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За результатами регіональних сейсмічних досліджень отримано нові дані щодо 
геологічної історії українського сектора Чорного моря під час рифтового етапу 
(альб—сеноман), доінверсійної фази пострифтового занурення (турон — маастрихт 
і палеоцен — середній еоцен), компресії Чорноморського регіону наприкінці серед-
нього еоцену та пострифтового занурення на фоні короткочасних фаз стиснення 
(пізній еоцен—початок раннього міоцену). Рифтогенез стався одночасно на всій те-
риторії досліджень і утворив три протяжні рифтові басейни, кожен з яких складався 
із системи (напів)грабенів, відокремлених один від одного та своїх бортів скидами 
з амплітудою до 3 км. Інтенсивність крейдового рифтогенезу була недостатньою 
для розриву континентальної літосфери та формування океанічної кори, або повної 
«океанізації» континентальної літосфери. Осадонагромадження під час допізньо
еоценової пострифтової фази відбувалось у відносно мілководних морських умовах. 
Еоценова компресія спричинила сильні деформації осадового чохла, часткову та по-
вну інверсію рифтових розломів і розмив осадового чохла. Через еоценову інверсію 
в межах Чорного моря утворилося три не пов’язані між собою морські басейни, між 
якими сформувався великий масив суші. Первинний ареал поширення осадових 
комплексів значно зменшився внаслідок сильних постседиментаційних деформацій, 
зумовлених фазами стиснення в пізньому міоцені. Сучасна глибоководна частина 
Чорного моря була відносно мілководним басейном протягом пострифтової фази 
еволюції з пізньої крейди до пліоцену або навіть плейстоцену. Лише після цього 
глибина товщі води швидко зросла — понад 2 км. Згідно з результатами досліджень, 
сучасні палеотектонічні реконструкції Західночорноморського та Східночорномор-
ського басейнів, що ґрунтуються на припущеннях про спредінг морського дна в цих 
басейнах та/або різний час їхнього  утворення, мають вигляд недостовірних. Загальна 
позиція щодо задугових басейнів як малих океанічних басейнів не є швидше за все 
універсально застосовною.

Ключові слова: Чорне море, Одеський шельф, Східночорноморський басейн, За-
хідночорноморський басейн, вал Андрусова, тектонічна еволюція, інвертовані риф-
тові структури, рифтогенез, стиснення, мезозой, кайнозой, сейсмічна інтерпретація.



С. Стовба, Р. Стіфенсон, А. Тищенко, П. Фенота, Д. Венгрович, С. Мазур

4	 ISSN 0203-3100. Геофизический журнал. 2023. Т. 45. № 3

Вступ. Одним із ключових сегментів Па
ратетісу є Чорне море, що сформувалося 
на південній окраїні Євразії. Більшість 
сучасних геодинамічних моделей ґрунту-
ються на уявленні, що цей глибоководний 
морський басейн утворився в результаті 
активного рифтогенезу в задуговій текто-
нічній обстановці в крейді або в палеогені 
[Letouzey et al., 1977; Zonenshain, Le Pichon, 
1986; Görür, 1988; Finetti et al., 1988; Okay 
et al., 1994; Robinson et al., 1996; Spadini et 
al., 1996, 1997; Shillington et al., 2008, 2009; 
Scott et al., 2009; Stephenson, Schellart, 2010; 
Munteanu et al., 2011, 2018; Nikishin et al., 
2012, 2015a, б; Graham et al., 2013; Tari et 
al., 2015; Okay, Nikishin, 2015; Sosson et al., 
2016; Monteleone et al., 2019]. Рифтоге-
нез відбувався в межах континентальної 
літосфери, яка була прирощена та стала 
частиною Євразійської літосферної пли-
ти задовго до крейдового періоду (див., 
наприклад [Saintot et al., 2006б; Sosson et 
al., 2016]).

Вважають, що задуговий рифтогенез 
привів до суттєвого потоншення земної 
кори та супутнього опускання її поверх-
ні перед структурними змінами в будові 
басейну під час кайнозойської інверсії. У 
результаті рифтогенезу сформувались За-
хідночорноморський та Східночорномор-
ський глибоководні басейни (ЗЧБ і СЧБ). 
Вони відокремлюються один від одного 
Центрально-Чорноморським підняттям, 
що складається з валів Андрусова та Ар
хангельського (рис. 1). Практично безза-
стережним вважається, що ЗЧБ і СЧБ існу-
вали як (суб)океанічні басейни з глибиною 
води понад 2000 м і протягом наступного 
пострифтового занурення, незважаючи 
на дію регіонального стиснення в кайно
зої [Zonenshain, Le Pichon, 1986; Görür, 
1988; Finetti et al., 1988; Okay et al., 1994; 
Robinson et al., 1996; Spadini et al., 1996б, 
1997; Nikishin et al., 2015a, б; Tari et al., 2015; 
Sosson et al., 2016]. Винятком є одне або два 
різкі падіння рівня моря в пізньому міо-
цені [наприклад, Robinson et al., 1996; Hsü 
and Giovanoli, 1979, Munteanu et al., 2011; 
Vasiliev et al., 2015; Popov et al., 2019].

Опубліковані моделі в цілому узгоджу-

ються з тим, що відомо про геодинаміч-
ні процеси, які відбувались на південній 
окраїні Євразії починаючи з пізнього 
палеозою. Однак у наукових публікаціях 
триває активна дискусія з різних питань 
геології Чорноморського басейну, зокре-
ма стосовно встановлення особливостей і 
часу вияву активних тектонічних проце-
сів, що контролювали еволюцію басейну 
протягом мезозою і кайнозою та привели 
до його сучасної геологічної будови. Така 
дискусія особливо актуальна через те, що 
найбільш популярні сучасні погляди на 
історію формування Чорного моря не мо-
жуть пояснити деякі давно отримані гео-
логічні дані. Наприклад, ті, що свого часу 
були описані в публікаціях [Архангель-
ский, Страхов, 1938; Муратов, 1955, 1973; 
Геология...., 1969; Маловицкий и др., 1979; 
Шнюков и др., 1997; Иванников и др., 1999, 
2003]. Більше того, нещодавні результати 
інтерпретації великого обсягу сейсмічних 
і геологічних даних, а також чисельного 
моделювання у північній частині Чорного 
моря [Stovba et al., 2020; Stephenson, Stovba, 
2022] багато в чому не підтверджують за-
гальноприйнятих концепцій, що є осно-
вою поточних геодинамічних моделей 
походження та еволюції Чорноморського 
регіону та його складових тектонічних еле
ментів.

Сучасні тектонічні реконструкції засвід-
чують, що закриття океану Тетіс спричи-
нило зіткнення та злиття континентальних 
фрагментів, які від’єдналися від Гондвани, 
вздовж південного краю Євразії з еоце-
ну донині (див., наприклад [Görür, 1988; 
Rangin et al., 2002; Stephenson et al., 2004; 
Gillet et al., 2007]). Ці геодинамічні процеси 
були вирішальними для створення режиму 
деформацій стиснення на узбережжі Чор-
ного моря, включаючи Балкани, Великий 
Кавказ, Крим, Кавказ і Понтиди [Spadini 
et al., 1996; Robinson et al., 1996; Morasanu, 
2002; Saintot et al., 2006а,б; Sosson et al., 
2016]. Очевидно, що кайнозойський ре-
жим стиснення міг спричинити дефор-
мацію осадового чохла і в Чорному морі. 
На цей час відомо, що сучасна басейнова 
архітектура Чорного моря також є наслід-
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Рис. 1. Тектонічна карта Чорного моря та прилеглих регіонів (із невеликими змінами за даними публікацій 
[Okay, Tüysüz, 1999; Stephenson, Schellart, 2010]). Чорна пунктирна лінія обмежує район досліджень. Жир-
ними чорними точками позначено свердловини, що згадуються в тексті. Ізобати та їх значення в метрах 
показано блакитним кольором.
Fig. 1. Tectonic map of the Black Sea and adjacent regions (with slight changes according to the works [Okay, 
Tüysüz, 1999; Stephenson, Schellart, 2010]). The black dashed line delimits the research area. Wells mentioned 
in the text are marked with bold black dots. Isobaths and their values in meters are shown in blue.

ком альпійських деформацій, зумовлених 
регіональним стисненням, починаючи 
приблизно з середини еоцену, коли вели-
комасштабна «інверсія Чорноморського 
басейну» активувала системи розломів, 
утворених на стадії рифтогенезу [Robinson, 
Kerusov, 1997; Стовба та ін., 2003; Стовба, 
Попадюк, 2009; Khriachtchevskaia et al., 
2010; Munteanu et al., 2011; Stovba, Khri-
achtchevskaia, 2011; Stovba et al., 2017a, 2020]. 
При цьому спостерігається подібність 
еоценових деформацій в Криму, Понти-
дах, Балканах і Чорному морі [Robinson, 
Kerusov, 1997; Hippolyte та ін., 2015, 2018; 
Stovba et al., 2020]. Водночас багато до-
слідників схиляються до того, що кайно-
зойська інверсія торкнулася лише окраїн 

Чорного моря, тоді як його центральна гли-
боководна частина залишилася майже не-
деформованою [Okay et al., 1994; Meredith, 
Egan, 2002; Nikishin et al., 2015a, б; Tari et al., 
2015]. Тому глибоководну частину Чорного 
моря під час пострифтової стадії еволюції 
зазвичай розглядають як тектонічно пасив-
ну область. Винятком у північній частині 
моря є лише відносно вузька глибоководна 
зона на південь від Кримського півострова 
та вздовж Кавказького узбережжя [Строе-
ние..., 1989; Robinson et al., 1996; Meredith, 
Egan, 2002; Nikishin et al., 2015б]. Водночас 
результати деяких регіональних сейсміч-
них досліджень аргументовано продемон-
стрували сильну деформацію та ерозію 
осадового чохла в сучасній глибоководній 
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зоні в еоцені та/або олігоцені [Finnety et al., 
1988; Rangin et al., 2002; Stovba et al., 2020].

З огляду на актуальність розв’язання ба-
гатьох проблем, пов’язаних із сучасними 

уявленнями стосовно геологічної будови та 
еволюції Чорноморського регіону, ця стат-
тя присвячена розгляду геологічної історії 
українського сектора Чорного моря (див. 

Рис. 2. Фізико-географічна карта ділянки досліджень, де показано межу українського сектора Чорного та 
Азовського морів (червона переривчаста лінія), контури регіональних тектонічних елементів (чорні пере-
ривчасті лінії), місцеположення ключових морських свердловин (чорні кола), розташування сейсмічних 
профілів МСГТ (сірі лінії). Межу сейсмічних досліджень показано синьою переривчастою лінією, роз-
ташування сейсмічних профілів показаних на рис. 3—6 — жирними синіми лініями. Місцеположення та 
вік зразків гірських порід, піднятих із дна Чорного моря, показані кольоровими колами за даними робіт 
[Шнюков и др., 1997, 2003; Иванников и др., 1999; Иванников, Ступина, 2003; Шнюков, Зиборов, 2004]. Зміну 
віку деяких зразків обґрунтовано в публікаціях [Popadyuk et al., 2013; Попадюк та ін., 2013, 2015; Попадюк 
и др., 2015]. Скорочені назви тектонічних елементів: ВА — вал Андрусова; ВГ — вал Губкіна; ВШ — вал 
Шатського; ГК — Гірський Крим (Кримські гори); ЕГ — Евксинський грабен; ЗЧБ — Західночорноморський 
басейн; ІЗ — Істрійська западина; КЗЗП — Крилівсько-Зміїна зона підняттів; КВ — Каламітський вал; KП 
— Каркінітський прогин; КУ — Крайовий уступ; МПКС — морське продовження кримських складок; ОЗ 
— острів Зміїний (показаний жовтим кольором); СЄП — Східноєвропейська платформа; СП — Сулинський 
прогин; ПС — прогин Сорокіна; ПДО — Північнодобруджський ороген; ПДП — Переддобруджський про-
гин; ПТ — підняття Тетяєва; СЧБ — Східночорноморський басейн. Свердловина Морська-1 знаходиться 
на острові Зміїний.
Fig. 2. Physio-geographical map of the research area, showing the border of the Ukrainian sector of the Black and 
Azov seas (red dashed line), contours of regional tectonic elements (black dashed lines), locations of key offshore 
wells (black circles), locations of regional seismic reflection profiles (grey lines). The boundary of seismic surveys 
is shown with a blue dashed line. Bold blue lines show the location of the seismic profiles demonstrated in Figs 
3—6. Locations and ages of rock samples dredged from the bottom of the Black Sea are shown by coloured circles 
according to works [Shnyukov et al., 1997, 2003; Ivannikov et al., 1999; Ivannikov, Stupina, 2003; Shnyukov, Zibo-
rov, 2004]. The change in the age of some samples is substantiated in the works [Popadyuk et al., 2013; Popadyuk 
et al., 2013, 2015; Popadyuk et al., 2015]. Abbreviated names of tectonic elements: BA — Andrusov Ridge; ВГ — 
Gubkin Ridge; ВШ — Shatskiy High; ГК  Crimean Mountains; ЕГ — Euxinian Graben; ЗЧБ — Western Black 
Sea Basin; ІЗ — Histria Trough; КЗЗП — Krylov-Zmiiny Uplift; КВ — Kalamit Swell; KП — Karkinit Trough; КУ 
— Krayova Step; МПКС — Marine Continuation of Crimean Folds; ОЗ — Zmiiny Island (shown in yellow); СЄП 
— East European Platform (offshore); СП — Sulina Depression; ПС — Sorokin Trough; ПДО — North Dobrogea 
Orogen; ПДП — Pre-Dobrogea Depression; ПТ — Tetyaev High; СЧБ — East Black Sea Basin. The Morska well 
— 1 is located on the Zmiiny Island.
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рис. 1) від альбського часу ранньої крейди 
до початку пізнього міоцену. При цьому 
основну увагу приділено дискусійним пи-
танням тектонічної будови та еволюції те-
риторії досліджень, закономірностям фор-
мування та походження в її межах великих 
структурних елементів осадового чохла, 
змінам палеогеографічної та тектонічної 
обстановок у північній частині Чорного 
моря на різних етапах еволюції.

В основу виконаних досліджень покла-
дено результати регіональних сейсмічних 
досліджень, що визначили або суттєво 
уточнили головні етапи тектонічної ево-
люції українського сектора Чорного моря 
[Стовба та ін., 2003; Стовба, Попадюк, 2009; 
Khriachtchevskaia et al., 2010; Stovba et al., 
2017a, б, 2020; Stephenson, Stovba, 2022]. 
Перший етап — рифтовий, що проходив 

в умовах розтягнення земної кори з кінця 
ранньої крейди (альб) до середини пізньої 
крейди. Другий етап — пасивне термічне 
(пострифтове) занурення, що домінувало 
із середини пізньої крейди до середини 
еоцену. Третій етап — пострифтове зану-
рення на фоні періодичного прояву інвер-
сійних рухів під дією регіонального стис-
нення земної кори починаючи з пізнього 
еоцену. Найбільш інтенсивні складчасті 
деформації відбулись наприкінці серед-
нього еоцену та в пізньому міоцені [Stovba 
et al., 2017а,б, 2020]. Виявлено також, що  
наприкінці пліоцену в межах сучасного 
континентального схилу на південь і пів-
денний захід від Гірського Криму прояви-
лося локальне розтягнення земної кори 
[Stovba, Khriachtchevskaia, 2011; Stovba et 
al., 2013, 2017а,б, 2020].

Рис. 3. Проінтерпретований сейсмічний профіль A—A′ (a) та спрощена (немасштабна) палеотектонічна 
реконструкція уздовж профілю на кінець крейдового рифтогенезу (б). Розташування профілю показано 
на рис. 2, 7—9. Білою лінією позначено поверхню допізньоеоценових відкладів, для якої побудовано карту 
ізохрон (див. рис. 9). Жовтою лінією показано границю пізньоміоценового неузгодження. Червоні стрілки 
в межах сейсмічних комплексів указують на ерозію порід, а чорні стрілки — на підошовне (трансгресивне) 
налягання осадових шарів на границю неузгодження. Скорочення: В. Міо—Гол. — верхній міоцен — го-
лоцен; С.-В. Міо — середній та верхній міоцен; Н. Міо — нижній міоцен (верхня частина майкопських 
відкладів); В. Ео — верхній еоцен; Пал.—С. Ео — палеоцен — середній еоцен; В. Кр — верхня крейда; 
Рифт — рифтовий комплекс ранньої та пізньої крейди. Скорочені назви розломів (чорним кольором): 
ЕР — Евксинський; СТР — Сулінсько-Тарханкутський. Скорочені назви тектонічних елементів (білим 
кольором) такі самі, як і на рис. 2.
Fig. 3. Interpreted seismic reflection profile A—A′ (а) and (б) a simplified paleotectonic reconstruction of basin 
structure along the profile during Cretaceous rifting. No depth scale is applicable for the reconstruction. The 
location of the profile is shown in Figs 2, 7—9. The white line marks the surface of pre-Late Eocene sediments, 
for which an isochron map is constructed (Fig. 9). The yellow line shows the Late Miocene unconformity. Red 
arrows within seismic sequences indicate erosion of rocks, and black arrows indicate transgressive overlapping 
of sedimentary layers of the erosion surfaces. Abbreviation: В. Міо—Гол. — upper Miocene to Holocene; С.-В. 
Міо — middle and upper Miocene; Н. Міо — lower Miocene (upper part of Maykopian sediments); Олігоцен — 
Oligocene; В. Ео — Upper Eocene; Пал. — С. Ео — Paleocene to Middle Eocene; В. Кр — Upper Cretaceous; 
Рифт — the Early and Late Cretaceous rift complex. Abbreviated names of faults (in black): ЕР — Euxinian; СТР 
— Sulino — Tarkhankutskyi. The abbreviated names of tectonic elements (in white) are the same as in Fig. 2.
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Український сектор складає приблизно 
четверту частину усієї акваторії Чорного 
моря (див. рис. 1). Тому репрезентовані в 
цій статті результати досліджень можуть 
істотно сприяти виконанню подальших 
тектонічних і палеогеографічних рекон-
струкцій та удосконаленню існуючих гео-
динамічних моделей для всього Чорномор-
ського регіону й Паратетісу загалом.

Вихідні дані та методика досліджень. 
Сейсмічні дані та їх характеристика. Ос
новою для проведених досліджень стали 
результати інтерпретації регіональних 
(проєкти UBS-94 та BS-05) і зональних 
сейсмічних профілів методу спільної гли-
бинної точки (МСГТ) загальною довжиною 
більш як 30000 км (рис. 2). Деякі результа-
ти сейсмічної інтерпретації вже було на-
ведено в публікаціях [Стовба и др., 2003; 
Хрящевская и др., 2007, 2009; Стовба, По-
падюк, 2009; Stovba et al., 2009, 2013, 2017a, 
б, 2020; Khriachtchevskaia et al., 2009, 2010]. 
Основні відомості стосовно методики мор-
ських сейсмічних спостережень викладені 
в роботах [Стовба и др., 2003; Sydorenko et 
al., 2016].

У межах шельфових ділянок та більшої 
частини глибоководної акваторії часові 
сейсмічні розрізи висвітлюють будову 

всієї товщі осадового чохла Чорного моря 
(рис. 3—6). У найглибших частинах ЗЧБ і 
СЧБ низи осадового чохла вдалося вивчи-
ти тільки завдяки сейсмічним розрізам 
проєкту BS-05. Це зумовлено тим, що час 
реєстрації сейсмічних коливань при вико-
нанні інших сейсмічних досліджень було 
обмежено 9 с, тоді як при виконанні робіт 
у глибоководній частині моря за проєктом 
BS-05 час реєстрації становив 15 с.

На багатьох ділянках, зокрема у За
хідночорноморській западині та на кон
тинентальному схилі, якість часових роз-
різів в інтервалі, що висвітлює будову 
низів осадового чохла, є невисокою. Це 
зумовлено низькою амплітудою відбиттів 
від цільових горизонтів стосовно амплі-
туди нерегулярних хвиль-завад і кратних 
відбиттів. У зоні сучасного континенталь
ного схилу та на ділянках із сильно дис-
локованими осадовими комплексами на 
часових розрізах виявляються також ін
тенсивні бічні хвилі від площини розрив-
них порушень та кратні відбиття, що не 
були послаблені у процесі цифрової об
робки сейсмічних матеріалів. На таких 
ділянках сейсмічна кореляція виконана 
умовно. При цьому враховано особливості 
хвильового поля та геометрія цільових го

Рис. 4. Проінтерпретований сейсмічний профіль Б—Б′ (a) та спрощена (немасштабна) палеотектонічна 
реконструкція уздовж профілю на кінець крейдового рифтогенезу (б). Розташування профілю показано 
на рис. 2, 7—9. Чорними стрілками позначено рухи уздовж площини Евксинського розлому під час: 1 — 
рифтової фази, 2 — еоценової інверсії, 3 — пізньоміоценової інверсії, 4 — розтягу під час квартеру; РГ — 
розлом Голіцина. Інші умовні позначення і скорочення такі самі, як і на рис. 2 і 3.
Fig.  4. Interpreted seismic reflection profile Б—Б′ (а) and a simplified paleotectonic reconstruction of basin 
structure along the profile during Cretaceous rifting (б). No depth scale is applicable for the reconstruction. The 
location of the profile is shown in Figs 2, 7—9. Black arrows show directions of movements of the hanging wall 
of the Euxinian Fault during: 1 — Cretaceous rifting; 2 — Eocene compression; 3 — late Miocene compression; 
4 — Quaternary extension; РГ — Golitsyn Fault. All other symbols and abbreviations are the same as in Figs 2, 3.
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ризонтів на сусідніх сейсмічних профілях.
Основними типами неузгоджень, що 

розпізнаються у хвильовому полі часових 
сейсмічних розрізів і що відображають 
особливості осадонаконагромадження та 
деформацій осадового чохла на різних ета-
пах тектонічного розвитку території дослі-
джень, є тектонічні порушення, підошовні 
налягання, покрівельні прилягання, стра-
тиграфічні виклинювання, клиноформи, 
ерозійні зрізи та врізи.

Стратифікація сейсмічних горизон­
тів. Найдавнішими породами, пройдени-
ми кількома свердловинами на Одесько-
му шельфі, є архейсько-протерозойські 
метаморфізовані породи та інтрузивні 
комплекси фундаменту Східноєвропей-
ської платформи [Тектоника…, 1988]. 
Нижньодевонські та верхньосилурійські 
вапняки, що розкриті свердловиною Мор-
ська-1 на острові Зміїний, є найдавніши-
ми осадовими породами, виявленими на 
північно-західному шельфі (див. рис.  2) 
[Геология..., 1984, 1985; Сулимов, 2001]. 
Тріасові, юрські та неоком-аптські поро-
ди розкриті всього кількома свердловина-
ми [Гожик та ін., 2006; Хрящевська и др., 
2009; Khriachtchevskaia et al., 2010]. Деякі 
дослідники вважають, що осадові товщі 
Каркінітського прогину перекривають 
фундамент Скіфської плити [Геология…, 

1984, 1987]. Однак геологічні дані, які б 
підтверджували це, відсутні. Тому питан- 
ня віку осадових товщ, що безпосеред
ньо перекривають кристалічний фун
дамент у Каркінітському прогині, є дис
кусійним. Різні автори розглядають його 
в часовому інтервалі від палеозою до тріа-
су—юри [Геология…, 1984; Nikishin et al., 
1998; Хрящевская и др., 2007, 2009].

Вікова прив’язка сейсмічних горизон-
тів і комплексів на Одеському (північно-
західному) шельфі виконана за даними 
стратиграфії розрізів більше як 40 па-
раметричних і пошукових свердловин, 
розташування яких показано на рис.  2. 
Незважаючи на проблеми з датуванням 
осадових шарів, що залишились навіть 
після перегляду даних буріння [Гожик та 
ін., 2006; Хрящевская и др., 2009], наявні 
свердловини дали змогу ідентифікувати 
цільові відбиття на всій площі Одеського 
шельфу у стратиграфічному діапазоні від 
альбських нижньої крейди до пліоцен-
плейстоценових (див. рис. 3, 4). Сейсмічні 
відбиття від осадових шарів, давніших за 
альбські, на сейсмічних розрізах фіксу-
ються лише спорадично, що унеможлив-
лює їхнє безперервне простеження навіть 
у межах одного тектонічного елементу.

Відсутність морських свердловин ство-
рює основну проблему при стратифікації 

Рис. 5. Проінтерпретований сейсмічний профіль В—В′ (a) та спрощена (немасштабна) палеотектонічна 
реконструкція вздовж профілю на кінець крейдового рифтогенезу (б). Розташування профілю показано 
на рис. 2, 7—9. Умовні позначення і скорочення такі ж, як і на рис. 2—4.
Fig.  5. Interpreted seismic reflection profile В—В′ (a) and a simplified paleotectonic reconstruction of basin 
structure along the profile during Cretaceous rifting (б). No depth scale is applicable for the reconstruction. The 
location of the profile is shown in Figs 2, 7—9. All other symbols and abbreviations are the same as in Figs 2, 3.
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сейсмічних комплексів і сейсмічних гра-
ниць у глибоководній частині Чорного мо- 
ря. Ця проблема загострюється через не
можливість безперервної кореляції стра
тифікованих відбиттів із північно-західно
го шельфу в глибоководну частину моря 
внаслідок різкого скорочення товщини 
та іноді повного виклинювання осадових 
комплексів на Каламітському валу, Крайо
вому уступі, північній окраїні ЗЧБ, а також 
наявності тектонічних порушень у межах 
сучасної кромки шельфу (див. рис.  3, 4).

Для вирішення проблеми стратифікації 
сейсмічних комплексів у глибоководній 
частині моря ми виконали порівняльний 
аналіз хвильового поля на часових сей-
смічних розрізах, що висвітлюють будо-
ву ЗЧБ та центральної частини Каркініт-
ського прогину. У цих частинах Чорного 
моря поширені найпотужніші різновікові 
осадові комплекси, що не зазнали постсе-
диментаційних деформацій та ерозії. Та-
кий підхід дав можливість ідентифікувати 

сейсмічні комплекси, що характеризують-
ся подібними особливостями сейсмічного 
запису як на шельфі, так і в глибоководній 
частині моря. Логічне припущення про те, 
що головні фази тектонічних рухів під дією 
регіонального стиснення відбувалися од-
ночасно на всій північній частині Чорно-
го моря, допомогло розпізнати одновікові 
границі кутових неузгоджень на ділянках, 
де ці рухи зумовили деформації осадового 
чохла [Stovba et al., 2020].

Для стратифікації сейсмічних відбиттів 
верхньої частини розрізу (до підошви ео-
цену включно) на Прикерченському шель-
фі використано дані буріння свердловин, 
пробурених на структурі Субботіна (див. 
рис. 2) [Єгер та ін., 2008; Stovba et al., 2009]. 
Дані цих свердловин, безперервна коре-
ляція вже стратифікованих сейсмічних 
відбиттів на великі відстані та методичні 
підходи, використані для вікової іденти-
фікації сейсмічних комплексів у Західно-
чорноморській западині, були застосовані 

Рис.  6. Проінтерпретований сейсмічний профіль Г—Г′ (a) та спрощена (немасштабна) палеотектонічна 
реконструкція уздовж профілю на кінець крейдового рифтогенезу (б). Розташування профілю показано 
на рис. 2, 7—9. Великі сині стрілки вказують на можливі залишки масивів порід, що збереглися від повного 
розмиву. Велика чорна стрілка вказує на неузгодження, що виникло в результаті інверсійних рухів валу 
Шатського під час пізньоміоценового стиснення. Усі інші умовні позначення і скорочення такі самі, як і 
на рис. 2 і 3.
Fig. 6. Interpreted seismic reflection profile Г—Г′ (a) and a simplified paleotectonic reconstruction of basin structure 
along the profile during Cretaceous rifting (б). Тo depth scale is applicable for the reconstruction. The location 
of the profile is shown in Figs 2, 7—9. The large blue arrows point to possible remnants of rock masses that have 
survived complete erosion. The large black arrow points to an unconformity that occurred due to the inversion 
movements of the Shatsky High during Late Miocene compression. All other symbols and abbreviations are the 
same as in Figs 2, 3.
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і для ототожнення сейсмічних відбиттів у 
східній частині українського сектора моря, 
зокрема на валах Андрусова та Шатського, 
у Східночорноморській западині, прогині  
Сорокіна та на морському продовженні 
кримських складок.

Для підтвердження достовірності сей-
смічної інтерпретації у глибоководній час-
тині моря ключову роль відіграли дані щодо 
вивчення зразків корінних порід, зібраних 
на північному континентальному схилі за 
допомогою драгування морського дна, гео-
логічного картування підводних відслонень 
із застосуванням підводних апаратів, бурін-
ня неглибоких картувальних свердловин 
завглибшки до 15 м [Шнюков и др., 1997, 
2003; Иванников и др.., 1999; Иванников, 
Ступина, 2003; Шнюков, Зиборов, 2004]. 
Точки відбору зразків порід показано на 
рис. 2. Вік більшості тих зразків порід, що 
віднесені до тріас-ранньоюрських (таврій-
ська серія) та середньоюрських, свого часу 
був визначений завдяки подібності їхнього 
літологічного складу до складу порід ши-
роко поширених у відслоненнях Гірського 
Криму [Шнюков и др., 1997, 2003; Иван-
ников и др., 1999, 2003; Шнюков, Зиборов, 
2004]. Декілька зразків гірських порід вва-
жаються кам'яновугільними. Вони підняті 
з материкового схилу на південний захід 
та південь від Криму [Шнюков и др., 1997]. 
Однак у 2010—2013 рр. під час проведення 
робіт із складання нової геологічної кар-
ти Гірського Криму за результатами фау-
ністичного визначення віку відібраних із 
відслонень зразків порід таврійської серії 
та порід, раніше віднесених до середньо-
юрських, ці породи мають бути датовані 
альбським віком ранньої крейди [Popadyuk 
et al., 2013; Попадюк та ін., 2013, 2015; По-
падюк и др., 2015]. Те, що в центральній і 
східній частинах Гірського Криму породи 
таврійської серії сформувались не раніше 
ранньої крейди, підтвердили додаткові па-
леонтологічні дані [Sheremet et al., 2016а, 
б]. З огляду на нові дані для Криму при зі-
ставленні даних геологічного картування 
морського дна та результатів інтерпретації 
сейсмічних профілів на ділянках відбору 
зразків порід було прийнято, що всі зібрані 

з морського дна зразки порід, раніше від-
несених до таврійської серії та середньо-
юрського розрізу, насправді мають альб-
ський вік ранньої крейди (див. рис. 2).

Сейсмічні (сейсмостратиграфічні) 
комплекси. На сейсмічних розрізах (див. 
рис. 3—6) показано вісім сейсмічних комп
лексів, сформованих під час рифтогенезу в 
крейді (альб—сеноман) і на пострифтовій 
стадії в турон—маастрихті пізньої крейди, 
палеоцені—середньому еоцені, пізньому 
еоцені, олігоцені (ранньомайкопський 
час), ранньому міоцені (пізньомайкоп-
ський час), середньому міоцені та з пізньо-
го міоцену до нинішнього часу. Границю 
між олігоценовою та нижньоміоценовою 
товщами на сейсмічних розрізах визначе
но з деяким наближенням, тому що навіть 
у свердловинах, пробурених на морі та уз
бережжі, відсутні однозначні фауністичні 
та літологічні критерії для впевненого роз
членування майкопської товщі за віком її 
складових частин [Геология…, 1969, 1984, 
1985; Гожик та ін., 2006; Хрящевская и др., 
2009].

Побудова карт і палеореконструкції. 
За результатами сейсмічної інтерпретації 
побудовано більше як 10 карт ізохрон (лі-
ній рівних значень подвійного часу про-
бігу сейсмічних хвиль від поверхні моря 
до цільової поверхні) та ізохор (товщин у 
часовому вимірі; ліній рівних значень по-
двійного часу пробігу сейсмічних хвиль 
між підошвою та покрівлею осадового 
комплексу), що характеризують будову 
поверхонь, товщин та ареал поширення 
осадових товщ у межах досліджуваної ак-
ваторії. Структурні карти та карти товщин 
побудовані в часовому, а не в глибинному 
домені через відсутність на цьому етапі до-
сліджень достовірних швидкісних моделей 
осадового чохла для різних структурно-
тектонічних зон глибоководної частини 
моря та окремих ділянок мілководного 
шельфу. Більшість цих карт вже опублі-
ковано [Stovba et al., 2020].

З метою поглибленої характеристики 
будови і тектонічної еволюції північної 
частини Чорного моря та Кримського пів-
острова побудовано серію палеогеологіч-
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них карт [Stovba et al., 2017а]. Для побудови 
цих карт використано дані інтерпретації 
морських сейсмічних розрізів, опублі-
ковані геологічні та палеогеологічні кар-
ти Кримського півострова [Геология ..., 
1969; Геологическая ..., 1973], Кримських 
гір [Попадюк та ін., 2013, 2015; Popadyuk 
et al., 2013] та інша геологічна інформація 
з різних частин Кримського півострова 
та чорноморського шельфу, в тому числі 
дані щодо літології та віку осадових порід 
піднятих з морського дна [Шнюков и др., 
1997, 2003; Иванников и др., 1999; Шнюков, 
Зиборов, 2004; Иванников, Ступина, 2003].

Для визначення змін берегової лінії 
моря у часі із середини крейди до початку 
пізнього міоцену виконано палеогеогра-
фічні реконструкції у вигляді серії спро-
щених палеогеографічних карт. Вихідними 
даними для побудови цих карт стали ре-
зультати інтерпретації морських сейсміч-
них профілів, за якими було визначено 
межі поширення сейсмічних комплексів і 
типи кутових неузгоджень між осадовими 
комплексами (ерозійне зрізання нижнього 
комплексу й трансгресивне налягання на 
ерозійну поверхню більш молодого осадо-
вого комплексу, як показано на рис. 3—6). 
Для палеогеографічних реконструкцій у 
межах Кримського півострова викорис-
тано добре відомі геологічні дані щодо 
поширення відповідних седиментаційних 
комплексів та характеру їхнього залягання 
поблизу межі їх поширення (ерозійний або 
седиментаційний) (див., наприклад [Геоло-
гия..., 1969]).

З усієї кількості та різноманітності по-
будованих карт у наступних розділах (ниж-
че) демонструються лише ті з них, що по-
трібні для ілюстрації результатів робіт на 
тему цієї статті.

Результати робіт. Крейдовий рифтоге­
нез. Згідно з наявною геолого-геофізичною 
інформацією, що підтверджується зокрема 
й результатами чисельного моделювання, 
рифтовий етап відбувався приблизно з 
альбського часу ранньої крейди до кінця 
сеноманського часу пізньої крейди одно-
часно на всій акваторії українського сек-
тора Чорного моря та в Криму [Stovba et 

al., 2020; Stephenson, Stovba, 2022; Стовба 
та ін., 2023]. Не виключено, що на обмеже-
них ділянках моря тектонічна активність 
проявлялась ще в туронський час пізньої 
крейди. Про це свідчать знахідки вулканіч-
них порід того віку на півдні Криму та на 
Керченському півострові [Nikishin et al., 
2003]. Проте, фактичних даних для визна-
чення остаточного часу припинення риф-
тових процесів ще не достатньо.

Максимальна глибина залягання пі
дошви альб-сеноманського рифтового 
комплексу визначена в центральній час-
тині ЗЧБ, де вона становить 15,5—16,5 км 
(12,0 с; рис. 3, 4, 6). У СЧБ максимальна гли-
бина її залягання становить 12,5—13,5 км 
(~10 c; рис. 5, 6). Найменші глибини заля-
гання підошви рифтового комплексу спо-
стерігаються на Каламітському валу та на 
південь від Гірського Криму. На багатьох 
ділянках континентального схилу породи 
рифтового комплексу виходять на поверх-
ню морського дна або перекриваються 
тонким шаром пліоцен-четвертинних від-
кладів (див. рис.  3—6). Крім сейсмічних 
матеріалів про це свідчать дані відбору 
зразків порід із дна моря (див. рис. 2).

Під час рифтогенезу на всій території 
досліджень формувались протяжні сис-
теми грабенів та напівграбенів (односто-
ронніх грабенів), відокремлених один від 
одного скидами з амплітудою від декількох 
десятків метрів до 1—3  км і більше (див. 
рис. 3, б—6, б, 7). Відповідно товщина крей-
дових рифтових відкладів у (напів)грабе-
нах становить від 1 до 3 км. Формування 
(напів)грабенів є типовим для рифтового 
етапу формування осадових басейнів, коли 
інтенсивне розтягнення земної кори при-
водить до формування розломів у дориф-
товому осадовому комплексі і кристаліч-
ному фундаменті. Рифтові скиди та (напів)
грабени мали вирішальний вплив на всю 
подальшу геологічну еволюцію Чорномор-
ського регіону. Системи крейдових (напів)
грабенів утворили на території досліджень 
три великі за розмірами рифтові басейни 
(рис. 7).

Один із субширотних рифтових басей-
нів, який нижче названо Каркінітсько-
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Губкінським, сформувався на Одеському 
шельфі і охоплював сучасні площі Кар-
кінітського прогину, Крилівсько-Зміїної 
зони підняттів, валу Губкіна та Сулинської 
депресії. Продовженням цього рифтово-
го басейну в Криму вочевидь є Північно-
кримський палеорифтовий басейн (див. 
рис.  7). Сучасний Каркінітський прогин 
на рівні крейдового рифтового комплек-
су відокремлений від південного схилу 
Східноєвропейської платформи розло-
мом Голіцина, який має південне падіння 
та амплітуду 1—2 км (див. рис. 4, 7). Зчле-
нування прогину з Каламітським валом, 

який у першому наближенні можна роз-
глядати як південний борт Каркінітського 
рифтового прогину, проходить по край-
ньому південному в межах шельфу скиду 
північного падіння. Амплітуда цього скиду 
поступово згасає у західному напрямку. У 
свою чергу, Крайовий уступ під час риф-
тогенезу був піднятим крилом протяжно-
го напівграбену, що сформувався уздовж 
Сулинсько-Тарханкутського розлому на 
місці сучасного валу Губкіна (див. рис. 3, б, 
7). Про це свідчать закономірне збільшен-
ня товщини синрифтових відкладів із 
Крайового уступу в напрямку склепінної 

Рис. 7. Спрощена палеотектонічна реконструкція на кінець рифтової фази. Поширення головних рифто-
вих розломів у рифтовому і дорифтовому осадових комплексах та в кристалічному фундаменті показано 
чорними лініями, морські умови осадонагромадження — блакитним кольором, підняті крила рифтових 
скидів, що під час рифтогенезу залишались вище рівня моря та зазнали ерозії, — жовтим кольором. Роз-
ташування рифтових розломів у межах Кримського півострова запозичені з публікацій [Stovba et al., 2017a, 
б]. Червоні лінії — розташування сейсмічних профілів, що демонструються на рис. 3—6. Скорочені назви 
розломів такі самі, як і на рис. 3, 4.
Fig. 7. Simplified paleotectonic reconstruction showing the distribution of rift faults and regional tectonic units 
during the Cretaceous rifting. The distribution of the main rift faults in the rift and pre-rift sedimentary sequences 
and in the crystalline basement is shown by black lines. Marine conditions of sedimentation are shown in blue. 
The footwalls of rift faults, which were emergent above sea level during rifting and were subject to erosion, are 
shown in yellow. The locations of rift faults within the Crimea Peninsula are taken from Stovba et al. [2017a, б]. 
The red lines show the location of the seismic profiles shown in Figs 3—6. The abbreviated names of the faults 
are the same as in Figs 3, 4.
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частини валу Губкіна, а також типовий 
для напівграбенів характер напластування 
альб-сеноманських відкладів (див. рис. 3). 
Під час кайнозойських деформацій напів-
грабен був сильно інвертований і утворив 
сучасний вал Губкіна.

Каламітський вал і Крайовий уступ ма-
ють відносно невелику товщину синриф-
тових відкладів, які майже не порушені 
синрифтовими та пострифтовими дефор-
маціями осадового чохла (див. рис.  3, 4). 
Подібні особливості є типовими для бор-
тів більшості рифтових басейнів. Отже, 
до початку кайнозойських деформацій 
Крайовий уступ являв собою західне про-
довження Каламітського валу й разом із 
ним формував південний борт єдиного 
Каркінітсько-Губкінського рифтового ба-
сейну.

Ще одна сильно інвертована під час кай-

нозою частина Каркінітсько-Губкінського 
рифтового басейну включає Кілійсько-
Зміїну зону підняттів і Сулинський про-
гин, які під час рифтогенезу утворилися у 
вигляді системи (напів)грабенів, що відок
ремлювалися один від одного рифтовими 
скидами північного та південного падіння 
(див. рис. 3, б, 7).

Другий протяжний субширотний риф-
товий басейн включав сучасні території 
підняття Тетяєва, прогину Сорокіна, під-
водного продовження кримських скла-
док та, очевидно, Кримських гір. Третій 
рифтовий басейн простягався з північ-
ного заходу на південний схід та охоплю-
вав території Евксинського грабену, валу 
Андрусова, СЧБ та валу Шатського (див. 
рис. 7). Амплітуда рифтових скидів у цих 
двох басейнах становила від кількох сотень 
метрів до 2—3 км і більше (див. рис. 3—6). 

Рис. 8. Геологічна карта поверхні допізньоеоценових відкладів. Розривні порушення в Криму показано 
лише в межах Гірського Криму, за даними [Stovba et al., 2017a, б]. Чорні лінії — ізохрони поверхні допіз-
ньоеоценових відкладів. Скорочені назви розломів такі самі, як і на рис. 3, 4.
Fig. 8. Geological map of the surface of pre-Late Eocene sediments. Faults in Crimea are shown only within the 
Crimean Mountains, according to [Stovba et al., 2017a, б]. The isochrones of the surface of the pre-late Eocene 
sediments are shown as black lines. The abbreviated names of faults are the same as in Figs 3, 4.
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Сучасна товщина синрифтових відкладів 
становить від 1 до 3 км, що можна порівня-
ти з товщиною синрифтового комплексу 
у Каркінітсько-Губкінському рифтовому 
басейні. Слід зазначити, що під час кай-
нозойських деформацій на багатьох ділян-
ках цих двох басейнів рифтовий комплекс 
був частково або навіть повністю розми-
тий разом зі своїм пострифтовим осадо-
вим перекриттям, як це можна побачити 
на геологічній карті (рис. 8).

Евксинський грабен розміщується на 
півночі сучасної Західночорноморської 
западини і є, очевидно, складовою риф-
тового басейну, що тягнувся з північно-
го заходу на південний схід (див. рис. 7). 
Його ширина змінюється від 15 до 35 км. 
Під час рифтогенезу Евксинський грабен 
відокремлювався від Каламітського валу та 
Крайового уступу великоамплітудним од-
нойменним розломом південного падіння 
(див. рис.  3,  б, 4,  б). Отже, Каламітський 
вал і Крайовий уступ можна разом роз-
глядатися одночасно і як південний борт 
Каркінітсько-Губкінського палеорифту, 
і як північний борт протяжного Евксин-
ського грабену. Вертикальна амплітуда Ев
ксинського розлому на час рифтової фази 
дорівнювала 2 км і більше. Під час кайно-
зойських деформацій Евксинський грабен 
був сильно інвертований та еродований, 
тому на часових розрізах нині він має ви-
гляд крила ЗЧБ. За сейсмічними даними 
Евксинський розлом простежується май-
же до берегової лінії крайньої західної час-
тини Кримського півострова (див. рис. 7). 
Продовженням Евксинського розлому в 
Криму є, очевидно, розгалужена система 
рифтових розломів, що формувалися на 
місці сучасного Гірського Криму [Stovba, 
Khriachtchevskaia, 2011; Stovba et al., 2013, 
2017a, б; Стовба та ін., 2023].

Скид північного падіння, який в альбі—
сеномані відокремлював південну части-
ну Евксинського грабену від Західночор-
номорської западини, у східній частині 
мав амплітуду від перших сотень метрів 
до 1,5—2 км. У західному напрямку його 
амплітуда поступово зменшувалася до пов
ного згасання (див. рис. 7). На південь від 

південно-західного краю Кримського пів-
острова це тектонічне порушення розга-
лужується на кілька розломів, які у східній 
частині моря входять до складу двох основ- 
них систем рифтових структур субши-
ротного та південно-східного простягання 
(див. рис. 7).

Під час рифтогенезу в межах сучасних 
валу Андрусова, Східночорноморської за-
падини та валу Шатського сформувалися 
грабеноподібні структури, що відокремлю-
валися одна від одної коровими розломами 
південно-східного простягання та верти-
кальною амплітудою 1—2 км і більше (див. 
рис. 5, б, 6, б, 7). Найінтенсивніші низхідні 
рухи в межах валу Андрусова відбулись 
уздовж розлому, який на рівні крейдового 
рифтового комплексу відокремлює цей вал 
від Західночорноморської западини (див. 
рис. 6, б, 7). Східна частина ЗЧБ, що ме
жує із сучасним валом Андрусова, в альб-
сеноманський час являла собою підняте 
крило цього розлому (рис. 6, б, 7). У час-
тині Західночорноморської западини, що 
належить до українського сектора Чорного 
моря, великоамплітудні рифтові розломи 
не зафіксовані (див. рис.  3, 4, 7). Винят-
ком є згадані вище розломи, що призвели 
до формування Евксинського грабену на 
півночі та грабену на місці сучасного валу 
Андрусова на сході. Горбистість підошви 
синрифтового комплексу та деякі харак-
теристики хвильового поля дають мож-
ливість припустити прояв розривної тек-
тоніки в ЗЧБ під час альб-сеноманського 
рифтогенезу. Цілком імовірно, що части-
на западини, яка розміщується в україн-
ському секторі моря, на рифтовому етапі 
була піднятим крилом значних за розмі-
ром напівграбенів, опущені крила яких 
знаходяться в румунських, болгарських і 
турецьких водах Чорного моря.

Протяжні субширотні (напів)грабени, 
які в альб-сеноманський час формува-
лись унаслідок розтягнення земної кори 
на місці прогину Сорокіна, валу Тетяєва та 
морського продовження кримських скла-
док, відокремлювались один від одного 
високоамплітудними скидами північного 
падіння. Водночас морське продовження 
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кримських складок відокремлювалось від 
сучасного Гірського Криму скидом пів-
денного падіння (див. рис.  5,  б). Згідно з 
даними польових досліджень на території 
Гірського Криму під час крейдового риф-
тогенезу також формувались переважно 
субширотно орієнтовані (напів)грабени, 
що були складовими елементами північ-
ної частини більш широкого рифтового 
басейну [Stovba et al., 2013, 2017a, б]. Го-
ловні рифтові розломи в межах Гірського 
Криму мають переважно південне падіння 
(див. рис. 7). Ширина крейдового рифтово-
го басейну з урахуванням його сухопутної 
та морської частин Гірського Криму, про-
гину Сорокіна та валу Тетяєва становить 
від 60 до 120 км, а ширина частини субши-
ротного рифтового басейну, яка на цей час 
прихована водами Чорного моря, варіює 
від 50 до 80 км (див. рис. 7).

З огляду на особливості формування 
розглянутих вище протяжних рифтових 
басейнів та їх складових у вигляді (напів)
грабенів можна зробити висновок, що 
основні депоцентри синрифтового осадо
нагромадження та магматизму в альбі—се
номані розміщувалися на валах Андрусова 
та Шатського, піднятті Тетяєва, поблизу 
розломів, що обмежують Евксинський гра
бен з півдня і півночі, уздовж великоам
плітудних розломів Каркінітсько-Губкін
ського палеорифту та прогину Сорокіна, 
а також на території Кримських гір та їх 
підводного продовження. Це підтверджу-
ється інтерпретацією сейсмічних профілів 
(див. рис. 3—6), картою ізопахіт рифтового 
комплексу, репрезентованою у публікаці-
ях [Stovba et al., 2020; Stephenson, Stovba 
2022; Стовба та ін., 2023], даними геологіч-
них досліджень у Криму [Popadyuk et al., 
2013; Stovba et al., 2013, 2017a, б], даними 
буріння на Одеському шельфі, а також 
драгуванням морського дна (див. рис.  2) 
та розрізом свердловини Sinop-1, пробу-
реною на валу Андрусова в турецькій еко-
номічній зоні Чорного моря [Tari, Simmons, 
2018]. Останні два аргументи стосуються 
щонайменше виявів інтенсивного крейдо-
вого вулканізму, пов’язаного з рифтовими 
процесами, на валу Андрусова, в Евксин-

ському грабені та на сучасному конти-
нентальному схилі на південь від Криму.

Пасивне термічне (пострифтове) зану­
рення. Розтягнення земної кори у північ
ній частині Чорного моря поступово при- 
пинилось у першій половині пізньої крей
ди. Наступний етап тектонічної еволю
ції, приблизно з туронського часу пізньої 
крейди до кінця середнього еоцену, ха-
рактеризувався пасивним термічним (по-
стрифтовим) зануренням всієї території 
досліджень [Stovba et al., 2020]. На відмі-
ну від рифтового, осадонагромадження в 
цей час відбувалось у спокійних умовах 
без будь-яких ознак впливу активних тек-
тонічних процесів. На сейсмічних розрі-
зах цьому етапу відповідають турон—ма-
астрихтський комплекс верхньої крейди 
та палеоцен — середньоеоценовій ком
плекс (див. рис. 3—6), що були поширені 
на всій північній частині Чорного моря та 
Кримському півострові. Ці два пострифто-
ві комплекси були частково, а на значній 
території мілководного шельфу, континен-
тального схилу та східної частини Чорно-
го моря навіть повністю розмиті внаслідок 
постседиментаційного піднімання осадо
вих порід вище рівня моря під час фаз ре
гіонального стиснення у кайнозої. Саме 
тому сучасні межі цих комплексів є еро
зійними (див. рис. 3—6, 8).

На ділянках, де верхньокрейдові та 
палеоцен-середньоеоценові пострифтові 
відклади збереглися повністю або частко-
во, характер хвильового поля відповідних 
сейсмічних комплексів у глибоководній і 
мілководній частинах моря вказує на суб-
горизонтальне залягання осадових товщ 
без видимих ознак стратиграфічних чи 
кутових неузгоджень та різких змін по
тужності (див. рис. 3—6). Усі розривні та 
плікативні дислокації, що ускладнюють 
турон-маастрихтський та палеоцен-се
редньоеоценовий осадові комплекси, є 
наслідком постседиментаційних тектоніч- 
них процесів.

З туронського часу пізньої крейди до 
кінця середнього еоцену на місці Каркі
нітсько-Губкінського рифту формувався 
синклінальний прогин (див. рис. 4), що є 
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типовою ознакою формування осадових 
басейнів на їхньому пострифтовому ета-
пі. Північним бортом цього синкліналь-
ного прогину слугував південний схил 
Східноєвропейської платформи, а пів-
денним — Каламітський вал та Крайовий 
уступ. На це вказує поступове зменшення 
товщин верхньокрейдових та палеоцен-
середньоеоценових комплексів у північ-
ному та південному напрямках від осьо-
вої зони прогину, яка під час формування 
цих комплексів проходила приблизно 
вздовж Сулинсько-Тарханкутського роз-
лому (див. рис. 4). Частина Каркінітсько-
Губкінського прогину на південь від цього 
розлому та вся західна частина прогину 
зазнали інтенсивних деформацій під час 
кайнозойських фаз стиснення. Тому біль-
ша частина товщі крейдових та палеоцен-
еоценових порід тут не збереглася (див. 
рис.  3). Найбільші глибини залягання пі
дошви цих двох пострифтових комплексів 
на північно-західному шельфі зафіксовано 
на ділянках, що зазнали найменшого впли-
ву кайнозойських деформацій. Це стосу-
ється передусім сучасної осьової частини 
Каркінітського прогину, де підошва верх-
ньокрейдового пострифтового комплексу 
залягає на глибині 6 км (4,3 с; див. рис. 4), 
а підошва палеоцен-середньоеоценового 
комплексу — на глибині 4,5 км (3,5 с). За 
цих обставин максимальна товщина верх-
ньокрейдового пострифтового комплексу 
в осьовій зоні прогину досягає більш як 
1,5 км, а палеоцен-середньоеоценового — 
1,0 км.

Каламітський вал практично не зазнав 
розтягнення під час рифтогенезу (див. 
рис. 3), тому під час пострифтового зану
рення він був відносно стабільним блоком 
земної кори, що занурювався зі значно 
меншою швидкістю, ніж Каркінітський 
прогин на півночі та Евксинський грабен 
на півдні, для яких цей вал відігравав роль 
відповідно південного та північного бор-
ту. Істотне зменшення товщини турон-
середньоеоценових відкладів на Кала
мітському валу порівняно з товщиною 
відкладів Каркінітського прогину (див. 
рис. 3) обумовлено як їх ерозією внаслідок 

підняття цього валу вище рівня моря під 
час кайнозойських деформацій, так і ниж-
чою швидкістю пострифтового занурення 
і навіть тимчасовою відсутністю осадона-
громадження. Останнє явище властиве 
окраїнам мілководних пострифтових ба-
сейнів і викликане не тектонічними при-
чинами, а є результатом евстатичних ко-
ливань рівня моря.

У глибоководній частині моря лише 
центральна частина ЗЧБ не зазнала де
формацій під час кайнозойських фаз 
стиснення. Тому тут без змін збереглася 
вся товща верхньокрейдових та палео
цен-середньоеоценових порід (див. 
рис. 3, 4, 6). Однак у межах більшої час
тини інших структурних елементів верх
ньокрейдові і особливо палеоцен-се
редньоеоценові породи були сильно 
розмиті під час кайнозойських тектоніч-
них подій, а на багатьох ділянках навіть 
зовсім не збереглися (див. рис.  5, 6, 8). 
Верхньокрейдово-середньоеоценовому 
розрізу в ЗЧБ властиве узгоджене заляган-
ня осадових шарів, що мають витримані 
літологічні характеристики на значних від-
станях. Максимальна глибина залягання 
підошви верхньокрейдового пострифто-
вого комплексу в ЗЧБ становить близько 
14,4—15,5 км (11,5 с; див. рис. 3, 4, 6). Слід 
зазначити, що товщина верхньокрейдово-
го та палеоцен-середньоеоценового пост
рифтових комплексів у ЗЧБ є порівнюва-
ною з товщиною тих самих комплексів в 
осьовій зоні Каркінітського прогину. Таке 
ж спостереження стосується і тих ділянок 
прогину Сорокіна, де від розмиву в кайно-
зої збереглася вся товща верхньокрейдо-
вих порід (див. рис. 5), і тієї частини моря 
на південь від Керченського півострова, де 
крім верхньокрейдових зберігся повний 
розріз палеоцен-середньоеоценових по-
рід [Stovba et al., 2020].

Тектонічні події в еоцені та їх наслід-
ки. Тектонічно спокійне пострифтове за-
нурення північної частини Чорного моря 
було перервано кількома активними фаза-
ми тектонічних деформацій, зумовлених 
регіональним стисненням з кінця серед-
нього еоцену до кінця міоцену [Finetti et 
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al., 1988; Стовба та ін., 2003; Стовба, По-
падюк, 2009; Khriachtchevskaia et al., 2010; 
Stovba et al., 2013, 2017a, б, 2020; Стовба 
та ін., 2018]. Найінтенсивніші складчасті 
деформації відбулися наприкінці серед-
нього еоцену і в пізньому міоцені. Еоце-
нове стиснення привело до видавлюван-
ня блоків земної кори вздовж площини 
крейдових рифтових розломів, форму-
вання високоамлітудних скидів, насувів й 
інтенсивних дислокацій в осадовому чохлі 
(див. рис. 3—6). Особливо виразно зміни 
рельєфу відображено на структурній карті 
(карті ізохрон) поверхні допізньоеоцено-
вих порід (рис. 9). Сили стиснення в еоцені 
діяли в північно-східному напрямку, при-
близно перпендикулярно до простягання 
валу Андрусова (рис. 10, б). Такий напря-
мок стиснення підтверджується даними 
польових робіт у Криму [Hyppolite et al., 
2018] і Понтидах [Hyppolite et al., 2015]. 
Більшість рифтових розломів, особливо ті 
з них, що простягалися перпендикулярно 
до напрямку сил стиснення, зазнали част-
кової або навіть повної інверсії. Тому деякі 
з них перетворилися на підкиди і насуви 
навіть на рівні крейдових рифтових відкла-
дів (див. рис. 3—6, 9). Імовірно, протягом 
пізнього еоцену напрямок сил стиснення 
змінився з північно-східного на північний. 
Це могло бути обумовлено зміненням ре-
жиму геодинамічних процесів, що відбува-
лися в той час на південній окраїні Євразії. 
Непрямим свідченням зміни напрямку дії 
компресійних сил є інтенсивні деформа-
ції осадового чохла на Одеському шельфі 
вздовж розломів, що простягаються в ши-
ротному напрямку, та практично повна від-
сутність молодших, ніж еоценових, дефор-
мацій уздовж розломів північно-східного 
напрямку в межах східної частини Чор-
ного моря. Зазначимо, що багато струк-
тур, сформованих під час еоценової фази 
стиснення, починаючи з кінця палеогену 
зазнали подальших деформацій і структур-
но ліпше виражені, як це випливає з роз-
гляду сейсмічних розрізів (див. рис. 3—5) 
і структурної карти поверхні допізньоео-
ценових відкладів (див. рис. 9), де чорним 
кольором позначено розломи, що припи-

нили свою активність до кінця еоцену, а 
червоним ті розломи, що активізувалися 
або утворилися під час тектонічних подій 
в післяеоценовий час.

На північно-західному шельфі інтенсив-
ні еоценові деформації відбулися в усій за-
хідній частині Каркінітсько-Губкінського 
рифтового басейну [Khriachtchevskaia et 
al., 2010; Stovba et al., 2017a, б, 2020]. За-
вдяки розривним і плікативним дислока-
ціям, що супроводжувались субвертикаль-
ним підніманням блоків земної кори на 2 
км і більше, на місці крейдових рифтових 
(напів)грабенів сформувалися вал Губкіна 
та Кілійсько-Зміїна зона підняттів, розді-
лених між собою Сулинським прогином 
(див. рис. 3, 8, 9). Значна частина рифто-
вих і пострифтових порід у склепіннях 
складок, що утворилися, тривалий час пе-
ребувала вище рівня моря і була розмита. 
На деяких ділянках рифтовий осадовий 
чохол був повністю еродований і дориф-
тові мезозойські та палеозойські товщі за-
лягають безпосередньо під тонким шаром 
міоцен-пліоценових відкладів (див. рис. 3, 
8). Цей факт підтверджується даними бу-
ріння свердловини Морська-1, що розкри-
ла нижньопалеозойські породи на острові 
Зміїний [Геология…, 1984, 1985]. Ці породи 
в морській акваторії поблизу берегової лінії 
острова перекриті тонким шаром неогено-
вих відкладів (див. рис. 3) і виходять на по-
верхню допізньоеоценових відкладів (див. 
рис. 8). На схід від валу Губкіна та Кілійсько-
Зміїної складчастої зони інтенсивність 
деформацій осадового чохла поступово 
зменшувалась у напрямку до Кримсько-
го півострова. При цьому в східній части-
ні Каркінітсько-Губкінського рифтового 
басейну наприкінці еоцену відбувалося 
конседиментаційне формування флексур 
та асиметричних антиклінальних складок 
уздовж головних рифтових розломів (див. 
рис. 4). Крейдово-середньоеоценові поро-
ди на флексурах і на крилах складок були 
розірвані підкидами та зазнали частково-
го розмиву в апікальних частинах багатьох 
антикліналей. Як показано у публікаціях 
[Robinson, Kerusov, 1996; Khriachtchevskaia 
et al., 2010], механізм формування локаль-
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них складок на північно-західному шельфі 
узгоджується з концептуальною моделлю 
формування інверсійних структур в оса-
дових рифтових басейнах в умовах текто-
нічного стискання [Cooper et al., 1989]. Тим 
самим механізмом можна пояснити фор-
мування більшості локальних структур, які 
починаючи з пізнього еоцену утворилися в 
інших структурно-тектонічних зонах пів-
нічної частини Чорного моря, включаючи 
прогин Сорокіна [Stovba et al., 2020].

У східній глибоководній частині Чор-
ного моря на місці крейдових рифтових 
структур, перекритих крейдово-середньо
еоценовими пострифтовими породами, під 
дією еоценового стиснення сформувалися 
вали Андрусова та Шатського, що являли 
собою протяжні та широкі складки, висота 

яких стосовно поверхні моря могла сягати 
від 3 до 4 км, а можливо, й більше. Уздовж 
свого простягання ці вали, особливо вал 
Андрусова, були ускладнені структурами 
другого порядку у вигляді антикліналь-
них підняттів і синкліналей (див. рис.  9). 
Територія СЧБ також була піднята вище 
рівня моря і була міжгірською депресією 
між валами Андрусова та Шатського (див. 
рис. 6, 9).

Деформація осадового наповнення 
Евксинського грабену і піднімання його 
вздовж корових розломів, що його обме
жують, зумовили формування високоамп-
літудного валу, що простягався приблизно 
вздовж сучасного континентального схилу. 
Найбільші вертикальні рухи амплітудою 
від 1 до 4  км відбулися вздовж площини 

Рис. 9. Карта ізохрон поверхні (ліній рівних значень подвійного часу пробігу сейсмічних хвиль до цільової 
поверхні) допізньоеоценових відкладів. Червоними лініями показано насуви і підкиди, що сформували-
ся після еоцену і деформували поверхню допізньоеоценових відкладів. Профілі, що демонструються на 
рис. 4—7, показано синіми жирними лініями. Скорочені назви розломів такі самі, як і на рис. 3, 4.
Fig. 9. Structural map in isochrons (lines of equal values of seismic reflection two-way travel-time) of pre-Late 
Eocene deposits. The red lines show thrusts that formed after the Eocene and deformed the surface of pre-Late 
Eocene sediments. The profiles demonstrated in Figs 4—7 are shown by blue bold lines. The abbreviated names 
of faults are the same as in Figs 3, 4.
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корового скиду, який під час крейдового 
рифтогенезу відокремив грабен від Кала-
мітського валу та Крайового уступу (див. 
рис.  3—4, 9). Більшість осадового чохла 
Евксинського грабену була еродована (див. 
рис. 8) перед його повним зануренням під 
рівень моря в пізньому міоцені або навіть у 
голоцені, як це випливає з аналізу сейсміч-
них розрізів (див. рис. 3, 4). Отже, згаданий 

грабен поступово перетворився, по суті, на 
північне крило ЗЧБ (див. рис. 9), зокрема й 
внаслідок асиметричного піднімання його 
північної та південної частин під час еоце-
нового стиснення.

Унаслідок інверсійних рухів блоків зем-
ної кори вздовж площин рифтових роз-
ломів наприкінці еоцену відбулася пер-
ша фаза формування Гірського Криму, 

Рис. 10. Спрощені палеогеографічні реконструкції, що демонструють розподіл сухопутних і морських рай
онів для 6 часових зрізів (а—е); із незначними змінами з роботи [Stovba et al., 2020]).
Fig. 10. Simplified paleotectonic reconstructions demonstrating the distribution of offshore and onshore areas for 
six time slices (а—е; with minor changes from [Stovba et al., 2020].
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прогину Сорокіна та валу Тетяєва (див. 
рис.  5). Серед цих великих геоструктур 
найбільшого піднімання та деформації за-
знали Гірський Крим і вал Тетяєва. Між 
ними утворився прогин Сорокіна, затисну-
тий між двома основними насувами (див. 
рис. 5). Західна частина прогину Сорокіна 
була піднята над рівнем моря. Його крайня 
східна частина залишилась під водою (на 
південь від східного закінчення Керчен-
ського півострова; див. рис.  10,  б). Еоце-
нові деформації осадового чохла в цьому 
прогині, в межах морського продовження 
Гірського Криму та на валу Тетяєва, фіксу-
ються лише поблизу двох головних рифто-
вих розломів, які обмежують ці структури 
з півночі та півдня (див. рис. 5). Як показали 
результати інтерпретації сейсмічних роз-
різів, численні високоамплітудні складки, 
широко розвинені в прогині Сорокіна, під 
час еоценової тектонічної події майже не 
формувалися. Вони утворилися здебіль-
шого вже в пізньому міоцені, а остаточно 
набули своєї форми тільки в пліоцені—го-
лоцені [Stovba et al., 2020].

Якщо майже до середнього еоцену море 
покривало всю територію досліджень 
(рис.  10,  а), то в результаті інтенсивних 
деформацій осадового чохла та підніман-
ня блоків земної кори, викликаних еоце-
новим стисненням, утворився суходіл, що 
простягнувся широкою смугою з північ-
ного заходу на південний схід через всю 
досліджувану територію (рис. 10, б).

Головними тектонічними елементами 
суходолу були згадані вище системи ве-
ликих за розміром позитивних структур 
(Кілійсько-Зміїна зона підняттів, вал Губ-
кіна, система складок уздовж рифтових 
розломів Каркінітського прогину, вали 
Андрусова та Шатського, підняття Тетяє-
ва, Гірський Крим, Евксинський інверто-
ваний грабен; див. рис. 9), що утворилися 
наприкінці еоцену внаслідок складчастих 
процесів у крейдових рифтових басейнах. 
Деякі з цих структур були, по суті, гірськи-
ми спорудами. При цьому Гірський Крим 
на той час був не найвищим гірським лан-
цюгом. За результатами палеогеографіч-
них реконструкцій у межах українського 

сектора Чорного моря суходіл розділив 
єдиний до того морський басейн (див. 
рис. 10, а) на декілька (рис. 10, б). Згідно з 
розрахунками за час існування суходолу 
на його найбільш піднятих над рівнем моря 
ділянках було розмите до 5 км крейдових 
і палеоцен—середньоеоценових порід. 
Унаслідок розмиву в сучасному осадовому 
розрізі значної за площею акваторії відсут-
ні породи палеоцену та середнього еоцену 
(див. рис. 8). Верхньокрейдові породи хоч 
і збереглися від повного розмиву на вели-
кій площі, але на багатьох ділянках вони 
все-таки відсутні або їхня товщина сильно 
зменшилась, як це можна спостерігати на 
валах Андрусова і Шатського, на сучас-
ному континентальному схилі, у межах 
Кілійсько-Зміїної зони підняттів і на валу 
Губкіна (див. рис. 8). Це означає, що еоце-
новий суходіл до свого повного опускання 
під рівень моря тривалий час був одним із 
основних джерел постачання осадового 
матеріалу в навколишні морські басейни 
(див. рис. 10, б—е).

На рис. 11 показано схему прогнозно-
го розподілу морських і сухопутних діля-
нок на території Чорного моря та частині 
його оточення під час фази еоценового 
стиснення. При побудові схеми врахова-
но результати сейсмічних, палеогеографіч-
них й геологічних досліджень за межами 
українського сектора Чорного моря [Гео-
логия..., 1969; Туголесов и др., 1985; Finetti 
et al., 1988; Строение..., 1989; Robinson et 
al., 1996; Morosanu, 2002; Barrier, Vrielynck, 
2008; Munteanu et al., 2011, 2018; Hippolyte 
et al., 2015; Sosson et al., 2016; Barrier et al., 
2018; Popov et al., 2019]. Результати побу-
дов засвідчують, що внаслідок еоценової 
інверсії Чорне море істотно скоротило 
свої розміри. При цьому на його терито-
рії утворилося три не пов’язані між собою 
морські басейни, між якими сформувався 
великий за розмірами суходіл. ЗЧБ і СЧБ 
були відокремлені один від одного валами 
Андрусова та Архангельського, а на пів-
дні — складчастим поясом Понтид. Заз
начимо, що морський басейн у північній 
частині Одеського шельфу був, очевидно, 
пов’язаний з водами Передкарпаття та Пе-
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редкавказзя. Питання зв’язку еоценового 
басейну Сорокіна і Туапсинского прогину 
з басейнами Передкавказзя ще потребує 
подальших досліджень.

Верхньоеоценовий, олігоценовий та 
нижньоміоценовий комплекси. Шари 
верхньоеоценових порід добре відобра-
жаються на сейсмічних розрізах високо-
амплітудними відбиттями на всій території 
(див. рис.  3, 4, 6), де вони є у сучасному 
розрізі осадової товщі. Майкопська товща, 
що складається з олігоценового та нижньо-
міоценового комплексів порід, має вигляд 
більш сейсмічно прозорої, але і в цьому 
комплексі є багато сейсмічних горизон-
тів, які можна простежити на значні від-
стані, оскільки вони формуються досить 
інтенсивними відбиттями (див. рис. 3—6). 
Це свідчить про літологічну неоднорідність 
розрізу майкопської товщі за глибиною 
(за вертикаллю), а отже, і про наявність у 
цьому розрізі крім глинистих ще й великої 
кількості піщаних пластів. На Одеському 
та Прикерченському мілководних шель-
фах це підтверджують також дані буріння 
і відкриття декількох родовищ у майкоп-
ських пісковиках [Геология..., 1984, 1985, 
1986; Єгер та ін., 2008; Stovba et al., 2009].

Як показано вище, безпосередньо перед 
пізнім еоценом морські осадові басейни 
збереглися тільки на півночі Одеського 
шельфу, у північній частині Криму, ЗЧБ 
та на південь від Керченського півостро-
ва (див. рис. 10, б). Після припинення дії 
еоценового стиснення відновилося за-
нурення всієї північної частини Чорного 
моря. Це зумовило поступове опускання 
еоценового суходолу нижче за рівень моря 
і, відповідно, зменшення його розмірів по-
чинаючи з пізнього еоцену (рис. 10, в—е). 
У внутрішніх частинах морських басейнів 
верхньоеоценові відклади перекривають 
палеоцен-середньоеоценовий комплекс 
без стратиграфічних і кутових неузго-
джень (див. рис.  3, 4, 6). На їх периферії 
поблизу суходолу верхньоеоценовий 
комплекс перекриває породи, що заляга-
ють нижче, з яскраво вираженим кутовим 
неузгодженням. Безпосередньо нижче 
підошви цього комплексу кутове неузго-

дження має характер ерозійного зрізу, а 
безпосередньо над нею спостерігається 
неузгодження типу підошовного наляган-
ня, що вказує на поступову трансгресію 
пізньоеоценового моря в межі суходолу 
(рис.  3, 4, 6). Подібні кутові неузгоджен-
ня фіксуються на окраїнах олігоценових і 
міоценових морських басейнів, як це по-
казано червоними і чорними стрілками 
на рис. 3—6. Завдяки таким особливостям 
формування осадових товщ, спостеріга-
ються зменшення товщини відповідних 
комплексів у напрямку еоценового сухо-
долу й трансгресивний характер наляган-
ня дедалі молодших пластів на еродова-
ну товщу порід допізньоеоценового віку 
(рис. 3—6).

Наприкінці раннього та середнього 
міоцену проявилася дія подальших фаз 
стиснення Чорноморського регіону [Стов-
ба та ін., 2003; Стовба, Попадюк, 2009; 
Khriachtchevskaia et al., 2010]. За своїм 
впливом на формування архітектури дос
ліджуваної акваторії ці фази були менш 
значущими, ніж еоценова, але вони зумо-
вили подальший ріст сформованих напри-
кінці еоцену валів Губкіна й Шатського, а 
також антиклінальних структур у півден-
ній частині Каркінітського прогину. Вплив 
цих фаз на формування зазначених вище 
структур добре видно на сейсмічних роз-
різах (див. рис. 3, 4, 6).

Зазначимо, що первинний ареал 
верхньоеоцено-середньоміоценових комп-
лексів істотно зменшився в пізньому міо-
цені внаслідок сильних деформацій, зумов-
лених наступними фазами стиснення, та 
значними флуктаціями рівня моря. Подібні 
процеси привели, відповідно, до часткової 
або повної ерозії цих товщ порід у зонах 
інтенсивного формування складок та в 
межах новостворених ділянок суходолу 
[Stovba et al., 2017a,б, 2020]. На рис. 3—6 
на сейсмічних розрізах жовтим кольором 
показано головне пізньоміоценове неуз
годження, а червоними та чорними стріл-
ками — відповідно кутове неузгоджен-
ня, викликане розмивом доскладчастих 
відкладів, і трансгресивне налягання на 
границю неузгодження синскладчастих і 
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постскладчастих пізньоміоценових і мо-
лодших шарів. Не виключено, що частково 
могла відбуватися і підводна ерозія.

Внаслідок деформацій осадового чохла 
на Одеському шельфі та утворення флек-
сури в зоні Сулинсько-Тарханкутського 
розлому вісь максимального прогинання 
Каркінітського прогину з пізнього еоце-
ну змістилася на північ від цього розлому 
(див. рис. 4, 9). З пізнього еоцену до кін-
ця міоцену в новоствореній осьовій зоні 
сформувалася майже трикілометрова тов- 
ща порід. На південь від Сулинсько-Тар
ханкутського розлому потужність верх
ньоеоцен-міоценових товщ різко зменшу
ється, аж до повного виклинювання деяких 
з них поблизу зони зчленування Каркініт-
ського прогину з Каламітським валом і в 
межах останнього (див. рис. 4). Особливос
ті розподілу товщин верхньоеоцен-міо
ценових комплексів у Каркінітському па- 
леорифтовому прогині свідчать про про
довження пострифтового занурення ба- 

сейну (див. рис. 4). Це занурення відбува
лось з меншою швидкістю, ніж у палеоцен-
середньоеоценовий час і в пізній крейді. 
Подібне зменшення швидкості прогинан-
ня у часі властиве рифтовим басейнам 
на пострифтовому етапі їхньої еволюції 
[McKenzie, 1978]. Втім слід зважити на те, 
що загальні закономірності занурення по-
стрифтового басейну можуть бути пору-
шені під час фаз регіонального стиснення 
через активізацію тектонічних процесів у 
земній корі та в літосфері в цілому. Це вка-
зує на доцільність подальших досліджень, 
спрямованих на визначення впливу геоди-
намічних процесів, що проходили у земній 
корі й літосфері під час фаз кайнозойських 
фаз стиснення, на пострифтову еволюцію 
як Одеського шельфу, так і всього Чорного 
моря.

Глибина залягання підошви верхньо
еоценового комплексу в СЧБ досягає 
8,5—9,5 км (8,5 с; див. рис. 6, 9), а підошва 
майкопських (олігоценових) відкладів за-

Рис. 11. Прогнозна схема розподілу сухопутних і морських ділянок Чорного моря та його найближчого 
оточення під час еоценового стиснення (максимум регресії моря). Червоною переривчастою лінією по-
значено район досліджень. Всі інші пояснення наведено у тексті.
Fig. 11. Inferred distribution of land and sea areas in the Black Sea and its immediate surroundings during Eocene 
compression (maximum sea regression). The red dashed line indicates the study area. All other explanations are 
given in the text.



С. Стовба, Р. Стіфенсон, А. Тищенко, П. Фенота, Д. Венгрович, С. Мазур

24	 ISSN 0203-3100. Геофизический журнал. 2023. Т. 45. № 3

лягає на глибинах від 7 до 8,5 км (8,0 с; див. 
рис. 5, 6, 9). У цьому басейні пізньоеоце-
нові й майкопські морські трансгресії по-
ступово поширювалися з півдня вздовж 
міжгірського прогину, що утворився між 
валами Андрусова та Шатського внаслі-
док еоценових деформацій, і, ймовірно, 
врізів річок, які перед початком морської 
трансгресії текли цим суходолом і могли 
поглибити згаданий прогин. Про останнє 
свідчать, зокрема, наявність високих (до 
кількох сотень метрів), але відносно вузь-
ких (1—2 км) останців нерозмитих порід, 
як це можна бачити в зоні зчленування 
валу Шатського та СЧБ (на рис. 6 показано 
великими синіми стрілками), і характер-
ні елементи рельєфу, подібні до річкових 
врізів і крутих берегів річок, на східному 
крилі валу Андрусова та західному крилі 
валу Шатського (див. рис. 6). Зазначимо, 
що такі структурні виступи поверхні ме-
зозою, що мають ізометричні обриси й 
висоту більш як 1 км виявлено раніше і на 
південно-західному крилі валу Андрусова 
[Туголесов и др., 1985]. На думку авторів 

праці [Туголесов и др., 1985], вони можуть 
бути або великими ерозійними залиш-
ками, у яких збереглася верхня частина 
крейдової товщі, або мають вулканічне 
походження.

В олігоцені та ранньому міоцені транс
гресія моря також відбувалась зі сходу 
від Прикерченського шельфу вздовж осі 
прогину Сорокіна. Останній спочатку 
утворився в межах суходолу внаслідок 
еоценового стиснення у вигляді прогину 
між Кримським півостровом та підняттям 
Шатського—Тетяєва (див. рис. 5). Напри-
кінці олігоцену акваторії СЧБ та прогину 
Сорокіна частково сполучалися між ва-
лами Тетяєва та Шатського, разом ці ба-
сейни з’єдналися із ЗЧБ завдяки протоці, 
що сформувалась на валу Андрусова (див. 
рис. 10, г).

За відсутності впливу еоценового та 
пізньоміоценового стиснення земної кори 
на архітектуру ЗЧБ (крім його північного 
крила в зоні Евксинського грабену) почи-
наючи з пізнього еоцену до кінця міоцену 
в ньому зберігалися умови для безперер
вного занурення та, відповідно, осадона-
громадження. Глибини залягання підошви 
верхньоеоценового комплексу в цьому 
басейні змінюються від 8—9  км поблизу 
валу Андрусова до 12—13 км (приблизно 
10 с) у його південній, найбільш зануреній 
частині (див. рис. 3, 4, 6, 9). Товщина оса-
дового чохла, який формувався з пізнього 
еоцену до кінця міоцену, є максимальною 
для території досліджень і досягає 8,5 км, 
що майже в 3 рази більше, ніж у Каркі-
нітському прогині. Водночас вона зіставна 
з найбільш зануреними частинами СЧБ і 
прогину Сорокіна.

Осадові товщі в Західночорноморській 
западині залягають практично горизон-
тально, між ними відсутні ознаки куто-
вих і стратиграфічних неузгоджень (див. 
рис. 3, 4, 6). Шари спочатку еоценових, а 
потім майкопських відкладів у ЗЧБ і СЧБ 
налягають майже горизонтально на еро-
довану поверхню схилів валу Андрусова 
(трансгресивне налягання), а максимальні 
товщини осадових комплексів у цих запа-
динах є зіставними (див. рис. 3—6). З цьо-

Рис. 12. Ілюстрація еволюції континентальної літос-
фери під дією трьох незалежних фаз рифтогенезу 
(запозичено з роботи [Stephenson, Stovba, 2022]). Час 
дії всіх трьох фаз позначено вертикальними сіри-
ми колонками. Показано співвідношення товщини 
кори до товщини літосфери (Rкл,) для кожної по-
дії рифтогенезу. Усі інші пояснення наводяться в 
тексті.
Fig. 12. Cartoon of the evolution of the continental 
lithosphere under the influence of three independent 
phases of rifting (after Stephenson, Stovba [2022]). The 
duration of all three phases is indicated by vertical grey 
columns. The crustal thickness to lithosphere thickness 
ratio (Rcl) for each rifting event are also indicated. All 
other explanations are given in the text.
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го можна зробити висновок, що з пізнього 
еоцену цей вал занурювався практично з 
тією самою  швидкістю, що і суміжні з ним 
западини.

Подібна ситуація спостерігається і в 
зоні зчленування Західночорноморської 
западини з північно-західним шельфом, 
хоча тут спостерігається незначне підні-
мання шарів у низах майкопського ком
плексу при наближенні до континенталь-
ного схилу, а також поступове зменшення 
кута нахилу шарів знизу вгору за розрізом 
(див рис. 3, 4). Зазначене вказує на те, що 
швидкість занурення центральної части-
ни ЗЧБ була дещо більшою за швидкість 
занурення північного крила. Слід зазна-
чити, що піднімання олігоценового та міо-
ценового доскладчастих комплексів у бік 
шельфу додатково могло бути обумовлено 
істотним зростанням швидкості занурення 
центральної частини ЗЧБ порівняно з його 
північною окраїною починаючи з пліо
цену (див. рис. 3, 4). Крім того, дуже ймо-
вірно, що складчасті процеси в ранньому 
міоцені додатково привели до незначного 
піднімання олігоценових і міоценових до-
складчастих шарів у бік континентального 
схилу (рис. 3, 4). Таке ж явище спостеріга-
ється на Одеському шельфі, особливо на 
крилах антиклінальних складок Каркініт-
ського прогину і на південному крилі валу 
Губкіна (рис. 3, 4).

Дискусія. Природа земної кори ЗЧБ і 
СЧБ. За останні десятиліття було опубліко-
вано численні моделі оцінювання товщи-
ни земної кори та/або глибини Мохо під 
Чорним морем та його оточенням, багато 
з яких ґрунтувалися переважно на даних 
гравіметрії (див., наприклад [Bilim et al., 
2021]), або на гравітаційному моделюванні, 
відкаліброваному за допомогою вже існу-
ючих сейсмічних даних (див., наприклад 
[Starostenko et al., 2004]). Ці моделі демон-
струють, що під ЗЧБ і СЧБ зафіксовано під-
німання поверхні Мохо до глибини 20 км. 
Такий процес супроводжується істотним 
зменшенням товщини кристалічної кори 
(<10  км). Ділянки мінімальних товщин 
земної кори збігаються з розміщенням 
основних осадових депоцентрів цих двох 

глибоководних басейнів. Тонку кору часто 
інтерпретують як кору «океанічного» або 
«субокеанічного» типу. Це сприймається 
як доказ припущення, що середовище для 
осадонагромадження крейдових та заляга-
ючих вище порід являло собою глибоко-
водний осадовий басейн з максимальною 
глибиною моря понад 2000 м [Zonenshain, 
Le Pichon, 1986; Görür, 1988; Finetti et al., 
1988; Okay et al., 1994; Robinson et al., 1996; 
Spadini et al., 1996; Nikishin et al., 2015a, б; 
Tari et al, 2015; Sosson et al., 2016]. Така гли-
бина моря порівняна із сучасною.

Загалом результати гравіметричного 
моделювання узгоджуються з глибиною 
залягання поверхні Мохо, оціненою по-
передніми авторами за результатами тек-
тонічної інтерпретації геологічних і гео-
фізичних даних, доступних у 1970—1980-х 
роках (див., наприклад [Starostenko et al., 
2004] для подальших посилань). Слід за-
значити, що результати глибинного сей-
смічного зондування (ГСЗ), що слугували 
на той час основою визначення структури 
поверхні Мохо, були критиковані в роботі 
[Туголесов та ін., 1985], оскільки поверх-
ні, виділені за результатами інтерпретації 
даних цього сейсмічного методу, перети-
нають межі реальних тектонічних форм, 
закартованих за даними МСГТ, а також 
не узгоджуються з іншими геологічними 
спостереженнями на узбережжі Чорного 
моря.

У геологічній літературі поширене уяв-
лення про задугові басейни, як невеликі 
за розміром, але глибоководні океанічні 
басейни. З огляду на те, що геофізичні ха-
рактеристики і тектонічне положення За-
хідночорноморської та Східночорномор-
ської западин начебто задовільняють цим 
умовам, більшість дослідників розглядають 
їх як (суб)океанічні басейни й такі, що під-
стилаються новоствореною океанічною лі-
тосферою. Втім чи це так? Проаналізуємо 
порушене питання.

За даними Nikishin et al. [2015a, б], у цен-
тральній зоні ЗЧБ має існувати перехідна 
зона від сильно розтягнутої континен-
тальної кори до океанічної. Проте в ниж-
ній частині осадового чохла, або у верхній 
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корі, ми не зафіксували жодних особли-
востей сейсмічного хвильового поля, які 
могли б підтвердити існування перехідної 
зони, хоча такі особливості мають відобра-
жатися на сейсмічних розрізах, що висвіт-
люють будову південної частини району 
дослідження (див. рис. 3, 4, 6). Те саме мож-
на сказати і щодо СЧБ (див. рис. 5, 6), де 
деякі дослідники припускають існування 
навіть суто океанічної кори (див., наприк
лад [Monteleone et al., 2019]).

Одним з основних факторів, що впли-
вають на швидкість та амплітуду синриф-
тового та пасивного пострифтового за-
нурення осадових басейнів, є коефіцієнт 
розтягу β. Цей коефіцієнт обчислюють, як 
відношення дорифтової товщини земної 
кори до її товщини, яку вона має після роз-
тягнення під час рифтогенезу [McKenzie, 
1978]. Відповідно до сейсмічних даних, за-
гальні характеристики основних рифтових 
структур, зокрема товщина синрифтових 
відкладів, розподіл літофацій та амплітуди 
зміщення по площині нормальних розло-
мів, що обмежують ці рифтові структури, 
подібні на всій території дослідження (див. 
рис. 3—6). Більше того, подібність харак-
теристик пострифтових осадових товщ 
верхньої крейди, палеоцену та еоцену в 
межах як шельфу, так і на глибокій воді, де 
ці товщі повністю або частково збереглися 
від розмиву, свідчить про те, що тектоніч-
ні й палеогеографічні умови пострифтової 
седиментації були майже однорідними в 
межах всієї досліджуваної території (див. 
рис. 3—6). Це, у свою чергу, може вказу-
вати на те, що під час крейдового рифто-
генезу швидкість і величина розтягнення в 
глибоководній частині Чорного моря були 
лише дещо вищими, ніж на Одеському 
шельфі [Stovba, Stephenson, 2019; Stovba et 
al., 2020]. І справді, за результатами одно-
вимірного чисельного моделювання у стат-
ті [Stephenson, Stovba, 2022] показано, що 
значення коефіцієнта розтягу β для ЗЧБ 
становить менше 2. Цей коефіцієнт лише 
на 10—20 % більший, ніж для Каркінітсько-
го прогину на Одеському шельфі. Отже, 
інтенсивність крейдового рифтогенезу 
була вочевидь недостатньою для розриву 

континентальної літосфери та формування 
океанічної кори або навіть повної «океані-
зації» континентальної літосфери. З цього 
випливає, що земна кора і літосфера під 
указаним басейном за своєю природою є 
континентальними.

За результатами зіставлення будови 
рифтового комплексу в різних частинах 
досліджуваної акваторії зроблено анало-
гічний висновок щодо  континентальної 
природи кори у СЧБ [Stephenson, Stovba, 
2022]. Слід зазначити, що ці висновки про-
тирічать більшості сучасних уявлень про 
походження та еволюцію ЗЧБ і СЧБ як 
глибоководних басейнів із (суб)океаніч-
ною корою. Більше того, архітектура Чор-
номорського басейну та його земної кори, 
зокрема потоншення кори під глибоковод-
ною частиною Чорного моря, можуть бути 
кумулятивним ефектом декількох фаз роз-
тягнення починаючи з пізнього палеозою 
або протягом мезозою та ізостатичного від-
гуку на ці фази до початку компресійних 
деформацій у пізньому еоцені [Stephenson, 
Stovba, 2022]. Для ілюстрації цього фено-
мену на рис. 12 показано еволюцію кон-
тинентальної літосфери протягом 300 млн 
років під дією трьох короткочасних фаз 
рифтогенезу. Початкова товщина літосфе-
ри становила 120 км, а кристалічної кори 
— 35  км. У процесі чисельного моделю-
вання використано спрощені розрахунки 
наслідків дії трьох незалежних фаз риф-
тогенезу. Наслідки дії перших двох фаз, а 
саме пермсько-тріасової та юрської (від-
повідно 260—240 млн років і 170—160 млн 
років тому) розраховано з коефіцієнтом 
розтягу β  =  1,1, а наслідки третьої фази, 
що відповідає крейдовому рифтогенезу 
(113—94 млн років тому), — з коефіцієнтом 
β = 1,8, отриманим для ЗЧБ за результата-
ми тектонічного моделювання [Stephenson, 
Stovba, 2022].

Час дії всіх трьох фаз позначений на 
рис. 12 вертикальними колонками сірого 
кольору. На рисунку вказано також спів-
відношення товщин кори та літосфери для 
кожної події рифтогенезу. Згідно з розра-
хунками на сучасну (вік 0 млн років) тов-
щину земної кори вплинуло її накопичене 
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потоншення під дією всіх трьох фаз риф-
тогенезу, тоді як підошва континентальної 
літосфери після кожної фази поверталася 
до свого вихідного положення. За подібних 
умов континентальна літосфера стала ре-
ологічно міцнішою, ніж була на початку, 
через більший коефіцієнт відношення тов-
щини літосфери до товщини кори. Такий 
результат чисельного моделювання узго-
джується з даними стосовно сучасної хо-
лодної та міцної літосфери Чорного моря.

Існує доволі багато геолого-геофізичних 
свідчень щодо прояву пізньодевонського, 
пермсько-тріасового та юрського риф-
тогенезу в безпосередній близькості від 
сучасної берегової лінії Чорного моря 
[Stephenson, Stovba, 2022 і посилання в цій 
роботі]. Тому описаний вище гіпотетичний 
сценарій можливого впливу на еволюцію 
Чорного моря трьох помірних за інтенсив-
ністю подій рифтогенезу, після яких земна 
кора залишилася континентальною, а не 
перетворилася на океанічну, незважаючи 
на суттєве потоншення, має сенс. Якщо під 
час рифтогенезу розтягнення земної кори 
в межах усієї досліджуваної території було 
відносно невеликим, то будь-яка геодина-
мічна модель, яка припускає формування в 
ранній крейді ЗЧБ і СЧБ як глибоких океа-
нічних або субокеанічних басейнів, здаєть-
ся малоймовірною. Із зазначеного також 
випливає, що сучасні палеотектонічні ре-
конструкції ЗЧБ і СЧБ, що ґрунтуються на 
припущеннях про спредінг морського дна 
в цих басейнах та/або різний час їх утво-
рення, можуть бути помилковими. Імовір-
но також, що загальний погляд на задугові 
басейни як на невеликі океанічні басейни, 
що підстилаються новоствореною океаніч-
ною літосферою і еволюціонують з океа-
ноподібною глибиною води, не є універ-
сальним і має бути переглянутий.

Геологічна природа та будова валів Ан-
друсова і Шатського. У праці [Туголесов и 
др., 1985] наведено аргументи про те, що 
вали Андрусова і Шатського в крейдовому 
періоді разом із ЗЧБ і СЧБ являли собою 
стійкі, повільно занурювані платформ-
ні області. Карбонатні відклади крейди 
утворюють їх широкі плоскі склепіння і, 

перегинаючись на крилах, занурюються 
під потужний кайнозойський чохол СЧБ 
і ЗЧБ. За даними цих дослідників, напри-
кінці мезозою відбулася перерва в осадо-
нагромадженні та ерозія значної частини 
сучасного Чорного моря. У палеоцені поча-
лося інтенсивне занурення та поглиблен-
ня Західночорноморського й Східночор-
номорського синклінальних басейнів та 
піднімання валів Андрусова й Шатського 
вище за рівень моря. Тривалий час осадо-
нагромадження на валах не було, вони за-
нурилися під воду після олігоцену, а деякі 
їхні ділянки навіть наприкінці раннього 
міоцену. Внаслідок цього вали вже не впли-
вали на осадонагромадження у двох навко-
лишніх морських басейнах і весь район 
сучасної глибоководної акваторії повністю 
перетворився на єдиний морський басейн.

Побудови більшості сучасних тектоніч-
них і геодинамічних моделей засновані на 
уявленні про те, що ще під час рифтоге-
незу вали Андрусова і Шатського утвори-
лись у вигляді протяжних піднятих кон-
тинентальних блоків із потоншеною (але 
товстішою, ніж під глибоководними ба-
сейнами) земною корою (див., наприклад 
[Shillington et al., 2017]). За таких обставин 
вал Андрусова сформувався як континен-
тальна окраїна Західночорноморського та 
Східночорноморського (суб)океанічних 
басейнів (див., наприклад [Zonenshain, Le 
Pichon, 1986; Görür, 1988; Строение..., 1989; 
Robinson et al., 1996; Nikishin et al., 2015a, 
б]), а вал Шатського — як борт Східно-
чорноморського (суб)океанічного басей-
ну [Robinson et al., 1996; Rangin et al., 2002; 
Nikishin et al., 2012, 2015a, б], що розкрився 
внаслідок розтягнення земної кори і навіть 
спредінгу океанічної кори між цим валом 
і валом Андрусова [Zonenshain, Le Pichon, 
1986; Görür, 1988; Monteleone et al., 2019].

Про те, що вал Андрусова зазнав силь-
ного впливу рифтових процесів, свідчать 
результати буріння свердловини Sinop-1, 
яка розкрила крейдові вулканічні поро-
ди значної товщини на валу Андрусова в 
турецькій акваторії Чорного моря [Tari, 
Simmons, 2018]. Наявність на валах Ан-
друсова та Шатського рифтових (напів)-
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грабенів і крейдових вулканічних порід 
потужністю кілька сотень метрів засвід-
чують результати інших сейсмічних до-
сліджень [Finetti et al., 1988; Nikishin et 
al., 2012, 2015а,б]. За даними публікації 
[Finetti et al., 1988], рифтові скиди при-
пинили свою активність задовго до кінця 
крейди, а відповідно до робіт [Nikishin et 
al., 2012, 2015а, б], рифтові структури на 
валу Андрусова були активними до сено-
манського віку пізньої крейди, коли у ЗЧБ 
відбувся повний розрив континентальної 
кори і сформувався глибоководний океан. 
Після цього активність рифтових розломів 
на валу Андрусова згасла.

Існують два різних погляди на ево-
люцію валу Андрусова після закінчення 
рифтогенезу та формування глибоковод-
них (суб)океанічних басейнів у західній та 
східній частинах Чорного моря. Перший з 
них вбачає, що вал Андрусова ще трива-
лий час залишався вищим за рівень моря 
(див., наприклад [Finetti et al., 1988]). Згід-
но з другим поглядом вал Андрусова був 
підводним хребтом, що розміщувався на 
глибині кількох сотень метрів (див., напри-
клад [Nikishin et al., 2015a, б]). У першо-
му випадку, як і в моделі [Туголесов и др., 
1985], вал Андрусова повністю занурився 
під воду після олігоцену або раннього міо
цену. У другому випадку вважається, що 
осадонагромадження на валу Андрусова 
відбувалось тривалий час і на ньому зберіг-
ся повний розріз крейдових і палеогенових 
відкладів, що ніколи не зазнавали ерозії.

Більшість дослідників вважає, що вал 
Шатського тривалий час піднімався над 
рівнем моря і зазнавав ерозії (див., на-
приклад [Finetti et al., 1988; Афанасенков 
и др., 2007]) або вкривався мілководним 
морем [Nikishin et al., 2012]. Наприкінці 
раннього міоцену більша частина валу за-
нурилася нижче рівня моря, хоча окремі 
ділянки були остаточно перекриті морем 
лише в середньому і навіть у пізньому міо
цені [Finetti et al., 1988; Афанасенков и др., 
2007].

Усупереч описаним вище поглядам, 
наші результати вказують на те, що під час 
рифтогенезу в ранній крейді—на початку 

пізньої крейди сучасні вали Андрусова та 
Шатського утворилися у вигляді (напів)-
грабенів і разом із СЧБ сформували єдину 
рифтову систему, орієнтовану з північно-
го заходу на південний схід (див. рис. 7). 
Крайня східна частина ЗЧБ при цьому була 
південно-західним плечем цієї широкої 
рифтової системи. Отже, ЗЧБ і СЧБ разом 
з Одеським шельфом, прогином Сорокіна, 
Кримом і, очевидно, Великим Кавказом під 
час крейдового рифтогенезу та початко-
вої фази пострифтової еволюції у пізній 
крейді—середньому еоцені були єдиним 
морським басейном, бо підняттів Андру-
сова, Шатського і Тетяєва ще не існувало 
(див. рис. 9, 10, а). Вали Андрусова та Шат-
ського стали позитивними структурами 
лише наприкінці еоцену, коли регіональ-
не стиснення спровокувало складчастість 
рифтової системи та сильну інверсію ра-
ніше нормальних скидів, що обмежували 
рифтові (напів)грабени, які існували на 
місці цих сучасних підняттів (див. рис. 8, 
9). У результаті еоценового стиснення ці 
(напів)грабени перетворились на протяжні 
та високоамплітудні асиметричні складки 
(див. рис. 5, 6, 8, 9). На досліджуваній час-
тині валу Андрусова зафіксовано також 
дві складки меншого порядку, що розді-
лені між собою синкліналлю (див. рис. 9).

У публікації Rangin et al. [2002] також 
розглянуто вал Андрусова як антикліналь з 
плоскою вершиною, яка в середині еоцену 
зазнала складчастих та розривних дефор-
мацій. В результаті деформацій у склепін-
ні цієї величезної антикліналі утворилися 
вторинні антикліналі та синкліналі. Цей 
погляд загалом підтверджується резуль-
татами нашої інтерпретації (див. рис. 6, 9). 
Однак на відміну від наших даних Rangin 
et al. [2002] вважають, що основний етап 
формування валу Андрусова разом з ва-
лом Архангельського, який є продовжен-
ням Центрально-Чорноморського піднят-
тя на південний схід від валу Андрусова 
(див. рис. 1), відбувся під час рифтогенезу 
та розкриття Східночорноморського оке-
анічного басейну. До того ж ці дослідники 
ідентифікували насуви лише на північний 
схід від валу Андрусова в зоні його зчле-
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нування зі Східночорноморським піднят-
тям. Утім такі насуви спостерігаються й на 
південно-західному крилі валу Андрусова 
(див. рис. 6, 8, 9).

Finetti et al. [1988] і Robinson et al. [1996] 
вважають, що вал Андрусова вже існував 
до еоценового стиснення і ця подія май-
же не ускладнила рифтові структури, що 
розміщуються на ньому. За їхніми даними 
деформації стиснення середньої інтенсив-
ності спостерігаються тільки у південно-
східній частині валу Андрусова. Слід заз
начити, що за даними прямих геологічних 
спостережень вал Архангельського (див. 
рис. 1) був сильно деформований та роз-
митий в еоцені поблизу турецького узбе-
режжя [Маловицкий и др., 1979; Finetti 
et al., 1988, Robinson et al., 1996]. У цьому 
районі крейдові та, можливо, палеогенові 
породи відслонюються безпосередньо на 
морському дні, а південна частина валу 
і досі перебуває в субаеральних умовах 
[Туголесов и др., 1985; Finetti et al., 1988; 
Строение..., 1989; Robinson et al., 1996; 
Spadini et al., 1996; Meredith, Egan, 2002]. 
В межах району верхньокрейдові поро-
ди представлені вулканітами, туфами та 
крейдою та з неузгодженням перекрива-
ються еоценовими аргілітами. Цей факт 
вказує на правильність нашого висновку 
про геологічну природу як валу Андрусова, 
так і, очевидно, валу Архангельського, які 
насправді є сильно інвертованими рифто-
вими структурами. Інакше кажучи, вони 
сформувалися як позитивні структури 
лише під час сильного еоценового стис-
нення Чорноморського регіону. В іншому 
разі важко пояснити причину того, що під 
дією еоценового стиснення рифтові струк-
тури (грабени та напівграбени), що існу-
вали до того, в усьому Чорноморському 
регіоні зазнали сильних деформацій, тоді 
як у глибоководній частині Чорного моря 
це стиснення вплинуло тільки на великі 
блоки земної кори (вали Андрусова, Ар-
хангельського і Шатського), які, відповідно 
до загальноприйнятих (але помилкових, з 
нашої точки зору) поглядів, вже існували 
як високопідняті бортові частини Західно-
чорноморського і Східночорноморського 

рифтових басейнів. Можна припустити 
існування в еоцені субдукції літосферної 
плити ЗЧБ та Західних Понтід під СЧБ та 
Східні Понтіди, але це суперечитиме існу-
ючим даним щодо одночасного насування 
на Чорне море складчастого поясу Понтід 
[Finetti et al., 1988; Sosson et al., 2016]. Крім 
того, залишається незрозумілою причина 
різкої зупинки такої гіпотетичної субдукції 
після еоцену.

Автори публікації [Афанасенков и др., 
2007] вважають, що підняття Шатського 
сформувалося на рифтовій стадії, але по-
чинаючи з еоцену до кінця олігоцену воно 
зазнало синкомпресійних вертикальних 
рухів та ерозії. Обґрунтуванням такого 
висновку слугувало те, що майкопські 
відклади характеризуються  підошовним 
наляганням на край цього валу. Під рівень 
моря вал Шатського занурився лише на-
прикінці майкопського часу (наприкін-
ці раннього міоцену). Якщо це так, то з 
огляду на абсолютно однаковий характер 
залягання (підошовне налягання) майкоп-
ських шарів, а як уже було показано вище, 
і верхньоеоценових відкладів на еродовані 
крила валу Андрусова та валу Шатського 
(див. рис. 6), має свідчити також про під-
німання валу Андрусова вище рівня моря 
у середині еоцену і ерозію його склепінної 
частини практично до кінця майкопського 
часу. Зауважимо, що ці відклади залягають 
субгоризонтально поблизу як валу Шат-
ського, так і валу Андрусова (див. рис. 6).

Наш висновок про те, що вал Шатсько-
го зазнав складчастості в еоцені, майже 
повністю підтверджує модель Finetti et 
al. [1988], згідно з якою в середині еоцену 
цей вал сформувався у вигляді видовже-
ної асиметричної складки, що частково 
насунулась на край СЧБ. Ця складка як 
регіональний складчастий пояс, тривалий 
час мала вигляд півострова або острова і 
відокремлювала СЧБ від басейну Вели-
кого Кавказу (див. рис.  6, 10,  б—г). Згід-
но з даними тих же дослідників [Finetty 
et al., 1988], після процесу регіонального 
стиснення вал Шатського залишався вже 
тектонічно неактивним протягом усієї 
подальшої еволюції Чорного моря. Однак 
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останнє міркування не підтверджується 
сейсмічними даними, які свідчать про те, 
що вал Шатського все ж зазнав додатково-
го зростання під час стиснення у пізньому 
міоцені. Це можна побачити, наприклад, 
на сейсмічному розрізі (див. рис.  6), де 
допізньоміоценові відклади вертикально 
зміщені на східному крилі валу.

Автори публікацій [Robinson et al., 1996; 
Meredith, Egan, 2002] відкинули ідею Finetti 
et al. [1988] про те, що вал Шатського утво-
рився в результаті компресії. При цьому, 
дослідники [Robinson et al., 1996] стверджу-
ють, що вал Шатського утворився на етапі 
палеогенового рифтогенезу і відділений 
від СЧБ не насувом, а системою нормаль-
них рифтових скидів. Однак цей висновок 
не підтверджується сейсмічними даними 
(див. рис. 5, 6).

З огляду на відсутність на валу Шатсько-
го олігоцен-середньоміоценових відкладів, 
Meredith, Egan, [2002] припустили, що він у 
цей час був регіоном відносного підніман-
ня, але надалі зазнав швидкого опускання 
через флексурне навантаження з боку на-
сувного поясу Кавказу. Крім того, на це 
опускання вплинуло швидке занурення 
СЧБ. Втім вертикальний рух валу Шат-
ського викликав би поступове підніман-
ня олігоцен-середньоміоценових шарів у 
бік цього валу, чого не спостерігається на 
сейсмічних розрізах, де зафіксовано прак-
тично горизонтальний характер залягання 
майкопських і молодших осадових шарів у 
СЧБ (див. рис. 5, 6). До того ж, якщо враху-
вати вплив ранньоміоценових та ще молод-
ших постседиментаційних деформацій на 
геологічну будову північно-східного крила 
валу Шатського (див. рис. 6) і північного 
крила валу Тетяєва, який є західною части-
ною цього валу (див. рис. 5), то можна дійти 
висновку стосовно відсутності будь-якого 
піднімання олігоцен-середньоміоценових 
відкладів під час їхньої  седиментації в бік 
валу з його північного і північно-східного 
оточення. Субгоризонтальне залягання 
майкопських та середньоміоценових оса-
дових шарів швидше за все свідчить про 
поступове занурення цього підняття з піз-
нього еоцену зі швидкістю, що дорівнюва-

ла швидкості занурення СЧБ, валу Андру-
сова, південної частини прогину Сорокіна 
і, очевидно, південно-західного крила Ту-
апсинського прогину, що межує з валом в 
його північно-східній частині.

Загального консенсусу щодо стратигра-
фічної повноти мезозойської та палеогено-
вої товщ у межах валів Андрусова та Шат-
ського ще немає. Дослідники [Туголесов та 
ін., 1985; Finetti et al., 1988] вважали, що ці 
вали складаються переважно з крейдових 
і, можливо, давніших мезозойських від-
кладів, і навіть палеозойських порід. При 
цьому в апікальних частинах згаданих 
валів відсутні еоцен-палеоценові і біль-
ша частина олігоцен-нижньоміоценових 
(майкопських) порід, оскільки ці піднят-
тя в ті часи перебували вище рівня моря 
[Туголесов и др., 1985; Finetty et al., 1988; 
Строение..., 1989; Meisner, Tugolesov, 2003]. 
Останній висновок цілком підтверджуєть-
ся нашими результатами. Слід зазначити, 
що факт трансгресивного налягання май-
копських відкладів на еродовані крила валу 
Шатського, використаний у публікаціях 
[Туголесов и др., 1985; Finetty et al., 1988; 
Афанасенков и др., 2007], є свідченням 
поступового занурення цієї структури 
нижче рівня моря. Те саме спостережен-
ня стало обґрунтуванням для аналогічного 
висновку щодо тектонічної еволюції валу 
Андрусова в еоцені—міоцені [Туголесов и 
др., 1985; Finetti et al., 1988].

Nikishin et al. [2015a,б] вважають, що вал 
Андрусова знаходиться під рівнем моря по-
чинаючи з крейдового рифтогенезу, тому 
в його межах нагромадився повний роз-
різ крейдових, а також скорочений розріз 
палеогенових відкладів. При цьому, незва-
жаючи на те, що в підошві верхньоеоцен-
нижньоміоценового комплексу на плоских 
вершинах валів Андрусова та Шатського 
та на їхніх пологих схилах на сейсмічних 
розрізах чітко простежується ерозійне ку-
тове неузгодження (див. рис. 5, 6). У пуб
лікаціях [Nikishin et al., 2015a,б] поясню-
ють відсутність олігоценових відкладів у 
склепінні валу Андрусова безперервним 
процесом сповзання морських відкладів, 
що нагромаджувалися на глибинах кількох 
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сотень метрів, з цього склепіння вздовж 
схилів валу до глибоководних частин ЗЧБ 
і СЧБ. Однак, як добре видно на всіх сей-
смічних профілях, трансгресивне субгори-
зонтальне перекриття майкопської товщі 
еродованих схилів валу Андрусова, ана-
логічне тому, що спостерігається на валу 
Шатського (див. рис. 5, 6), засвідчує швид-
ше поступову трансгресію моря на суходіл, 
який повільно розмивався і занурювався 
під воду (рис.  10,  б—е). Ці спостережен-
ня, очевидно, не підтверджують модель 
седиментації, запропонованої в роботах 
[Nikishin et al., 2015а,б].

Наші дослідження загалом підтверджу-
ють основні особливості будови осадового 
чохла валів Андрусова та Шатського, що 
описані у публікаціях [Туголесов и др., 
1985; Finetti et al., 1988]. Однак на відміну 
від попередніх сейсмічних робіт наші дані 
вказують на те, що оскільки ці вали в крей-
ді та палеоцені—середньому еоцені були 
зануреними частинами великого постриф-
тового басейну (див. рис. 5, б, 6, б, 7), то в 
їхніх межах могла нагромаджитись знач
на товщина порід цього віку. Вони були 
сильно розмиті під час еоценової інверсії 
та подальшого поступового занурення ео-
ценового суходолу нижче за рівень моря 
(див. рис. 10, б—е). У результаті розмиву в 
апікальних частинах і на крилах валів Ан-
друсова та Шатського збереглася тільки 
невелика частина крейдових синрифтових 
і пострифтових порід (див. рис. 5, 6, 8).

Значний розмив пострифтового осадо-
вого чохла на валу Андрусова засвідчують 
результати буріння свердловини Sinop-1, 
яка, всупереч уявленням деяких дослід-
ників [Туголесов и др., 1985; Строение..., 
1989] та прогнозному (проєктному) розрізу 
цієї свердловини, не виявила верхньокрей-
дових карбонатних порід платформного 
типу [Simmons et al., 2018; Tari, Simmons, 
2018]. Під тонким шаром верхньокрейдо-
вих безкарбонатних порід, які напевно 
належать до верхньої частини крейдово-
го рифтового комплексу (за нашим оціню-
ванням), свердловина увійшла в потужну 
товщу крейдових синрифтових вулканіч-
них і вулканокластичних порід [Simmons 

et al., 2018]. Зазначимо, що свердловина 
Sinop-1 загалом підтвердила геологічну 
модель валу Андрусова, запропоновану 
за результатами регіональних сейсмічних 
досліджень у публікаціях [Стовба, Попа-
дюк, 2009; Stovba et al., 2011, 2013, 2017а,б] 
ще до появи інформаціїї щодо результатів 
буріння цієї свердловини.

Палеобатиметрія морських басейнів. 
Вважають, що ЗЧБ і СЧБ формувались в 
(суб)океанічніх умовах з глибиною товщі 
води понад 2 км протягом усієї синрифто-
вої та пострифтової історії [Hsü, Giovanoli, 
1979; Zonenshain, Le Pichon,1986; Görür, 
1988; Finetti et al., 1988; Okay et al., 1994; 
Robinson et al., 1995, 1996; Spadini et al., 
1996, 1997; Cloetingh et al., 2003; Graham 
et al., 2013; Nikishin et al., 2015a, б; Okay, 
Nikishin, 2015; Tari et al, 2015; Sosson et al., 
2016; Monteleone et al., 2019]. Проте оса-
дові комплекси верхньої крейди та палео-
цену—середнього еоцену формувались 
на глибинах, які на Одеському шельфі та 
в Криму не перевищували 100  м [Гожик 
и др., 2006; Barrier, Vrielynck, 2008]. Тому 
подібність сейсмічних характеристик од-
новікових осадових комплексів на мілко-
водних і глибоководних ділянках Чорного 
моря вказує на те, що на досліджуваній 
акваторії вони формувалися на відносно 
невеликих глибинах, типових для шель-
фового середовища. Важливий висновок 
полягає в тому, що припущення про на-
явність глибоководного (суб)океанічного 
моря у північній частині Чорноморсько-
го регіону є малоймовірним в інтервалі 
від пізньої крейди до середнього еоцену. 
Тільки під час крейдового рифтогенезу 
глибшими могли бути найбільш занурені 
частини (напів)грабенів, що формувалися 
в межах трьох великих рифтових басейнів, 
показаних на рис. 7.

Подібність будови осадових комплексів, 
що нагромаджилися з пізнього еоцену до 
початку пізнього міоцену на всій терито-
рії досліджень, а також факт формування 
великих за розміром складчастих масивів 
суші у пізньому еоцені та пізньому міо-
цені разом з існуванням явних свідоцтв 
ерозії порід на ділянках моря із сучасною 
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глибиною понад 2000 м, дають можливість 
зробити висновок, про те, що до початку 
або навіть до кінця плейстоцену вся пів-
нічна частина Чорного моря була відносно 
неглибоким шельфовим басейном. Лише 
після цього глибина товщі води швидко 
зросла до сучасної [Stovba et al., 2017a, б, 
2019, 2020].

Існуванням великих масивів суходолу, 
що утворилися в еоцені (див. рис. 10, б—е) 
і в ранньому міоцені—пліоцені [Stovba et 
al., 2017а,б, 2019, 2020], їх поступовим за-
нуренням та трансгресіею в їхні межі моря 
можна також пояснити нагромадження ве-
ликого обсягу відкладів пізнього еоцену—
пліоцену в СЧБ і ЗЧБ і в прогині Сорокіна 
внаслідок надходження осадового матері-
алу із сухопутних ділянок, що оточують 
ці басейни зокрема з тих, що знаходять-
ся нині в глибоководній частині Чорного 
моря.

Як було показано, з огляду на характер 
субгоризонтальне залягання майкопських 
і молодших відкладів на крилах валів Ан-
друсова і Шатського і виявлення значного 
розмиву давніших порід в склепіннях ва-
лів можна дійти висновку про те, що вони 
разом зі СЧБ і ЗЧБ і прогином Сорокіна 
занурились на велику глибину лише у від-
носно недавньому минулому. Якщо це так, 
то, слід визнати, що і вся ванна Чорного 
моря або, як мінімум, його центральна і 
північна частини, опустилася на сучасні 
глибини також у недавній час.

Зазначимо, що ідеї стосовно виникнен-
ня глибоководного басейну Чорного моря 
лише в недавньому минулому, а саме на-
прикінці неогену або навіть на початку 
четвертинного часу, та навіть існування 
суходолу на значній глибоководній терито-
рії сучасного моря до кінця мезозою, були 
висунуті та обґрунтовані за результатами 
ранніх досліджень Чорного моря. Огляд 
таких думок стосовно історії тектонічно-
го розвитку Чорного моря можна знайти 
у працях [Геология..., 1969; Муратов, 1973; 
Туголесов, 1985; Finetti et al., 1988; Görür, 
1988; Строение..., 1989].

Наш висновок щодо відносно мілковод-
них умов у крейдовому періоді близький 

до позиції, висловленої у працях [Туголе-
сов и др., 1985; Строение..., 1989], в яких 
зроблено спробу показати, що у глибоко-
водній зоні Чорного моря повсюдно заля-
гають мезозойські платформні відклади 
завтовшки від 1 до 4 км. Проте на опублі-
кованих сейсмічних розрізах і картах по-
казано лише їхню еродовану поверхню, а 
підошва платформних відкладів залиши-
лась не вивченою. Ці дослідники припус-
тили, що швидке занурення Західночор-
номорського та Східночорноморського 
самостійних «синклінальних басейнів» 
почалося лише в палеоцені після підняття 
значної площі Чорного моря над рівнем 
моря та ймовірної часткової ерозії мезо-
зойських товщ. Утім наш аналіз показує, 
що ерозійна границя, що демонструється 
на сейсмічних розрізах у праці [Туголесов 
и др., 1985], відповідає еродованій поверх-
ні товщі, яка складається з крейдових та 
палеоцен-середньоеоценових порід. Ця 
поверхня, як показано вище, є основною 
ерозійною поверхнею у східній глибоко-
водній частині та в межах усього північно-
го континентального схилу Чорного моря. 
Якщо внести поправку у визначення часу 
формування цієї ерозійної поверхні, то 
висновок згаданих дослідників [Туголесов 
и др., 1985] щодо мілководних умов у Чор-
ному морі можна віднести і до палеоцен-
середньоеоценового часу. Тоді це повніс-
тю збігається із нашими реконструкціями.

Висновок про існування від крейди до 
пліоцену відносно неглибокого басейну з 
максимальною глибиною не більше пер-
ших сотень метрів, а не 2 км і більше, по-
яснює деякі ключові протиріччя існуючих 
геодинамічних моделей, що базуються на 
визнанні існування глибоководних (суб)-
океанічних басейнів в Чорному морі та 
драматичних (до 2  км і більше) коротко-
часних падінь рівня моря в пізньому ео-
цені [Tari et al., 2014; Krezsek et al., 2016] 
та/або пізньому міоцені [Ross, 1978; Hsü, 
Giovanoli, 1979; Vasiliev et al., 2015], з палео-
географічними реконструкціями, що свід-
чать про максимальні падіння рівня Чор-
ного моря не більше як на кілька сотень 
метрів лише в пізньому міоцені [Finetti 
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et al., 1988; Görür, 1988; Okay et al., 1994; 
Robinson et al., 1996; Spadini et al., 1996; Tari 
et al, 2015; Popov et al., 2019].

Наприклад, у публікаціях [Tari et al., 
2014; Krezsek et al., 2016] на підставі сей-
смічних і бурових даних із румунської ак-
ваторії та інших геологічних спостережень 
з болгарського й турецького секторів Чор-
ного моря наведено доводи стосовно ве-
личезного пізньоеоценового падіння рівня 
моря на 2—3 км. Проте згадані автори ви-
ходять із припущення про існування до цієї 
події морського басейну з глибиною понад 
2 км. Водночас, якщо допустити існування 
відносно мілководного допізньоеоценово-
го басейну та врахувати вплив еоценового 
стиснення, що викликало складчасті про-
цеси та піднімання значної території Чор-
ного моря, як це сталося в українському 
секторі і частині румунської акваторії (див. 
рис. 10, б), то всі геолого-геофізичні спос
тереження, наведені в публікаціях [Tari et 
al., 2014; Krezsek et al., 2016], можна легко 
пояснити без гіпотези про драматичне па-
діння рівня моря більш як на 2 км і фор-
мування на земній поверхні величезної 
депресії, не заповненої водою.

Те саме стосується і точки зору стосовно 
високоамплітудного (на 1300—1700 м) па- 
діння рівня моря в пізньому міоцені [Hsü, 
Giovanoli, 1979; Robinson et al., 1996; Mun
teanu et al., 2011]. Одне з таких драматич-
них падінь могло статися на початку піз-
нього міоцену в херсонський час [Vasiliev 
et al., 2015; Popov et al., 2019], а друге відбу-
лось наприкінці пізнього міоцену одночас-
но з месинською соляною кризою в Серед-
земноморському регіоні (див., наприклад 
[Hsü, Giovanoli, 1979; Vasiliev et al., 2015]). 
Ця думка спирається насамперед на вияв-
лення дуже мілководних відкладів у верх-
ньоміоценовому розрізі у свердловинах 
DSDP 380A та 381, пробурених відповідно 
за глибини моря 2107 та 1728 м [Ross, 1978] 
у південній частині ЗЧБ (див. рис. 1). Це за-
свідчує, що глибина Чорного моря принай-
мні під час пізнього міоценового падіння 
рівня моря була дуже малою. Однак згідно 
із сучасними тектонічними й палеогеогра-
фічними реконструкціями, зниження рів-

ня моря в пізньому міоцені не перевищува-
ло кількох сотень метрів [Finetti et al., 1988; 
Görür, 1988; Okay et al., 1994; Robinson et 
al., 1996; Spadini et al., 1996; Tari et al., 2015; 
Popov et al., 2019]. Відповідно, ці перепади 
рівня моря не могли радикально змінити 
глибоководну седиментацію на мілковод-
ну, якщо до вказаних подій глибина моря 
значно перевищувала амплітуду цих пе-
репадів. Проте якщо взяти до уваги наші 
результати щодо палеобатиметрії Чорного 
моря протягом його геологічної еволюції, 
то результати буріння свердловин DSDP 
380A та 381 можна пояснити відносно 
невеликим падінням рівня моря, яке уз
годжуватиметься з результатами палеоге-
ографічних реконструкцій останніх років.

Висновки. 1. У процесі узагальнення ре-
зультатів інтерпретації регіональних сейс- 
мічних профілів МСГТ із залученням інших 
геолого-геофізичних даних та чисельного 
моделювання отримано нові дані щодо гео-
логічної історії українського сектора Чор-
ного моря під час (а) активного розтягнен
ня земної кори на рифтовому етапі (альб 
—сеноман), (б) доінверсійної фази пасивно
го термічного (пострифтового) занурення 
(турон—маастрихт і палеоцен—середній 
еоцен), (в) компресії Чорноморського ре-
гіону наприкінці середнього еоцену та (г) 
поновлення пострифтового занурення на 
фоні короткочасних фаз стиснення (пізній 
еоцен—початок раннього міоцену).

2. Крейдовий рифтогенез стався одно-
часно на всій акваторії українського сек-
тора Чорного моря і, очевидно, в Криму, 
й утворив три протяжні рифтові басейни, 
кожен із яких складався із системи грабе-
нів і напівграбенів, відокремлених один від 
одного та своїх бортів рифтовими скидами 
з вертикальною амплітудою до 2—3 км й 
більше. Один із субширотних рифтових ба-
сейнів (Каркінітсько-Губкінський) займав 
сучасні Каркінітський прогин, Крилівсько-
Зміїну зону підняттів, вал Губкіна та Сулин-
ську депресію на Одеському шельфі. Дру-
гий субширотний басейн включав сучасні 
підняття Тетяєва, прогин Сорокіна, під-
водне продовження кримських складок і, 
очевидно, Кримські гори. Третій рифтовий 
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басейн простягався з північного заходу на 
південний схід та охоплював Евксинський 
грабен, вал Андрусова, СЧБ і вал Шатсько-
го. Найбільша глибина залягання підошви 
крейдового рифтового комплексу спосте-
рігається в центральній частині ЗЧБ, де 
вона становить 15,5—16,5  км (12,0  с), а в 
СЧБ — 12,5—13,5 км (~10,0 c).

3.  Інтенсивність крейдового рифтоге-
незу у Чорному морі була недостатньою 
для розпаду континентальної літосфери 
та формування океанічної кори або на-
віть повної «океанізації» континентальної 
літосфери. Отже, земна кора і літосфера, 
що підстилають ЗЧБ і СЧБ, за своєю при-
родою є континентальними. До початку 
компресійних деформацій у пізньому ео-
цені архітектура Чорноморського басейну, 
зокрема утворення стоншеної земної кори 
під глибоководною частиною Чорного мо
ря, могло бути кумулятивним ефектом 
кількох фаз розтягнення, що відбулися 
починаючи з пізнього палеозою або протя
гом мезозою, та ізостатичного відгуку на 
ці фази рифтогенезу.

4.  Осадонагромадження під час допіз-
ньоеоценової пострифтової фази відбува-
лося у спокійних морських умовах на всій 
території досліджень без будь-яких ознак 
впливу активних тектонічних процесів. 
Турон-маастрихтській комплекс пізньої 
крейди та палеоцен-середньоеоценовий 
комплекс сформувалися на всій північній 
частині Чорного моря та на Кримському 
півострові, крім деяких ділянок на бортах 
рифтових басейнів (наприклад, Каламіт-
ський вал, Крайовий уступ). Ці два по-
стрифтові комплекси були частково, а на 
значній території мілководного шельфу, 
континентального схилу та східної части-
ни Чорного моря, навіть повністю розмиті 
внаслідок постседиментаційного підніман-
ня осадових порід на земну поверхню під 
час фаз кайнозойського стиснення. Там, 
де породи збереглися від розмиву, їхні сей-
смічні характеристики й товщини дуже 
подібні, що свідчить про подібність умов 
осадонагромадження як на мілководному 
шельфі, так і в сучасній глибоководній час-
тині Чорного моря.

5. Тектонічно спокійне пострифтове за-
нурення північної частини Чорного моря в 
кайнозої було перервано кількома актив-
ними фазами деформацій, спричинених 
регіональним стисненням. Найінтенсив-
ніші складчасті та розривні деформації 
відбулися наприкінці середнього еоцену 
та в пізньому міоцені. Еоценова компре-
сія спричинила сильні деформації осадо-
вого чохла, викликала часткову та повну 
інверсію більшості рифтових розломів і 
утворила величезний складчастий суходіл 
на північному шельфі і в сучасній глибоко-
водній частині моря. 

6. На місці крейдових рифтових струк-
тур, перекритих крейдово-середньоеоце
новими пострифтовими породами, під дією 
еоценового стиснення сформувалися вали 
Андрусова та Шатського, що стали про-
тяжними та широкими складками, висота 
яких стосовно поверхні моря могла сягати 
від 3 до 4 км, а можливо, й більше.

7.  Деформація осадового наповнення 
Евксинського грабену і піднімання цього 
грабену уздовж корових розломів, що об
межують його, привели до формування ви
сокоамплітудного валу, який простягався 
уздовж сучасного континентального схилу. 
Більшість осадового чохла Евксинського 
грабену було еродовано перед його повним 
зануренням під рівень моря в пізньому міо
цені, а частково навіть у голоцені.

8.  Еоценовий суходіл займав широку 
зону Одеського шельфу і Кримського пів-
острова, а в сучасній глибоководній час-
тині Чорного моря він охоплював район 
Евксинського грабену, морського продов
ження кримських складок, прогину Соро-
кіна, підняття Тетяєва, вали Андрусова та 
Шатського і більшу частину СЧБ. Цей су-
ходіл був важливим джерелом осадового 
матеріалу в навколишні морські басейни 
до кінця раннього міоцену, коли він майже 
весь занурився під воду.

9.  Спрощені палеогеографічні рекон-
струкції свідчать про те, що через еоцено-
ву інверсію Чорне море суттєво скороти-
ло свої розміри. При цьому в його межах 
утворилися три не пов’язані між собою 
морські басейни, між якими сформувався 
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великий масив суші. ЗЧБ і СЧБ були відо-
кремлені один від одного валами Андрусо-
ва та Архангельського, а на півдні — склад-
частим поясом Понтід. Морський басейн у 
північній частині Одеського шельфу був, 
очевидно, пов’язаний із морськими басей-
нами Передкарпаття та Передкавказзя і, 
ймовірно, з еоценовими прогинами Соро-
кіна і Туапсинського.

Первинний ареал поширення верх
ньоеоцен-середньоміоценових комплек-
сів значно зменшився в пізньому міоцені 
внаслідок сильних деформацій, зумов-
лених наступними фазами стиснення та 
значними флуктуаціями рівня моря. Ці 
процеси привели відповідно до частково-
го або повного розмиву цих товщ у зонах 
інтенсивного формування складок і в ме
жах новоутворених ділянок суходолу.

11.  Отримані результати ставлять під 
сумнів погляди щодо існування глибоко-
водного середовища в Чорному морі про-
тягом його геологічної історії. Тільки під 
час рифтогенезу більш глибоководними 
ділянками (до 1  км і, можливо, більше) 
могли бути лише найбільш занурені час-
тини (напів)грабенів, які формувалися в 
межах трьох великих рифтових басейнів. 
Сучасна глибоководна частина Чорного 
моря була відносно мілководним басей-
ном протягом пострифтової фази еволю-
ції з пізньої крейди до пліоцену або навіть 
плейстоцену. Глибина цього басейну ледь 
перевищувала кілька сотень метрів. Лише 

після пліоцену глибина товщі води швидко 
зросла — понад 2 км.

12. Згідно з отриманими результатами, 
сучасні палеотектонічні реконструкції ЗЧБ 
і СЧБ, що ґрунтуються на припущеннях 
про спредінг морського дна у цих басей-
нах та/або різний час їхнього утворення, є 
помилковими. Із цього також випливає, що 
загальний погляд на задугові басейни як на 
малі океанічні басейни, що підстилають-
ся новоствореною океанічною літосфе-
рою та еволюціонують з океаноподібною 
глибиною товщі води, не є універсально 
застосовними. Нові результати багато в 
чому суперечать сучасним уявленням про 
геологічну природу валу Адрусова, піднят-
тя Шатського (разом з валом Тетяєва) та 
інших структурно-тектонічних елементів 
Чорного моря. Це потребує подальших 
досліджень щодо уточнення та перегляду 
геодинамічних моделей всього Чорномор-
ського регіону.
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History of the geological development of the Ukrainian 
sector of the Black Sea from the middle Early Cretaceous  

to the beginning of the Late Miocene

S. Stovba1,2, R. Stephenson3, A. Tyshchenko4,5, P. Fenota5, 
D. Vengrovych1, S. Mazur2, 2023

1S.I. Subbotin Institute of Geophysics of the National Academy 
of Sciences of Ukraine, Kiev, Ukraine

2Institute of Geological Sciences, Polish Academy of Sciences, Krakow, Poland
3School of Geosciences, University of Aberdeen, Scotland

4Institute of Geology, Taras Shevchenko National University, Kyiv, Ukraine
5JSC Ukrgasvydobuvannya, Kyiv, Ukraine

Regional seismic investigations have made it possible to obtain new knowledge on 
the geological history of the Ukrainian sector of the Black Sea during rifting from Albian 
to Cenomanian, post-rift subsidence (TuronianMaastrichtian and PaleoceneMiddle 
Eocene), tectonic compression at the end of the middle Eocene and post-rift subsidence 
interrupted by a series of short-lived, compressional events (late Eocene  the begin-
ning of the Early Miocene). Rifting occurred simultaneously in the entire area of study 
and formed three long rift basins, each of which consisted of a system of (half)grabens, 
separated from each other and their margins by faults with amplitudes of up to3 km. The 
intensity of Cretaceous rifting was significantly less than would be required to produce 
continental lithosphere break-up and oceanic crust formation, or through-going «oceanisa-
tion» of continental lithosphere. Sedimentation during the pre-Late Eocene post-rift phase 
took place in relatively shallow marine conditions. Eocene compression caused a strong 
deformation of the sedimentary cover, partial and complete inversion of rift faults and 
the formation of three largely separate sea basins, between which a large landmass arose. 
The primary area of deposition of sedimentary sequences was significantly reduced due 
to strong deformations caused by compressional phases in the Late Miocene. That which 
is now the deep Black Sea was a relatively shallow basin until the beginning or even the 
end of the Pleistocene. Only thereafter did the water depth increase rapidly to more than 
2 km. Research results indicate that modern tectonic reconstructions of the Western Black 
Sea and Eastern Black Sea basins, which are based on assumptions about the formation 
of the (sub)oceanic crust in these basins and/or different times of their formation, look 
unreliable. It also follows that any view of back-arc basins as small oceanic basins is not 
universally applicable.

Key words: Black Sea, Odesa Shelf, Eastern Black Sea Basin, Western Black Sea Basin, 
Andrusov High, tectonic evolution, inverted rift structures, riftogenesis, compression, 
Mesozoic, Cenozoic, seismic interpretation.
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