4 стратиграфічних розрізів вулканічної товщі в районі Vista 

Alegre (базальтова провінція Парана, Бразилія, з використанням [Pinto V. M. et al., 2010, 2011]). Мало-
потужні лавові потоки без стовпчастої окремості позначені білим. Потужні потоки зі стовпчастою 
окремістю – сірим. Профілі: IF – Irai-Frederico Westphalen, SP – Săo Paulo, VA – Vista Alegre, та It – 
Itapiranga 

 
Кварц та кальцит є звичайними мінералами усіх стадій зміни порід у цьому районі. 

Вони виповнюють жили, мигдалини, заміщують інші мінерали. За відношенням до самород-
ної міді вони є надзвичайно поширеними з середньої до пізніх стадій рудоутворення, утво-
рюючи кварц-карбонатні прожилки з самородною міддю. Кварц не поширений у мигдали-
нах з самородною міддю, в той час як кальцит відкладався після цеолітів у мигдалинах. 

Самородна мідь має різноманітну форму. Невеликі та рідко поширені пори в основній 
масі ядра потоку виповнені самородною міддю дендритової форми. У мигдалекам'яній час-
тині потоку мідь зустрінута в основній масі, у мигдалинах та кварцових жилах. Мигдалини 
виповнені крупними (від 1 до 50 см у діаметрі, вагою до 50 кг) округлими самородками міді. 
В мигдалинах мідь, переважно, знаходиться в центрі і часто навколо неї присутні облямівки 
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оксидів заліза та хризоколи. Мідь асоціює з глинистими мінералами, цеолітами, кварцом, 
кальцитом. На поверхні потоку – з хризоколою. Самородна мідь є більш рідкісною у основ-
ній масі підошви потоку, де трапляється у вигляді поодиноких зерен. 

Присутність самородної міді в ядрі у мигдалинах і облямівках смектитів та цеолітів 
свідчить про її формування за низької температури та на останніх етапах заповнення мигда-
лин. Після цього відбувалось окиснення міді з утворенням тенориту та куприту. Велику 
кількість гідросилікатів міді було встановлено у верхній частині рудних тіл, як результат гід-
ратації та подальшого окиснення міді. Це може бути пов'язаним з просочуванням збагаче-
них на кремнезем підземних вод, які відповідають за утворення хризоколи на невеликих 
глибинах. Куприт, тенорит та хризокола трапляються місцями у тріщинах, біля кірок мигда-
лин, формуючи своєрідні штокверки. Малахіт присутній у незначних кількостях у зонах зак-
лючної стадії окиснення та карбонатизації в асоціації з кальцитом [Pinto V. M. et al., 2010]. 

Гідротермальні зміни базальтів району Vista Alegre пов'язані з охолодженням порід. 
Глинясті мінерали з'явилися в облямівках усіх мигдалин завдяки трьом різними мінераль-
ним асоціаціям: 1) ядро з самородної міді та оксидів міді; 2) цеоліти та оксиди міді, а потім 
самородна мідь; 3) цеоліти, хризокола та оксиди міді. Згідно з [Pinto V. M. et al., 2010] асоціа-
ції 1) та 2) є частинами одного процесу (стадія 1), в той час як асоціація 3) – іншого більш 
пізнього (стадія 2). Крім того, варто відзначити, що для стадії 1 є характерними триоктаед-
ральні смектити, а для стадії 2 – діоктаедральні (табл. 14, рис. 24). 

 
Таблиця 14. Стадійна послідовність формування вторинних мінералів в районі Vista Alegre 

(базальтова провінція Парана, Бразилія, з використанням [Pinto V. M. et al., 2010]) 
 

 
 
Цеоліти у стадії 1 та стадії 2 представлені гейландитом та кліноптилолітом. Гейландит 

домінує в основній масі мигдалекам'яних базальтів. Крім того, гейландит поширений широ-
ко і в мигдалинах (стадії 1). Кліноптилоліт самостійно або з гейландитом виповнює мигда-
лини разом з самородною міддю (стадія 2) (табл. 14). 

Вміст міді, інших розсіяних елементів та рідкоземельних елементів у мідних рудних 
тілах та масивних базальтах має свої особливості (табл. 12, 14, 15). Середній вміст міді у 
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середині лавових потоків в районі Vista Alegre складає 220 ррm, а у базальтовій провінції 
Парана 152 ррm. Вміст міді майже постійний з невеликими варіаціями, тільки в одному 
місці у районі Vista Alegre є аномальним і досягає 430 ррm. У мигдалекам'яних базальтах 
вміст міді коливається від 286 до 4680 ррm, що є результатом більш частої зустрічі 
самородків у зразках. 

 

 

Рис. 24. Склад філо-
силікатів, нормалізований 
на 28 атомів кисню (з ви-
користанням [Pinto V. M. 
et al., 2010]) 

 

 
Таблиця 15. Окремі аналізи самородної міді на PGE, Au, Ni, Zn, Cu з мигдалекам'яних та 

масивних базальтів у районі Vista Alegre (базальтова провінція Парана, Бразилія, з даними [Pinto 
V. M. et al., 2010]) 

 
Зразки 

З мигдалекам'яних базальтів З масивних базальтів 
Еле-

менти 
Середній 

вміст* 
VA1 VB V10 VA2 VC V7 VA09 VA10 VA11 VA12 

Pt 6,2 7,5 8,0 6,0 6,5 10 6,5 7,5 9,0 7,5 8,5 
Pd 6,1 8,5 15,0 6,5 7,5 21,0 8,0 14,5 18,0 9,0 20,0 
Rh 0,3 0,7 0,7 0,5 0,4 0,5 0,4 0,6 0,6 0,5 0,6 
Ru - 0,4 - 0,2 0,2 0,1 0,2 - - 0,4 - 
Au 3,1 2,0 23,0 1 1,0 1,0 1,0 2 2,9 3,5 4 
Ni 47 40 42 44 42 42 44 33 31 44 41 
Zn 92 120 130 130 130 128 140 55 49 56 59 
Cu 152 534 1110 458 4390 2569 616 419207 133 205 245 

*Pt, Pd, Rh, Ru, Au – в ppb, Ni, Zn, Cu – в ppm 
 
Присутність двох груп смектитів та цеолітів, їх відношення до різних асоціацій міді 

припускає їх формування у різний час глибинах різних умовах. Триоктаедральні смектити 
переважно асоціюють з цеолітами (переважно гейландитом), самородної міддю та купритом 
(cтадія 1), в той час діоктаедральні смектити асоціюють з цеолітами (перевага кліноптило-
літу над гейландитом), хризоколою, теноритом, незначною кількістю самородної міді (cтадія 
2). [Pinto V. et al., 2010] припускають, що cтадія 1 є більш пізньою та відповідає більшій 
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глибині у порівнянні з cтадією 2. Для стадії 2 властивими було підвищення кількості збага-
чених силікатом гідротермальних та метеорних вод. Кальцит та незначна кількість малахіту 
сформувалися на заключних стадіях ( табл. 14).  

 
Знахідки самородної міді у базальтовій провінції Карру (Етендека) 

 

Провінція Етендека (північно-західна Намібія) є меншою частиною гігантської вулка-
нічної провінції континентальних базальтів Парана-Етендека, яка була сформована незадов-
го до закладення південної частини Атлантичного океану у крейді. Провінція складена з 
еродованих залишків потужних товщ базальтів, шарів кислих ріоігнімбритів, субгоризон-
тальних долеритових силів (особливо у комплексі Huab Sill), розсіяних дайок та крупних 
субвулканічних кільцевих інтрузій (комплекс Damaraland), які представляють широку варіа-
цію лужних та толеїтових, мафічних та фельзитових магматичних порід, включаючи карбо-
натити [Marsh J. S. et al., 2001]. У комплексі Damaraland відмічається наявність еродованих 
вулканів центрального типу, продукти яких у більшості випадків не збереглися. Вулканічні 
комплекси мають вік близько 132±1 млн. років, при цьому вважається, що дайки є всього на 
2-3 млн. років молодшими (рис.25). 
 

 
Рис. 25. Схематична карта провінція Етендека (північно-західна Намібія) (за [Haapala I. et al, 2007; 

Milner S. C. et al, 1995; le Roex, A. P., Lanyon, R., 1998])
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Провінція Етендека поділяється на два головні структурні домени та дві геохімічні 
підпровінції. За структурними факторами виділяють береговий домен (15-20 км завширш-
ки), який характеризується близько розташованими лістричними розломами, що обумови-
ли ускладнене повторення вулканічної послідовності, яка поступово занурюється у східному 
напрямку. Окремі розломи цієї території могли бути синвулканічними. Внутрішній домен 
характеризується майже горизонтальним положенням вулканічної послідовності з незнач-
ним зануренням на n*10 м на захід [Marsh J. S. et al., 2001]. 

Прояви самородної міді у базальтах Tafelberg формації Etendeka були описані детально 
[Erlank A. J. et al., 1984]. Вперше мідь була виявлена у немагнітній фракції подрібнених 
базальтів, у окремих випадках разом з калієвим польовим шпатом та піроксеном. За хіміч-
ним складом самородна мідь є чистою [Harris Ch., 1987]. 

Самородна мідь у базальтах Tafelberg має вторинне походження і розглядається, як 
один з мінералів гідротермального походження [Harris Ch., 1987]. У самих базальтах спосте-
рігаються тонкі прожилки кварцу потужністю до 1 мм та окремі ізольовані мигдалини, ви-
повнені кварцом та цеолітами, які ймовірно і містять у собі самородну мідь. Вважається, що 
самородна мідь у цьому регіоні поширена широко і має гідротермальне походження, але 
даних, що вказують на певну головну гідротермальну систему немає.  

Незважаючи на знахідки самородної міді, відмічається низький вміст міді у базальтах 
Tafelberg (табл. 16). 

 
Таблиця 16. Вміст міді та сірки у різних локаціях в межах базальтової провінції Карру (за 

[Harris Ch., 1987]) 
 

Локація 
Зразки Cu (ppm) S (ppm) 

Широта Довгота 
KLS46 95 13 20°52'S 13о33'W 
KLS53 81 154 20°14' 13°50' 
KLS58 76 84 20°46' 13°37' 
Sml3* 57 5 20o18' 14о09' 

Basalt (av.) 99 (S.D. 49; n==39)  
Quartz latite (av.) 42 (S.D. 25; n=19) 

 
Самородномідна мінералізація у трапах Декану 

 

Трапова провінція Декан знаходиться у центральній частині західної Індії, де більша 
частина провінції формує плато, сучасна площа якого складає 500000 км2, а можливі 
початкові розміри провінції до утворення рифтової зони та еродування складали близько 
1500000 км2. Загальний об'єм вивержених порід провінції Декан оцінюється у діапазоні 
1000000 км3 та 2000000 км3 [Sheth H. C. et al., 2004], хоча були приведені і більші значення, 
які включали в себе об'єм інтрузивних порід. На Індійській платформі траповий магматизм 
проявився у рифеї, юрі та у крейді-палеогені (табл. 17) [Александер П. О., 1991; Альмухаме-
дов А. И., Золотухин В. В., 1991; Alexander P. O., Thomas H., 2011; Self S. et al., 2008].  
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Таблиця 17. Вік порід провінції Декан за різними літературними джерелами ([Self S. et al., 2008; 
Sheth H. C. et al., 2004 та ін.] 

 
№ Вік, млн. р Метод Примітки Посилання 
1 65,5±0,3 (2σ) Re-Os - Allegre et al., 1999 
2 60,4±0,6 (2σ) 40Ar-39Ar трахіти біля м. Бомбей Sheth et al., 2001 (a,b) 
3 61,8±0,6(2σ) 40Ar-39Ar базальти біля м. Бомбей Sheth et al., 2001 (a,b) 
4 62 40Ar-39Ar мафічні дайки з Goa Widdowson et al., 2000 
5 65,4±0,6 - феротолеїтові дайки у Asansol, район 

Raniganj трапова провінція Rajmahal  
Kent et al., 2002 

6 64,9±0,09 - лампрофіри (біотит та уся порода)  
з Murud на південь від Бомбею 

Sahu et al., 2003 

7 68,5±0,9 40Ar-39Ar базальт у карбонатитових кільцевих 
дайках у Amba Dongar 

Ray et al., 2003 

8 65,2±0,7 40Ar-39Ar лужні породи екструзиву у Tawa Ray et al., 2003 

 
Незважаючи на те, що трапи Декану є однією з найбільш значимих базальтових 

провінцій світу, вони є недостатньо вивченими щодо поширення вторинних та рідкісних 
елементів в потужних лавових потоках. 

Трапи Декану покривають великі території штатів Махараштра, Гуджарат та Мадхья-
Прадеш. Для вивчення рудопроявів міді зазвичай науковці використовували інженерні 
споруди та кар'єри. Деканські трапи на 95% складаються з лави і толеїтових базальтів, проте 
у складі вулканітів визначаються також лужні базальти, лампрофіри, нефелініти, карбонати-
ти, а також мантійні ксеноліти. Вторинні перетворення лавових потоків представлені хло-
ритизацією, цеолітизацією, гематитизацією. Температури вторинних перетворень визнача-
ються в інтервалі від 300 до 50оС [Ottens B., 2005]. 

Базальтові лави групи Декан були поділені на 3 головні підгрупи, базуючись на складі та 
стратиграфічних особливостях порід [Subbarao, K.V., Hooper, P.R., 1988]. Найбільш вжива-
ним є наступний стратиграфічний поділ, наведений у табл. 18. Загальна потужність базальто-
вої товщі сягає більше 2000 м [Александер П. О., 1991; Альмухамедов А. И., Золотухин В. В., 
1991; Alexander P. O., Thomas H., 2011; Self S. et al., 2008].  

За геохімічними характеристиками у центральній частині провінції Декан були виділені 
наступні формації: Thahurvadi, Khandala та Poladpur [Peng Z. X. et al., 1998; Subbarao K. V. et 
al., 1994]. Формації Poladpur, Ambenali та Mahabaleshwar поширенні також на південному 
сході Декану у 100-х км від типових розрізів, що знаходяться на південному заході провінції 
[Widdowson M. et al. 1997, 1996, 2000 (а,б); Bilgrami S.Z., 1999]. Лави, що за геохімічними та 
ізотопними даними відносяться до формації Ambenali, Poladpur та Khandala були виявлені у 
північно-східній частині провінції, але більша частина лав Poladpur та Khandala характери-
зуються систематично підвищеним відношенням ізотопів Pb, що може свідчити про вили-
вання їх через різні канали [Peng Z. X. et al. 1998]. 
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Таблиця 18. Стратиграфічне розчленування вулканітів Декану, їх об'єм, потужність відкладів 
та палеомагматичні характеристики (складено за [Self S. et al., 2008]) 

 

Підгрупа Формація Об'єм лав 
(*10 км3) 

P'mag 
chron/age of 

boundary 
Вік, млн. років

Типова 
потужність 
відкладів, м 

Desur 10   >175 
Panhala 25    
Maliabaleshwar 100 29N 64.75 255 

WAI 

Ambenali 200 29R  550 
Poladpur 165   400 
Bushe  100   325 

LONAVALA 

Khandala 40   100-180 
Bhimashankar 10   <140 
Thakurvadi  150   650 
Neral 25   80-145 
Igatpuri 25 29R? 65.58 > 150 

KALSUBA1 

Jawhar 150 30N?  >700 
 

По відношенню до інших покривних базальтів світу та деяких добре відомих базальто-
вих провінцій, трапи Декану, за даними [Александер П. О., 1991; Alexander P. O., Thomas H., 
2011], мають найбільший вміст міді. Автори [Александер П. О., 1991; Alexander P. O., Tho-
mas H., 2011] виділили 33 рудопрояви самородної та сульфідної міді в трапах Декан (рис. 26, 
табл. 19).  Хоча, зважаючи на нерівномірність вивчення території,  можливе відкриття і інших 

 

 

 
 
 
 
 
 
 
Рис. 26. Схематич-

на карта розміщення 
проявів самородної мі-
ді та інших мінералів 
міді у межах вулканіч-
ної формації Декану (з 
використанням [Алек-
сандер П. О., 1991; Alex-
ander P. O., Thomas H., 
2011]).  

Умовні позначен-
ня наведені в табл. 19 
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Таблиця 19. Концентрації міді у вулканітах Декану за літературними даними (з використанням 
[Александер П. О., 1991; Alexander P. O., Thomas H. 2011]). Розміщення проявів наведено на рис. 26 

 

№ з/п Розміщення Cu (ppm) Посилання* 
Західна частина 

1 Ambenali 210 Cox & Hawkwesworth (1985) 
2 Bhimashankar 212 Cox & Hawkwesworth (1985) 
3 Botad 102 Krishnamurthy (1974) 
4 Bushe 103 Beaneet al. (1986) 
5 Dedan 069 Krishnamurthy (1974) 
6 Dhandhuka 105 Krishnamurthy (1974) 
7 Dohad  259 Alexander (1977) 
8 Girnar 139 Murali(1974) 
9 Igatpuri  137 Alexander (1977) 
10 Khandala 169 Beaneet al. (1986) 
11 Koyna 309 Alexander (1977) 
12 Mahabaleshwar 217 Beaneet al.( 1986); Nefaji etal. (1981) 
13 Neral 238 Beaneet al. (1986)  
14 Nipani 100 Ghose&Trofimov (1972)  
15 Pavagrah 094 Alexander (1977)  
16 Poladpur 183 Beaneet al. (1986), Cox & Hawkwesw (1985) 
17 Pune 296 Alexander (1977)  
18 Rajpipla 130 Krishnamurthy (1974)  
19 Thakurvadi 131 Beaneet al. (1986)  
20 Wadhwan 102 Krishnamurthy (1974)  
21 Bhoiwada 351 Vallance(1974) 

Центральна та східна частина 
22 Chhindwara 230 Alexander (1977) 
23 Dewalchori 517 Alexander (1977) 
24 Indore 100 Ghose&Trofimov (1974) 
25 Jabalpur 215 Alexander (1977), 
26 Katangi 163 Ghose&Trofimov (1972) 
27 Nagpur 205 Alexander (1977) 
28 Sagar 155 Ghose&Trofimov (1972) 
29 Malwa Traps 321 Alexander (1977) 
30 Dhar Poladpur Formation 175 Khadarietal. (1999) 
31 Bhimashankar Formation 248 Khadarietal. (1999) 

Дайкові утворення трапів Декану 
28 Sardhar dyke, Saurashlra 132 Alexander (1977) 
29 Pachmari dyke, Central India 289 Alexander (1977) 
30 Hyderabad 158 Alexander (1977) 
31 Jetpur, Gujrat 100 Alexander (1977) 
32 Rajkot, Gujrat 122 Alexander (1977) 
33 Nandurbar, Maharashtra 225 Melluso et al. (1999) 

*Посилання наведені за Александер П. О., 1991; Alexander P. O., Thomas H. 2011 
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рудопроявів, а також відмічається недостатня вивченість питань, пов'язаних з поширенням 
міді у породах базальтової провінції. 

Автори [Александер П. О., 1991; Alexander P. O., Thomas H., 2011], незважаючи на мож-
ливість знаходження нових проявів мідної мінералізації в трапах Декану, вважають мало-
ймовірним відкриття родовищ, еквівалентних родовищам самородної міді озера Верхнє 
(США). Проте, наявність проявів самородної міді та сульфідів міді, а також лавових потоків 
з аномально високим вмістом міді може свідчити про можливість їх використання для 
видобутку міді у майбутньому, зважаючи на великі площі поширення та об'єми вулканітів. 
Важливо відмітити, що потоки Sagar мають високі показники Cu у трапах Декану – більше 
300 ppm Cu у 9 потоках (середній вміст близько 500 ppm Cu). 

 
Рудопрояв самородної міді Дарханд (Південно-Східний Іран) 

 

Металогенічний пояс Оруміех-Докхтар простягається з північного-заходу на південний 
схід Ірану. Різноманітні види відкладів, включаючи порфірові, знаходяться в цьому поясі, 
але не багато з них містять самородну мідь. Рудопрояв міді Дарханд вперше був відмічений і 
досліджений у 1999 р. Мідна мінералізація міститься у мигдалекам'яних базальтах пізнього-
середнього еоцену і має схожі риси (високий вміст міді, підвищений вміст срібла, відсут-
ність сульфідних мінералів) з родовищем міді Ківіно (Мічиган) [Nezafati N. et al., 2005]. 
Цікаво відмітити, що окремі древні поселення та металургійне виробництво були виявлені 
саме поблизу Натанзе (Natanz), де самородна мідь оброблювалася ковкою. Хоча жодних 
слідів старих копалень не було виявлено в даному районі. 

Рудопрояв міді Дарханд знаходиться у 200 км на південь від Тегерану та у 4,5 км на схід 
від Натанзе, в середині металогенічного поясу Оруміех-Докхтар, в центральному Ірані. Цей 
пояс є частиною Тетіс-Євразійського металогенічного поясу [Jankovic S., 1977]. Металоге-
нічний пояс Оруміех-Докхтар містить більшість іранських родовищ міді (наприклад, Cu-
Mo-порфірові, стратиформного, скарнового та жильного типу), які в основному пов'язані з 
третинною вулканічною активністю. Хоча мідь є домінуючою корисною копалиною цього 
регіону, свинець, цинк, золото та марганець були також знайдені у межах цього поясу. 

Важливими підрозділами порід даного регіону є крейдові вапняки, пізньоеоценові 
підводні мигдалекам'яні базальти, ігнімбритові туфи та лавобрекчії. Ця формація перекри-
вається олігоцен-міоценовими вапняками (формація Qom) з незгідністю (відсутність ниж-
ньої червоноколірної формації). Мигдалекам'яні базальти занурюються у південно-західно-
му напрямку та залягають нижче ігнімбритових туфів та брекчій. Мідна мінералізація у 
Дарханд повністю приурочена до цих базальтів і не спостерігається у прилягаючих 
формаціях [Nezafati N. et al., 2005]. 

Мідна мінералізація Дарханд стратиформна та охоплює площу в 3 км2. Зріз порід під час 
будівництва автомагістралей в межах досліджуваного району дає можливість припустити 
поширення мінералізації на глибину не менше 3 м. Макроскопічні дослідження показують, 
що мигдалини мають розміри 0,1-2 см у діаметрі. Мигдалини у порфірових базальтах 
виповнені пренітом, карбонатом, цеолітами, хлоритом, в окремих випадках кварцом. 
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Присутні жили, прожилки та порожнини, які виповнені подібними мінералами. В окремих 
випадках плагіоклаз та олівін були перетворені на пумпелеїт. Скелетна структура лейст пла-
гіоклазу, на думку [Nezafati N. et al., 2005], вказує на велику швидкість охолодження магми. 
Загалом, породи мають особливості спілітових базальтів. 

Мигдалекам'яні базальти пропілітизовані (хлорит, епідот), у меншій мірі – аргілітизова-
ні та серицитизовані, що робить їх подібними до вендських базальтів Волино-Поділля. Крім 
того, породи слабо метаморфізовані з утворенням цеолітів та мінералів преніт-пумпелеїт-
кварцової асоціації. Цеоліти представлені переважно ломонтитом. 

Мінеральна асоціація рудопрояву Дарханд включає самородну мідь, куприт, тенорит, 
малахіт, хризоколу, які поширені в порожнинах, жилах та мигдалинах, а також преніт, хло-
рит, цеоліт, кальцит та кварц у вигляді округлих та еліпсоподібних зерен розміром до 2 см. 
Сульфіди є рідкісними і представлені піритом. Включення малахіту спостерігаються у вмі-
щуючих породах, де є підвищений вміст преніту та карбонату. Зерна куприту зазвичай 
вкриті теноритом. Агрегати зерен міді складають від 2 до 60% об'єму порожнин та мигдалин, 
у яких вони містяться. Також вміщуюча порода містить дрібні зерна самородної міді. У 
центрі окремих невеликих мигдалин присутні примазки малахіту. 

Максимальний вміст міді сягає 3,5%, присутнє і срібло з вмістом близько 6 ppm. Інші 
елементи не мають аномального вмісту. Концентрація міді у вміщуючих породах складає 
250 ppm. 

Отже, за геологічною будовою, характером вторинних змін та рудним парагенезисом, 
рудопрояв міді Дарханд досить схожий на родовище самородної міді, яке розміщене на 
півострові Ківіно, штат Мічиган, США. Їх головні відмінності – вік вміщуючих порід та 
відсутність халькозину у рудопрояві. 

Існують й інші схожі об'єкти в Ірані, такі, як мінералізація у зоні Taром на північному за-
ході Ірану, а саме Qeshlaq and Ghebleh Boulagh, всі у еоценових вулканітах [Nezafati N. et al., 
2005]. Базуючись на раніше опублікованих дослідженнях, автори [Nezafati N. et al., 2005] 
виділили наступні ймовірні стадії вулканітів та епігенетичної мінералізації у них: 1) вилив 
багатої на гази базальтової магми на морське дно; 2) формування відкритих порожнин та 
тріщин у результаті швидкого охолодження магми; 3) тектонічні рухи, що спричинили од-
ночасно слабку метаморфізацію порід; 4) мідь вивільнена з алюмосилікатних та силікатних 
мінералів дією хлоридвмісних гідротермальних флюїдів, які нагрівалися магмою, та осадже-
на у породі; 5) вихід вулканічного тіла на денну поверхню та процеси окиснення. Цей сцена-
рій розглядає мінералізацію як сингенетичну вулканогенну. 

 
Хал-Хальське родовище самородної міді (Азербайджан, Баку) 

 

Зона Нахчиванського рудоносного розлому глибинного залягання охоплює північний 
борт Аразької рифтової зони. На етапі ранньої активізації Аразька зона характеризується 
проявленням експлозивного вулканізму андезито-дацитової формації. Олігоценовий вулка-
нізм розвинений вздовж зони Нахчиванського бортового розлому, який простягається у 
широтному напрямку більше ніж на 70 км, і характеризується розвитком у ній родовищ та 
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проявів міді (Хал-Хальське, Паізське, Місдагське та інші) [Нагиев В. Н., Мамедов И. А., 
2009]. 

Хал-Халське родовище плямисто-вкрапленої самородної міді приурочено до агломера-
тових горизонтів, до трубок вибуху та субвулканічних тіл. У віддалених від центру експлозій 
серед горизонтів туфів зустрічаються «рудні бомби», які представлені шаровидними туфами 
з вкраплениками самородної міді. Встановлені 4 рудні горизонти серед безрудних агломе-
ратів, що може бути свідченням 4-кратного проявлення рудного процесу. Експлозивно-
рудний процес найбільш повно проявлений на Хал-Хальському родовищі самородної міді, 
де відмічається безпосередній перехід міденосних агломератів від трубок вибуху (некк), 
через потоки рудних агломератів на схилі кратера до пологопадаючих малопотужних (0,2-
0,4 м) горизонтів на віддаленні. У інших випадках (прояви Сабірське, Норашенське, 
Яйджинське та інші) поряд з рідкісними «рудними бомбами» на великому віддалені від 
центра виверження відмічаються міденосні пласти серед туфітів та малопотужних вапняків. 
Таким чином, з олігоценовим вулканізмом Аразької зони пов'язані прояви експлозивно-
вулканогенного (Хал-Хальське, Паізське, Місдагінське) та вулканогено-осадового (Сабірсь-
ке, Норашенське, Яйджинське та інші) генетичних типів [Нагиев В. Н., Мамедов И. А., 2009]. 

Хал-Хальське родовище знаходиться у 18 км на північний захід від м. Нахчиван, у ба-
сейні середини течії р. Нахчиванчай у 1 км на південних схід від гори Кизилдаг. В геоло-
гічній будові району родовищ приймають участь вулканогенні та вулканогено-теригенні 
відклади верхнього еоцену, нижнього та середнього олігоцену та нижнього міоцену. Зруде-
ніння у вигляді вкрапленої самородної міді приурочене до агломератових потоків, що 
вилилися з центра виверження трубок вибуху, та некків жерлової фації андезитового та 
андезито-дацитового складу. 

Агломератово-експлозивний міденосний потік має круте падіння на південь з кутом 
падіння ближче до кратеру 60-75°, на віддаленні 40-55°. Агломератовий міденосний гори-
зонт має потужність від 5 до 39 м. Інтенсивна потужність рудного пласту ближче до кратеру 
складає 32 м, на віддаленні – до 3 м та менше [Нагиев В. Н., Мамедов И. А., 2009]. 

Міденосний агломератовий потік простягається на 500 м по простяганню, на 200 м за 
падінням, при середній потужності 14,3 м, з середнім вмістом міді 1,65%. Вміст міді на 
поверхні коливається в широких межах 0,6-6,94%, частіше становить від 1,1 до 3,2%. На гли-
бині, де розвинені первинні руди у вигляді самородної міді, вміст міді нижчий, коливається 
у межах від 0,55 до 2,96% [Нагиев В. Н., Мамедов И. А., 2009]. 

Рудне тіло, що приурочене до жерлової фації лавобрекчій, тяжіє до крутого, майже 
вертикального контакту та внутрішньої частини жерловини. Воно простежене на глибину 
більше ніж на 200 м і на глибині не оконтурене. Вміст міді складає 1,14% [Нагиев В. Н., 
Мамедов И. А., 2009]. 

Первинні руди представлені вкраплениками та гніздами самородної міді. У зоні окис-
нення мінеральний склад представлений купритом, малахітом, азуритом, халькозином та 
самородною міддю. З нерудних мінералів присутні кальцит, хлорит, епідот, безрудний кварц 
та гіпс. Самородна мідь містить домішки золота від слідів до 2,2 г/т, а в мономінералі до 
200 г/т; срібло від 0,2 до 4 г/т. На Хал-Хальському родовищі мінеральний склад первинних 
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руд складається з однієї самородної міді, відсутні мінерали оксидів та сульфідів. Це підтвер-
джує факт, що рудний процес відбувся раніше за гідротермальний та скарновий етапи. 
Самородна мідь сингенетична з лавобрекчіями, агломератами. Рудний процес супроводжу-
вався експлозивним вулканізмом, який завершувався виверженнями. Також, варто зазначи-
ти, що родовища та рудопрояви самородної міді розміщені вздовж лінії глибинного розло-
му, який знаходиться в крайовій частині Нахчиванської рифтової зони та за утворенням 
охоплює етап активізації мантійного діапіризму в олігоцені. 

На думку [Нагиев В. Н., Мамедов И. А., 2009], процес утворення самородної міді явище 
глибинне, пов'язане з вкоріненням міденосних та ураноносних основних магм, що формува-
лись на великих глибинах з наступним виверженням на поверхню разом з лавобрекчією. 
Автори [Нагиев В. Н., Мамедов И. А., 2009] вважають, що походження міденосних агломе-
ратів експлозивно-вулканогенне. 

 
Самородна мідь Командорських островів 

 

Самородномідне родовище Командорських островів приурочене до вулканічної 
острівної дуги північної частини Тихого океану. Найдревніші породи у межах родовища 
представлені натровими ріолітами, які перекриваються масивними базальтовими туфами. 
Зверху на туфах спорадично поширені залишки покриву андезитових туфів. Усі породи 
перетинаються дайками базальтів та андезитів. Вік порід за рештками пектинід у туфах виз-
начений як пізній олігоцен-міоцен. Новоутворені мінерали представлені кальцитом і квар-
цом, рідше цеолітами, які є супутніми мінералами самородної міді. Разом вони виповнюють 
мигдалини у базальтах, утворюють вкрапленність і прожилки у базальтових туфах і дайках. 
Найбільш тісно самородна мідь пов`язана з анальцимом. Подібне спостерігається в межах 
вулканітів венду Волино-Подільської плити. 

На цьому родовищі виокремлені дві генерації міді. Перша генерація характеризується 
наступною послідовністю мінералоутворення у мигдалинах: сірий щільний кварц → 
червоно-бурий щільний кальцит (без міді) або білий зернистий кальцит з міддю або без неї. 
Для другої генерації властива наступна послідовність: кварц кристалічний → цеоліти → 
кальцит → самородна мідь. У інших рудопроявах кварц відсутній, а цеолітів більше за каль-
цит. У туфах послідовність мінералоутворення наступна: оксиди заліза (гематит і гетит) →  
кальцит (білий і зернистий) → цеоліти та анальцим → самородна мідь [Морозевич И., 1912; 
Шумлянський В. О. та ін., 2006 (б)]. 

За петрографічним характером та парагенезисом вторинних мінералів, родовище само-
родної міді на острові Мідному, за [Морозевич И., 1912], належить до типу відомих величез-
них родовищ міді озера Верхнє. Командорське родовище є одним з небагатьох безсумнівних 
прикладів концентрації важких металів шляхом гідротермальної переробки базальтової 
породи і її туфу, які містять в розсіяному вигляді первинну, магматичну мідь, як домішку у 
магнетиті. На підставі парагенезису родовищ Верхнього озера і Мідного острова, а також на 
підставі лабораторних досліджень можна встановити, що самородна мідь обох родовищ 
відкладалася з гарячих розчинів під впливом відновлюючої дії Fe+3 (гематиту) в лужному 
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середовищі. Систематичне положення виявленого родовища є цілком ясним: воно нале-
жить до групи жильних, кальцит-цеолітових, «латерально-секреційних». Але, оскільки в 
історії його утворення головну роль грають два моменти: 1) магматична концентрація (до 
виверження базальту) і 2) гідротермальна концентрація (після виверження), то тип родови-
ща точніше можна характеризувати як магматично-епігенетичний. До цього типу належать і 
родовища самородної міді Верхнього озера і, очевидно, деякі інші [Шумлянський В. О. та 
ін., , 2006 (б)]. 

Ми мали можливість провести власні дослідження дендриту самородної міді з 
вулканітів Командорських островів. Для самородної міді (рис. 27.) характерною є наявність 
постійної домішки алюмінію (0,89-1,35%). По краях самородна мідь окислена, про що 
свідчить вміст кисню до 15,26%. 

 
 
 

 
 

     

 Спектр O Al Cl Cu  

 Спектр 1  1,08  98,92  

 Спектр 2 15,26 2,11 0,53 82,09  

 Спектр 3  1,35  98,65  

 

       

       

 Спектр Al Cu    
 Спектр 1 0,89 99,11    

 Спектр 2 1,15 98,85    

 Спектр 3 1.11 98,89    

 

       

Рис. 27. Самородна мідь та її склад за даними мікрозондового аналізу. Командорські острови. а) 
Дендрит самородна мідь у породі. Зразок наданий Дехтулінським Е.; б) самородна мідь у породі 
[Руденко К. В. та ін. 2011] 
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Мідна мінералізація у пізньотретинних базальтах Фарерських островів 
 

Фарерські острови складені базальтами пізньотретинного віку, які асоціюють з черво-
ними туфами та вулканічною брекчією (рис. 28). Шар базальтових лав, потужність яких 
досягає 3000 м, розділений на 3 серії: нижню, середню та верхню (рис. 29). Нижня серія 
(900 м) складена головним чином афіровими кварцовими толеїтовими базальтами і відділе-
на від вищезалягаючої середньої серії 15-метровим прошарком вугленосних осадових порід. 
Середня потужність базальтових потоків нижньої серії складає близько 20 м. Середня серія 
є більш потужною (до 1350 м). Вона складена порфіровими кварцовими толеїтовими базаль-
тами. Потужність потоків надзвичайно мала і не перевищує 10 см. Верхня серія, потужністю 
до 675 м, складена переважно олівіновими толеїтовими базальтами. Потужність потоків 
досягає 10 м [Jensen Aa., 1982]. 

Дайки та сили трапляються рідко. Ефузивні породи представлені мигдалекам'яними ба-
зальтами, в яких мигдалини виповнені цеолітами. У окремих випадках вміст міді у породах 
може досягати 538 ppm (табл.20). Самородна мідь зустрічається у вигляді рідко розсіяної 
вкрапленості у мигдалинах поверхні потоків. Вона асоціює з цеолітами, стильбітом та гей-
ландитом. Самородна мідь спостерігається в інтерстиційному просторі брекчій в асоціації з 
цеолітом [Jensen Aa., 1982]. 

 
Таблиця 20. Вміст міді у вулканічних породах Фарерських островів (ppm, за [Jensen Aa., 1982]) 

 

№з/п № зр. Загальний вміст Cu за рентгенівським 
флуоресцентним аналізом 

Загальний вміст Cu за атомним 
абсорбційним аналізом 

1 63005 199 165 
2 65013 221 220 

3 63014 238 221 

4 6J023 146 116 

5 63141 61 71 

6 63147 111 119 

7 65171 204 242 

8 63177 522 538 

9 63183 215 215 

10 63187 351 372 

11 63188 208 219 

12 63194 224 229 
 

Дуже рідко самородна мідь трапляється у вигляді включень у Fe-Ti-оксидах. Самородну 
мідь часто знаходять разом з дігенітом та ковеліном (blaubleibender), але була знайдена і у 
зразках, що не містять жодних сульфідів міді. Потік нижньої серії є одним з найбагатших на 
сульфіди. Мідевмісні сульфіди представлені халькопіритом, дігенітом, ковеліном (blaubleiben-
der) та борнітом. Халькопірит є найбільш поширеним у породі, з вмістом  3 ррm.  Наступними 
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Рис. 28. Спрощена геологічна карта Фарерських островів (за [Passey S. R., 2008; Rasmussen J., Noe-

Nygaard A., 1969]) 
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за кількістю йдуть дігеніт та ковелін (приблизно 2 ррm). Борніт є найбільш рідкісним міне-
ралом. Вміст мідевмісних сульфідів у середньому потоці нижчий за 1 ррm. Мідевмісні суль-
фіди представлені ковеліном, дігенітом, халькопіритом. 
У верхньому потоці сульфідна мінералізація проявлена надзвичайно бідно. Халькопірит є 
практично єдиним мідевмісним сульфідом. Дігеніт був знайдений лише в одному зразку, а 
борніт та ковелін відсутні [Jensen Aa., 1982]. 
 

 
Рис. 29. Літостратиграфічний поділ Базальтової групи Фарерських островів  за [Passey S. R., 2008]. 

Попередній стратиграфічний поділ на горизонти А, В, С за [Waagstein R., 1988, 2006]) наведений зліва 
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Самородномідна мінералізація поясу Мінеока (Японія) 
 

Пояс Мінеока, розломна зона східно-західного спрямування шириною приблизно 5 км, 
розташований у південній частині півострову Босо у центральній Японії. Він складений 
афіолітами та подібними до них породами, що включають у себе варіацію різних типів по-
душчатих та масивних мафічних та ультрамафічних вулканічних порід, теригенних та пела-
гічних осадових порід, туфовмісних осадових порід. У меншій мірі представлені метамор-
фічні породи, такі як роговообманкові сланці, гранат-кварцові сланці та біотитові сланці 
[Ikehata K. et al., 2016].  

Мафічні породи Мінеока поділяються на два типи: толеїтові та лужні базальти. Вивер-
ження толеїтових магм відбувалося в умовах океанічних хребтів 49±13 млн. р. Толеїтові 
базальти утворюють великий блок у розломній зоні у східній частині поясу Мінеока разом з 
серпентинітами, а також теригенними та туфогенними уламковими породами. Лужні лави 
вивергалися 19,62±0,90 млн. років в океанічних внутнішньоплитних умовах та проявляють-
ся у центральній частині поясу. Ці мафічні породи, як толеїтові, так і лужні, вважаються 
частиною морської гори. Відповідні послідовності кластичних порід, складених з уламків 
базальтів, пісковиків, конгломератів, вапняків, глауконітових та кремнистих глинистих 
сланців, перекривають лужні базальти [Ikehata K. et al., 2016].  

Самородна мідь була виявлена як у масивних, так і в мигдалекам’яних сірих лужних 
базальтах, які перекриті pillow-лавами вздовж річки Ара. Вміщуючі базальти складаються з 
незначної кількості фенокристалів клінопіроксену (до 1 мм) у основній масі дрібнозернис-
тих мікролітів плагіоклазу. Оксиди заліза та Fe-Ti, блідозелені та білі глинисті мінерали 
зустрічаються у основній масі, як дрібнозернистий інтерстиційний матеріал. Сульфіди та 
сульфати не були виявлені [Ikehata K. et al., 2016]. 

Мигдалини (до 5 мм у діаметрі) виповнені білими мінералами – кальцитом, у деяких 
випадках самородною міддю, анальцимом, та оксидами заліза. Хоча самородна мідь у не-
значній кількості присутня, вона  добре  діагностується у макрозразках.  Зерна самородної міді 

 
Таблиця. 21. Хімічний склад самородної міді з лужних базальтів поясу Мінеока (wt %, за 

[Ikehata K. et al., 2016]) 
 

 самородна мідь з 
кальцитової жили 

самородна мідь з мигдалини, 
виповненої кальцитом 

самородна мідь з жили, 
виповненої анальцимом 

Cu 100,17 99,80 99,81 
Fe н.л. 0,20 0,21 
Ni н.л. н.л. н.л. 
Zn н.л. н.л. н.л. 
Co н.л. н.л. н.л. 
S н.л. н.л. н.л. 
Разом  100,17 100,00 100,02 

н.л. – нижче ліміту визначення (~0,07% – Сu, Fe, Ni, Co, S, та ~0,15% – Zn) 
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неправильної форми зустрічаються у мигдалинах з кальцитом та анальцимом, а також у жи-
лах та прожилках. У більшості випадків мигдалини є мономінеральними, в той час як у про-
жилках кальцит, анальцим та самородна мідь зустрічаються разом. Це може вказувати на 
конгенетичність даних мінеральних фаз. Зрідка оксиди заліза (гематит?) трапляються по 
тріщинах у деяких жилах, виповнених анальцимом та кальцитом, але не міддю. Не було 
виявлено також малахіту, азуриту та халькозину [Ikehata K. et al., 2016]. За хімічним складом 
самородна мідь з лужних базальтів поясу Мінеока є чистою (табл. 21). Вона формувалася 
при гідротермальному процесі, для якого характерними є температура гомогенізації 
газоворідиних включень 133-183оС, але для цього поясу характерною є незначна 
диверсифікація вторинних мінералів [Ikehata K. et al., 2016]. 

 
Інші родовища, рудопрояви та знахідки самородномідної мінералізації у вулканітах світу 

 

Ранньопротерозойська самородномідна мінералізація Кольського півострова приуро-
чена до вулканітів умбінської світи в межах Імандра-Варзугської зони первинно рифтогенної 
природи [Борисов А. Е., 1990]. Довжина прогину 150-180 км, ширина 20-30 км. В умбінський 
час було вивержено не менше 2500 км3 вулканічного матеріалу. Товща залягає на докарель-
ських утвореннях граніто-гнейсового складу. В основі товщі розташована пачка червоноко-
лірних доломітів, пісковиків, гравелітів і конгломератів. Перекриваються ефузиви умбінсь-
кої світи подібними осадовими породами. 

Мідна мінералізація виявлена у всіх без виключення вулканітах умбінської світи. Але 
найбільш інтенсивна приурочена до зони контакту трахібазальтових червоноколірних туфів 
із залягаючим вище покривом афірових тонкозернистих базальтів. Туфи епідотизовані, мі-
стять тонку вкрапленність самородної міді, а також самородки вагою до 120 г. Лави також 
містять нерівномірну вкрапленність міді. Зруденінню майже завжди передує епідотизація 
різної інтенсивності, рідше – карбонатизація. В трахіандезитових туфолавах мигдалини 
заповнені альбітом (облямівки), внутрішня частина – епідотом (або біотитом) і самородною 
міддю. В трахібазальтах трапляються прожилки епідоту, кварцу і карбонату з самородною 
міддю [Борисов А. Е., 1990]. 

Форма рудних покладів наближується до пластової (приконтактні поклади або поклади 
в мигдалекам`яних зонах), вкрапленність у середині покривів і потоків наближена до шток-
веркового типу. Окрім епідотизації і карбонатизації, характерними є слюдизація, хлори-
тизація і окварцювання порід. Мідь є найбільш пізнім мінералом. В метаосадових породах, 
що підстелюють і перекривають ефузиви, мідна мінералізація не зустрінута [Борисов А. Е., 
1990]. 

В Кузнецькому Алатау (Росія) самородномідна мінералізація пов`язана з вулканоген-
ними товщами основного складу ранньо-середньокембрійського і ранньо-середньодевонсь-
кого віку. Кембрійські міденосні ефузиви утворюють протяжні поля в Кондомсько-Лебе-
динській зоні та в деяких інших місцях (по р. Золотий Китат). Родовища і прояви самород-
ної міді розташовані в басейні верхньої течії Кондоми в смузі зеленокам`яно-змінених 
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міденосних базальтових і андезито-базальтових порфіритів. Породи репрезентовані чергу-
ванням потоків основної лави, туфолав, туфобрекчій і туфопісковиків. Руди локалізуються у 
верхніх частинах потоків і в горизонтах пірокластів. Вони супроводжуються епідотизацією, 
актинолітизацією, альбітизацією, цеолітизацією. Головним рудним мінералом є самородна 
мідь, другорядне значення мають мідносульфідні руди, пов`язані із заповненими кварцом, 
баритом, аксинітом, епідотом, актинолітом, кальцитом жилами. Отже, породи метаморфі-
зовані тут до епідот-амфіболової фації. Самородна мідь утворює нерівномірну вкрапленість, 
прожилки, жовна (самородки) вагою до 2 т. Середній вміст міді в Тайметському родовищі 
(гора Кайбинь) 0,93%. Крім міді, характерними є Fe (до 12%), Ag (17,2 г/т), V2O5 – 0,04%, As – 
0,02%, Mn, Ba (0,n%), Ni, Co. Вміст міді в самородках від 53 до 97%. 

Необхідно підкреслити роль бору, як мінералізатора в міденосних розчинах, що існува-
ли в базальтових товщах. По-перше, в родовищах Мічиганського рудного району типовим 
мінералом є датоліт, тісно просторово і в часі пов’язаний з самородною міддю. В родовищах 
самородної міді серед кембрійських базальтів Кузнецього Алатау поширений аксиніт, а в 
деяких інших рудопроявах Світу зустрічається турмалін. 

Рудопрояви міді, пов’язані з девонськими ефузивами основного складу, розташовані в 
двох регіонах Кузнецького Алатау – в басейні р. Кондома і на окраїнах Мінусинських запа-
дин. Мінералізація проявлена в епідотизованих і окварцованих меланофірах і діабазових 
порфіритах, рідше в туфах, туфопісковиках у вигляді тонкої нерівномірної вкрапленості, 
місцями – гнізд самородної міді, куприту і епідот-кварц-карбонатних прожилків з самород-
ною міддю. Вміст міді зрідка перевищує 0,1%. Рудопрояви Мінусинських западин представ-
лені вкрапленістю самородної міді, халькопіриту, місцями – борніту, халькозину, а також 
кварц-мідносульфідними прожилками в епідотизованих породах бискарської серії. Мідна 
мінералізація, крім того, відома в теригенних грубоуламкових червоноколірних відкладах 
ранньо-середньодевонського віку. Вона представлена халькопіритом, самородною міддю, 
вторинними мінералами міді. Вміст міді в пісковиках і конгломератах в середньому 0,3%; в 
них присутні домішки Ag, Mn, V тощо [Шумлянський В. О. та ін., 2006 (б)]. 

Мідне зруденіння кам`яновугільного віку відоме в Кетменському хребті (Південний 
Казахстан). Воно локалізоване в мигдалекам`яних порфіритах, переважно в їх амігдалоїд-
ному різновиді. Самородна мідь утворює нерівномірно розсіяну вкрапленність і тонкі про-
жилки в покрівлі мигдалекам`яних лавових потоків. Поряд з нею присутні цеоліти, епідот і 
актиноліт (епідот-амфіболова фація метаморфізму). В роздувах тріщин у вулканітах трапля-
ються самородки міді вагою до декількох тон [Шумлянський В. О. та ін., 2006 (б)]. 

Самородна мідь була виявлена у Східному Тянь-Шані, провінції Xinjiang Східного Китаю 
у південній частині пізньопалеозойської острівної дуги Qoltag та в 3-5 км від північної 
границі розлому Aqqikkuduk. Мінералізація пов'язана з Matoutan Group верхньої крейди. 
Самородна мідь була знайдена у змінених туфах в Shilipo area, у базальтах Changchengshan 
та Heilongfeng area, а також у мигдалекам'яних тілах базальтів у районі Dongjianfeng. Ці 
породи зазнали незначного окремніння, епідотизації, хлоритизації та цеолітизації поблизу 
мінералізованих тіл [Yuan F. et al., 2006; Zhang D. et al., 2011, 2013] (рис. 30). 
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Рис. 30. Структурно-тектонічна карта поширення самородномідної та мідно-нікелевої мінераліза-

ції в межах району Jueluotage, Північно-Східний Китай. (складено з використанням [Yuan F. et al. 2006, 
Zhang D. et al., 2011, 2013] 

1 – карбонатизовані вулканічно-осадові утворення; 2 – метаморфічні філоніти в шовних зонах; 3 – 
розломи (1 – Dacaotan, 2 – Kangguer; 3 – Yamans; 4 – Aqikuduke; 5 – Xingxingxia); 4 – прояви само-
родномідної мінералізації; 5 – прояви мідно-нікелевої мінералізації 

 
На думку дослідників цієї території [Yuan F. et al., 2006; Zhang D. et al., 2011, 2013] тип 

мінералізації та мінералогенічної системи самородномідної мінералізації відрізняється від 
мінералізації у базальтах провінції Емейшан (південний Китай) та Ківіно (США). Згідно до 
типу мінерального парагенезису металевих мінералів та типу змін, генезис самородної міді 
міг контролюватися магматичним фракціонуванням та сингенетичною гідротермальною 
активністю в Східному Тянь-Шані. 

Рудоносні базальти Shilipo і Heilongfeng східного Тянь-Шаню мають мантійне 
походження та геохімічні ознаки плюмової природи. Автори [Zhijun HE et al., 2009] припус-
кають, що самородна мідь Східного Тянь-Шаню може бути пов'язана з мантійним плюмом. 

В девонських базальтоїдах Північного Тиману, які зазнали пренітової стадії метамор-
фізму, виявлені самородні мідь та залізо. Самородна мідь утворює тонку вкрапленість, денд-
рити або гнізда неправильної форми, в окремих випадках ізометричної. Розміри виділень 
від 1 мм до 5 см. Мідь разом з кальцитом, пренітом виповнює мигдалини та тяжіє до пери-
ферії пренітових жеод [Самородные… 1985]. 

У басейні р. Нае (Німеччина) самородна мідь приурочена до пермських основних 
мандельштейнів, серед яких трапляються базальтові порфірити та кварцові порфіри. Руди 
приурочені до верхніх частин покривів, що представлені мандельштейнами, агломератів та 
аглометарових прошарків. Частіше зруденніння тяжіє до порфіритів, що віднесені до суб-
вулканічних утворень. Самородна мідь та інші мінерали міді спостерігаються в асоціації з 
кальцитом, кварцом, халцедоном, хлоритом, епідотом, пумпелеїтом, серицитом, цеолітами, 
піритом [Шумлянський В. О. та ін., 2006 (б)]. 

 



Руденко К. В., Деревська К. І., Приходько В. Л., Слободян Б. І., Александров О. Л. 
 

 76 

Руди приурочені до верхніх частин потоків і покривів, представлених мандельштейнами, 
до поверхневих агломератів і до агломератових прошарків. разом з мінералами міді утвори-
лись також пірит, кварц і халцедон, кальцит, хлорит, епідот, пумпелеїт, серицит і різнома-
нітні цеоліти. В залежності від переважання того чи іншого мінералу виділяються «цеоліто-
ва» і «епідотові» підгрупи. З рудних мінералів присутні халькопірит, борніт, високотемпе-
ратурний халькозин. Самородна мідь відступає на задній план, інші сульфіди є рідкісними. 
Мідна мінералізація часто міститься в мигдалинах або у цементі конгломератів, але нерідко 
також в зонах дроблення і в різко обмежених жилах [Шумлянський В. О. та ін., 2006 (б)]. 

Рудопрояв самородної міді був виявлений у верхньодевонських базальтоїдах півден-
ного сходу Воронезької антеклізи [Молотков С. П. , Альбеков А. Ю., 2004]. В петинський 
час (D3pt) відбувалась тектонічна активізація цього регіону з виливами базальтів трапової 
формації, релікти яких збереглися на п'яти площах: Мамоновській, Калачеєвській, Казан-
ській, Мігулиньскій та Совєтській. Три останні тяжіють до єдиного лінійного поля розвитку 
толеїтових базальтів з каналами тріщинно-лавового та експлозивно-трубчастого типу, які 
контролювалися Мігулинсько-Новохоперською зоною глибинного розлому субмеридіональ-
ного простягання. В межах найбільш вивченої Мамоновської площі виділяють до 4 потоків 
толеїтових базальтів. Зафіксовані два цикли вулканізму у ястребовський та петинський час 
верхнього девону у близьких за часом проявах і по площі ділянок підвищеної проникливо-
сті фундаменту у вузлах зон фанерозойської активізації. Це свідчить про закономірність 
еволюційної зміни прояву вулканізму лужнобазальтової субформації на толеїтову фазу 
базальтів трапової формації з єдиного магматичного джерела з глибинною диференціацією 
та можливими асиміляційними процесами у сіалічній корі на більш ранньому циклі. 
Самородна мідь встановлена в розрізі вулканогенних, вулканогенно-осадових порід (D3js) та 
у базальтах трапової формації (D3pt) на східному фланзі Ювілейного родовища сульфідних 
мідно-нікелевих руд у нижньопротерозойських ультрамафітах мамонського комплексу. 
Самородна мідь поширена у вигляді дендритів, розсипів, виповнення системи тріщин в 
слабкосцементованій латеритизованій дрібно-середньозернистій породі плямисто-бурого 
забарвлення. Об'єм зруденіння тріщинно-вкрапленого типу складає 3-4% вміщаючої породи 
[Молотков С. П. , Альбеков А. Ю., 2004]. 

Пізньотріасові родовища міді відомі на Алясці (США) і Північно-Західних територіях 
Канади. В США ці родовища розташовані в Кеникоті, поблизу затоки Принс-Вильям. Ниж-
ній горизонт тут складають потоки і покриви базальтових лав, сильно змінених – хлорити-
зованих, епідотизованих (зеленокам'яні породи хлорит-епідотової фації метаморфізму). 
Вони містять мідну мінералізацію, в тому числі самородну мідь [Шнейдерхен Г., 1958]. На 
ефузивах згідно залягають верхньотріасові вапняки, які вміщують жили, зруденілі зони 
брекчій і тіла заміщення з високоякісними рудами халькозину (92-97%), деякою частиною 
ковеліну, енаргіту, борніту і халькопіриту. Руди іноді мають колоїдну текстуру [Шумлянсь-
кий В. О. та ін., 2006 (б)]. Родовища на р. Мідній у Північно-Західній Канаді належать до 
цього ж типу. Товща базальтових покривів тріасу потужністю 1200 м згідно перекривається 
тріасовими вапняками потужністю 600 м, на яких залягає юра, що перетинається інтрузіями 
монцоніту (з ними пов'язане золоте зруденіння) [Шумлянський В. О. та ін., 2006 (б)]. 
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У базальтах мигдалини заповнені хлоритом, халцедоном, кварцом, зрідка цеолітами, але 
не містять міді. Сульфіди останньої відокремились в тонких тріщинах, скидах і брекчіях. 
Вони представлені халькопіритом, борнітом, піритом у асоціації з кальцитом, кварцом, іноді 
епідотом. Одна з тріщинних зон продовжується у тріасовий вапняк, контролюючи родови-
ще Бонанца, що являє собою майже суцільну масу халькозину з черепашковим зламом, 
потужністю 75 м, простежену на 120 м. Жильні мінерали тут відсутні, а боковий вапняк не 
змінений [Обручев В. А., 1935]. Вважається, що родовище утворене рудоносними термаль-
ними розчинами, які піднімалися з базальтової товщі, де розчиняли мідь, а потім відкладали 
її у вапняках завдяки сірководню, який добре тут зберігається ще від осадконакопичення, 
оскільки залізо в породах практично відсутнє [Шумлянський В. О. та ін., 2006 (б)]. 

Самородномідна мінералізація у Конектикуті знайдена у центральній частині базаль-
тових потоків, для яких характерна наявність мигдалин у верхній частині потоків. Базальто-
ві потоки перешаровуються з тріасовими червоноколірними пісковиками та сланцями. 
Самородна мідь трапляється також і в тріасових пісках разом з борнітом. 

Самородна мідь була виявлена в спілітових мигдалекам'яних pillow базальтах на схід-
ному березі острову La Desirate (Малі Антильські острови). Поширення та економічне 
значення міденосних базальтів обмежене. Міденосні базальти належать до спілітової части-
ни доміоценового фундаменту островів. Вік порід за K-Ar методом складає 75-90 млн. р. 
[Nagle F. et al., 1973]. 

Вміст міді у породі становить 0,5-1,5%. У частинах потоків, збагачених на гематит, 
кількість міді дуже низька. Самородна мідь спостерігається у вигляді правильних зерен роз-
міром до 1-2 мм. Присутній куприт є результатом вторинних змін міді. Крім того, первинно 
гомогенний титаномагнетит змінений до псевдоморфічного магеміту. Вторинні зміни також 
проявлені у збільшені кількості гематиту, кальциту, пумпелеїту та хлоритів, які утворилися 
в результаті заміщення піроксену, олівіну, та частини матриксу. Самородна мідь зазвичай 
спостерігається в асоціації з кальцитом. Для цієї місцевості є характерним загальна бідність 
на сульфіди, водночас на інших островах їх велика кількість [Nagle F. et al., 1973]. 
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ДО АНАЛІЗУ БУДОВИ ТА УМОВ ФОРМУВАННЯ НАЙБІЛЬШИХ РОДОВИЩ  
ТА РУДОПРОЯВІВ САМОРОДНОЇ МІДІ ВУЛКАНОГЕННИХ ФОРМАЦІЙ СВІТУ 
 
Детальний розгляд рудопроявів та родовищ самородної міді світу дозволив проаналізу-

вати типові родовища та рудопрояви самородної міді у вулканітах світу і виявити наступні 
закономірності їх формування. 

Усі прояви самородної міді подібні між собою, відрізняються тільки за масштабами, 
ступенем метаморфізму, інтенсивністю розвитку інтрузивних фацій та наявністю мінералі-
заторів у термальних розчинах. Геодинамічні умови формування усіх розглянутих провінцій 
є континентальними рифтовими, під час яких відбувалося вкорінення плюмів, формування 
рифтових зон та подальше формування потужних ефузивних товщ (табл. 22). 

Провінції, які порівнювалися, дещо відрізняються за площею поширення вулканічної 
формації. Вулканіти представлені базальтами, андезитами, дацитами, в поодиноких випад-
ках ріолітами (наприклад, провінція Парана (Бразилія), вулканічними туфами, лавобрек-
чіями та вулканічними брекчіями. Крім того, вулканічна формація відрізняється за інтен-
сивністю розвитку інтрузивних комплексів (дайки та сили). 

Вважається [Лазаренко Є. К., 1960; Мідь Волині, 2006; Руденко К. В., Деревська К. І., 2013; 
Шумлянський В. О. та ін., 2006 (б); Уайт У. С., 1972; White W. S., 1960; Bornhorst Th. J., 2011; 
Rudenko K. V., Derevska K. I, 2014 тощо], що джерелом міді в усіх родовищах та рудопроявах 
самородної міді є вміщуючі ефузивні породи переважно базальтового складу, в окремих 
випадках андезитового. Породи зазнали найрізноманітніших вторинних змін, що пов’язано 
в першу чергу зі значним діапазоном температур гідротермальних перетворень (від 400 до 
50оС). Вулканіти були інтенсивно змінені тектонічними процесами та низько-середньотем-
пературними розчинами, збідненими на сірку і збагаченими на хлор. Цей процес відбувався 
у декілька стадій з формуванням різних мінеральних асоціацій. Важливе значення для 
створення сприятливих умов рудоутворення мала присутність органічної речовини (бітуму) 
для таких провінцій, як Ківіно та Емейшан, які обумовили відновний характер флюїдних 
розчинів [Zhu B. et al., 2007; Bornhorst Th. J., 2011], на що вказують також [Ho E. S., Mauk J. L., 
1996; Mauk J. L., Hieshima G. B., 1992]. 

Формування самородномідної та супутньої їй мінералізації відбувалось поступово після 
становлення вулканічної товщі і продовжувалось тривалий час. На це вказують досліджен-
ня, проведені для провінцій Емейшан та півострову Ківіно. Зокрема, згідно з ізотопним 
датуванням епігенетичних мінералів, самородна мідь формувалась у товщі основних вул-
канітів значно пізніше. Так вік, супутньої до міді мінералізації для Ківіно є на 5-70 млн. р. 
молодшим за саму товщу [Bornhorst Th. J. et al., 1988], а для Емейшан – від 30 до 120 млн. р. 
молодше за базальти [Zhu B. et al., 2007]. Такий проміжок часу можна пояснити повільністю 
охолодження потужної базальтової товщі, яка залишалася непроникливою для 
гідротермальних розчинів [Derevska K., Rudenko K., 2012]. 

Головні рудні мінерали та мінеральні асоціації практично співпадають для усіх розгля-
нутих вулканічних провінцій. Відрізняється різноманіття самороднометалевої мінералізації. 

http://www.sciencedirect.com/science/article/pii/016913689500016X#%23
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Так, найрізноманітнішою можна вважати металеву мінералізацію у базальтах венду на тери-
торії України – самородні нікель, залізо, свинець, срібло, золото, мідь, хром, ванадій та 
інтерметаліди [Безуглая М. В. та ін., 1999; Косовський Я. А., Мельничук В. Г., 2004; Квасни-
ца И. В., Косовский Я. А., 2006; Квасниця І. В. та ін., 2009; Лукин А. Е., Мельничук В. Г., 2012; 
Лукин А. Е. та ін., 2013; Руденко К. В. та ін., 2013]. Для базальтових провінцій України та 
Китаю також характерною є наявність епітермальної золотої мінералізації, за утворення 
якої, вірогідно, відповідає більш пізня активізація територій [Мельничук В. Г. та ін., 2012; 
Руденко К. В. та ін., 2013; Rudenko K., Derevska K., 2014; Zhu B. et al., 2007]. Золота мінералі-
зація асоціює з аргілітизацією, якої зазнали породи на пізніших етапах геологічного розвит-
ку території. 

Незалежно від віку формування вулканітів, їх речовинного складу та тектонічної пози-
ції, породи містять самородномідну мінералізацію у асоціації з самородними сріблом та за-
лізом (відмінність у різних кількостях). В окремих випадках до металів приєднуються хром, 
ванадій, нікель. Серед домішок для самородної міді найбільш характерними є Fe та As, 
рідше – Mn, V, Al, Co, в поодиноких випадках – Au, Zn. За хімічним складом самородна мідь 
в усіх охарактеризованих місцезнаходженнях чиста (99,9-96%). 

З достовірністю можна стверджувати, що вулканіти різних провінцій світу, які містять 
прояви самородномідної мінералізації, зазнали низькотемпературних хлорит-цеоліт-епідо-
тових перетворень зеленокам’яної фації метаморфізму, а також вторинних епігенетичних 
змін (карбонатизації, аргілітизації, окварцювання у різний мірі і потужності), з формуван-
ням сульфідної мінералізації та появою благородних металів (Au, Ag, Pt). 
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ДОДАТКИ 
 

Додаток 1. 
Термодинамічні характеристики окремих сполук міді 

(за [Brookins D.G., 2008] та ін.) 
 

Сполука (стан) 4G0t (kcal/gfw) Посилання 
Cu(твердий) 0.00 Wagman et al. (1982) 
Cu+ (водний) + 11.94 Wagman et al. (1982) 
Cu2+ (водний) + 15.65 Wagman et al. (1982) 
Cu2S (твердий) -20.60 Wagman et al. (1982) 
CuS (твердий) -12.81 Wagman et al. (1982) 
Cu2O (твердий) -34.98 Garrels and Christ (1965) 
CuO (твердий) -31.00 Wagman et al. (1982) 
CuO2-2 (водний) -43.88 Wagman et al. (1982) 
Cu2(C03)(OH)2 твердий -213.58 Wagman et al. (1982) 
Cu3(CO3)2(OH)2 твердий -314.29 Wagman et al. (1982) 

G0t – вільна енергія Гіббса для реакції 
 

Додаток 2. 
Eh-pH ДІАГРАМИ 

 

Три Eh-pH діаграми для різних систем за участю міді наведені на рисунках (рис. D1-D3). 
Термодинамічні характеристики для найбільш важливих з’єднань міді наведені у таблиці 
(додаток 1.). 

Eh-pH діаграма для простої системи Cu-O-H показана на рис. D1. Припущено, що у 
системі розчинено Cu = 10-6. Діаграма характеризується великим полем самородної міді при 
відновних умовах, але потрібно відмітити, що дане поле існує до гіпотетичної сульфіт-
сульфатної границі. Самородна мідь окиснюється до двовалентного стану (Cu2+) при кислих 
значеннях pH, а потім переходить у Cu2О (куприт). Куприт, у свою чергу, окиснюється до 
тенориту CuO (tenorite) при більш високих значеннях Eh. При дуже високих pH, CuO 
розчиняється до CuO2-, куприт також окиснюється до цього стану [Brookins D.G., 2008]. 

На рис. D2 наведені фазові переходи для системи Cu-S-O-H. У даному випадку 
з’являються два важливих сульфіди над сульфід-сульфатною границею. Халькозин (Cu2S) та 
ковелін (CuS) обидва займають значну частину Eh-pH. Відмічається, що над сульфід-суль-
фатною границею такі сульфатні форми з халькозину (S(-II), Cu1+) можуть відновлюватися 
до самородної міді. Відповідні поля Cu2О, CuO, CuО2

2-, та більша частина для Cu2+ є 
ідентичними до полів системи Cu-O-H [Brookins D.G., 2008]. 

На рис. D3. показана система з додаванням карбону. Малахіт є найбільш важливим 
карбонатом міді у системі Cu-C-S-O-H, в той час як азурит є метастабільним до нього. 
Малахіт (Cu2(OH)2C03) замістив поле тенориту (Рис. D1, D2) та сформувався з куприту 
відповідно. Два контури для ac = 10-1 та 10"3 показані на рис. D3. Поля CuS, Cu2S, та 
самородної міді ідентичні до полів системи Cu-S-O-H [Brookins D.G., 2008]. 
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Рис. D1. Eh-pH діаграма для частини системи 
Cu-O-H. Кількість міді у системі 10-6

 
 
 

Рис. D2. Eh-pH діаграма для частини системи 
Cu-S-O-H. Кількість міді у системі 10-6, сірки 10-3

 
 
 

Рис. D3. Eh-pH діаграма для частини системи 
Cu-C-S-O-H. Кількість міді у системі 10-6, сірки 
10-3, вуглецю 10-1, -3

D3  
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Численні діаграми для сполук міді були опубліковані раніше: Garrels and Christ (1965), 
Anderson (1982), та інші. Якщо додати до Cu-C-S-O-H системи Fe, то складність системи 
зросте з можливістю формування таких фаз як халькопірит (CuFeS2) та борніт (Cu5FeS4) 
[Brookins D.G., 2008]. Подібні Eh-pH діаграми для Cu-Fe-C-S-O-H були опубліковані Garrels 
and Christ (1965). 
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Рис. 8. Самородна мідь типу «зоряне небо» у тріщині в базальті. Фотографія керну (св. 4597, 
гл. 194,6 м): а – площини тріщини, що виповнена сапонітом з вкрапленнями самородної міді, б – 
тріщина з вкрапленнями самородної міді 
 
 
 

 
 
Рис. 9. Зразки виділення самородної міді серед порід вулканогенної формації венду Волині: 1 – 

дендрит самородної меді з базальтів, (с. Полиці, Рівненська обл.). Зберігається в ННПМ НАНУ 
(2427/2), фото зразка; 2 – самородна мідь у хлоритовій мигдалині (св. 4597, гл. 135,3 м), фото керну; 3 – 
дендрит самородної міді, наданий Е. С. Дехтулинським, фото зразка. Самородок є стовбуроподібним 
кристалом міді зі скіпетроподібним відгалуженням у нижній частині. 
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