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1 Wstęp 
 

Północno zachodni Szelf Australii (NWSA), zajmujący szelfowe i marginalne obszary 

basenowe, stanowiące NW część australijskiego wybrzeża, jest obszarem o jednym  

z największych na świece potencjale gazowym, z lokalnie występującymi złożami ropy 

naftowej (Purcell & Purcell, 1988).  

NWSA jest powstałą w wyniku ryftowania, pasywną krawędzią kontynentu, w obrębie 

której zdeponowana została permo-triasowa, preryftowa sukcesja osadów intrakratonicznych, 

z występującymi ponad nią, synryftowymi osadami jurajsko-dolnokredowymi i postryftową 

sekwencją kredowo-kenozoiczną. Ryfting w rejonie omawianego obszaru był związany  

z rozpadem Pangei, a wydarzenia, które dały początek obecnemu kształtowi NWSA, miały 

miejsce od jury do wczesnej kredy (Baillie et al., 1994). W wyniku rozpoczętego  

w cenomanie spredingu pomiędzy południową częścią kratonu australijskiego a Antarktydą, 

dryfująca na N płyta australijska zderzyła się z płytą eurazjatycką we wczesnym miocenie 

(Dore & Stewart, 2002). Wynikiem tej kolizji była subdukcja płyty australijskiej wzdłuż łuku 

wyspowego Banda oraz akrecja rejonu Morza Timor około 2.5 ma. Neogeńska kolizja płyt 

spowodowała reaktywację mioceńskich uskoków na obszarze całego NWSA (Keep et al., 

2002).  

Uskoki wieku mioceńskiego odgrywają ważną rolę w mezozoicznym systemie 

naftowym NWSA. Przeważającą większość pułapek węglowodorów w obrębie szelfu, 

stanowią pułapki strukturalne, kontrolowane przez uskoki mioceńskie. Zasadniczy wpływ na 

zachowanie szczelności tych pułapek miała neogeńska reaktywacja uskoków.  

 

Jednym z czterech olbrzymich basenów sedymentacyjnych, wchodzących w skład 

NWSA, jest zlokalizowany w N części szelfu australijskiego basen Bonaparte. Basen 

Bonaparte zbudowany jest z licznych rowów i obszarów platformowych. W jego obrębie 

kenozoiczny system uskoków, powstały w wyniku kolizji neogeńskiej, występuje ponad 

starszymi strukturami mezozoicznymi, lecz nie jest do nich równoległy. Wzajemne relacje 

obydwu systemów uskoków, mają istotne implikacje dla zachowania integralności 

mioceńskich pułapek strukturalnych w tym rejonie. Pomimo, iż basen Bonaparte jest częścią 

jednej z największych na świecie prowincji gazonośnych, ekonomiczny sukces 

eksploatacyjny w jego obrębie był do tej pory niewielki (29%) (Ambrose, 2004). Istotnym 

problemem w omawianym rejonie jest wyciek węglowodorów z naruszonych w neogenie 



 2

pułapek strukturalnych. Wskazuje to na potrzebę bardziej zaawansowanych analiz 

strukturalnych, niezbędnych w celu ograniczenia ryzyka eksploatacyjnego, uwzględniających 

opracowanie modeli ewolucji tektonicznej, biorących pod uwagę skomplikowane, 

przestrzenne relacje pomiędzy uskokami.  

 

Celem niniejszej pracy jest rekonstrukcja ewolucji tektonicznej północnej części 

basenu Bonaparte, na podstawie strukturalnej interpretacji zdjęcia sejsmicznego 3D – Zoca-2. 

Przeprowadzona analiza strukturalna danych sejsmicznych 3D została uzupełniona o analizę 

atrybutów sejsmicznych, syntetyczne modelowania sejsmiczne oraz informację pochodzącą  

z położonego na S od zdjęcia Zoca-2, otworu wiertniczego Thornton-1. Wynikiem analizy 

jest model ewolucji tektonicznej obszaru badań, uwzględniający trójwymiarową geometrię 

uskoków, charakter interakcji pomiędzy uskokami, ich rozprzestrzenienie oraz czas ich 

powstania. W pracy podjęto także próbę scharakteryzowania mechanizmu powstawania 

rozpoznanych zespołów uskoków oraz identyfikacji reżimu naprężeń, w którym zespoły te 

powstały. Szczególną uwagę zwrócono na charakter interakcji pomiędzy uskokami 

mioceńskimi, a powstałymi w wyniku ich reaktywacji uskokami neogeńskimi. Strefy tej 

interakcji stanowią bowiem w N części basenu Bonaparte miejsca potencjalnej akumulacji 

węglowodorów.  
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2 Budowa geologiczna obszaru na podstawie szczegółowego 
studium literaturowego 
 
Charakter deformacji w obrębie NW Szelfu Australii jest wynikiem procesów tektonicznych, 

jakie miały miejsce od paleozoiku do czwartorzędu. W niniejszym rozdziale 

scharakteryzowano najważniejsze z tych procesów, które miały decydujący wpływ na 

charakter struktur obserwowanych w obrębie basenu Bonaparte.  

 

2.1 Ewolucja NW Szelfu Australii jako pasywnej krawędzi kontynentu  
w świetle tektoniki płyt 
 
Północno zachodni Szelf Australii (North West Shelf of Australia – NWSA) jest terminem 

geograficznym, który odnosi się do szelfowych i marginalnych obszarów basenowych, 

stanowiących brzeżną część północno-zachodniego wybrzeża Australii (Purcell & Purcell, 

1988). W jego obrębie znajdują się cztery wielkie baseny sedymentacyjne (Northern 

Carnarvon, Roebuck, Browse i Bonaparte – Fig. 2.1). Baseny te, zbudowane z licznych  

sub-basenów i obszarów platformowych, wspólnie tworzą olbrzymi super-basen 

zachodnioaustralijski (WASB – Westralian Superbasin). Baseny wchodzące w skład WASB 

różnią się między sobą inwentarzem stratygraficznym i stylem deformacji tektonicznych.  

W niniejszym rozdziale skupiono się na przedstawieniu ewolucji geologicznej NWSA  

w szerszym, regionalnym aspekcie. Szczegółowa charakterystyka tektono-stratygraficzna 

została ograniczona do basenu Bonaparte i przedstawiona w rozdziale 2.3. 
 

 
Fig. 2.1 Baseny sedymentacyjne NW Szelfu Australii (Kopsen, 2002). 
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Cały NWSA jest obszarem o jednym z największych na świece potencjale gazowym, 

 z ropą naftową pojawiającą się w mniejszych ilościach w miejscach zwanych „sweet points”. 

Dominację gazu w systemie naftowym NWSA przypisuje się istniejącemu przez pewien czas 

w historii ewolucji basenu silnemu wpływowi sedymentacji morskiej, podczas której zostały 

osadzone skały macierzyste o potencjale gazotwórczym (Longley, 2004).  

Ewolucja geologiczna NW Szelfu została szczegółowo scharakteryzowana  

w materiałach trzech sympozjów Petroleum Exploration Society of Australia, edytowanych 

przez Purcell & Purcell (1988, 1994, 1998). Poniższy opis geologii NWSA opiera się głównie 

na tych publikacjach.  

 

NWSA jest pasywną krawędzią kontynentu powstałą w wyniku ryftowania z permo-

triasową, preryftową sukcesją osadów intrakratonicznych, nad którą występują syn-  

i postryftowe osady jurajsko-kenozoiczne (Longley, 2004).  

NW Szelf Australii poddany był kilku fazom ryftowania, związanego z rozpadem 

kontynentalnym. Fazy te charakteryzowała zmiana lokalizacji ryftu, kilkakrotne wstrzymanie 

procesu ryftowania oraz zmiany orientacji wektora naprężeń. Najwcześniejszy okres ekstensji 

rozpoczął się w kambrze i związany jest z oddzieleniem się Australii od chińskich bloków 

kontynentalnych, co doprowadziło do otwarcia Oceanu Paleo-Tetydy (Baillie et al., 1994, 

Baillie et al., 2004). Najstarsze struktury pochodzące z tego okresu mają rozciągłość NW-SE. 

Na większości powierzchni NW Szelfu Australii osady tego wieku są głęboko pogrzebane 

lub nieobecne w profilu stratygraficznym (Longley et al., 2002).  

Pierwszy okres ekstensji zakończył się w ordowiku. Druga, wzmożona faza ekstensji 

miała podobny kierunek i trwała od dewonu do wczesnego karbonu. Dewońska ekstensja 

związana była prawdopodobnie z relatywnie szybkim południowym dryftem płyty 

australijskiej. Po dewońskim epizodzie ekstensyjnym miała miejsce rotacja pola naprężeń  

i otwarcie oceanu Neo-Tetydy, co koresponduje z jednoczesną zmianą kierunku dryftu płyty 

australijskiej z południowego na północny (Borel & Stampfli, 2002). 

 

2.1.1 Rozpad Pangei 

Rekonstrukcja geologicznej ewolucji NWSA jest możliwa (z pewnym przybliżeniem) od 

paleozoiku. Jednak największy wpływ na styl deformacji tektonicznych omawianego obszaru 

wywarła wzajemna interakcja płyt i związane z nią wydarzenia tektoniczne jakie miały 

miejsce po rozpadzie Pangei. 
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Według Baillie et al. (2004) w obrębie NW Szelfu Australii wyróżnić można trzy 

główne stadia ewolucji tektonicznej związane z rozpadem Pangei: 

1) Stadium preryftowe – trwające od permu do późnego triasu. Dla tego stadium 

charakterystyczna jest sedymentacja płytkomorska oraz rzeczno-deltowa w obrębie 

relatywnie stabilnej platformy. 

2) Stadium synfyftowe – trwające od późnego triasu do środkowej jury/wczesnej kredy. 

Jest to stadium rozpadu kontynentalnego, w którym miało miejsce silne uskokowanie  

o charakterze blokowym, wyniesienie całego obszaru, a następnie jego silna erozja. 

3) Stadium postryftowe – trwające od środkowej jury/wczesnej kredy. W kredzie poziom 

morza zaczął się podnosić i nastąpiła sedymentacja w warunkach otwartego morza. 

Trzeciorzędowa sukcesja osadowa zdominowana jest przez osady węglanowe. 

 

Pangea powstała w wyniku kolizji Laurazji, Gondwany oraz innych bloków 

kontynentalnych w karbonie. Współczesny NW Szelf Australijski stanowił zewnętrzną część 

tego superkontynentu, na granicy pomiędzy kratonem Australii i głównym basenem 

oceanicznym w tym czasie – Paleo-Tetydą.  

Ewolucja NW Szelfu jest związana z odłączeniem się od superkontynentu, kontynentu 

kimeryjskiego (Cimmerian Continent), złożonego z kilku kontynentalnych bloków i jego 

dryfcie w kierunku NW (Fig. 2.2a). Miało to miejsce w późnym permie i zapoczątkowało 

otwieranie się oceanu Neo-Tetydy. Wraz z sukcesywnym otwieraniem się Neo-Tetydy, 

kontynent kimeryjski dryfował w kierunku NW i został przyłączony do południowej granicy 

płyty euroazjatyckiej w późnym triasie (Dore & Stewart, 2002). 

Wydarzenia związane z rozpadem Pangei, które dały początek obecnemu kształtowi 

NW Szelfu Australii miały miejsce od jury do wczesnej kredy (Baillie et al., 1994). Pierwsza 

faza ektensji o kierunku NW-SE trwała od górnego triasu do środkowej jury, a jej kulminacją 

była regionalna peneplenizacja w keloweju, a następnie oderwanie się terranu Argoland-

Burma od północnych krawędzi basenów Browse i Bonaparte w oksfordzie (Fig. 2.2b). 

Wtedy powstała równina abisalna Argo (Argo Abyssal Plane) i NW dryft terranu Argoland-

Burma. Rozpad kontynentalny, jaki nastąpił w jurze wzdłuż równiny abisalnej Argo, 

spowodował wtargnięcie na obszar brzeżnych basenów kontynentalnych sedymentacji  

o charakterze głębokomorskim (Baillie et al., 1994). Terran Arogoland-Burma został 

przyłączony do wschodniej granicy Himalajów, zajmując pozycję obecnej Tajlandii. Czas tej 

amalgamacji szacuje się na podstawie anomalii magnetycznych na schyłek kredy (Heine, et 

al. 2002).  
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Fig. 2.2 Pozycja płyt kontynentalnych w rejonie NWSA w permo-triasie (a) i środkowej jurze (b). WB 
– basen Westralian, ESB – sub-basen Exmouth, VSB – sub-basen Vulcan (Dore & Stewart, 2002).  
 

Kolejna istotna faza rozpadu kontynentalnego przypada na wczesny walanżyn, kiedy 

to ryftowaniu zostały poddane obszary położone na zachód od basenu Browse, łącznie  

z basenem Carnarvon (Fig. 2.3a). W basenie Bonaparte ryftowanie związane z rozpadem 

kontynentalnym i powstaniem skorupy oceanicznej zakończyło się w infrawalanżynie. 

Ryftowanie w obrębie NWSA było zatem procesem diachronicznym, który rozpoczął się 

najwcześniej i jednocześnie najwcześniej zakończył w północno wschodniej części szelfu, 

postępując w kierunku WS. W czasie ryftowania obszarów położonych na W od basenu 

Browse, Indie (Greater India) zaczęły odłączać się od Australii (M{ller et al., 1998). Indie 

dryfowały w kierunku NW, aż do cenomanu, kiedy to rozpoczęła się istotna reorganizacja 

płyt. Nastąpiła wówczas częściowa subdukcja grzbietu Neo-Tetydy (M{ller et al., 1998) oraz 

rozpoczął się spreding pomiędzy południową częścią kratonu australijskiego i Antarktydą, 

czego rezultatem było gwałtowne przyspieszenie północnego dryftu Indii (19 cm/rok). 

Dryfujące Indie zderzyły się z południową krawędzią płyty eurazjatyckiej (Fig. 2.3b), co 

doprowadziło do powstania Himalajów (70 ma) i późniejszego wygaśnięcia subdukcji 

pomiędzy Indiami i Eurazją. Zadokowanie Indii 42 mln lat temu spowodowało dalszą 

reorganizację płyt oraz przyspieszenie północnego dryfru Australii (Dore & Stewart, 2002). 
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Ruch ten doprowadził w efekcie do kontaktu płyty australijskiej z płytą eurazjatycką we 

wczesnym miocenie (25 ma) (Fig. 2.3c). Kolizja tych dwóch płyt spowodowała lewoskrętną 

rotację płyty australijskiej, jej subdukcję wzdłuż łuku wyspowego Banda (Banda Arc) oraz 

akrecję rejonu Morza Timor do płyty australijskiej około 2.5 ma (Richardson & Blundell, 

1996).  

 
Fig. 2.3 Pozycja płyt kontynentalnych w rejonie NWSA w dolnej kredzie (a), paleocenie (b)  
i oligocenie-miocenie (c). ESB – sub-basen Exmouth, SCB – południowy basen Carnarvon Basin, 
NER – rów Ninetyeast, R – prowincja Rajmahal, KP – Plateau Kerguelen, SEIR – grzbiet 
południowo-wschodnio-indyjski, CIR – grzbiet środkowoindyjski, BR – grzbiet Broken, NP – Plateau 
Naturaliste. (Dore & Stewart, 2002).  
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2.1.2 Model ryftowania i historia ekstensji 

NW Szelf Australii jest zdominowany przez systemy uskoków ekstensyjnych o orientacji  

NE-SW, które w dużej mierze są subrównoległe do krawędzi kontynentalnej oraz do 

liniowych anomalii magnetycznych w basenie oceanicznym. W sensie ogólnym, kierunek 

wektora ekstensji był jednocześnie kierunkiem wektora dryftu płyt w procesie ich separacji. 

W obrębie NWSA, zwłaszcza w jego południowej części, bliższej krawędzi 

kontynentalnej, oprócz uskoków o orientacji NE-SW występują również starsze uskoki 

ekstensyjne o rozciągłości NW-SE. Uskoki o trendzie NW-SE formowały się podczas dwóch 

wspomnianych wyżej faz ekstensji w paleozoiku. Rotacja wektora ekstensji z NE-SW do 

NW-SE pomiędzy późnym karbonem a wczesnym permem była fundamentalnym zdarzeniem 

w rozwoju NW Szelfu Australii (Smith et al., 1999) 

Przed rozpadem kontynentalnym Pangei region współczesnego NW Szelfu Australii 

był rozległym intrakratonicznym basenem połączonym z otwartym morzem. Osady triasu  

w tym obszarze obejmują morskie iłowce, przechodzące w górę profilu stratygraficznego  

w rzeczno-deltowe osady jurajskie. Wydarzenia tektoniczne, które miały związek z rozpadem 

kontynentalnym miały wpływ na przewagę sedymentacji o charakterze morskim, szczególnie 

w okresie jurajskim, kiedy to system ryftowy osiągnął maksymalny relief batymetryczny. 

Takie warunki sprzyjały osadzeniu się w tym czasie (szczególnie od środkowej do późnej 

jury) iłowców bogatych w materię organiczną (Jurassic Dingo Shales), będących jedną  

z najważniejszych skał macierzystych dla całego NW Szelfu Australii. Następnie system 

ryftowy był sukcesywnie wypełniany przez głęboko- i płytkomorskie osady silikoklastyczne 

oraz osady rzeczno-deltowe, aż do momentu wygaśnięcia procesu ryftowania we wczesnej 

kredzie (Kopsen, 2002).  

Faza dryftu kontynentu rozpoczęła się w walanżynie; towarzyszyła jej termalna 

subsydencja basenu i przyspieszenie przyrostu skorupy oceanicznej. Okres ten 

charakteryzował się obniżoną aktywnością tektoniczną oraz zastąpieniem szelfowej 

i głębokomorskiej sedymentacji silikoklastycznej w kredzie przez sedymentację węglanową 

(rampa węglanowa) w trzeciorzędzie.  

Obecnie NWSA jest współczesną tropikalną rampą węglanową (Collins, 2002), 

zbudowaną z kredowo-trzeciorzędowej sukcesji skał węglanowych, pod którą występują 

klastyczne skały zbiornikowe. System raf koralowych (zarówno raf przybrzeżnych jak  

i izolowanych atoli) rozwijał się z przerwami od późnego trzeciorzędu do dziś. Dane 

sejsmiczne pokazują, że duży wpływ na rozwój raf miała późno-czwartorzędowa subsydencja 

(Collins, 2002). 
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Powstanie skorupy oceanicznej zainicjowane zostało na zachód od obecnej krawędzi 

kontynentu, kiedy to w późnej jurze nastąpiło osłabnięcie ryftowania. Większość skorupy 

oceanicznej została pochłonięta w strefie subdukcji w kolejnych fazach ewolucji basenu. 

Obecnie skorupa oceaniczna występuje w NW części omawianego rejonu. W NE części 

NWSA (basen Bonaparte i Browse) dominuje kontynentalny i przejściowy typ skorupy, której 

miąższość na podstawie badań OBS (Ocean-Bottom Seismograph) oszacowano na  

12-38 km – miąższość skorupy zmniejsza się w kierunku morza (Goncharov, 2004).  

Cały obszar NWSA charakteryzuje się silną segmentacją, spowodowaną obecnością 

licznych uskoków transformacyjnych (Dadlez & Jaroszewski, 1994) o orientacji NW-SE, 

spośród których największe wydają się być te, które kontrolowane są przez niejednorodności 

podłoża (Dore & Stewart, 2002). Regionalne uskoki transformacyjne widoczne są na mapach 

grawimetrycznych i magnetycznych (Dore & Stewart, 2002). Prawdopodobny jest także fakt,  

że uskoki transformacyjne mogą tworzyć się w wyniku reakcji na akomodację przemieszczeń 

pomiędzy sąsiadującymi segmentami ryftu, bez względu na brak lub obecność 

homogenicznego podłoża (Morley et al., 1990). Współczesne prace nad innymi ekstensyjnymi 

terranami (Cartwright, 1992) wydają się jednak potwierdzać, że lokalizacja uskoków 

transformacyjych kontrolowana jest w dużym stopniu przez niejednorodności podłoża.  

 

2.1.3 Inwersja 

Inwersja jest częstym zjawiskiem w przypadku pasywnych krawędzi kontynentów, gdzie po 

rozpadzie kontynentalnym dominujący reżim tektoniczny zmienia się z ekstensyjnego  

na kompresyjny (Dewey, 1989).  

W rejonie NWSA rozpoznano kilka post-permskich wydarzeń inwersyjnych. Według 

Symondsa et al. (1998) można wyróżnić co najmniej cztery etapy inwersji: 

1)  Późny trias – wczesna jura; ruchy kompresyjne Fitzroy (Fitzroy Movement)  

2) Późna jura – prawdopodobnie lokalna reakcja na rozpad kontynentalny. 

3) Późna kreda – regionalne wypiętrzenie i reaktywacja uskoków (głównie  

w basenie Carnarvon) – jej przyczyna jest niejasna. 

4) Neogen – regionalna reaktywacja spowodowana kolizją płyty australijskiej  

i eurazjatyckiej. 

 

Spośród wyżej wymienionych epizodów inwersyjnych, tylko ruchy kompresyjne Fitzroy  

i deformacje neogeńskie objęły swym zasięgiem cały basen NW Szelfu.  
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 Aktywność tektoniczna w okresie ruchów kompresyjnych Fitzroy to przede 

wszystkim reaktywacja paleozoicznych uskoków ekstensyjnych, transtensja, transpresja oraz 

powstanie fałdów o rozciągłości NE-SW. Struktury te były kilkakrotnie erodowane  

i peneplenizowane przed depozycją osadów w jurze. Badania w obrębie basenu Browse 

sugerują, że hiatus ten wyznacza zakończenie procesu inwersji i rozpoczęcie ekstensji w jurze 

(Blevin et al., 1998). Z kolei inne źródła (Bradshaw et al., 1988) wskazują na to, że procesy 

inwersji i ekstensji trwały przez pewien czas równocześnie. Przyczyna ruchów Fitzroy jest 

enigmatyczna, zwykle przypisywana wpływowi naprężeń na granicach płyt tektonicznych 

(far-field plate tectonics) – np. zderzeniu się mikrokontynentu kimeryjskiego (Cimmerian 

Continent) z południową krawędzią płyty eurazjatyckiej. Ta kolizja zbiega się w czasie  

z deformacjami Fitzroy na NW Szelfie Australii. Powstaje jednak pytanie jak pole naprężeń 

mogło propagować przez wielki basen oceaniczny, którym w tym czasie była Neo-Tetyda  

z jej aktywną strefą spredingu. Bardziej prawdopodobne wydaje się być założenie,  

że inwersja Fitzroy mogła być spowodowana przez jednoczesną subdukcję i orogenezę we 

wschodniej części kratonu Australii (Baillie et al., 1994). 

 Przejawy ostatniego epizodu inwersyjnego w neogenie odnotowano w obrębie całego 

basenu NW Szelfu Australii. To właśnie inwersja neogeńska miała zasadniczy wpływ, 

zarówno pozytywny jak i negatywny, na zachowanie integralność pułapek strukturalnych na 

szelfie. Z tego właśnie powodu poświęcono jej w literaturze sporo miejsca, a jej skutki są 

wciąż aktualnym tematem wielu dyskusji naukowych.  

 Autorzy większości publikacji dotyczących inwersji w neogenie zgodni są co do jej 

przyczyny, jaką była wczesnomioceńska kolizja północnej krawędzi płyty australijskiej  

z płytą eurazjatycką, na N od Papui Nowej Gwinei, wzdłuż strefy subdukcji (Banda Arc). 

Lewoskrętny ruch na wschodnim krańcu strefy subdukcji w połączeniu z ruchem 

ortogonalnym na jej zachodniej krawędzi spowodował sinistralną rotację płyty australijskiej, 

co z kolei spowodowało rozprzestrzenioną na całym NWSA inwersję i reaktywację 

istniejących wcześniej uskoków (Keep et al., 1998). To pole naprężeń zmieniało się w czasie, 

w miarę postępującej kolizji płyty australijskiej z łukiem wysp Banda. Wiele struktur 

zinterpretowanych jako skutek tej konwergencji wskazuje na kilkakrotną reaktywację NWSA. 

Na zmienny charakter struktur inwersyjnych wpływa odległość od strefy subdukcji oraz 

obecność i charakter starszych struktur.  

Inwersja neogeńska ze względu na swoje istotne znaczenie dla analizowanego obszaru 

została szerzej omówiona w rozdziale poświęconym geologii Morza Timor. 
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2.2 Ewolucja Morza Timor 
 

Morze Timor wraz z przyległymi terenami ma powierzchnię ponad miliona kilometrów 

kwadratowych. Obszar ten zajmują rozległe baseny sedymentacyjne (Browse i Bonaparte) 

posiadające ogromny potencjał gazowo-naftowy.  

 

Proterozoiczna i mezozoiczna ewolucja NW Szelfu Australii (w tym także Morza 

Timor) została scharakteryzowana w poprzednim rozdziale. W niniejszym rozdziale opisano 

bardziej szczegółowo końcową fazę ewolucji NWSA w rejonie Morza Timor, związaną  

z neogeńską kolizją płyty australijskiej z płytą eurazjatycką. Wydarzenie to miało szczególny 

wpływ na styl strukturalny rejonu badań, zatem poświęcono mu nieco więcej uwagi  

i potraktowano jako osobne zagadnienie.  

Kolizja płyty australijskiej z łukiem wysp Banda (około 25 ma) silnie wpłynęła na 

neogeński styl strukturalny w rejonie Morza Timor. Skutkiem kolizji było wygięcie skorupy 

w rejonie Rowu Timorskiego oraz regionalna reaktywacja i inwersja prekambryjsko-

mezozoicznych uskoków (Keep et al., 1998; Shuster et al., 1998). Nadkład osadowy 

doprowadził do fleksuralnego wygięcia się skorupy, z towarzyszącym temu procesowi 

rozwojem zapadliska w rejonie Rowu Timorskiego oraz fleksuralnym wypiętrzeniem 

przyległego szelfu zewnętrznego, wskutek czego górna skorupa znalazła się w ekstensyjnym 

reżimie naprężeń (Chen et al., 2002). 

Większość uskoków odmłodzonych w neogenie zachowała normalny zrzut  

i rozciągłość ENE-WSW do E-W (Chen et al., 2002). Styl neogeńskich deformacji jest 

wyraźnie zależny od odległości od Rowu Timorskiego oraz pozycji w stosunku do wyniesień 

podłoża. Im bliżej strefy kolizji, tym większy jest stopień deformacji trzeciorzędowych 

(wzrasta gęstość sieci uskoków oraz ich zrzut). Uskoki podłoża bardzo często kontrolują 

lokalizację uskoków neogeńskich, zarówno z połączeniami typu soft- (w rejonie Morza 

Timor) jak i hardlink (w basenie Browse) zachowanymi pomiędzy nimi (Keep et al., 2002). 

Pojęcia softlink(age) oraz hardlink(age) używane są w kontekście tym do opisu wzajemnych 

relacji geometrycznych pomiędzy uskokami starszymi, a młodszymi strukturami 

neogeńskimi, obserwowanymi na profilach sejsmicznych. Młodsze uskoki występują 

bezpośrednio nad zakończeniami starszych uskoków, wskazując na bardziej prawdopodobną 

reaktywację wzdłuż stref uskokowych, będących strefami osłabień, a nie wzdłuż płaszczyzn 

uskokowych sensu stricto.  
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Iłowce i mułowce kredowe i górnojurajskie, jako bardziej podatne sukcesje osadowe, 

stanowią bardzo często powierzchnię, na której wygasają deformacje neogeńskie.  

 

Wyróżniono kilka regionalnych wydarzeń tektonicznych, spowodowanych 

kenozoiczną kolizją płyty australijskiej i eurazjatyckiej, których efekty są szczególnie 

widoczne w rejonie Morza Timor (Keep et al., 2002). Proces deformacji neogeńskich, 

będących rezultatem tych wydarzeń miał zatem charakter pulsacyjny – trzy główne fazy 

deformacji przypadają na: 

 

1) Wczesny miocen (25-23 ma). Deformacje, które zbiegły się w czasie z kolizją 

rejonu Papui Nowej Gwinei z płytą Morza Filipińskiego (Hall, 1996). 

 

2) Późny miocen (11-5.5 ma – najbardziej prawdopodobny wiek 8 mln lat temu). Ta 

faza deformacji nazywana jest w literaturze angielskojęzycznej 8Ma plate-wide 

event. Zbiega się ona w czasie z kolizją pomiędzy mikrokontynentalnymi 

fragmentami Australii i łukiem wyspowym Banda (Richardson & Blundell, 1996) 

oraz główną fazą kompresji w obrębie Papui Nowej Gwinei (Hill & Raza, 1999). 

Niektórzy autorzy (Cullen, 1996) sugerują, że 8 mln lat temu doszło do kolizji 

terranu Finisterre z Papuą Nową Gwineą, co mogło być przyczyną deformacji 

późnomioceńskich w rejonie Morza Timor. Deformacje z tego okresu obecne są w 

obrębie całej płyty indo-australijskiej, a za ich ogólną przyczynę podaje się 

zróżnicowany, aczkolwiek wzajemnie zależny ruch płyt: indo-australijskiej, 

pacyficznej i eurazjatyckiej (Keep et al., 2002). 8Ma event doprowadziło do 

głównej reorganizacji płyt, zmiany kierunku subdukcji na NW od Papui Nowej 

Gwinei oraz zwiększenia stopnia skośnej, sinistralnej konwergencji pomiędzy 

płytą australijską a pacyficzną. W rejonie samego Morza Timor skutki tego 

wydarzenia są znacznie mniej widoczne niż efekt najmłodszych neogeńskich 

deformacji datowanych na 3 mln lat wstecz.  

 

3) Wczesny pliocen – na ten okres przypada reaktywacja o największym zasięgu,  

w wyniku której starsze struktury zostały odmłodzone jako uskoki normalne  

o maksymalnym zrzucie wynoszącym 2500 m (Keep et al., 2002). Wydarzenie to 

zbiegło się w czasie z kolizją płyty australijskiej i eurazjatyckiej w rejonie Morza 

Timor, co spowodowało wyniesienie wyspy Timor i powstanie Rowu 
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Timorskiego. Regionalne sekcje sejsmiczne z rejonu Morza Timor pokazują  

w obrębie Rowu Timorskiego progradującą geometrię osadów górnego miocenu – 

dolnego pliocenu (Keep et al., 2002).  

 

W wyniku interakcji neogeńskich deformacji ze starszymi strukturami doszło do 

odmłodzenia istniejących wcześniej uskoków i powstania w rejonie Morza Timor 

charakterystycznych domen strukturalnych. Przykładem może być wyraźna różnica pomiędzy 

lewoskrętną transtensją, która dominuje w obrębie basenu Bonaparte (Shuster et al., 1998),  

a prawoskrętną transpresją w przyległym basenie Browse (Haston & Farrelly, 1993) (Fig. 

2.4). Granica pomiędzy tymi dwiema domenami strukturalnymi zbiega się z lineamentem  

o orientacji NW-SE, obserwowanym zarówno na mapach batymetrycznych jak i danych 

geofizycznych – grawimetrycznych oraz magnetycznych (Keep, 2002).  

Styl strukturalny Morza Timor zdominowany jest przez sieć uskoków normalnych, 

które powstały w wyniku ekstensji wynikającej z fleksuralnego ugięcia płyty (Patillo  

& Nicholls, 1990; O’Brien et al., 1993; AGSO, 1994) lub postulowanej przez niektórych 

autorów (Nelson et al., 1993; Shuster et al., 1998) reaktywacji ze składową przesuwczą. 

Reaktywacja ta przebiegła w kilku etapach (pulsach). Według innych opracowań (Keep et al., 

2002) dominujące naprężenie zmienia się wraz z odległością od Rowu Timorskiego,  

od fleksuralnej ekstensji do reżimu przesuwczego. 

 

 
Fig. 2.4 Regionalna tektonika płyty indo-australijskiej – główne granice płyt, kierunek i prędkość ich 
ruchu oraz strefy i styl deformacji tektonicznych (Genrich et al., 1996). 
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W rejonie Morza Timor uskoki bardzo często przecinają dno morskie, co świadczy  

o wciąż trwającej aktywności tektonicznej tego obszaru. Równoczesna, współczesna 

konwergencja poruszającej się na NNE płyty australijskiej z dryfującą na zachód płytą 

pacyficzną kontroluje z kolei obecny rozkład naprężeń w obrębie Morza Timor (Hillis, 1998) 

(Fig. 2.4, 2.5).  

Kenozoiczny system uskoków powstały w wyniku kolizji neogeńskiej występuje 

ponad starszymi strukturami mezozoicznymi, ale nie jest do nich równoległy. Wzajemne 

relacje obu systemów uskoków, o skomplikowanym charakterze w obrębie całego basenu 

sedymentacyjnego, mają istotne implikacje dla zachowania integralności pułapek 

strukturalnych w tym rejonie.  
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2.3 Budowa geologiczna i ewolucja basenu Bonaparte 

 
Basen Bonaparte jest szelfowym basenem sedymentacyjnym pokrywajacym okolo  

270 000 km2 pólnocno-zachodniej australijskiej pasywnej krawedzi kontynentu. Ten ogromny 

basen wypelniony jest osadami fanerozoicznymi (morskimi oraz rzecznymi, zarówno 

silikoklastycznymi jak i weglanowymi), których miazszosc siega nawet 15 km.  

 

Basen Bonaparte ma zlozona budowe strukturalna. W jego sklad wchodza liczne 

paleozoiczne i mezozoiczne sub-baseny i obszary platformowe (Fig. 2.6). Wzdluz 

poludniowej granicy, w rejonie platformy Ashmore (Ashmore Platform) oraz sub-basenu 

Vulcan (Vulcan Sub-basin), basen Bonaparte przylega do basenu Browse (Browse Basin). Na 

poludniowym-wschodzie basen graniczy ze stosunkowo niewielkim basenem Money Shoal 

(Money Shoal Basin), natomiast  na wschodzie z basenem Morza Arafura. Pólnocna granice 

basenu Bonaparte stanowi Rów Timorski, gdzie glebokosc dna morskiego siega 3000 m.  

Poludniowa i poludniowo-wschodnia czesc szelfu australijskiego zajmowana jest 

przez polozony w obrebie zatoki Józefa Bonaparte sub-basen Petrel (Petrel Sub-basin),  

o charakterystycznej rozciaglosci NW-SE, odmiennej od reszty jednostek strukturalnych  

w tym rejonie (Gunn, 1988). Sub-basen Petrel powstal w wyniku ryftingu, który mial miejsce 

od póznego dewonu do wczesnego karbonu. Zawiera on sekwencje ewaporatowa o duzej 

miazszosci, z licznymi przejawami tektoniki solnej (diapiry, wysady, etc.), 

charakterystycznymi dla pasywnych krawedzi kontynentalnych (Fig. 2.6).  

W obrebie szelfu sub-basenu Petrel widoczny jest takze ortogonalny do 

paleozoicznego, pózniejszy kierunek ryftowania, które dalo poczatek basenom wchodzacym 

w sklad WASB (Appendix). Mezozoiczny trend strukturalny ma kierunek NE-SW oraz ENE-

WSW. Jest on rezultatem ryftowania oraz ostatecznego rozpadu Pangei w jurze srodkowej 

(O’Brien, 1993). W tym czasie powstal rów Malita (Malita Graben), bedacy glównym 

depocentrum sedymentacyjnym w triasie, lezacy pomiedzy sub-basenem Petrel, a platforma 

Sahul (Sahul Platform). Rów ten zawiera znaczacej miazszosci osady kenozoiczne, kredowe  

i prawdopodobnie górnojurajskie (O’Brien, 1993).  

SE granica platformy Sahul oraz rowu Malita wyznaczone sa przez synkline Sahul  

o rozciaglosci NW-SE. Okres formowania sie synkliny Sahul (Sahul Syncline) jest 

dyskusyjny. Wedlug Bottena i Wulffa (1990) powstala ona w okresie od póznego triasu do 

srodkowej jury, podczas gdy na podstawie innych publikacji (Durrant et al., 1990) mialaby 

ona sie rozwinac jako czesc systemu ryftowego Bonaparte w póznym dewonie.  
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Fig. 2.6 Mapa przedstawiajaca glówne elementy strukturalne basenu Bonaparte (na podstawie Bishop, 
1999). JPDA (Joint Petroleum Development Area) australijsko-indonezyjska administracyjna strefa 
kooperacji (objasnienia w rozdziale 2.3.3). 
 

Glównym centrum depozycyjnym w obrebie basenu Bonaparte w jurze byl sub-basen 

Vulcan, polozony na SW od synkliny Sahul. Basen ten zostal podzielony na szereg intra-

basenowych teras oraz rowów. Jego skrzydlami sa permo-triasowe wyniesione bloki: na 

wschodzie – Wyniesienie Londonderry, a zachodzie platforma Ashmore. Glównymi 

depocentrami w górnej jurze do dolnej kredy w N czesci basenu byly rów Malita i synklina 

Sahul, wraz z przyleglym do niej na zachodzie Rowem Nacar (Nacar Trough) (Cadman  

& Temple, 2004). 
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Rozwój strukturalny 

Basen Bonaparte, lezacy w przewazajacej czesci na terenie wód Timoru, ma zlozona historie 

strukturalna. Fanerozoiczna ewolucja rejonu Morza Timor zostala szeroko opisana przez: 

Veeversa, (1971 and 1988); Gunna, (1988); Patillo’a and Nichollsa, (1990); O’Briena et al., 

(1993); AGSO NW Shelf Study Group, (1994); Bailliego et al., (1994); Whittama et al., 

(1996); O’Briena et al., (1996); Schustera et al., (1998); oraz Kennarda et al., (2002, 2003). 

Procesy tektoniczne jakie zaszly w neogenie i ich implikacje na system naftowy 

zostaly natomiast scharakteryzowane miedzy innymi przez: Bowina et al., (1980); 

Richardsona, (1993); oraz Keep et al., (2002). 

 

Basen Bonaparte przeszedl dwie fazy ekstensji w paleozoiku, kompresje w póznym 

triasie, kolejna ekstensje w erze mezozoicznej oraz reaktywacje w neogenie. Tektoniczna 

ewolucja basenu Bonaparte objela nastepujace etapy: 

1) NE-SW ryfting od póznego dewonu do wczesnego karbonu (podczas którego 

uformowany zostal sub-basen Petrel). 

2) Ekstensja od póznego karbonu do wczesnego permu, której rezultatem bylo powstanie 

struktur o rozciaglosci NE-SW, ortogonalnych do istniejacego trendu strukturalnego. 

W tym okresie rozwinal sie sub-basen Vulcan oraz rów Malita. 

3) Kompresja w póznym triasie (Fitzroy Movement), której efektem bylo wypietrzenie 

oraz erozja Wyniesienia Londonderry, platformy Ashmore oraz Sahul, a takze 

poludniowej krawedzi sub-basenu Petrel . 

4) Ekstensja od póznej jury do wczesnej kredy. W odpowiedzi na mezozoiczna ekstensje, 

sub-basen Vulcan, rów Malita oraz synklina Sahul w okresie jurajskim byly glównymi 

depocentrami sedymentacji. 

5) Progradacja w okresie kredowo-kenozoicznym (wraz z rozpoczeciem termalnej 

subsydencji w kredzie dolnej (walanzyn)) duzej miazszosci pryzmy osadów 

drobnoziarnistych, klastycznych oraz weglanowych wzdluz szelfu basenu Bonaparte. 

6) Regionalna kompresja oraz deformacje zwiazane z kolizja plyty indo-australijskiej  

z poludniowo-wschodnimi mikroplytami azjatyckimi w miocenie, co spowodowalo 

uformowanie sie orogenu Banda, Rowu Timorskiego oraz silne fleksuralne 

zuskokowanie i reaktywacje pólnocnej krawedzi platformy Sahul. 

 

Konsekwencja kolizji plyty indo-australijskiej z plyta euroazjatycka w miocenie oraz 

pliocenie byl: 1) rozwój glównej strefy kolizji tektonicznej – luku wyspowego Banda (Banda 
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Arc), 2) powstanie glebokiego na 2000 – 3000 m Rowu Timorskiego oraz 3) regionalna 

reaktywacja mezozoicznych uskoków, która objela swoim zasiegiem cala zachodnia czesc 

basenu Bonaparte. Rów Timorski jest zatem granica pomiedzy strefa polozona na pólnoc 

orogenu Banda, czyli aktywna, zdeformowana skorupa, o duzej miazszosci, a relatywnie 

niezdeformowanym, stabilnym kratonem australijskim na poludniu. 

 

 Ewolucja tektonostratygraficzna basenu Bonaparte zostala takze szeroko opisana przez 

Whittama et al. (1996) oraz Shustera et al. (1996). Wedlug tych opracowan w rejonie  

sub-basenu Vulcan w okresie jurajskim (kelowej – oksford) dominowala ekstensja o kierunku 

N-S. W rejonie zlóz Laminaria-Corallina oraz Bayu-Undan ta sama faza ekstensyjna 

przypadla na okres przelomu jury górnej i dolnej kredy (tyton – berias). Skutkiem dzialania 

ekstensji o kierunku N-S jest szereg uskoków o dominujacym tredzie W-E. Obecnie w rejonie 

pólnocnej czesci basenu Bonaparte wektor naprezen SHmax (maksymalne naprezenie 

horyzontalne) jest zorientowany diagonalnie (pod katem 300 – 550) w stosunku do struktur 

powstalych w wyniku pólnocno-poludniowej ekstensji.  

 

Stratygrafia  

Regionalna geologia oraz stratygrafia basenu Bonaparte w ciagu ostatniego 50-lecia zostala 

opisana przez wielu autorów. Niniejsza praca bazuje glównie na opisie stratygrafii basenu 

Bonaparte przez Mory’ego, (1991); Laveringa i Ozimica, (1989); Whittama et al., (1996); 

Labutisa et al., (1998); oraz Shustera et al., (1998).  

 

Historia rozwoju basenu sedymentacyjnego jest skomplikowana, a stratygrafia  

w obrebie basenu jest rózna w róznych jego czesciach (Messent et al., 1994) (Fig. 2.7). Osady 

paleozoiczne najstarszego sub-basenu Petrel sa w znacznym stopniu ograniczone do 

ladowych czesci proterozoicznego kratonu australijskiego, podczas gdy mezozoiczne 

 i kenozoiczne sekwencje wystepuja glównie w zewnetrznej czesci basenu Bonaparte 

(Cadman & Temple, 2004) (Fig. 2.7). 

 

Najwczesniejsza sedymentacja w obrebie sub-basenu Petrel rozpoczela sie w kambrze. 

Na sekwencje preryftowa skladaja sie miedzy innymi osady ewaporatowe, których precyzyjny 

wiek (ordowik, sylur badz dewon), powierzchniowe rozprzestrzenienie i ciaglosc nie jest 

pewne. Pózniejsza tektonika solna kontrolowala rozwój licznych strukturalnych  

oraz stratygraficznych pulapek w obrebie sub-basenu.  
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Ryfting sub-basenu Petrel rozpoczal sie w póznym dewonie, kiedy to klastyczne  

oraz weglanowe osady zostaly zdeponowane w plytkomorskim i ladowym srodowisku  

sub-basenu Petrel. Nastepstwem postryftowej subsydencji oraz wyciskania soli byla 

depozycja miazszej sukcesji osadów karbonskich (morskich, rzeczno-deltowych oraz 

lodowcowych). Póznodewonskie do póznokarbonskich sekwencje osadów weglanowych oraz 

klastycznych sa obecnie najistotniejszymi celami poszukiwawczymi w obrebie sub-basenu 

Petrel.  

 

 
Fig. 2.7 Stratygrafia basenu Bonaparte 

 

Póznodewonsko-karbonski system ryftowy zostal (w czasie pózny karbon-wczesny 

perm) ortogonalnie przeciety przez NE-SW ryfting. W tym okresie rozwinal sie rów Malita 

(O’Brien, 1993), a takze w obrebie calego basenu sedymentacyjnego zostala zdeponowana 

sukcesja plytko-morskich przechodzacych do rzeczno-deltowych osadów permo-triasowych, 

zwiekszajacych swoja miazszosc na NW. Kilka waznych zlóz weglowodorów zostalo 
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zlokalizowanych zarówno w permskich utworach sub-basenu Petrel, jak i triasowych, 

rzeczno-deltowych oraz plytko-morskich piaskowcach w poludniowej oraz wschodniej czesci 

sub-basenu Vulcan. 

Póznotriasowe wypietrzenie (Fitzroy Movement) spowodowalo regionalna erozje 

poludniowej czesci sub-basenu Petrel, platformy Ashmore oraz Wyniesienia Londonderry. 

Wtedy to wlasnie w obrebie platformy Sahul oraz glównych depocentrów basenu Bonaparte 

(sub-basenu Vulcan, synkliny Sahul oraz rowu Malita) zostala zdeponowana miazsza sukcesja 

rzecznych oraz rzeczno-deltowych utworów jurajskich – formacja Plover (Plover Fromation). 

W pólnocnej czesci basenu Bonaparte formacja Plover przykryta jest sukcesja osadów 

morskich, wystepujacych w literaturze pod nazwami: formacja Elang (Elang Formation), 

formacja Laminaria (Laminaria Formation), a takze warstwy Montara (Montara beds).  

Formacja Plover nie wystepuje na platformie Ashmore. Wystepuje natomiast  

we wschodnim skrzydle Wyniesienia Londonderry w sekwencji progradacyjnej. Nieobecna 

jest jednak w najwyzszych jego partiach. W rejonie poludniowej oraz wschodniej czesci rowu 

Malita obecna jest formacja Plover, ale z powodu relatywnie plytkiej glebokosci pogrzebania 

nie jest ona uwazana za glówny cel poszukiwawczy (Cadman & Temple, 2004). 

 

W póznej jurze wzroslo tempo subsydencji w glównych rowach, co spowodowalo 

depozycje drobnoziarnistych osadów grupy Flamingo (Flamingo Group). Osady te zostaly 

zdeponowane ponad, wystepujaca na obszarze niemalze calego basenu sedymentacyjnego, 

niezgodnoscia kelowejska (Callovian Breakup Unconformity). Ta srodkowojurajska 

niezgodnosc jest waznym markerem w obrebie calego basenu – jest ona bowiem granica 

pomiedzy megasekwencja pre- i synryftowa  

 

Mezozoiczna ekstensja zakonczyla sie w walanzynie, kiedy to transgresja morska 

wtargnela na krawedz kontynentu australijskiego. Z poczatkiem termalnej subsydencji  

w basenie Bonaparte zostaly zdeponowane drobnoziarniste osady klastyczne oraz weglanowe 

grupy Bathurst Island (Bathurst Island Group).  

 

Górnokredowe oraz kenozoiczne sekwencje zawieraja zwykle miazsze osady 

progradujacej platformy weglanowej. W mastrychcie oraz eocenie zostaly natomiast 

zdeponowane piaskowce niskiego stanu poziomu morza, wchodzace w sklad Puffin 

Formation. Piaskowce te sa równiez obiektem poszukiwan w obrebie sub-basenu Vulcan. 
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Regionalna kompresja zwiazana z kolizja plyty australijskiej z mikroplytami 

poludniowo-wschodniej Azji byla przyczyna odmlodzenia uskoków mezozoicznych oraz 

naruszenie wielu jurajskich, kontrolowanych uskokami pulapek w rejonie Wyniesienia 

Londonderry, platformy Sahul oraz sub-basenu Vulcan.  

 

2.3.1 Glówne jednostki strukturalne basenu Bonaparte 

W niniejszym podrozdziale zostaly omówione najwazniejsze w ewolucji basenu jednostki 

strukturalne basenu Bonaparte. Bardziej szczególowo zostaly opisane sub-baseny i patformy 

NW czesci basenu, które wystepuja w bezposrednim sasiedztwie zdjecia sejsmicznego  

Zoca-2, a których ewolucja miala bezposredni wplyw na styl strukturalny analizowanego 

obszaru. Poludniowa czesc basenu Bonaparte (Petrel Sub-basin) zostala scharakteryzowana 

bardziej ogólnie, ze wzgledu na jej duza odleglosc od obszaru zainteresowan (ponad 300 km) 

oraz swoja odmiennosc. Sub-basen Petrel jest najstarszym sposród sub-basenów basenu 

Bonaparte, który rozwinal sie w wyniku NE-SW ekstensji, trwajacej od póznego dewonu do 

wczesnego karbonu. Rezultatem dzialania takiego pola naprezen bylo powstanie struktur  

o rozciaglosci NW-SE, zorientowanych ortogonalnie do struktur wystepujacych na NW, 

bedacych efektem pózniejszego NW-SE ryftingu. Glówne jednostki strukturalne powstale  

w wyniku NE-SW ekstensji trwajacej na NW szelfie od póznej jury do wczesnej kredy,  

a nastepnie intensywnej reaktywacji w neogenie, to: sub-basen Vulcan, rów Malita, platforma 

Sahul oraz platforma Ashmore i to wlasnie im w niniejszym podrozdziale poswiecono wiecej 

uwagi.  

 

2.3.1.1 Budowa geologiczna sub-basenu Vulcan (Vulcan Sub-basin) 

Sub-basen Vulcan jest mezozoicznym ekstensyjnym depocentrum w obrebie pólnocno-

zachodniej czesci kontynentalnego szelfu australijskiego (pomiedzy platforma Ashmore  

a Wyniesieniem Londonderry), skladajacym sie z licznych rowów, zrebów oraz teras. 

Maksymalna miazszosc osadów sub-basen Vulcan wynosi 10 km (osady weglanowe  

i silikoklastyczne), a glebokosc dna morskiego waha sie od 50 do 500 m. Na ewolucje basenu 

skladaja sie dwa okresy ryftowania: 1) pózny karbon – wczesny perm (proto-Vulcan Sub-

basin), 2) pózna jura – wczesna kreda (Vulcan Sub-basin), po których nastapila neogenska 

reaktywacja struktur mezozoicznych.  

Depocentrum sub-basenu proto-Vulcan powstalo prawdopodobnie w okresie  

od póznego karbonu do wczesnego permu jako basen ryftowy. Ponad osadami dewonsko-

karbonskimi wystepuje miazsza sukcesja plytkomorskich oraz rzeczno-deltowych osadów 
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permo-triasowych. Sukcesja ta zostala zdeponowana podczas postryftowej fazy subsydencji 

basenu, po trwajacym od póznego karbonu do wczesnego permu riftingu wschodniej 

Gondwany. 

Najstarsze osady, jakie odwiercono w obrebie sub-basenu Vulcan – naprzemianlegle 

piaskowce i wapienie – sa wieku permskiego. Osady te wystepuja na calym NW Szelfie 

Australijskim, tworzac charakterystyczny marker sejsmiczny (Top Permian Unconformity – 

stropowa niezgodnosc permska; refleks sejsmiczny o wysokiej amplitudzie), który jest latwo 

rozpoznawalny nawet na starszych danych sejsmicznych i stanowi indykator architektury 

strukturalnej sub-basenu (Peresson et al., 2004).  

Na glównie regresywna sekwencje triasowa, wystepujaca ponad osadami permskimi, 

skladaja sie lupki morskie, przechodzace w góre profilu sedymentacyjnego w osady 

plytkomorskie, a nastepnie rzeczno-deltowych przy stropie sekwencji.  

W póznym triasie transpresja o kierunku N-S  (Fitzroy Movement) doprowadzila do 

inwersji oraz erozji paleozoicznych rowów (Pattillo & Nicholls, 1990). Ponad póznotriasowa 

niezgodnoscia w profilu sedymentacyjnym wystepuja osady rzeczno-deltowe, a powyzej,  

az do srodkowej jury, osady plytkomorskie (formacja Plover) (Fig. 2.8). To wlasnie 

preryftowe sekwencje sedymentacyjne sa uwazane za najwazniejsza skale zbiornikowa dla 

wiekszosci zlóz odkrytych do tej pory w sub-basenie Vulcan.  

 

Chociaz we wczesnej i srodkowej jurze w obrebie basenu trwala ekstensja, która 

doprowadzila do powstania uskoków o orientacji NE-SW, dopiero w keloweju sub-basen 

Vulcan rozwinal sie jako rów intra-kontynentalny. Bylo to zwiazane z aktywnym spredingiem 

dna morskiego w obrebie równiny abisalnej Argo (Pattillo & Nicholls, 1990). Ryftowanie, 

którego efektem bylo powstanie licznych rowów (np. Swan, Paqualin), zrebów oraz teras, 

trwalo az do wczesnej kredy (Fig. 2.8) (Baillie et al., 1994). Niezgodnosc kelowejska 

(Callovian Unconformity), spowodowana regionalna erozja wystepujacych pod nia osadów 

formacji Plover, jest kolejnym waznym markerem sejsmicznym, wyznaczajacym poczatek 

fazy synkinematycznej.  

Niektóre zródla (Chen et al., 2004) podaja jednak, w skali regionalnej póznojurajski 

ryfting byl wydarzeniem lokalnym, a glówna faza ekstensji w obrebie sub-basenu Vulcan 

przypada na okres pózny trias – jura srodkowa.  

Bezposrednio nad niezgodnoscia kelowejska wystepuja synryftowe osady formacji 

Vulcan (Vulcan Formation), która zostala podzielona na górna i dolna formacje Vulcan 

(Lower i Upper Vulcan Formation) (Fig. 2.8). Granice pomiedzy nimi stanowi niezgodnosc 
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kimeryjska, która wyznacza koniec glównej fazy deformacji strukturalnych, jaka miala 

miejsce w oksfordzie, kiedy to intensywne uskokowanie (uskoki o charakterze blokowym) 

mialo miejsce równoczesnie z subsydencja basenu (Woods, 1994). Ilowce dolnej formacji 

Vulcan sa glówna skala macierzysta w obrebie sub-basenu. W czasie depozycji osadów 

górnej formacji Vulcan trwala wolna subsydencja basenu, podczas której liczne jego obszary 

byly lokalnie wypietrzane i erodowane. Dodatkowo wschodnia czesc basenu byla zasilana 

klastycznymi gruboziarnistymi osadami – piaskowce górnej formacji Vulcan maja zatem 

doskonale wlasciwosci zbiornikowe. 

Niezgodnosc intra-walanzynska – kolejny charakterystyczny marker sejsmiczny – 

wyznacza strop górnej formacji Vulcan i tym samym oddziela osady synryftowe od miazszej 

sekwencji osadów postryftowych (Fig. 2.8). Niezgodnosc ta na wyniesionych obszarach  

sub-basenu Vulcan bardzo czesto zbiega sie z niezgodnoscia kimeryjska i kelowejska 

(Peresson et al., 2004). 

W fazie postryftowej (kreda) miala miejsce regionalna termalna subsydencja basenu. 

W tym czasie nastapila progradacja szelfu pasywnej krawedzi kontynentu, polaczona z jego 

agradacja. Procesy te dazyly do wypelnienia przestrzeni akomodacyjnej basenu, powstalej  

w wyniku postepujacej subsydencji (Chen et al., 2004). Przejawem termalnej subsydencji 

basenu w fazie postryftowej jest miazsza, jednorodna sekwencja kredowych osadów 

ilowcowych, stanowiacych regionalne uszczelnienie dla osadów pre- i synryftowych. 

Uskokowanie na niewielka skale trwalo jeszcze w kredzie, a poczatkowa sedymentacja 

osadów klastycznych w kredzie i trzeciorzedzie zostala zastapiona przez aktywna krawedz 

weglanowa. Depozycja weglanów rozpoczela sie w paleocenie. W trzecirzedowym profilu 

sedymentacjnym wystepuja weglany sub-tropikalne oraz tropikalne (Pattillo & Nicholls, 

1990). Maksimum trzeciorzedowej sedymentacji wystapilo w miocenie. 
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Fig. 2.8 Stratygrafia i glówne wydarzenia tektoniczne w obrebie sub-basenu Vulcan (na podstawie 
Cadman & Temple, 2004; zmodyfikowana). 
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We wczesnym miocenie i póznym pliocenie, w wyniku konwergencji plyty 

australijskiej i plyt euroazjatyckich (Banda Arc) nastapila strukturalna reaktywacja wielu 

mezozoicznych uskoków ekstensyjnych. Kolizja rozpoczela sie od okolo 8 do 3 mln lat temu, 

w momencie, gdy australijska skorupa kontynentalna dotarla do strefy subdukcji Banda Arc 

(Hillis, 1990; Keep et al., 2002). Najintensywniejsze zuskokowanie wystapilo w srodkowym 

pliocenie (Woods, 1992). 

 

Charakter deformacji strukturalnych w rejonie sub-basenu Vulcan 

Charakter deformacji w rejonie sub-basenu Vulcan obejmuje glównie normalne uskoki 

ekstensyje, chociaz odnotowane zostaly (Woods, 1992) takze dowody na istnienie rezimu 

zrzutowo-przesuwczego, czy skosnej ekstensji. Wyraznie takze zmienia sie gestosc 

póznotrzeciorzedowej sieci uskoków w obrebie sub-basenu – ilosc uskoków oraz wielkosc ich 

zrzutu zmniejsza sie ze zwiekszaniem dystansu od Rowu Timorskiego. 

Uwaza sie, ze za ekstensyjny charakter deformacji na obszarze Morza Timor 

odpowiedzialne jest fleksuralne wygiecie plyty australijskiej w rejonie Rowu Timorskiego 

(Bradley and Kidd, 1991). Woods (1994) zaproponowal alternatywny mechanizm, 

zakladajacy gleboko lezaca warstwe osadów ewaporatowych dzialajaca jako powierzchnia 

odklucia. Poslizg na tej powierzchni mialby wtedy miejsce w kierunku zgiecia plyty (w dól 

zgiecia), co mogloby powodowac uskokowanie ponad poziomem ewaporatów. 

 
W obrebie sub-basenu Vulcan przebiega strefa transferowa Paqualin (Paqualin 

Transfere Zone) (Fig. 2.9), o rozciaglosci NW-SE, oddzielajaca NE czesc sub-basenu, gdzie 

przewazaja uskoki klepsydrowe (Hourglass Domain), od czesci SW, w której dominuje 

uskokowanie o charakterze blokowym (Tilted Fault Block Domain) (Woods, 1992, Chen  

et al., 2002). Na podstawie zaproponowanych przez O’Briena et al. (1996) modeli 

analogowych, mozna stwierdzic, ze przyczyna odmiennego stylu strukturalnego w obu tych 

domenach jest rózna reologia skorupy kontynentalnej. O’Brien et al. sugeruja bowiem,  

ze w obrebie domeny uskoków blokowych górna skorupa jest bardziej podatna i miazsza, 

natomiast w domenie uskoków klepsydrowych jest ona ciensza i bardziej krucha. 

 

Styl deformacji tektonicznych sub-basenu Vulcan jest efektem skosnie przecinajacych 

sie zespolów uskoków normalnych (Fig. 2.9). W wyniku ryftowania w póznej jurze powstaly 

glówne uskoki ekstensyjne tworzace regionalny system rowów i zrebów o rozciaglosci  

NE-SW, których dlugosc czesto przekracza 100 km (Peresson et al., 2004). Wedlug innych 
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zródel (Chen et al., 2004) ekstensyjne uskoki pierwszego rzedu rozwijaly sie od permu  

do jury i kontrowaly ewolucje strukturalna oraz depozycje calego sub-basenu. 

Regionalne uskoki pierwszego rzedu zostaly przeciete uskokami ekstensyjnymi  

o mniejszym zrzucie i rozciaglosci ENE-WSW. Uskoki te czesto maja charakter kulisowy  

(en echelon pattern) i sa wynikiem trzeciorzedowej reaktywacji struktur mezozoicznych 

(Pattillo & Nicholls, 1990). Mlodsze uskoki w stosunku do starszego trendu strukturalnego sa 

zrotowane prawoskretnie o 15-300 (Fig. 2.9). Te dwa zespoly uskoków sa ponadto dowodem 

na niewielka zmiane kierunku wektora naprezen (Sh) z NW na WNW w procesie tworzenia 

sie sub-basenu. Wraz ze zmiana kierunku zmienil sie takze rezim tektoniczny z uskokowania 

o zrzucie normalnym (klasyczne uskoki ekstensyjne) podczas ryftowania do rezimu 

normalno-przesuwczego, ze skladowa sinistralna, co tlumaczyloby kulisowy charakter 

uskoków trzeciorzedowych. Uwaza sie takze (Pattillo & Nicholls, 1990), ze oba zespoly byly 

przez jakis czas aktywne w trzeciorzedzie, tuz po tym jak zostal uformowany pózniejszy 

zespól uskoków o orientacji ENE-WSW. Nie mozna takze w sposób jednoznaczny okreslic 

jaka jest wzajemna relacja mezozoicznych i trzeciorzedowych uskoków. Niektóre mlodsze 

uskoki wydaja sie byc bezposrednio polaczone z glównymi uskokami ryftowymi. Istnieja 

jednak takie, które nie wykazuja zadnego zwiazku ze starszymi strukturami i wygasaja 

prawdopodobnie w obrebie bardzie podatnej sekwencji dolnokredowych ilowców. Mlodsze 

uskoki trzeciorzedowe generalnie rozwinely sie skosnie w stosunku do reaktywowanych 

starszych uskoków i niekiedy przecinaja je na pewnej dlugosci (Woods, 1992). Na wielu 

sekcjach sejsmicznych nie zaobserwowano jednak, aby zespól mlodszych trzeciorzedowych 

uskoków przecinal starsze uskoki mezozoiczne. Istnieje natomiast wyrazna zaleznosc 

przestrzenna pomiedzy dwoma zespolami potwierdzajaca, iz starsze struktury pierwszego 

rzedu kontrolowaly w duzym stopniu trzeciorzedowa reaktywacje (Chen et al., 2004). 

Zarówno miazszosc jak i wewnetrzna geometria pakietów sedymentacyjnych obserwowana w 

zapisie sejsmicznym wskazuje na to, ze w czasie trzeciorzedowej kolizji rejon sub-basenu 

Vulcan byl relatywnie plytkim obszarem szelfowym (<200 m) (Chen et al., 2004),  

o niewielkim reliefie dna i niskim stopniu subsydencji. Krawedzia szelfu w tym rejonie byla 

w tym czasie zewnetrzna czesc platformy Ashmor, przyleglej do sub-basenu Vulcan.  
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Fig. 2.9 Mapa strukturalna na poziomie horyzontu Top Permian (górny perm), ukazujaca struktury po 
górnojurajskim okresie ryftowania. Obszary zacienione wyznaczaja glówne zreby. Ciagle niebieskie 
linie reprezentuja uskoki normalne o trendzie NE-SW; czerwona przerywana linia zaznaczony zostal 
pózniejszy ENE-WSW zespól uskoków ekstensyjnych. Elipsy naprezen: A- dla niebieskich uskoków, 
B- dla uskoków czerwonych (Peresson et al., 2004). 
 

Pomiary in situ pola naprezen w otworach wiertniczych rejonie sub-basenu Vulcan 

(Hillis, 1991) wskazuja na orientacje NE-SW (azymut 040-0800) wektora maksymalnego 

naprezenia horyzontalnego (SH), co koresponduje z NW-SE orientacja wektora minimalnego 

naprezenia horyzontalnego Sh (azymut 310-3500), a tym samym z kierunkiem ekstensji. Dane 

GPS zebrane w ramach projektu GEODYSSEA (Simmons et al., 1999) w rejonie SE Azji, 

Indonezji, Papui Nowej Gwinei oraz Australii wskazuja, ze obecna konwergencja plyty 

australijskiej w kierunku Indonezji ma azymut 0270 (Fig. 2.4). Inne prace (Castillo et al., 

2000) sugeruja sinistralny charakter trzeciorzedowych uskoków o rozciaglosci ENE-WSW.  
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2.3.1.2 Budowa geologiczna platformy Ashmor (Ashmore Platform) 

Geologiczna ewolucja platformy Ashmor zostala szeroko opisana przez Shustera et al. (1998) 

oraz O’Briena (1993) i O’Briena et al. (1996). Polozona na szelfie platforma Ashmor jest 

duzym, wyniesionym blokiem, graniczacym z zachodnia krawedzia sub-basenu Vulcan, 

bedacym jednoczesnie najbardziej skrajnie wysunietym na NW elementem strukturalnym 

basenu Bonaparte (Fig. 2.6). Platforma podzielona jest lukowo wygieta na W strefa o trendzie 

NE-SW na dwa segmenty – zachodni, gdzie dominuja uskoki zapadajace na W oraz wschodni 

segment, gdzie uskoki zapadaja zarówno na zachód jak i wschód (Cadman & Temple, 2004). 

 

Na przekrój lito-facjalny platformy Ashmor skladaja sie glównie morskie  

oraz ladowe osady silikoklastyczne, weglany i osady wulkaniczne, których sumaryczna 

miazszosc siega 8000 m.  

Najstarsze na obszarze platformy permskie osady sa wynikiem sedymentacji, która 

zostala zainicjowana prawdopodobnie podczas póznokarbonskiego do wczesnegopermskiego 

ryftingu. Ponad nimi zostala zdeponowana miazsza sukcesja plytkomorskich do rzeczno-

deltowych osadów permo-triasowych (Fig. 2.7).  

Najstarszymi przewierconymi w obrebie platformy skalami sa osady wieku triasowego 

(Mount Goodwin Formation). Ponad nimi, niezgodnie leza srodkowo-górno triasowe osady 

grupy Sahul (Sahul Group), które pokrywaja niemalze cala platforme. Na osady grupy Sahul 

skladaja sie turbidytowe piaskowce i ilowce formacji Osprey, pokrywajace osady Mount 

Goodwin Formation we wschodniej czesci platformy Ashmor oraz wapienie oolitowe 

formacji Benalla (Benalla Formation), wystepujace w zachodniej jej czesci (Cadman  

& Temple, 2004). Podobnie jak przylegly sub-basen Vulcan, tak i platforma Ashmor zostala 

poddana póznotriasowej transpresji, która spowodowala wypietrzenie i pózniejsza erozje 

obszaru.  

 

Spreding dna morskiego na zachodzie platformy Ashmor rozpoczal sie w keloweju, 

kiedy to rozwinela sie regionalna niezgodnosc kelowejska (Veevers, 1984). W koncowym 

etapie jury srodkowej, równoczesnie z intrakratonicznym ryftingiem, jaki mial wówczas 

miejsce w przyleglym sub-basenie Vulcan, nastapilo wyniesienie i uskokowanie platformy 

Ashmor, a nastepnie jej silna erozja w keloweju. W otworach wiertniczych w obrebie 

platformy Ashmor nie stwierdzono obecnosci osadów dolnojurajskich, które zostaly 

prawdopodobnie w znacznym stopniu usuniete podczas erozji kelowejskiej (Fig. 2.7). 
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Podczas póznojurajskiego wulkanizmu, zwiazanego ze spredingiem dna morskiego, w obrebie 

platformy powstaly serie wylewów bazaltowych oraz kwasnych skal wulkanicznych. 

W infrawalanzynie nastapila termalna subsydencja obszaru, której skutkiem byla 

transgresja i plytkomorski charakter sedymentacji w obrebie platformy. Wystepujaca w calym 

basenie niezgodnosc intra-walanzynska, wyznaczajaca koniec fazy synryftowej i poczatek 

termalnej subsydencji basenu, reprezentowana jest w przyleglym sub-basenie Vulcan przez 

hiatus. W obrebie platformy Ashmor w tym czasie miala miejsce znaczna erozja, w wyniku 

której zostaly usuniete osady górnej jury i dolnej kredy (Fig. 2.7). 

Subsydencja trwala w okresie kredowym, kiedy to zostaly zdeponowane morskie 

osady silikoklastyczne, a nastepnie sub-tropikalne i tropikalne weglany w paleogenie  

i neogenie. Górnokredowa i kenozoiczna sukcesja osadowa zdeponowana w obrebie 

platformy Ashmor jest typowa sekwencja osadów platformy weglanowej z niezgodnosciami, 

bedacymi wynikiem wahan poziomu morza. Sedymentacja zostala przerwana przez glówny 

hiatus oligocenski, powszechny na calym NW Szelfie Australii (Hocking et al., 1994). 

 

2.3.1.3 Budowa geologiczna Wyniesienia Londonderry (Londonderry High) 

Wyniesienie Londonderry, którego powierzchnia wynosi okolo 48 600 km2, jest jednym  

z glównych elementów strukturalnych poludniowo-zachodniej czesci basenu Bonaparte  

(Fig. 2.6). Jest ono permo-triasowym kompleksem zrebów i rowów, który zostal zerodowany, 

bedac tym samym glównym zródlem materialu klastycznego podczas poznojurajskiego 

ryftingu. Wyniesienie Londonderry graniczy od pólnocy z Rowem Nacar (Nacar Trough) - 

glównym depocentrum, gdzie osady mezozoiczne i kenozoiczne osiagaja 8000 m miazszosci 

(DeRuig et al., 2000). Od zachodu wyniesienie przylega do Cartier Trough, NE-SW 

zorientowanego rowu ekstensyjnego, w obrebie którego nastapila gwaltowna subsydencja, 

bedaca rezultatem kolizji plyty australijskiej z mikroplytami poludniowo-wschodniej Azji 

(Shuster et al., 1998). Od pólnocnego-wschodu i wschodu wyniesienie graniczy odpowiednio 

z synklina Sahul (Sahul Syncline) oraz synklina Echo (Echo Syncline), a od poludniowego-

wschodu z sub-basenem Petrel. Maksymalna miazszosc osadów na wyniesieniu siega 5000 m, 

a glebokosc dna morskiego waha sie od 0 do 200 m.  

Na profil stratygraficzny Wyniesienia Londonderry sklada sie silnie zuskokowana 

seria osadów paleozoiczno-triasowych, na której zalegaja niezgodnie relatywnie 

niezdeformowane osady póznojurajskie i mlodsze (Fig. 2.10).  

Najstarszymi skalami stwierdzonymi w obrebie Londonderry High sa morskie osady 

formacji Hyland Bay (Hyland Bay Formation), które wydatowano na perm (Brincat, 2001). 



 31

Ponad nimi zalega zgodnie miazsza, glównie morska, triasowa sukcesja osadów grupy Sahul, 

ponad którymi wystepuje dolnojurajska formacja Malita (Fig. 2.10). W szczytowch czesciach 

Wyniesienia Londonderry formacja triasowa zostala silnie zerodowana. Od zachodu, 

górnotriasowa i jurajska sekwencja osadów przyleglego sub-basenu Vulcan odcieta jest od 

Wyniesienia Londonderry przez serie basenowych uskoków marginalnych i teras. Erozja jest 

mniej widoczna we wschodnim i pólnocnym skrzydle wyniesienia.  

Lezaca bezposrednio pod niezgodnoscia kelowejska, wyznaczajaca poczatek fazy 

synkinematycznej, formacja Plover jest w rejonie wyniesienia Londonderry piaszczysta, 

a idac w góre profilu stratygraficznego, transgresywna sukcesja osadowa, która w tym rejonie 

jest jedna z wazniejszych skal zbiornikowych. Formacja Plover jest nieobecna w szczytowych 

czesciach basenu. Formacja Vulcan, która uwazana jest za potencjalna skale macierzysta  

i zbiornikowa w sub-basenie Vulcan, w obrebie Wyniesienia Londonderry wycienia sie i jest 

prawdopodobnie niedojrzala termalnie do generacji weglowodorów (Cadman & Temple, 

2004). Osady grupy Flamingo (górna jura – dolna kreda), zalegajace niezgodnie na osadach 

formacji Plover, posiadaja dobre wlasciwosci zbiornikowe w swej spagowej czesci. Pulapki  

w tym rejonie byly zasilane dlugodystansowa migracja weglowodorów z obszaru synkliny 

Sahul i sub-basenu Petrel.  

W kredzie zostaly zdeponowane osady grupy Bathurt Island (Bathurt Island Group), 

które zalegaja niezgodnie na starszych osadach grupy Flamingo, bedac jednoczesnie glównym 

poziomem uszczelniajacym. Na formacje trzeciorzedowe (Hiberina Formation) skladaja sie 

glównie progradujace facje morskie, oddzielone niezgodnoscia katowa od miocenskich  

i mlodszych osadów weglanowych (Brincat, 2001). Kredowo-kenozoiczna sukcesja osadowa 

podobna jest do sukcesji tego samego wieku w przyleglym sub-basenie Vulcan.  

Ze wszystkich otworów, które odwiercono dotychczas w obrebie Wyniesienia 

Londonderry uzyskano przyplyw zarówno ropy jak i gazu, jednakze nie byly to odkrycia 

komercyjne. Wiekszosc otworów przewiercila pulapki zwiazane z mezozoicznymi uskokami, 

które zostaly odmlodzone podczas ekstensji zwiazanej z kolizja plyt w neogenie. Szczelnosc 

pulapek strukturalnych jest krytycznym elementem ryzyka eksploatacyjnego w rejonie 

Londonderry High. Wiekszosc otworów w tym rejonie potwierdza, ze wyciek weglowodorów 

z pulapek po ich miocensko-pliocenskiej reaktywacji jest czestym zjawiskiem na Wyniesieniu 

Londonderry.  
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Fig. 2.10 Stratygrafia i glówne wydarzenia tektoniczne w obrebie Wyniesienia Londonderry  
(na podstawie Cadman & Temple, 2004; zmodyfikowana). 
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2.3.1.4 Budowa geologiczna synkliny Sahul (Sahul Syncline) 

Synklina Sahul jest waznym paleozoiczno-mezozoicznym rowem o rozciaglosci NW-SE, 

zlokalizowanym w pólnocnej czesci basenu Bonaparte (Fig. 2.6). Jej pólnocne skrzydlo 

przylega do platformy Sahul, a poludniowe do N czesci Wyniesienia Londonderry.  

 

Botten i Wuff (1990) uwazaja, ze synklina Sahul formowala sie od póznego triasu do 

srodkowej jury, jednakze inni autorzy (Durrant, et al., 1990) twierdza, ze powstala ona jako 

czesc systemu ryftowego basenu Bonaparte we wczesnym dewonie. O’Brien et al. (1993) 

opisuja synkline Sahul jako zapadlisko, w którym póznokarbonsko-wczesopermska ekstensja 

doprowadzila do odmlodzenia wczesniejszych NW-SE stref uskokowych (takich wlasnie, jak 

synklina Sahul) jako uskoki transformacyjne. Nastepnie subsydencja od póznego permu do 

wczesnego triasu doprowadzila do depozycji miazszej sukcesji osadowej w obrebie 

zapadliska. W póznym triasie nastapila tektoniczna kompresja (Fitzroy Movement),  

której rezultatem bylo wyniesieni i erozja przyleglych do synkliny Sahul wyniesien oraz 

depozycja miazszej formacji Malita w obrebie przyleglego sub-basenu Petrel. Fromacja 

Malita nie zostala przewiercona otworami w samej synklinie Sahul, ale nie wyklucza sie jej 

obecnosci.  

Dalsza subsydencja, wynikajaca z mezozoicznej ekstensji doprowadzila do depozycji 

górnojurajsko-dolnokredowej sekwencji osadów klastycznych formacji Plover i grupy 

Flamingo. W osiowej czesci synkliny Sahul, formacja Plover oraz piaskowce grupy Flamingo 

leza prawdopodobnie za gleboko, by stanowic potencjalny cel eksploatacyjny. Osady te 

jednak, ze wzgledu na doskonale wlasciwosci zbiornikowe, sa obiektem poszukiwan  

w skrzydlowych czesciach synkliny.  

Sekwencja osadów kredowo-kenozoicznych, obecna w obrebie calej synkliny Sahul, 

jest podobna do osadów tego samego wieku, wystepujacych w przyleglym na SW sub-basenie 

Vulcan. 

Mimo tego, ze w obrebie synkliny Sahul odkryto do tej pory tylko jedna znaczaca 

akumulacje weglowodorów (Rambler-1), obszar ten uwazny jest za glówne zródlo 

weglowodorów (petroleum source kitchen) dla wielu zlóz w przyleglych wyniesieniach 

Laminaria, Londonderry oraz Flamingo. W obrebie Synkilny Sahul formacja Plover ma 

charakter morski i jest dojrzala termalnie w czesci osiowej synkliny, gdzie uwaza sie, ze moze 

stanowic dobrej jakosci skale macierzysta (Cadman & Temple, 2004).  
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2.3.1.5 Budowa geologiczna platformy Sahul (Sahul Platform) i pozostalych elementów 

strukturalnych pólnocnej czesci basenu Bonaparte (Wyniesien: Troubadour, Klep, 

Flamingo oraz Laminaria) 

Platforma Sahul (Sahul Platform) jest najbardziej wysunieta na pólnoc jednostka strukturalna 

basenu Bonaparte (Fig. 2.6). Jest ona rozleglym (30300 km2) wyniesieniem o rozciaglosci 

NE-SW, na które skladaja sie liczne przechylone bloki uskokowe. Glebokosc dna morskiego 

w rejonie platformy waha sie od 50 do 1500 m. Platforma zapada na SW, a wystepujace w jej 

obrebie osady permskie, triasowe i jurajskie, których miazszosc waha sie od 3000 do 5000m, 

wyklinowuja sie w kierunku NE. Platforma przylega od zachodu do synkliny Sahul, od SE  

do rowu Malita, a pólnocna jej granice wyznacza Rów Timorski.  

 

Platforma Sahul powstala podczas paleozoicznego ryftingu, pózniejszej reaktywacji  

i wypietrzenia w wyniku rozpadu kontynentu w mezozoiku, a nastepnie kolizji plyty 

australijskiej z mikroplytami SE Azji w póznym kenozoiku. W obrebie platformy Sahul 

wyróznic mozna nastepujace elementy strukturalne: 

o Wyniesienie Troubadour (Troubadour High) – kulminacja polozona we 

wschodniej czesci platformy, gdzie glebokosc podloza siega 3000 m, 

o Wyniesienie Klep (Klep High) – zlokalizowane nieco dalej na zachód, gdzie 

podloze jest znacznie glebiej, 

o Wyniesienie Flamingo (Flamingo High) – glówna przedjurajska struktura 

wyniesiona pomiedzy Sahul Platform a Londonderry High, 

o Wyniesienie Laminaria (Laminaria High) – niewielka pozostalosc platformy  

o orientacji E-W, polozona pomiedzy synklina Sahul i Flamingo (Smith et al., 

1996).  

 

Synklina Flamingo (Flamingo Syncline) to plytki rów, o orientacji NW-SE, 

wypelniony osadami górnej jury i dolnej kredy, oddzielajacy platforme Sahul od wyniesien 

Laminaria i Flamingo (Fig. 2.6). Pomimo tego, ze te dwa wyniesienia nie sa sensu stricto 

czescia platformy Sahul, ze wzgladu na podobna do Patformy Sahul tektonostratygrafie, 

zostaly opisane w niniejszym podrozdziale.  
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Stratygrafia i ewolucja strukturalna 

Obecna konfiguracja strukturalna N czesci basenu Bonaparte jest wynikiem intersekcji dwóch 

glównych trendów strukturalnych; paleozoiczno-srodkowojurajskiego o kierunku 

uskokowania NW-SE, na który naklada sie pózniejszy NE-SW trend strukturalny rozwijajacy 

sie od póznej jury do holocenu.  

Paleozoiczny trend strukturalny mial niewatpliwie wplyw na rozklad i miazszosc 

utworów mezozoiczno-kenozoicznych w zachodniej czesci platformy Sahul, czego 

przejawem jest orientacja NW-SE synkliny Sahul i Flamingo (Whittam et al., 1996). 

Paleozoiczny NW-SE trend strukturalny jest przeciety seria uskoków mezozoicznych o róznej 

orientacji: NE-SW w obszarach przyleglych do Londonderry High, NNE-SSW w zachodniej 

czesci rowu Malita, E-W w rejonie Wyniesien Flamingo i Laminaria (E-W kierunek 

strukturalny wg Woodsa (1992) jest rezultatem tektonizmu póznojurajskiego (tyton)).  

 

Pomimo tego, ze historia geologiczna N czesci basenu Bonaparte i sub-basenu Vulcan 

jest w szerokim rozumieniu podobna, istnieja wyrazne róznice dotyczace historii subsydencji 

i czasu przebiegu poszczególnych wydarzen tektonicznych (Whittam et al., 1996).  

 

Stratygrafia platformy Sahul zostala szeroko opisana przez licznych autorów takich 

jak MacDaniel, (1988); Lavering and Ozimic, (1989); Mory, (1988); Patillo and Nicholls, 

(1990); O’Brien et al., (1993); Hocking et al., (1994); Baillie et al., (1994); AGSO, (1994); 

Whittam et al., (1996); Labutis et al., (1998); Shuster et al., (1998); czy Seggie et al., (2000). 

Ponizszy opis profilu stratygraficznego Sahul Platform sporzadzony zostal w oparciu  

o publikacje powyzszych autorów.  

 

Najstarsza skala przewiercona w obrebie platformy Sahul sa permskie osady formacji 

Hyland Bay (Hyland Bay Formation), na których zalega transgresywna, dolnotriasowa 

sekwencja morskich osadów ilowcowych (Fig. 2.11). W triasie srodkowym nastapila regresja, 

w wyniku której osadzone zostaly (od plytkomorskich do rzeczno-deltowych) piaskowce, 

ilowce, a takze w niewielkim stopniu weglany (Sahul Group). Ponad nimi zalegaja 

górnotriasowe i dolnojurajskie osady rzeczne formacji Malita (Charlton, 2002). Najbardziej 

kompletny stratygraficzny profil triasowy stwierdzony zostal otworami na wyniesieniach 

Klep i Troubadour.  

Dolno- i srodkowojurajskie osady formacji Plover zostaly zdeponowane w szerokim 

zapadlisku basenowym o rozciaglosci NE-SW, w srodowisku sedymentacyjnym 
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przechodzacym od ladowego do marginalno-morskiego. W stropie formacji Plover wystepuja 

plytkomorskie piaskowce (Elang/Laminaria Formation) (Fig. 2.7, 2.11), stanowiace wazna 

skale zbiornikowa dla tego obszaru.  

Rozpad kontynentalny, jaki nastapil w górnej jurze doprowadzil do powstania  

nie tylko platformy Sahul, ale takze rowu Malita oraz serii rowów o orientacji E-W. Platforma 

Sahul i Wyniesienie Londonderry stanowia skrzydla tego górnojurajskiego depocentrum. 

Synklina Flamingo uwazana jest natomiast za mlodszy element strukturalny, który rozwinal 

sie w pod koniec górnej kredy.  

Póznojurajskie do wczesnokredowych osady grupy Flamingo sa glównie ograniczone 

do rowu Malita i synkliny Sahul. Nie wystepuja natomiast (lub sa reprezentowane przez 

bardzo cienka sekwencje) na przyleglych wyniesieniach. Osady grupy Flamingo wystepuja 

we wszystkich rowach o orientacji E-W i stanowia potencjalna skale zbiornikowa.  
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Fig. 2.11 Stratygrafia i glówne wydarzenia tektoniczne w obrebie platformy Sahul (na podstawie 
Cadman & Temple, 2004; zmodyfikowana). 
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Wyniesienie Troubadour (Troubadour High) 

Wyniesienie Troubadour (Troubadour High), w niektórych pracach (Seggie et al., 2000) 

nazywane takze Wyniesieniem Sunrise (Sunrise High), jest rozlegla kulminacja wschodniej 

czesci platformy Sahul (Fig. 2.6). Ograniczone jest od poludnia rowem Malita, od wschodu 

rowem Calder, a od poludniowego-zachodu synklina Sikitan.  

W obrebie Wyniesienia Troubadour lezy jedno z najwiekszych zlóz gazu NW Szelfu 

Australijskiego – Greater Sunrise. Pulapke strukturalna tworzy tu kompleks wydluzonych 

bloków ograniczonych uskokami o E-W rozciaglosci. Glówna faza rozwoju strukturalnego 

Greater Sunrise przypadla na plejstocen i jest konsekwencja gwaltownej subsydencji Rowu 

Timorskiego (Seggie et al., 2000). 

Szczególowy opis stratygrafii i regionalnej geologii tego obszaru mozna znalezc  

w opracowaniach Schustera et al. (1998) oraz Whittama et al. (1996). Stratygrafia Troubadour 

High zostala dobrze udokumentowana dzieki licznym wierceniom na zlozu Greater Sunrise. 

Najstarszymi przewierconymi osadami w obrebie wyniesienia sa permskie osady 

weglanowe formacji Hyland Bay, lezace bezposrednio na granitowym podlozu. Od póznego 

permu do wczesnego triasu osadzone zostaly morskie mulowce oraz ilowce formacji Mount 

Goodwin. Na osadach tych zalegaja triasowe osady grupy Sahul, bedace mieszana, 

klastyczno-weglanowa sukcesja. W póznym triasie nastapila regresja, czesciowo wywolana 

regionalnym wypietrzeniem zwiazanym z kompresja obszaru (Fitzroy Movement), a jej 

kulminacja byla regionalna depozycja rzeczno-detowych osadów formacji Malita.  

Od dolnej do srodkowej jury na calym obszarze trwala transgresja, której efektem byla 

depozycja miazszej formacji Plover, w której spagu wystepuja osady rzeczno-deltowe, 

przechodzace w góre profilu w osady morskie. Ta wlasnie jednostka jest glówna skala 

zbiornikowa zloza Greater Sunrise. Udzial osadów morskich, stanowiacych strop formacji 

Plover, zwieksza sie z SW na NE w obrebie platformy Sahul.  

W obrebie Wyniesienia Troubadour ponad formacja Plover, zalega prawie-zgodnie 

morska piaskowcowo/ilowcowa sekwencja, której wiek datuje sie na pózny kelowej 

do wczesnego oksfordu (Laminaria/Elang Formation). Ta jednostka stanowi dla zloza Greater 

Sunrise takze skale macierzysta, bedac jednoczesnie interwalem rezerwuarowym (Cadman  

& Temple, 2004). 

W innych czesciach basenu Bonaparte, w wyniku uskokowania o charakterze 

blokowym oraz wypietrzenia w keloweju, powstala regionalna niezgodnosc pomiedzy 

osadami formacji Plover, a formacja Laminaria/Elang/Frigate. Na Wyniesieniu Troubadour 
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glówna faza uskokowania przypadla na pózna jure. Doprowadzilo to do rozwoju rowów oraz 

zrebów o E-W orientacji oraz glównej górnojurajskiej granicy niezgodnosci. 

Ponad ta niezgodnoscia osadzone zostaly osady mulowcowe i ilowcowe grupy 

Flamingo, wieku od tytonu do beriasu. Osady te powszechne w rowie Malita, wystepuja tylko 

w skrzydlowych czesciach Wyniesienia Troubadour. Ze wzgledu na obecnosc licznych 

hiatusów w obrebie Flamingo Group, zwiazanych z rozpadem kontynentalnym,  

jej rozprzestrzenienie w obrebie platformy Sahul jest niepewne. 

W infrawalanzynie rozpoczal sie spreding dna morskiego, a nastepnie subsydencja 

australijskiej krawedzi kontynentalnej, której wynikiem byla depozycja warstwy 

skondensowanej, glaukonitu i morskich utworów ilowcowych (walanzyn do aptu; Echuca 

Shoals Formation) (Cadman & Temple, 2004). Punkt kulminacyjny tej transgresji 

reprezentowany jest w przekroju stratygraficznym przez ilowce, wapienie oraz 

skondensowane warstwy czertów radiolariowych, bedacych doskonalym horyzontem 

przewodnim w obrebie Wyniesienia Troubadour, wykorzystywanym do kartowania stropu 

zloza Greater Sunrise (Whittam et al., 1996). 

Ponad sekcja skondensowana wystepuje miazsza kredowa sekwencja osadów 

ilowcowych, weglanowych i margli (apt – mastrycht). Te wlasnie osady wypelnily przestrzen 

akomodacyjna, jaka powstala po gwaltownej subsydencji krawedzi kontynentalnej w póznej 

kredzie.  

Osady kenozoiczne w obrebie Wyniesienia Troubadour podobne sa do osadów tego 

samego wieku spotykanych powszechnie na calym NW Szelfie, wszedzie tam, gdzie 

wystepuje miazsza sekwencja morskich, progradujacych osadów o dominujacym 

weglanowym charakterze sedymentacji.  

 

Wyniesienie Klep (Klep High) 

Wyniesienie Klep jest rozlegla kulminacja zachodniej czesci platformy Sahul, która byla 

strukturalnym wyniesieniem od póznej jury (Fig. 2.6).  

 Wyniesienie Klep jest zespolem zrebów o E-W orientacji w jego czesci grzbietowej, 

natomiast brzezne, skrzydlowe czesci wyniesienia buduja przechylone bloki ograniczone 

uskokami ekstensyjnymi. Stratygrafia tego rejonu zostala opisana glównie na podstawie 

wiercen. W otworze Klep-1, odweirconym w obrebie wyniesienia, stwierdzono wystepowanie 

utworów o wieku od srodkowego/górnego triasu do miocenu (a nawet mlodszych).  

Nie stwierdzono natomiast wystepowania weglowodorów. Otwór potwierdzil równiez 

wystepowanie dobrej jakosci skaly zbiornikowej w obrebie formacji Plover i Flamingo. 
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Potencjalne, drugorzedne skaly zbiornikowe platformy Sahul (piaskowce triasowe i grupy 

Sahul) wykazaly slabe wlasciwosci zbiornikowe w rejonie Wyniesienia Klep.  

W odwierconym 15 km na SW otworze Klep Deep-1 stwierdzono natomiast obecnosc 

wapiennych i rzeczno-deltowych górnopermskich sadów formacji Hyland Bay, ponad 

którymi wystepuja górnojurajsko-dolnokredowe piaskowce formacji Plover i Flamingo. 

 

Wyniesienie Flamingo (Flamingo High) 

Flamingo High jest glównym pre-jurajskim wyniesionym elementem strukturalnym, lezacym 

pomiedzy platforma Sahul a Wyniesieniem Londonderry, ograniczonym od SW synklina 

Sahul a od NE synklina Flamingo (Fig. 2.6). W obrebie Wyniesienia Flamingo wystepuja 

liczne akumulacje weglowodorów, sposród których najwieksza jest zloze gazu Bayu Undan. 

Rekonstrukcje palinspastyczne interwalów permo-triasowych wykazaly, ze przed 

górnym permem Wyniesienie Flamingo nie istnialo, a obszar pomiedzy synklinami Sahul  

i Flamingo byl jednym rozleglym depocentrum (McIntyre, 1995). Wyniesienie Flamingo 

formowalo sie prawdopodobnie na przelomie triasu i jury, po czym nastapilo lokalne 

uskokowanie o N-S trendzie w obrebie samego Flamingo High i zachodniej czesci platformy 

Sahul. Na przelomie jury i kredy (oksford – walanzyn) rozwinely sie natomiast ekstensyjne 

uskoki ograniczajace przechylone bloki, zreby oraz rowy o rozciaglosci E-W, wystepujace  

w obrebie platformy Sahul (wliczajac Flamingo High). W tym samym czasie nastapilo 

wypietrzenie, a nastepnie sub-arealna erozja Wyniesienia Londonderry i platformy Sahul.  

Neogenska kolizja kontynentalnej plyty australijskiej z mikroplytami azjatyckimi 

doprowadzila do zwiekszenia glebokosci dna morskiego w pólnocnej czesci platformy Sahul. 

Nastepstwem fleksuralnego ugiecia plyty, spowodowanego migracja pasa nasuwczego  

od póznego miocenu do pliocenu bylo powstanie uskoków ekstensyjnych o rozciaglosci 

SWS-ENE, erozja, a nastepnie rozwój rozleglej sieci kanalów rzecznych (Bradley & Kidd, 

1991; McIntyre, 1995). 

 

Wyniesienie Laminaria (Laminaria High) 

Wyniesienie Laminaria jest niewielkim fragmentem platformy o E-W rozciaglosci, 

polozonym pomiedzy synklina Sahul i Flamingo (Smith et al., 1996) (Fig. 2.6).  

Na wyniesieniu, podloze paleozoiczne jest relatywnie plytko i przykryte jest miazsza sukcesja 

osadów wieku triasowo – dolnojurajskich. Stratygrafia tego obszaru zostala szczególowo 

rozpoznana na podstawie wiercen w obrebie zlóz Laminaria, Corallina oraz Buffalo. 
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Od keloweju do wczesnego tytonu nad Wyniesieniem Laminaria rozwinal sie pólrów, 

w którym zostaly zdeponowane osady formacji Laminaria i Frigate. Uskokowanie zakonczylo 

sie w póznym kimerydzie, a wiekszosc uskoków wygasa w stropie ilowcowej formacji 

Frigate, bedacej jednoczesnie wyrazna niezgodnoscia (Patillo & Nicholls, 1990). Formacja ta 

zostala zachowana w calosci w skrzydlowych czesciach Wyniesienia Laminaria.  

W grzbietowej jego czesci zostala natomiast silnie zerodowana, a na tej erozyjnej powierzchni 

leza niezgodnie ilowce grupy Flamingo. Wystepujaca ponad nimi sekwencja osadów 

kredowo-kenozoicznych podobna jest do tej, która mozna znalezc w pozostalych czesciach 

basenu Bonaparte. Kredowe osady w obrebie Wyniesienia Laminaria maja jednak duzo 

mniejsza miazszosc w porównaniu z osadami wystepujacymi w przyleglych obszarach 

synklinalnych. Na granicy kredy i kenozoiku, w obrebie Laminaria High, miala wiec miejsce 

znaczaca erozja/brak depozycji. Lezaca wyzej w profilu stratygraficznym sukcesja 

kenozoiczna osiaga dla kontrastu znaczne miazszosci, co jest wynikiem znacznego ugiecia 

fleksuralnego, gwaltownej subsydencji oraz progradacji szelfu weglanowego nad 

Wyniesieniem Laminaria, podczas konwergencji plyty australijskiej z mikroplytami SE Azji 

w kenozoiku. Nastapila wówczas gwaltowna sedymentacja miazszych osadów kenozoicznych 

oraz termalne dojrzewanie pogrzebanych pod nimi skal macierzystych, które stanowia zródlo 

weglowodorów dla akumulacji odkrytych w rejonie Laminaria High. 

 

2.3.1.6 Budowa geologiczna rowu Malita (Malita Graben)  

rów Malita jest czescia wydluzonego systemu rowów o orientacji SW-NE, podzielonego  

na Malita Graben na SW i Calder Graben na NE. Rów Malita przylega od SE do Szelfu 

Darwin, a od NW do platformy Sahul i jest ograniczony uskokami normalnymi o duzym 

zrzucie i rozciaglosci ENE (Fig. 2.6). Jego powierzchnia wynosi 27000 km2, a glebokosc dna 

morskiego waha sie od 50 do 200 m. Dotychczas nie odwiercono zadnych otworów 

eksploatacyjnych w centralnej czesci rowu Malita (otwory zlokalizowane sa w brzeznej 

strefie, w poblizu uskoków ograniczajacych rów), ale Mory (1988) sugeruje, ze w tej czesci 

moze byc obecna sukcesja osadów mezo-kenozoicznych o miazszosci przekraczajacej nawet 

10 km, lezaca bezposrednio na prekambryjskim podlozu.  

 

Zarówno ewolucja strukturalna jak i stratygrafia rowu Malita zostaly czesciowo 

omówione w poprzednich podrozdzialach. Rów Malita formowal sie podczas 

póznojurajskiego ryftingu i byl glównym depocentrum basenowym od srodkowej jury do 

póznej kredy. Srodkowojurajskie do górnokredowych osady synryftowe czesto wyklinowuja 
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sie ku pólnocy na powierzchni uskoków ograniczajacych rów (bounding faults). Glebokie 

sondowania sejsmiczne wykazaly (Cadman & Temple, 2004), ze uskoki te sa niemalze 

pionowe, a depresja w obrebie rowu prawie symetryczna. Najistotniejszymi elementami 

profilu stratygraficznego w obrebie rowu Malita sa: 

o formacja Plover – uwazana za jedna z wazniejszych dolnojurajskich skal 

macierzystych i zbiornikowych w basenie sedymentacyjnym. Przypuszcza sie,  

ze zwieksza ona swoja miazszosc w obrebie rowu, jednak w samym rowie Malita jest 

zbyt gleboko pogrzebana, aby móc stanowic potencjalna skale zbiornikowa (West  

& Passmore, 1994). 

o grupa Flamingo – miazsze lupki zawierajace duza ilosc materii organicznej, bedace 

kolejnym waznym zródlem weglowodorów dla tej czesci basenu sedymentacyjnego. 

o piaskowce turbidytowe górnej jury (tyton), które moglyby stanowic potencjalna skale 

zbiornikowa w rowie Malita. 

o grupa Bathurst Island – osady wieku kredowego, których miazszosc w rowie 

przekracza nawet 2000 m, uwazane za regionalna skale uszczelniajaca.  

o formacja Echuca Shoals, relatywnie miazsza i stanowiaca dodatkowa potencjalna 

skale macierzysta – glównie zródlo gazu w rowie Malita, natomiast w innych 

czesciach basenu Bonaparte jest zródlem ropy.  

 

2.3.2 System naftowy basenu Bonaparte 

Liczne odkrycia weglowodorów potwierdzaja, iz basen Bonaparte jest znaczaca prowincja 

naftowa. Basen ten spelnia wszystkie warunki wstepne dajace nadzieje na kolejne odkrycia. 

Charakteryzuje sie skalami o dobrych parametrach zbiornikowych, dojrzalymi skalami 

macierzystymi i licznymi pulapkami, wystepujacymi niemalze w na calym jego obszarze.  

System naftowy basenu Bonaparte zostal scharakteryzowany w ciagu ostatniej dekady 

przez licznych autorów wliczajac McConachiego et al., (1996); Colwella i Kennarda, (1996); 

Kennarda et al. (2002, 2003). Autorzy ci opisuja system naftowy wykorzystujac zintegrowana 

analize basenowa; rozpoznanie istniejacych, udowodnionych akumulacji weglowodorów  

i wykorzystanie konceptualnych modeli akumulacji jako narzedzia w poszukiwaniu nowych 

zlóz.  

 

Wedlug Magoona i Dowa (1991, 1994) system naftowy basenu tworza dojrzale skaly 

macierzyste wraz z wszystkimi akumulacjami weglowodorów przez nie wygenerowanymi.  
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Indywidualne systemy naftowe, które sa zasilane przez skaly macierzyste podobnego wieku  

i facji moga byc pogrupowane w tzw. supersystemy naftowe (Bradshaw et al., 1994). 

Zrozumienie supersystemów moze przyczynic sie do bardziej precyzyjnej predykcji 

wystapien weglowodorów w basenach o podobnym wieku skal.  

 

2.3.2.1 Paleozoiczny system naftowy  

Colwell i Kennard (1996) wyróznili w paleozoiku trzy aktywne systemy naftowe  

w sub-basenie Petrel (poza sub-basenem Petrel, w innych czesciach basenu Bonaparte, 

paleozoiczne osady nie sa uwazane za perspektywiczne). 

1. Póznodewonski system naftowy – glównie gazowy, ropa wystepuje rezydualnie. 

System ten jest ograniczony do ladowej i plytko szelfowej poludniowej czesci  

sub-basenu Petrel.  

2. Wczesnokarbonski system naftowy. Zasilany przez termalnie dojrzale, morskie ilowce 

– w jego obrebie wystepuja zarówno zloza gazu i ropy naftowej. 

3. Permski system naftowy - glównie gaz (mozliwa ropa naftowa). 

 

2.3.2.2 Mezozoiczny system naftowy  

W mezozoiku wyróznic mozna takze trzy aktywne systemy naftowe (Cadman & Temple, 

2004): 

1. System naftowy triasowo-jurajski (srodkowy trias – srodkowa jura), charakteryzujacy 

sie zlozami gazu i ropy naftowej, dla których skala macierzysta jest formacja Plover 

(niekiedy bedaca jednoczesnie skala zbiornikowa dla tego systemu). 

2. System naftowy jurajsko-kredowy (pózna jura – wczesna kreda). Skala macierzysta 

dla tego systemu sa osady dolnej formacji Vulcan, zasilajace skaly zbiornikowe górnej 

formacji Vulcan oraz formacji Plover. Uwaza sie, ze system ten moze takze zasilac 

póznokredowe i kenozoiczne zloza (np. Puffin Formation) poprzez migracje 

weglowodorów wzdluz plaszczyzn uskokowych.  

3. System naftowy póznej kredy. Pomimo tego, iz Echuca Shoals i górna formacja 

Vulcan sa termalnie niedojrzale do generacji weglowodorów w przewazajacej czesci 

basenu Bonaparte, w glównych depocentrach pólnocnej czesci basenu (synklina Sahul, 

rów Malita), jednostki te moga byc skala macierzysta dla górnej formacji Vulcan, 

formacji Elang/Laminaria oraz Puffin. 
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2.3.3 Historia eksploatacji w basenie Bonaparte 

Poczatkowa eksploatacja w obrebie basenu Bonaparte rozpoczela sie w 1950 roku, kiedy to 

zainicjowano regionalne badania poludniowo-wschodniej ladowej czesci basenu (sub-basen 

Petrel). Pierwszy otwór eksploatacyjny (Spirit Hill–1) odwiercono w ladowej czesci basenu  

w 1959 roku i zidentyfikowano nim potencjalna skale macierzysta w obrebie osadów 

dolnokredowych. Dalsze wiercenia (wciaz jeszcze na ladzie) w latach 60-tych potwierdzily 

duzy potencjal weglowodorowy tego rejonu, aczkolwiek pierwsze istotne odkrycie (zloze 

gazu) nastapilo w 1982 roku (otwór Weaber-1).  

Poszukiwania na szelfie w basenie Bonaparte rozpoczely sie w 1965 roku, kiedy to 

udalo sie przeprowadzic pierwsze regionalne pomiary areomagnetyczne. Bylo to uzupelnione 

regionalnymi pomiarami sejsmicznymi, wykonanymi w latach 1965-1974. Pierwsze 

wiercenia na szelfie wykonane w obrebie platformy Ashmore (Ashmore Reef-1, Sahul 

Shoals-1) nie wykazaly obecnosci weglowodorów, wskazujac, ze osady jurajskie maja w tym 

rejonie bardzo niskie miazszosci lub sa nieobecne, a triasowe piaskowce sa potencjalna skala 

zbiornikowa w przewazajacej czesci platformy Ashmore. We wczesnych latach 70-tych 

eksploatacja rozprzestrzenila sie poza granice sub-basenu Petrel i platformy Ashmore, 

obejmujac swoim zasiegiem sub-basen Vulcan, Wyniesienie Londonderry oraz platforme 

Sahul – w tym to czasie dokonano kilku znaczacych odkryc weglowodorów, takich jak Puffin, 

Troubadour oraz Sunrise. Pierwszego komercyjnego odkrycia w basenie Bonaparte dokonano 

dopiero w 1983 roku w obrebie sub-basenu Vulcan otworem Jabiru-1A. Z otworu otrzymano 

przyplyw ropy i gazu z plytkomorskich piaskowców formacji Plover i spagowej czesci 

osadów grupy Flamingo. W polowie lat 80-tych eksploatacja skoncentrowana byla glównie  

w sub-basenie Vulcan, gdzie w latach 1984-1986 odwiercono 12 otworów eksploatacyjnych, 

które przyniosly odkrycie kolejnych akumulacji weglowodorów (dwie z nich Challis i Suka  

o duzym sukcesie ekonomicznym). W latach 1988-1990 w obrebie sub-basenu Vulcan 

odwiercono 31 nowych otworów, jednak zaden z nich nie przyniósl komercyjnego odkrycia.  

Aby ulatwic wydawanie nowych licencji eksploatacyjnych na szelfie Morza Timor,  

w wyniku negocjacji pomiedzy rzadem indonezyjskim a australijskim, w 1991 roku 

utworzono tzw. Strefe Kooperacji (Zone of Cooperation – ZOC). W latach 1992-1998 

poszukiwania i eksploatacja weglowodorów skoncentrowane byly w tym wlasnie obszarze. 

Po 1999 roku, kiedy to Timor Wschodni uzyskal niepodleglosc zmieniono nazwe Strefy 

Kooperacji na Joint Petroleum Development Area (JPDA) (Fig. 2.6) – nazwa ta obowiazuje 

do dzis. W pólnocno-zachodniej czesci JPDA zlokalizowane jest analizowane w niniejszej 

pracy zdjecie sejsmiczne 3D Zoca-2.  
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W obrebie basenu Bonaparte okolo 90 odwierconych otworów przynioslo 26 odkryc 

weglowodorów, poczynajac od gigantycznych zlóz takich jak Sunrise czy Evans Shoal, 

konczac na licznych mniejszych polach naftowych w obrebie JPDA (Fig. 2.6), gdzie 

zlokalizowane jest takze zdjecie sejsmiczne Zoca-2. Zloza wystepuja w zbiornikach 

(wiekszosc z nich to pulapki strukturalne), których wiek geologiczny szacuje sie od karbonu 

do póznej kredy. Ekonomiczny sukces eksploatacyjny w rejonie basenu Bonaparte byl do tej 

pory jednak niewielki i wyniósl 29% (Ambrose, 2004). Liczba ta wskazuje na potrzebe 

dalszych badan geologicznych oraz geofizycznych, które moglyby rzucic nowe swiatlo na 

budowe strukturalna tego obszaru. Zarówno budowa geologiczna tego rejonu, jak i aktualny 

system naftowy nie sa w pelni zrozumiale.  

 

 Basen Bonaparte ma silny potencjal gazowy z duzymi szansami na wielkie odkrycia  

w przyszlosci. Przewiduje sie, ze w basenie Bonaparte w ciagu nastepnych kilkunastu lat 

odwierconych zostanie okolo 86 otworów (Barrett et al., 2004) – w wiekszosci przypadków 

celem eksploatacji bedzie jurajski system naftowy.  
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3 Strukturalna interpretacja sejsmiczna zdjecia 3D Zoca-2 

 

3.1 Lokalizacja obszaru badan 

 

Zdjecie sejsmiczne 3D, Zoca-2, bedace przedmiotem analizy strukturalnej w niniejszej pracy, 

zlokalizowane jest w pólnocnej czesci basenu Bonaparte, pomiedzy równoleznikami 9.83780 

a 10.50010 szerokosci geograficznej poludniowej oraz poludnikami 126.24940 a 126.66280 

dlugosci geograficznej wschodniej (Fig. 3.1).  

 Zdjecie sejsmiczne Zoca-2 usytuowane jest w NW czesci Joint Petroleum 

Development Area (JPDA) (Fig. 3.1), które jest strefa kooperacji administrowana przez rzad 

indonezyjski i australijski, utworzona w 1991 roku jako ZOC (Zone of Cooperation). 

 

 
Fig. 3.1 Lokalizacja zdjecia sejsmicznego 3D Zoca-2 na tle mapy baty-topometrycznej 
(http://www.ga.gov.au). 
 

 

Powierzchnia omawianego zdjecia sejsmicznego wynosi okolo 1200 km2 (ok. 40 km  

w kierunku inline (NNE-SSW) oraz 30 km w kierunku crossline (EEN-WWS)). 

 Zoca-2 znajduje sie w bezposrednim sasiedztwie Rowu Timorskiego (Fig. 3.1, 3.2) od 

pólnocy, co silnie wplywa na charakter deformacji obserwowany w zapisie sejsmicznym. 
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Zdjecie sejsmiczne Zoca-2 zlokalizowane jest w obrebie NW brzeznej czesci platformy 

Sahul, graniczacej od zachodu z platforma Ashmor (Fig. 3.3).  

 
Fig. 3.2 Lokalizacja zdjecia sejsmicznego 3D Zoca-2 na tle mapy glównych element strukturalnych 
basenu Bonaparte (Dore & Stewart, 2002).  
 
 
 Zarówno mapa elementów strukturalnych (Fig. 3.2) jak i przekrój geo-sejsmiczny 

(przekrój geologiczny wykonany w oparciu o dane sejsmiczne i otworowe) przecinajacy 

najwazniejsze struktury basenu Bonaparte (Fig. 3.3) pokazuja, ze zdjecie Zoca-2 

zlokalizowane jest na obszarze platformowym. 

Glebokosc podloza w zapisie sejsmicznym w rejonie Zoca-2 waha sie od okolo 3 do  

5 s. Przyjmujac usrednione predkosci dla tego rejonu z danych literaturowych, podany 

przedzial czasowy odpowiadalby glebokosci 3.75 – 6.25 km.  

 
 

 
Fig. 3.3 Przekrój geo-sejsmiczny przez basen Bonaparte. Na przekroju zaznaczono przyblizona 
lokalizacje zdjecia sejsmicznego Zoca-2. Przebieg profilu zaznaczony zostal czerwona linia na Fig. 
3.2 (Dore & Stewart, 2002). 



 48

 Jedynym odwierconym w tym rejonie otworem wiertniczym byl otwór Thornton –1. 

Otwór ten lezy poza obrebem zdjecia sejsmicznego Zoca-2, w odleglosci okolo 5 km od jego 

poludniowej krawedzi (Fig 3.1), w obrebie Synkliny Flamingo. W pracy wykorzystano 

profilowania otworowe pochodzace z tego otworu.  

 

 

3.2 Dostepne dane oraz metodyka pracy 

 

3.2.1 Baza danych 

Dane sejsmiczne oraz otworowe wykorzystane w niniejszej pracy zostaly udostepnione przez 

Geoscience Australia.  

 

 Strukturalna interpretacja wykonana zostala w oparciu o zdjecie sejsmiczne 3D – 

 Zoca-2, którego lokalizacja pokazana jest na Fig. 3.1. Zoca-2 to dane sejsmiki morskiej 

pochodzace z 1995 roku, po migracji czasowej przed skladaniem (pre-stack time-migration – 

PSTM). Odleglosc pomiedzy liniami sejsmicznymi w kierunku inline oraz crossline wynosi 

25 m. Calkowity czas rejestracji dla danych Zoca-2 wynosi 5.5 s (two-way traveltime – TWT), 

przy czym relatywnie dobry zapis sejsmiczny wystepuje do okolo 4 s. Krok próbkowania 

dostepnych danych sejsmicznych wynosi 4 ms, a czestotliwosc dominujaca omawianego 

zdjecia sejsmicznego to 50 Hz.  

 

 Jedyny dostepny otwór wiertniczy w obrebie tego rejonu to Thornton-1 (Fig. 3.1), 

lezacy w odleglosci okolo 5 km od poludniowej krawedzi zdjecia sejsmicznego Zoca-2. 

Otwór ten zostal wywiercony w 1997 roku przez firme Shell. Calkowita dlugosc wiercenia 

wynosi 4000 m KB (KB – Kelly Bushing), dla wysokosci stolu wiertniczego równej 22 m.  

W otworze dostepny byl pelny zestaw profilowan wiertniczych. Niedostepne byly natomiast 

informacje o stratygrafii i opisy rdzeni wiertniczych.  

 

 Jako informacje dodatkowa w analizie strukturalnej rejonu badan wykorzystano dane 

sejsmiczne 2D (okolo 322 linii sejsmicznych 2D), których czas rejestracji wahal sie od 5.5 do 

16 s. Sejsmika 2D byla dodatkowym narzedziem, które wykorzystano jedynie w generalnym 

rekonesansie w promieniu kilkudziesieciu kilometrów od omawianego zdjecia sejsmicznego 

3D. Z punktu widzenia szczególowej interpretacji strukturalnej, dane sejsmiczne 2D nie byly 
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istotnym elementem analizy. W wiekszosci przypadków interpretacja danych 2D 

potwierdzala jedynie wnioski oparte na podstawie analizy zdjecia sejsmicznego Zoca-2. 

 

3.2.2 Wykorzystane oprogramowanie 

Interpretacja danych sejsmicznych wykonana zostala na stacji roboczej firmy Sun w systemie 

operacyjnym Unix. Wykorzystano oprogramowanie firmy Landmark Graphisc Corporation. 

Interpretacje danych sejsmicznych oraz analize atrybutów sejsmicznych (w module Post 

Stack Family oraz PAL) wykonano przy uzyciu pakietu SeisWorks2D3D (wersja 2003.000). 

Do wizualizacji danych, trójwymiarowej analizy uskoków oraz kontroli jakosci (QC) 

wykorzystano pakiety: GeoProbe oraz EarthCube.  

 Sejsmiczne modelowania syntetyczne przeprowadzono przy uzyciu pakietu 

GeoGraphix firmy Landmark Graphix Corporation. Do interpretacji krzywych profilowania 

akustycznego predkosci (DT) i profilowania gamma (GR) oraz konstrukcji sejsmogramów 

syntetycznych wykorzystano modul LogM Well Editor, do interpretacji sejsmicznej modul 

SeisVision, natomiast do konstrukcji modelu predkosciowego oraz obliczenia pola 

teoretycznego wykorzystano modul Struct Model Entry. 

 Inwersja sejsmiczna profilu 280 zostala obliczona przy uzyciu oprogramowania firmy 

Hampson-Russell. 

 Do integracji informacji geofizycznych, geologicznych oraz geograficznych uzyto 

oprogramowania GIS ESRI - ArcInfo (wersja 8.2). 

 

3.2.3 Metodyka badan 

Metodyka badan przedstawiona zostala za pomoca schematu blokowego na Fig. 3.4.  

W pierwszym etapie, po zapoznaniu sie z obszerna literatura dotyczaca geologii NW 

Szelfu Australii (szczególnie obszaru basenu Bonaparte), wykonana zostala analiza 

strukturalna zdjecia sejsmicznego Zoca-2. Pierwszym krokiem tej analizy byla identyfikacja 

w zapisie sejsmicznym megasekwencji, czyli pakietów syn- oraz postryftowych oraz granic 

niezgodnosci pomiedzy nimi. Nastepnie wykonano interpretacje wybranych, glównych 

powierzchni niezgodnosci na profilach sejsmicznych w kierunki inline i crossline, co 10 linii 

sejsmicznych (250 m). W miejscach o skomplikowanej budowie geologicznej  

lub niejednoznacznym zapisie sejsmicznym, krok interpretacji odpowiednio zmniejszono.  

Kolejnym etapem bylo automatyczne pikowanie wyinterpretowanych horyzontów. 

Autopikowanie dla horyzontów bedacych glównymi niezgodnosciami (u1, u2, u4, u5), 

charakteryzujacych sie dobra dynamika oraz ciagloscia zapisu przeprowadzono w czterech 
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iteracjach, rozpoczynajac od waskiego okna czasowego dla autopikera (10 ms) oraz 

kompleksowego algorytmu pikowania, konczac na mniej surowych parametrach (szerszym 

oknie czasowym (20ms) i standardowym algorytmie pikowania). Takie podejscie pozwolilo 

na minimalizacje bledów w autopikowaniu, przy jednoczesnym zachowaniu dobrej 

dokladnosci i wiarygodnosci interpretacji. Odpowiednio dobrane parametry pikowania mialy 

kluczowe znaczenie dla pózniejszej identyfikacji uskoków na mapach czasowych. Jednakowo 

istotne bylo bowiem zachowanie ciaglosci interpretacji w miejscach niezdeformowanych 

strukturalnie, jak i detekcja wszelkich nieciaglosci, swiadczacych o obecnosci uskoków. 

 

 
Fig. 3.4 Schemat blokowy ilustrujacy kolejne etapy badan.  

 

 Interpretacje uskoków przeprowadzono na sekcjach sejsmicznych, poziomych 

przekrojach sejsmicznych (time slice) oraz mapach czasowych, azymutów, upadów  

i amplitudy sredniej kwadratowej (RMS amplitude), obliczonych dla wczesniej 

wyinterpretowanych horyzontów (u1, u2, u4, u5). Wynikiem takiej interpretacji byly mapy 
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strukturalne skonstruowane dla poszczególnych horyzontów, pokazujace rozciaglosc, 

wzajemne relacje oraz rozmiar struktur w obrebie zdjecia sejsmicznego Zoca-2.  

Ze wzgledu na brak danych stratygraficznych w otworze Thornton-1, czas deformacji 

okreslono na podstawie szeroko dostepnej literatury, zawierajacej szczególowy opis zarówno 

wieku jak i charakteru deformacji pólnocnej czesci basenu Bonaparte. Z powodu braku 

bezposredniego dowiazania danych sejsmicznych Zoca-2 do danych otworowych, ustalony  

w ten sposób czas deformacji nalezy traktowac jako przyblizony.  

Istotnym etapem badan byla analiza atrybutów sejsmicznych. Atrybuty sejsmiczne 

byly nie tylko narzedziem wspomagajacym interpretacje strukturalna, ale przede wszystkim 

okazaly sie niezastapione w identyfikacji sieci uskoków poligonalnych, typowych dla 

pasywnych krawedzi kontynentu (Carwright et al., 2003), niejednokrotnie trudnych do 

rozpoznania na standardowych danych sejsmicznych w wersji amplitudowej.  

Trójwymiarowa interpretacje uskoków przeprowadzono w oparciu o wczesniej 

wykonane mapy strukturalne oraz identyfikacje uskoków na sekcjach sejsmicznych  

i poziomych przekrojach czasowych. Uzyskany w ten sposób trójwymiarowy obraz osrodka, 

uzupelniony o informacje pochodzaca z analizy atrybutów sejsmicznych oraz dane 

literaturowe, byl podstawa do skonstruowania modelu ewolucji tektonicznej tej czesci NW 

Szelfu Australii, w której zlokalizowane jest zdjecie sejsmiczne Zoca-2. 

 

 

3.3 Analiza strukturalna 

 

3.3.1 Analiza megasekwencji; identyfikacja glównych powierzchni niezgodnosci 

Pierwszym etapem analizy strukturalnej byla identyfikacja w zapisie sejsmicznym glównych 

granic niezgodnosci. Jednoznaczna identyfikacja horyzontów sejsmicznych mozliwa byla 

tylko dla plytszej czesci zdjecia sejsmicznego, do czasu rejestracji okolo 4 s. Powyzej tego 

czasu slaba jakosc danych sejsmicznych uniemozliwia interpretacje, zarówno strukturalna jak 

i sejsmostratygraficzna.  

Na prezentowanych profilach sejsmicznych skala pionowa jest znacznie przewyzszona 

w stosunku do skali poziomej. Ze wzgledu na to przewyzszenie oraz fakt, iz dane sejsmiczne 

prezentowane sa w domenie czasu, a nie glebokosci, obserwowane na rysunkach katy, 

zarówno upadów deozycyjnych jak i nachylenia plaszczyzn uskokowych, sa pozorne. 
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W zapisie sejsmicznym Zoca-2 wyrózniono cztery glówne powierzchnie 

niezgodnosci: u5 – zinterpretowana jako strop megasekwencji synryftowej oraz u4, u2, u1 – 

granice obecne w obrebie megasekwencji postryftowej (Fig. 3.5). Rozpoznane powierzchnie 

niezgodnosci oddzielaja pakiety osadów o innym charakterze zapisu sejsmicznego (odmiennej 

amplitudzie, czestotliwosci, ciaglosci i ukladzie refleksów).  

Ponizej niezgodnosci u5 rozpoznano charakterystyczne dla pakietów 

synkinematycznych uskoki synsedymentacyjne (Fig. 3.6). Dalo to podstawy do identyfikacji 

pakietu osadów wystepujacych ponizej horyzontu u5, jako megasekwencji synryftowej. 

Granice u5 zidentyfikowano jako powierzchnie niezgodnosci, oddzielajaca pakiet osadów 

synryftowych, od lezacych ponad nimi utworów postryftowych. U5 jest horyzontem  

o relatywnie duzej amplitudzie, oraz dobrej ciaglosci zapisu, zapadajacym pod niewielkim 

katem na NNW (Fig. 3.5). Refleksy sejsmiczne w obrebie pakietu osadów wystepujacych pod 

granica u5, sa równolegle, posiadaja ten sam, NNW upad depozycyjny i charakteryzuja sie 

niewielkimi, w stosunku do nadleglego pakietu postryftowego, amplitudami. Amplituda  

i ciaglosc zapisu zmniejsza sie wraz z glebokoscia (czasem rejestracji).  

 



 
 
 
 
 
 
 
 

 
 

Fig. 3.5 Interpretacja strukturalno-stratygraficzna profilu sejsmicznego inline 280 (lokalizacja profilu na Fig. 3.7 – 3.11). 
 
 
 
 
 
 
 
                                                                                 53 
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Fig. 3.6 Uskoki synsedymentacyjne widoczne na jednym z sejsmicznych profili arbitralnych  
o przebiegu W-E. 
 

W obrebie megasekwencji postryftowej, zidentyfikowano kilka powierzchni 

niezgodnosci, sposród których za najbardziej istotne uznano granice: u1,u2 oraz u4. Pomiedzy 

niezgodnosciami u4 i u5 zinterpretowano dodatkowo trzy horyzonty sejsmiczne (u5_tp, 

d_base, d_top), dzielace ten pakiet osadów na cztery mniejsze pakiety o wyraznie rózniacym 

sie zapisie sejsmicznym (Fig. 3.5). Miazszosc osadów pomiedzy granicami u4 i u5 jest stala  

w obrebie calego zdjecia sejsmicznego i wynosi okolo 0.7 s. W obrebie tego pakietu refleksy 

sejsmiczne sa równolegle i charakteryzuja sie niewielkim upadem depozycyjnym w kierunku 

pólnocnym.  

Horyzonty sejsmiczne u4 oraz u2 zostaly zidentyfikowane jako odpowiednio spag 

oraz strop progradujacej na pólnoc klinoformy. Klinoforme charakteryzuje chaotyczny uklad 

refleksów w poludniowej czesci zdjecia sejsmicznego, bedacy superpozycja sigmoidalnego 

ksztaltu refleksów sejsmicznych i silnego zuskokowania (Fig. 3.5). W pólnocnej czesci 

zdjecia sejsmicznego refleksy w obrebie klinoformy sa prawie równolegle i zapadaja pod 

niewielkim katem na pólnoc. Pomiedzy granicami u4 i u2 mozna takze zidentyfikowac kilka 

dodatkowych niezgodnosci katowych. Niezgodnosci te maja jednak charakter lokalny 
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(kontynuuja sie zazwyczaj tylko na malym fragmencie zdjecia sejsmicznego) oraz sa trudne 

do jednoznacznej identyfikacji w poludniowej, silnie zaburzonej czesci klinoformy. 

Amplituda zapisu sejsmicznego dla calej klinoformy jest relatywnie wysoka.  

Nad horyzontem u2 widoczny jest wyrazny, transgresywny uklad przekraczajacy 

(onlap) refleksów sejsmicznych, wyklinowujacych sie do tej granicy (Fig. 3.5). Pakiet 

osadów pomiedzy niezgodnosciami u2 i u1, zmniejszajacy swoja miazszosc z N na S, 

charakteryzuje sie relatywnie wysokimi amplitudami i dobra dynamika zapisu refleksów 

sejsmicznych.  

W obrebie tego pakietu wystepuja dodatkowe lokalne powierzchnie niezgodnosci.  

Sekwencja osadów wystepujacych najwyzej w profilu stratygraficznym, ponad 

horyzontem u1, charakteryzuje sie prawie równoleglym ukladem refleksów, zapadajacych 

pod niewielkim katem na pólnoc, ich dobra ciagloscia oraz zmiennoscia amplitud (Fig. 3.5). 

Równiez w obrebie tego pakietu obecne sa granice niezgodnosc o niewielkim zasiegu 

powierzchniowym. 

Glebokosc dna morskiego na obszarze zdjecia sejsmicznego Zoca-2 waha sie od 300 

do okolo 950 m p.p.m. W rejonie glebokiego rowu morskiego, rozpoznanego w skrajnej, 

pólnocnej czesci omawianego zdjecia sejsmicznego glebokosc dna morskiego siega 1500 m 

p.p.m. Dno morskie zapada pod niewielkim katem (0.30) na pólnoc i przeciete jest w wielu 

miejscach aktywnymi do tej pory uskokami ekstensyjnymi o rozciaglosci SW-NE.  

 

Wybrane powierzchnie niezgodnosci zostaly wypikowane manualnie, w siatce o oczku 

250 na 250 m, czyli co 10-ta linie sejsmiczna w kierunki inline i crossline. Na pozostalych 

profilach sejsmicznych interpretacja zostala uzupelniona za pomoca autopikera, w wyniku 

czego powstaly mapy czasowe poszczególnych horyzontów sejsmicznych.  

 

3.3.2 Interpretacja uskoków 

Interpretacje uskoków w pierwszym etapie przeprowadzono na profilach sejsmicznych oraz 

poziomych przekrojach czasowych, a nastepnie na mapach czasowych (Fig. 3.7)  

i wygenerowanych na ich podstawie mapach upadu (Fig. 3.8), azymutów (Fig. 3.9)  

i amplitudy (Fig. 3.10) obliczonych dla wyinterpretowanych horyzontów. Powstale na 

podstawie tych interpretacji mapy strukturalne (Fig. 3.11) wyraznie pokazuja kierunki 

rozciaglosci i rozmiar struktur oraz wzajemne relacje przestrzenno-geometryczne pomiedzy 

uskokami.  
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Fig. 3.7 Mapy czasowe wyinterpretowanych horyzontów sejsmicznych: u5, u4, u2 i u1. 
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Fig. 3.8 Mapy rozkladu upadów obliczonych dla wyinterpretowanych horyzontów: u5, u4, u2 i u1. 
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Fig. 3.9 Mapy rozkladu azymutów upadu wyinterpretowanych horyzontów: u5, u4, u2 i u1. 
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Fig. 3.10 Mapy rozkladu amplitudy sredniej kwadratowej (RMS) obliczone dla wyinterpretowanych 
horyzontów: u5, u4, u2 i u1. 
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Fig. 3.11 Mapy strukturalne skonstruowane dla wyinterpretowanych horyzontów sejsmicznych: u5, 
u4, u2 i u1.? h – minimalne naprezenie horyzontalne (kierunek ekstensji).  
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 W obrebie megasekwencji synryftowej, obecnej ponizej horyzontu u5, 

zidentyfikowano trzy zespoly uskoków ekstensyjnych (Fig. 3.11): 

1) Uskoki synsedymentacyjne o listrycznym charakterze powierzchni uskokowej  

(Fig. 3.6). Uskoki te o rozciaglosci SSW-NNE, dlugosci kilku kilometrów  

i maksymalnym zrzucie wynoszacym okolo 200 m, zapadaja na wschód. Obecne sa na 

calym obszarze omawianego zdjecia sejsmicznego. Uskoki te przeciete sa przez zespól 

mlodszych uskoków ekstensyjnych o rozciaglosci W-E. 

2) Uskoki o rozciaglosci W-E – nie posiadaja cech charakterystycznych dla uskoków 

synsedymentacyjnych. Wykazuja natomiast silna segmentacje. Uskoki te, zazwyczaj 

strome, o sredniej dlugosci okolo 6 km, zapadaja na poludnie. W obrebie zdjecia 

sejsmicznego Zoca-2 wystepuja one w kilku strefach o przebiegu W-E.  

3) Uskoki o orientacji SW-NE – uskoki te, towarzyszace uskokom o orientacji W-E, 

 sa jednostkami nizszego rzedu niz omówione wczesniej struktury. Ten zespól 

zapadajacych na NW uskoków o charakterze kulisowym (en echelon faults)  

o relatywnie malej dlugosci na mapach strukturalnych (3 km), wystepuje na pólnoc od 

stref zwiazanych z uskokowaniem o kierunku W-E. Na sekcjach sejsmicznych uskoki 

o rozciaglosci SW-NE wygasaja ku górze pomiedzy horyzontami sejsmicznymi u5  

a u4 i wraz z uskokami o rozciaglosci W-E tworza systemy zrebów o rozciaglosci  

W-E. W odróznieniu od powszechnego wystepowania w obrebie calego zdjecia 

sejsmicznego uskoków o rozciaglosci W-E, zasieg deformacji o orientacji SW-NE 

ograniczony jest do srodkowej i poludniowej jego czesci. Uskoki SW-NE nieobecne 

sa w czesci pólnocnej zdjecia Zoca-2, gdzie obserwowany na sekcjach sejsmicznych 

upad depozycyjny warstw zmniejsza sie w kierunku N. 

Uskoki synsedymentacyjne nie kontynuuja sie ponad niezgodnoscia u5. Jednakze uskoki 

ekstensyjne, nie wykazujace cech synsedymentacyjnych, czesto przecinaja horyzont u5  

i wygasaja w obrebie pakietu osadów pomiedzy niezgodnosciami u5 i u4 (Fig. 3.5). Uskoki te 

zidentyfikowano jako mlodsze od uskoków synsedymentacyjnych. Ze wzgledu na slaba 

jakosc zapisu sejsmicznego dla czasów rejestracji wyzszych niz 3.5 – 4 s, trudno jest 

jednoznacznie stwierdzic jak daleko wyróznione zespoly uskoków kontynuuja sie w glab. 

 

Powyzej horyzontu u5, w obrebie sekwencji postryftowych osadów o jednorodnej 

miazszosci, wystepujacej na sekcjach sejsmicznych pomiedzy horyzontami u5 i u4, 

rozpoznano uskoki ekstensyjne o relatywnie malym zrzucie (Fig. 3.5). Wystepowanie tej 

charakterystycznej sieci uskoków ograniczone jest tylko do pakietu sedymentacyjnego 
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pomiedzy granicami u5 i u4. Uskoki te, rozpoznane za pomoca map atrybutów sejsmicznych 

policzonych dla horyzontów wypikowanych w obrebie tego pakietu, zostaly zidentyfikowane 

jako system uskoków poligonalnych i szerzej opisane w rozdziale 4, dotyczacym analizy 

atrybutów sejsmicznych.  

Pakiet osadów pomiedzy horyzontami u5 a u4 zostal na sekcjach sejsmicznych 

zidentyfikowany jako strefa interakcji pomiedzy omówionym wczesniej zespolem uskoków 

ekstensyjnych o rozciaglosci W-E oraz wystepujacymi ponad nim uskokami normalnymi  

o orientacji SW-NE (Fig. 3.11). Ze wzgledu na slabej jakosci zapis sejsmiczny w tej strefie, 

charakter tej interakcji (hard- lub softlinkage) jest trudny do jednoznacznego okreslenia.  

Na mapie strukturalnej horyzontów u5 i u4 (Fig. 3.11) widac przestrzenne relacje obydwu 

zespolów uskoków. Uskoki mlodsze o rozciaglosci SW-NE wystepuja bezposrednio nad 

starszymi deformacjami o rozciaglosci W-E. Mlodsze uskoki zapadaja na NW oraz SE, 

tworzac nad strefa wystepowania starszych uskoków o trendzie W-E, charakterystyczny 

system rowów i zrebów, widocznych na sekcjach sejsmicznych o orientacji poludnikowej 

(Fig. 3.5). Sekcje sejsmiczne wyraznie pokazuja takze, ze w omawianym zespole uskoków 

ekstensyjnych o rozciaglosci SW-NE, uskoki zapadajace na SE pelnia role uskoków 

glównych – posiadaja one wiekszy zrzut, i wieksza powierzchnie plaszczyzny uskokowej niz 

uskoki zapadajace na NE. Wiele sposród tych wlasnie uskoków przecina powierzchnie dna 

morskiego, tworzac charakterystyczny kulisowy uklad, o prawoskretnym nastepstwie 

wystepowania deformacji. 

 

Na sekcjach sejsmicznych o orientacji W-E, zinterpretowane w obrebie pakietu 

postryftowego uskoki ekstensyjne o rozciaglosci SW-NE, zapadajace na SE, tworza 

charakterystyczny uklad typu domino (Fig. 3.12). Na tak zorientowanych profilach widac,  

ze uskoki zapadajace na SW pelnia role glównych, a antytetyczne na przekrojach i równolegle 

do nich w planie uskoki zapadajace na NW, tylko w nielicznych przypadkach przecinaja 

najmlodsze osady. Obydwa zespoly uskoków SW-NE, majace w planie kulisowy charakter,  

a na sekcjach sejsmicznych wydaja sie wygasac w obrebie pakietu osadów pomiedzy 

horyzontami u5 i u4. Arbitralne profile sejsmiczne W-E (Fig. 3.12) pokazuja nieco bardziej 

dokladnie, ze uskoki te moga wygasac w obrebie pakietu o slabej ciaglosci zapisu 

sejsmicznego i niskiej amplitudzie znajdujacego sie pomiedzy horyzontami d_base i d_top.  

 

Mapy strukturalne wykonane dla pozostalych granic (u2 i u1), nalozone na mape 

horyzontów u5 oraz u4 pokazuja, ze orientacja uskoków o rozciaglosci SW-NE nie zmienia 
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sie w góre profilu (Fig. 3.11). Zmienia sie natomiast gestosc sieci uskokowej w obrebie 

pakietu postryftowego, co widoczne jest na mapach amplitudy sredniej kwadratowej (RMS 

amplitude), policzonych dla omawianych horyzontów (Fig. 3.10). Na mapie amplitudy 

obliczonej dla u4, zauwazalny jest bardziej rozproszony, niz na horyzoncie u2 i u1, charakter 

deformacji o rozciaglosci SW-NE. Dominuja uskoki o relatywnie malej dlugosci, a gestosc 

sieci uskokowej na u4 jest duzo wieksza niz na pozostalych horyzontach wyinterpretowanych 

ponad ta niezgodnoscia. Ponad horyzontem u4, idac w góre profilu, gestosc sieci uskokowej 

spada. Uskoków jest coraz mniej – zanikaja uskoki o malej dlugosci (<1km), a deformacje 

koncentruja sie na uskokach o relatywnie duzej dlugosci, które sa wyraznie zaznaczone  

w zapisie sejsmicznym. Dluzsze uskoki maja równiez wieksze zrzuty. Na mapach horyzontu 

u1 (Fig. 3.7 – 3.11) widoczny jest kulisowy charakter uskoków o rozciaglosci SW-NE  

i prawoskretny kierunek nastepstwa ich wystepowania (right stepping en echelon faults). 

Uskoki te, na horyzoncie u1, maja srednia dlugosc okolo 5 km i sa jednoznacznie 

identyfikowalne na mapach upadów, azymutów i amplitudy (Fig. 3.8 – 3.10), obliczonych dla 

tego horyzontu.  

 

 
Fig. 3.12 Interpretacja strukturalna arbitralnego profilu sejsmicznego (lokalizacja profilu pokazana na 
Fig. 3.7 – 3.11). 
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Zasieg deformacji o kierunku SW-NE, pomimo faktu, iz zwiazane sa one  

z wystepujacymi na calym obszarze zdjecia Zoca-2 deformacjami o rozciaglosci W-E, jest 

ograniczony do centralnej i poludniowej czesci omawianego zdjecia sejsmicznego. W tym 

rejonie upad depozycyjny warstw jest wiekszy niz w czesci pólnocnej, a refleksy sejsmiczne 

(pomiedzy u4 a u2) w obrebie omawianej wczesniej klinoformy wykazuja sigmoidalna 

geometrie.  

Na uskokach o rozciaglosci SW-NE zaobserwowano na sekcjach sejsmicznych tylko 

jedno maksimum zrzutu, zlokalizowane w srodkowej czesci plaszczyzny uskokowej.  

Na mapach amplitud obliczonych dla wyinterpretowanych horyzontów zauwazyc mozna,  

ze maksimum to polozone jest w centrum powierzchni uskokowej takze w planie. Jest to 

typowy rozklad deformacji na plaszczyznie uskokowej dla slepych uskoków ekstensyjnych 

(blind faults) o malym (kilkanascie m) i srednim (< 200 m) zrzucie.  

Na sekcjach sejsmicznych, w obrebie pakietu postryftowego, wystepuja nieliczne 

uskoki, których kierunek zrzutu wskazuje na ich inwersyjny charakter (Fig. 3.13). Te strome 

uskoki towarzysza zespolowi uskoków normalnych o rozciaglosci SW-NE i maja identyczna 

orientacje. Stanowia one okolo 1-2% obserwowanych uskoków i wystepuja pojedynczo,  

w miejscach o zlozonej budowie strukturalnej. Pojedyncze uskoki inwersyjne  

sa prawdopodobnie rezultatem lokalnej kompresji towarzyszacej regionalnej ekstensji  

i sa czestym zjawiskiem obserwowanym w skomplikowanych systemach ekstensyjnych. 

Mniej prawdopodobne wydaje sie byc zalozenie, iz uskoki te powstaly w wyniku deformacji 

o charakterze przesuwczym, których efektem moze byc równiez (pozornie) inwersyjny 

kierunek zrzutu. Ze wzgledu na sporadyczne wystepowanie deformacji inwersyjnych  

w obrebie omawianego zdjecia sejsmicznego, uskoki te potraktowano jako rodzaj „szumu 

tektonicznego” wystepujacego w strefie o wyraznie dominujacym (98-99% wszystkich 

deformacji) rezimie naprezen ekstensyjnych.  

Omówione wczesniej uskoki, wystepujace w obrebie pakietu synryftowego  

o orientacji W-E oraz uskoki ekstensyjne o rozciaglosci SW-NE, tworza, wraz  

z wystepujacymi ponad nimi (w obrebie pakietu postryftowego) uskokami o trendzie SW-NE, 

system uskoków sprzezonych (conjugate fault system). Charakterystyczny dla uskoków 

sprzezonych jest rodzaj polaczen miedzyuskokowych (linkage) pomiedzy górnym i dolnym 

zespolem uskoków skladajacych sie na system sprzezony. Rodzaj tego polaczenia moze byc 

typu soft- (softlinkage/softlink) lub typu hard- (hardlinkage/hardlink). Poprzez polaczenie 

typu soft- na pionowym profilu sejsmicznym, rozumiany jest taki rodzaj interakcji uskoków, 

gdzie plaszczyzny uskokowe, skladajace sie na górna i dolna czesc systemu uskoków 
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sprzezonych, bezposrednio nie lacza sie ze soba. Przy polaczeniu typu hard- istnieje 

natomiast bezposredni kontakt pomiedzy plaszczyznami uskokowymi dolnego i górnego 

zespolu uskoków, czyli pomiedzy plaszczyznami uskoków, które ulegly reaktywacji oraz 

uskokami, które w wyniku tej reaktywacji powstaly. W przypadku uskoków sprzezonych, 

zidentyfikowanych w obrebie zdjecia sejsmicznego Zoca-2, charakter polaczen 

miedzyuskokowych (soft- lub hard-) jest trudny do jednoznacznego okreslenia. Wynika to  

z faktu, ze strefa tego polaczenia, znajdujaca sie pomiedzy granicami u5 i u4, charakteryzuje 

sie slaba jakoscia zapisu sejsmicznego.  

 

 
Fig. 3.13 Przyklad deformacji o charakterze inwersyjnym; a – niezinterpretowany i b – 
zinterpretowany fragment profilu sejsmicznego o orientacji SSW-NNE. 
 
 

Rozprzestrzenienie systemu uskoków sprzezonych oraz ich pólnocny zasieg pokrywa 

sie z rozprzestrzenieniem i zasiegiem uskoków o rozciaglosci SW-NE, wystepujacych  

w obrebie megasekwencji postryftowej.  

 

3.3.3 Przestrzenna analiza uskoków 

Przestrzenna, geometryczna interpretacje plaszczyzn uskokowych, wykonano w oparciu  

o interpretacje strukturalna sekcji sejsmicznych inline i crossline, profili arbitralnych, 

poziomych przekrojów czasowych, jak równiez analize rozkladu azymutów, upadów  

i amplitudy sredniej kwadratowej na wyinterpretowanych horyzontach. Pomocne  

w okresleniu trójwymiarowych relacji geometrycznych pomiedzy uskokami byly takze 
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atrybuty sejsmiczne, takie jak Semblance oraz wizualizacja Combo Volume (omówione 

szerzej w rozdziale 4).  

 Trójwymiarowa interpretacje uskoków przeprowadzono dla wybranego fragmentu 

danych sejsmicznych Zoca-2, znajdujacego sie w strefie uskoków sprzezonych, najbardziej 

wysunietej na N. Trójwymiarowa analiza uskoków umozliwila lepsze zobrazowanie 

geometrycznych relacji pomiedzy uskokami w obrebie tego samego zespolu, a takze 

pomiedzy uskokami przynaleznymi do róznych zespolów (Fig. 3.14, 3.15, 3.17 i 3.18).  

Uskoki o rozciaglosci SW-NE, nalezace do tego samego zespolu (zapadajace w tym 

samym kierunku), cechuje wystepowanie pomiedzy sasiadujacymi powierzchniami 

uskokowymi stref akomodacji (relay ramp) o charakterze fleksuralnym (Fig. 3. 16). 

Przestrzenne relacje pomiedzy uskokami o rozciaglosci SW-NE, zapadajacymi  

w przeciwnych kierunkach, zostaly w schematyczny sposób przedstawione na Fig. 3.16.  

Dla wiekszosci uskoków ekstensyjnych charakterystyczny jest eliptyczny ksztalt 

powierzchni uskokowej, z maksimum zrzutu zlokalizowanym w jej centralnej czesci. Jedynie 

uskoki synsedymentacyjne (zaznaczone na Fig. 3.14, 3.15, 3.17 oraz 3.18 kolorem 

czerwonym) maja charakter uskoków szuflowych, wykazujacych silna segmentacje. Przeciete 

sa one poprzez zespól uskoków ekstensyjnych o rozciaglosci W-E (Fig. 3.14).  

Przestrzenna analiza uskoków pokazuje wyraznie geometryczna odmiennosc 

wyróznionych wczesniej zespolów uskoków. Na zespól o rozciaglosci W-E, skladaja sie 

uskoki o podobnej wielkosci i ksztalcie powierzchni uskokowej, rozprzestrzenione  

w równomierny sposób w strefach o trendzie W-E (zaznaczone na Fig. 3.14, 3.15, 3.17 oraz 

3.18 kolorem zóltym). Wystepujace na N od tych stref, zapadajace na NW uskoki nizszego 

rzedu, o rozciaglosci SW-NE wykazuja równiez male zróznicowanie (zaznaczone na  

Fig. 3.14, 3.15, 3.17 oraz 3.18 kolorem niebieskim). Uskoki o rozciaglosci W-E wraz  

z przestrzennie stowarzyszonymi z nimi, podrzednymi uskokami o trendzie SW-NE, stanowia 

dolna czesc systemu uskoków sprzezonych. Zupelnie inna budowe ma górna czesc tego 

systemu, na która skladaja sie dwa komplementarne zespoly uskoków o orientacji SW-NE; 

zapadajacy na SE (zaznaczony na Fig. 3.14, 3.15, 3.17 oraz 3.18 kolorem zielonym) i na  

NW (zaznaczony na Fig. 3.14, 3.15, 3.17 oraz 3.18 kolorem rózowym). Uskoki o rozciaglosci 

SW-NE posiadaja mniejsze, niz uskoki o orientacji W-E zrzuty i odpowiednio mniejsza 

powierzchnie plaszczyzny uskokowej. Obydwa komplementarne zespoly wystepuja w postaci 

wiazek polozonych blisko siebie powierzchni uskokowych i wykazuja znacznie wyzszy 

stopien komplikacji tektonicznej niz uskoki o rozciaglosci W-E. Jak juz zostalo w niniejszym  
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Fig. 3.16 Schematyczny rysunek przedstawiajacy obserwowany na danych sejsmicznych Zoca-2 
charakter interakcji pomiedzy uskokami zapadajacymi w tym samym kierunku, w formie strefy 
akomodacji (relay ramp) (a) i uskokami zapadajacymi w przeciwnych kierunkach (b).  
 
 

rozdziale wspomniane, wiekszosc odksztalcen w obrebie pakietu postryftowego 

akomodowanych jest przez uskoki o rozciaglosci SW-NE, zapadajace na SE. 

Komplementarny zespól uskoków, zapadajacych na NW rozwinal sie w znacznie mniejszym 

stopniu. Dla obydwu zespolów czesta jest takze segmentacja w pionie (Fig. 3.14, 3.15).  

W wielu przypadkach, w obrebie pakietu postryftowego, akomodacja odksztalcen zachodzi 

poprzez obecnosc kilku uskoków o mniejszych zrzutach, które nie sa ze soba bezposrednio 

polaczone (softlinkage).  

 

 Trójwymiarowa wizualizacja uskoków pokazuje w sposób czytelny i jednoznaczny 

przestrzenna zaleznosc pomiedzy lokalizacja stref wystepowania uskoków o rozciaglosci  

W-E, a wystepujacymi ponad nimi uskokami o orientacji SW-NE (Fig. 3.17, 3.18).  
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Fig. 3.17 Mapa czasowa horyzontu u5 wraz z trójwymiarowa interpretacja uskoków, wykonana dla fragmentu danych sejsmicznych, zaznaczonego przez zólty prostopadloscian. 
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Fig. 3.18 Mapa czasowa horyzontów u5 i u1, wraz z trójwymiarowa interpretacja uskoków, wykonana dla fragmentu danych sejsmicznych, zaznaczonego przez zólty prostopadloscian. 
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3.3.4 Stratygrafia i czas deformacji w oparciu o dostepna literature 

Ze wzgledu na brak bezposredniej informacji otworowej dotyczacej wieku poszczególnych 

pakietów sedymentacyjnych i granic sejsmicznych, okreslenie czasu ich powstania wykonano 

w oparciu dane geologiczne zawarte w dostepnej literaturze, dotyczacej ewolucji pólnocnej 

czesci basenu Bonaparte.  

 Znany z literatury czas deformacji tektonicznych w obrebie przyleglych do 

omawianego zdjecia sejsmicznego jednostek strukturalnych – platformy Sahul oraz sub-

basenu Vulcan – ekstrapolowano na rejon zdjecia Zoca-2 (Fig. 3.19). Na podstawie tych 

informacji horyzont u5 zidentyfikowano jako horyzont odpowiadajacy niezgodnosci  

intra-walanzynskiej, wyznaczajacej w tej czesci basenu Bonaparte koniec stadium ryftowania. 

Pod ta niezgodnoscia wystepuja osady kredy dolnej, a pod nimi prawdopodobnie jury górnej. 

Dostepny zapis sejsmiczny nie pozwala na okreslenie spagu megasekwencji synryftowej 

(niezgodnosci kelowejskiej) – byc moze obecna jest ona na duzych czasach rejestracji 

(ponizej 4 s), jednak ze wzgledu na slaba jakosc zapisu sejsmicznego jej jednoznaczna 

identyfikacja jest niemozliwa.  

Porównujac zapis sejsmiczny, czasy rejestracji i styl deformacji tektonicznych  

w obrebie zdjecia Zoca-2 (Fig. 3.5) z interpretacja danych sejsmicznych z rejonu sasiedniego 

sub-basenu Vulcan, wykonana przez Mayera et al. (2002) (Fig. 3.20) widac, ze wyznaczony 

na danych Zoca-2 horyzont u5 koresponduje ze zidentyfikowana przez Mayera i innych, 

regionalna niezgodnoscia intra-walanzynska. Rozpoznana przez Mayera i innych 

niezgodnosc, podobnie jak granica u5 na danych Zoca-2 (Fig. 3.5), jest horyzontem 

wystepujacym w strefie interakcji pomiedzy górnym i dolnym zespolem uskoków 

stanowiacych system uskoków sprzezonych, wystepujacy równiez w rejonie sub-basenu 

Vulcan.  
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Fig. 3.19 Tektonostratygrafia w rejonie zdjecia sejsmicznego Zoca-2 w oparciu o tektonostratygrafie 
sub-basenu Vulcan i platformy Sahul. 
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Fig. 3.20 Interpretacja sejsmiczna danych pochodzacych z sub-basenu Vulcan (Mayer et al., 2002). 

 

 Bardziej problemowe i trudne do jednoznacznej identyfikacji wydaja sie granice 

niezgodnosci w obrebie megasekwencji postryftowej. Porównujac zapis sejsmiczny  

na zdjeciu Zoca-2 ze zinterpretowana linia sejsmiczna T97-3777 zarejestrowana w obrebie 

platformy Sahul, przechodzaca przez zloza gazu Sunrise i Troubadour (Fig. 3.21), mozna 

dopatrywac sie podobienstwa pomiedzy zapisem sejsmicznym stropu miocenu,  

a niezgodnoscia u1 zidentyfikowana na zdjeciu sejsmicznym Zoca-2 (Fig. 3.5). Duza 

odleglosc zdjecia Zoca-2 od linii sejsmicznej T97-3777 (okolo 300 km) moze byc jednak 

przyczyna pewnych rozbieznosci interpretacyjnych pomiedzy obydwoma zapisami 

sejsmicznymi.  

 

 
Fig. 3.21 Interpretacja sejsmiczna linii T97-3777, zlokalizowanej w obrebie platformy Sahul (zródlo: 
Geoscience Austraia). 
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4 Analiza atrybutów sejsmicznych 
 

Analiza atrybutów sejsmicznych jest innym spojrzeniem na standardowa trase sejsmiczna,  

a tym samym niezwykle pomocnym narzedziem w rozwiazywaniu problemów 

interpretacyjnych. Jednym z jej wazniejszych aspektów jest badanie horyzontalnej zmiennosci 

atrybutów, która moze wynikac ze zmian stratygraficznych wzdluz danego horyzontu 

sejsmicznego. Atrybuty ulatwiaja równiez identyfikacje w zapisie sejsmicznym wszelkich 

trendów geometrycznych (strukturalnych i stratygraficznych), a tym samym pomagaja  

w jednoznacznej korelacji horyzontów sejsmicznych. Precyzyjna korelacja jest istotna  

z punktu widzenia analizy strukturalnej, gdyz przerwanie ciaglosci horyzontu pomaga ustalic 

zrzut i rozciaglosc uskoków. W niniejszej pracy atrybuty sejsmiczne wykorzystane zostaly 

przede wszystkim jako narzedzie wspomagajace interpretacje strukturalna. Szczególnie 

przydatne okazaly sie w detekcji niewielkich (na granicy rozdzielczosci sejsmicznej, 

wynoszacej okolo 20 m) struktur, których lateralny i wertykalny zasieg byl trudny do 

jednoznacznego okreslenia na standardowych danych sejsmicznych w wersji amplitudowej. 

Takimi strukturami sa zidentyfikowane w obrebie zdjecia Zoca-2 uskoki poligonalne, 

wystepujace pomiedzy horyzontami u4 i u5, w strefie o slabym zapisie sejsmicznym.  

 

Atrybuty sejsmiczne analizowane dla zdjecia sejsmicznego 3D Zoca-2 mozna podzielic na 

cztery klasy: 

1) Atrybuty chwilowe (atrybuty trasy zespolonej). 

2) Atrybuty ogólne (General Attributes). 

3) Atrybuty z grupy Reflection Patterns. 

4) Atrybuty korelacji statystycznej (Correlation Statistics).  

 

4.1 Atrybuty chwilowe  

Przy obliczaniu atrybutów chwilowych wykorzystuje sie skladowe trasy zespolonej. Pojecie 

trasy zespolonej zostalo wprowadzone w sejsmice (Farnback, 1975; Taner & Sheriff, 1977), 

aby oddzielic w trasie sejsmicznej informacje zwiazane z amplituda od informacji o fazie. 

Trasa zespolona ma postac: 

F(t) = f(t) +ih(t) (3.1), 

gdzie f(t) jest zarejestrowana trasa sejsmiczna (skladowa rzeczywista), h(t) jest trasa 

kwadraturowa (skladowa urojona), a i jest pierwiastkiem kwadratowym z -1. Trasa 
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kwadraturowa w stosunku do trasy rzeczywistej jest przesunieta w fazie o 90 stopni (Yilmaz, 

2001) i jest obliczana jako transformata Hilberta trasy zarejestrowanej f(t): 

h(t) = (1/? t) * f(t) (3.2), 

gdzie * oznacza operacje splotu. Wszystkie atrybuty chwilowe obliczane sa  

z wykorzystaniem trasy kwadratutraowej h(t) oraz rzeczywistej trasy sejsmicznej f(t).  

 Za najbardziej informatywne atrybuty chwilowe obliczone dla zdjecia sejsmicznego 

Zoca-2 uznano: 

- amplitude chwilowa, 

- cosinus fazy chwilowej, 

- wagowana chwilowa czestotliwosc dominujaca, 

- perigram*cosinus fazy chwilowej, 

- Sweetness. 

 

Amplituda chwilowa  

Zarejestrowana trasa sejsmiczna f(t) moze byc wyrazona poprzez zalezna od czasu amplitude 

A(t) oraz zalezna od czasu faze ?(t) w nastepujacy sposób: 

f(t) = A(t)cos?(t) (3.3). 

Trasa kwadraturowa h(t) ma zatem postac: 

h(t) = A(t)sin?(t) (3.4), 

a trasa zespolona, po podstawieniu wzorów 3.3 i 3.4 do równania 3.1, bedzie wyrazona: 

F(t) = A(t)cos?(t) + i A(t)sin?(t) (3.5) 

F(t) = A(t)ei? (t)   (3.6). 

Zarejestrowana trasa f(t) oraz uzyskana poprzez obliczenie jej transformaty Hilberta (wzór 

3.2) trasa kwadraturowa h(t) sa znane. Mozliwe jest zatem obliczenie A(t) jako: 

A(t) = )()( 22 thtf ?  = |F(t)| (3.7), 

gdzie A(t) jest nazywana amplituda chwilowa lub obwiednia amplitudy (Bracwell, 1965). Tak 

zdefiniowana amplituda chwilowa jest niezalezna od fazy i moze miec swoje maksima  

i minima w miejscach innych, niz zarejestrowana trasa sejsmiczna (Taner et al., 1979). Duza 

wartosc amplitudy chwilowej jest czesto zwiazana z wyraznie rózna litologia przyleglych 

warstw, jaka moze wystepowac np. na granicy niezgodnosci, czy granicy zwiazanej  

z gwaltowna zmiana poziomu morza lub srodowiska depozycyjnego. Wysoka amplituda 

chwilowa moze tez wskazywac na nasycenie weglowodorami.  
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 Dla zdjecia sejsmicznego Zoca-2 amplituda chwilowa nie wykazuje duzej zmiennosci 

horyzontalnej, wyrazna jest natomiast jej duza zmiennosc pionowa (Fig. 4.1). Na sekcjach 

sejsmicznych wydzielic mozna kilka pakietów wyraznie rózniacych sie wartoscia amplitudy 

chwilowej (Fig. 4.1). Niska wartosc amplitudy charakteryzuje pakiet ponizej horyzontu u5,  

az do koncowych czasów rejestracji. Bezposrednio pod horyzontem u5 wystepuje niewielkiej 

miazszosci (150 ms, czyli okolo 300 m dla V=4000m/s) pakiet o podwyzszonej amplitudzie 

chwilowej. Pakiety pomiedzy horyzontami u5 i u5_top oraz d_base i d_top, to osady  

o znacznie obnizonej wartosci amplitudy chwilowej w obrebie calego zdjecia sejsmicznego 

(Fig. 4.1, 4.2). Oddzielone sa one osadami, gdzie amplituda chwilowa jest wyzsza (pomiedzy 

u5_top, a d_base). Ta zmiennosc amplitudy chwilowej pomiedzy horyzontami u5 a d_top 

wskazuje na zmienna litologie tego pakietu. Niskie amplitudy wydaja sie wskazywac na 

wysoki poziom zailenia pakietów osadowych, podczas gdy wzrost amplitudy moze byc 

zwiazany z dominacja piaskowca. W strefie pomiedzy horyzontami u5 a u4 wyinterpretowano 

trzy zespoly uskoków ekstensyjnych (Fig. 3.5, 4.1) : 1) uskoki wystepujace pomiedzy u5  

a u5_top, charakteryzujace sie gesta siecia uskokowa, niewielkim rozmiarem i bardzo malym 

zrzutem (srednio 40 m); 2) uskoki wystepujace bezposrednio ponizej u4, wygasajace  

w obrebie pakietu pomiedzy d_base i u5_top, posiadajace porównywalny z 1) zrzut,  

lecz wystepujace w mniejszym zageszczeniu niz uskoki 1); 3) zespól uskoków przecinajacych 

uskoki 1) i 2), o zrzucie i rozmiarze plaszczyzny uskokowej przewyzszajacym zrzut i rozmiar 

uskoków 1) i 2). Uskoki 3) wygasaja w obrebie pakietu osadów o obnizonej amplitudzie 

chwilowej, zawartego pomiedzy horyzontami u5, a u5_top. W górnej czesci uskoki te 

wygasaja bezposrednio pod horyzontem u4. Nieliczne przecinaja horyzont u4. Porównujac 

standardowy zapis sejsmiczny (Fig. 3.5) z sekcja sejsmiczna w wersji amplitudy chwilowej 

(Fig. 4.1) mozna zauwazyc, ze maksymalny zrzut dla uskoków 2) zlokalizowany jest  

w obrebie pakietu o obnizonej wartosci amplitudy chwilowej (pomiedzy d_top i d_base). 

Opisane wyzej uskoki 1), 2) oraz 3) tworza w planie poligonalna siec, która zostala 

szczególowo scharakteryzowana przy opisie atrybutów z grupy Reflection Patterns oraz 

atrybutów korelacji statystycznej.  

 Pakiet osadów pomiedzy niezgodnoscia u4 a u1 charakteryzuje sie wysokimi 

wartosciami amplitudy chwilowej (Fig. 4.1), co odróznia go od nadleglego pakietu  

o obnizonej amplitudzie. W obrebie najmlodszych osadów (powyzej u1) mozna 

zaobserwowac niewielki lateralny wzrost amplitudy chwilowej w strone ladu (w kierunku 

SSW), co moze odzwierciedlac zmiany facjalne.  
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Fig. 4.2 Fragment sekcji sejsmicznej 1700 w wersji amplitudy chwilowej. 

 

Na sekcji sejsmicznej w wersji amplitudy chwilowej (Fig. 4.1) zauwazyc mozna takze 

obnizenie wartosci amplitud w obrebie systemu uskoków sprzezonych, w strefie interakcji 

górnej i dolnej czesci systemu. Strefy te charakteryzuje obecnoscia duzej liczby uskoków.  

To silne zuskokowanie jest powodem wzrostu tlumienia i spadku amplitudy.  

 

Cosinus fazy chwilowej 

Niezalezna od amplitudy faza chwilowa ?(t), obliczana na podstawie wzoru 3.5, wyrazona 

jest w nastepujacej postaci: 

?(t) = tan-1[h(t)/f(t)]  (3.8). 

Faza chwilowa jest miara ciaglosci rejestracji sejsmicznej (Taner et al., 1979). Poniewaz faza 

chwilowa jest niezalezna od amplitudy, doskonale podkresla refleksy o dobrej ciaglosci, 

aczkolwiek slabej amplitudzie. Jest ona niezwykle pomocna w interpretacji uskoków, 

wyklinowan, niezgodnosci katowych, kanalów oraz wewnetrznej geometrii depozycyjnej. 

Faza chwilowa w polaczeniu z amplituda chwilowa jest doskonalym narzedziem  

w wykrywaniu stref interferencji sygnalu, zwiazanych ze zjawiskiem tuningu cienkich warstw 

(Taner et al., 1979).  
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Ze wzgledu na niewygodnych w interpretacji zapis fazy chwilowej czesciej 

wykorzystywany jest cosinus fazy chwilowej, którego zapis jest bardziej czytelny. Cosinus 

fazy chwilowej obliczany jest wedlug formuly: 

cos?(t) = f(t)/A(t) (3.9), 

gdzie f(t) jest zarejestrowana trasa sejsmiczna wyrazona wzorem 3.3. Cosinus fazy chwilowej 

posiada te same zastosowania co faza chwilowa. Ma jednak niewatpliwa zalete, która jest 

ciaglosc zapisu i plynne przechodzenie od wartosci niskich do wysokich. W konsekwencji 

analiza cosinusa fazy przy uzyciu klasycznych palet kolorystycznych jest duzo latwiejsza,  

niz interpretacja samej fazy chwilowej.  

 Dla zdjecia sejsmicznego Zoca-2 cosinus fazy chwilowej (Fig. 4.3, 4.4) byl niezwykle 

pomocny w interpretacji strukturalnej silnie zuskokowanych miejsc o niskiej amplitudzie oraz 

identyfikacji wyklinowan.  

Sekcje sejsmiczne w wersji cosinusa fazy chwilowej pokazuja róznice w ciaglosci 

zapisu sejsmicznego w obrebie pakietów sedymentacyjnych wystepujacych pomiedzy 

horyzontem u5 a u4. Pakiety pomiedzy horyzontem u5 a u5_top oraz pomiedzy d_base  

a d_top, to sekwencje osadów o niskiej ciaglosci zapisu sejsmicznego. Przerwanie ciaglosci 

zapisu wynika z silnego zuskokowania obydwu tych pakietów, oddzielonych sekwencja 

osadów w obrebie których istnieje relatywnie dobra ciaglosc zapisu. Refleksy o dobrej 

ciaglosci wystepuja równiez w obrebie pakietu pomiedzy horyzontami d_top i u4.  

W obrebie sekwencji osadów powyzej horyzontu u4 zmiana fazy chwilowej wskazuje 

na obecnosc stref wyklinowan (Fig. 4.4), sugerujacych istnienie kilku lokalnych powierzchni 

niezgodnosci, niejednokrotnie trudno identyfikowalnych na standardowych danych 

sejsmicznych.  



 
 

 
 
Fig. 4.3 Cosinus fazy chwilowej obliczony dla profilu sejsmicznego 280.  
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Fig. 4.4 Powiekszony fragment linii sejsmicznej 280 (oznaczony bialym prostokatem na Fig. 4.3),  
w wersji cosinusa fazy chwilowej. 
 
 
Wagowana chwilowa czestotliwosc dominujaca 

Czestotliwosc chwilowa ? (t) bedaca zmiana fazy chwilowej ?(t) w czasie zdefiniowana jest 

w nastepujacy sposób: 

? (t) = d?(t)/dt  (3.10). 

Czestotliwosc chwilowa jest zatem miara nachylenia trasy fazy chwilowej, uzyskiwana 

poprzez obliczenie pochodnej fazy chwilowej po czasie. Czestotliwosc chwilowa daje 

informacje o sygnaturze czestotliwosciowej pakietów sedymentacyjnych, absorbcji sygnalu, 

stopniu zuskokowania oraz miazszosci depozycyjnej. Niskoczestotliwosciowe strefy cienia 

moga wskazywac na nasycenie gazem warstw wystepujacych powyzej strefy anomalnej.  

Ten przeskok do niskich czestotliwosci wystepuje tylko w horyzontach wystepujacych 

bezposrednio pod strefa nasycona; glebsze refleksy nie wykazuja natomiast anomalnego 

zapisu. Czestotliwosc chwilowa jest takze narzedziem pomocnym w identyfikacji stref 

interferencyjnych zwiazanych z efektem tuningu. Atrybut ten wykorzystywany jest takze przy 

wykrywaniu wyklinowan oraz kontaktu ropa-woda.  

 Dominujaca czestotliwosc fd(t) chwilowa jest czesto uzywana jako bardziej stabilny 

ekwiwalent czestotliwosci chwilowej. Zdefiniowana jest ona nastepujacy wzorem: 
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fd(t) = )()( 22 ttf ??  (3.11), 

gdzie f(t) jest czestotliwoscia chwilowa, natomiast ? (t) jest chwilowa szerokoscia pasma 

czestotliwosciowego (instantaneous bandwidth). Chwilowa szerokosc pasma 

czestotliwosciowego ? (t) jest z kolei atrybutem, klasyfikujacym amplitude ze wzgledu na jej 

ksztalt, a nie wielkosc. Jednostka zarówno dominujacej czestotliwosci chwilowej jak  

i szerokosci pasma czestotliwosciowego jest Hertz. Obydwa te atrybuty sa wartosciami 

dodatnimi, podczas gdy czestotliwosc chwilowa moze przybierac wartosci zarówno dodatnie 

jaki i ujemne z przedzialu +/- czestotliwosc Nyquista.  

 Dominujaca czestotliwosc chwilowa moze byc obliczona jako atrybut wagowany  

w danym oknie czasowym. Waga w tym przypadku jest podniesiona do kwadratu amplituda 

chwilowa. Tak jak w przypadku wszystkich atrybutów wagowanych, równiez wagowana 

chwilowa czestotliwosc dominujaca jest latwiejsza i bardziej przejrzysta w interpretacji od 

czestotliwosci chwilowej. Wagowanie jednak powoduje spadek rozdzielczosci, zaleznej  

w duzym stopniu od szerokosci zalozonego okna czasowego. 

 Na danych sejsmicznych Zoca-2 mozna zauwazyc spodziewany spadek dominujacej 

czestotliwosci chwilowej z czasem rejestracji, zwiazany z tlumiacymi wlasciwosciami 

osrodka (Fig. 4.5). Ponadto widoczna jest horyzontalna zmiennosc czestotliwosci chwilowej 

w obrebie pakietu osadów powyzej horyzontu u1. W obrebie tego pakietu widoczne sa takze 

strefy o podwyzszonej wartosci czestotliwosci dominujacej zwiazane ze strefami 

przyuskokowymi.  
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Perigram * cosinus fazy chwilowej 

Perigram g(t) jest to amplituda chwilowa A(t) z usunieta skladowa niskoczestotliwosciowa. 

? (t). Perigram mozna przedstawic za pomoca wzoru: 

g(t) = A(t) –  ? (t)  (3.12). 

Iloraz perigramu oraz cosinusa fazy zdefiniowany jest jako: 

G(t) = g(t) cos?(t)   jezeli   g(t)>0    i   G(t) = 0     jezeli    g(t)=0       (3.13). 

Laczac powyzsze równania ze wzorem 3.12, otrzymujemy: 

G(t) =[A(t) – ? (t)]cos?(t), (3.14) 

G(t) =f(t)[1 – ? (t)/A(t)]   jezeli   g(t)>0    i   G(t) = 0     jezeli    g(t)=0     (3.15). 

Z powyzszych równan (3.15) wynika, ze jezeli wartosci perigramu sa dodatnie, iloczyn 

perigramu i cosinusa fazy chwilowej równy jest danym wejsciowym (zarejestrowanym) f(t) 

pomnozonym przez skalar [1 – ? (t)/A(t)], którego wartosc jest bliska 1. Jesli wartosc 

perigramu jest ujemna, wówczas amplitudy sa zerowane. Koncowym efektem jest zatem 

wyzerowanie próbek, które odpowiadaja ujemnym wartosciom amplitudy chwilowej. 

Iloczyn perigramu i cosinusa fazy chwilowej eksponuje refleksy sejsmiczne  

o wysokiej amplitudzie i dobrej ciaglosci. Nawet niewielkie dodatnie anomalie staja sie lepiej 

widoczne, jesli ich ujemnoamplitudowe otoczenie zostanie zredukowane do zera.  

W przypadku danych sejsmicznych Zoca-2 na iloczynie perigramu i cosinusa fazy 

(Fig. 4.6) mozna jednoznacznie rozróznic pakiety o niskiej amplitudzie (pomiedzy u5  

a u5_top, b_base a d_top oraz bezposrednio nad horyzontem u1) od otaczajacych ich osadów 

o relatywnie wysokiej amplitudzie zapisu sejsmicznego. Pomiedzy horyzontami u4 i u2 oraz 

u2 i u1 mozna zidentyfikowac kilka lokalnych granic niezgodnosci, wzdluz których 

wystepuja zmiany amplitudy. Te zmiany amplitudy koresponduja ze zmianami fazy, 

obserwowanymi w zapisie cosinusa fazy chwilowej (Fig. 4.3, 4.4) i wskazuja na miejsca 

wykilnowan refleksów sejsmicznych na lokalnych granicach niezgodnosci.  
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Sweetness 

Atrybut Sweetness zdefiniowany jest jako iloraz amplitudy chwilowej A(t) i pierwiastka 

kwadratowego z czestotliwosci chwilowej ? (t). W silikoklastycznym srodowisku 

depozycyjnym atrybut ten moze byc wskaznikiem zailenia/zapiaszczenia osadów.  

 Atrybut Sweetnes obliczony dla danych sejsmicznych Zoca-2 wydaje sie potwierdzac 

sklad litologiczny osadów okreslony na podstawie dostepnej literatury. Pod niezgodnoscia u5 

wystepuje pakiet osadów o wysokich wartosciach Sweetness (kolor czerwony), co moze 

odpowiadac podwyzszonemu stopniowi zapiaszczenia (Fig. 4.7, 4.8). Jak wiadomo  

z dostepnej literatury, w sasiednim sub-basenie Vulcan w koncowej etapie fazy synryftowej 

zostaly osadzone piaskowce górnej formacji Vulcan o doskonalych wlasciwosciach 

zbiornikowych (zwlaszcza we wschodniej czesci sub-basenu). Okolo 200-stu metrowy pakiet 

osadów o wysokich wartosciach Sweetness, wystepujacy bezposrednio pod niezgodnoscia u5, 

móglby byc zatem lito-stratygraficznym odpowiednikiem osadów górnej formacji Vulcan,  

w sub-basenie Vulcan. 

Pakiet osadowy o stalej miazszosci, wystepujacy pomiedzy horyzontami u5 a u4, 

charakteryzujacy sie relatywnie niskimi wartosciami Sweetness (Fig. 4.7, 4.8), mozna uznac 

za odpowiednik miazszej, jednorodnej sekwencji kredowych osadów ilowcowych, 

wystepujacej powszechnie w obrebie calej pólnocnej czesci basenu Bonaparte (w tym takze  

w sub-basenie Vulcan). Depozycja tego pakietu jest przejawem termalnej subsydencji basenu 

w fazie postryftowej (Chen et al., 2004). W obrebie tego pakietu, w rejonie zdjecia 

sejsmicznego Zoca-2, wyróznic mozna strefe pomiedzy horyzontami u5_top a d_base,  

w obrebie której podwyzszone wartosci Sweetness wskazywac moga na wyzszy stopien 

zapiaszczenia. 

W trzeciorzedzie sedymentacja osadów klastycznych w obszarze pólnocnej czesci 

basenu Bonaparte zostala zastapiona przez aktywna krawedz weglanowa (Cadman & Temple, 

2004). Rozpoczeta w trzeciorzedzie sedymentacja weglanowa trwa do dzis. Skaly weglanowe 

wystepuja zatem bezposrednio nad jednorodna sekwencja kredowych osadów ilowcowych,  

co w przypadku omawianego zdjecia sejsmicznego oznaczaloby, ze osady wystepujace ponad 

niezgodnoscia u4 to osady weglanowe. Atrybut Sweetness, który glównie wykorzystuje sie do 

oceny stopnia zailenia/zapiaszczenia skal silikoklastycznych, jest trudny do jednoznacznej 

interpretacji w przypadku skal weglanowych.  

To wydzielenie litologiczne, ze wzgledu na odleglosc sub-basenu Vulcan i zdjecia 

sejsmicznego Zoca-2, nalezy traktowac z pewnym przyblizeniem. Pozwala ono jednak na  
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datowanie horyzontu sejsmicznego u4 na przelom kredy i trzeciorzedu. Datowanie takie 

wydaje sie byc poprawne przy zalozeniu, ze procesy sedymentacyjne w pólnocnej czesci 

basenu Bonaparte (rozumianej jako sub-basen Vulcan i platforma Sahul) mialy charakter 

regionalny i przebiegaly synchronicznie. Jak pokazuja dane literaturowe, poczatek 

sedymentacji weglanowej byl równoczesny w obrebie sub-basenu Vulcan oraz platformy 

Sahul i przypadl na przelom kredy i trzeciorzedu. Pozwala to zalozyc, ze w obrebie zdjecia 

sejsmicznego Zoca-2, zlokalizowanego pomiedzy tymi dwiema jednostkami strukturalnymi, 

sedymentacja weglanowa rozpoczela sie w tym samym czasie. Mozliwe jest zatem 

wydatowanie spagu sekwencji weglanowej (horyzont u4) na strop kredy/spag trzeciorzedu. 

 

 

4.2 Atrybuty ogólne (General Attributes) 

Atrybuty ogólne sa transformatami, w wyniku których kazda próbka wyjsciowa jest 

kombinacja próbek poprzedzajacych ja lub próbek wystepujacych po niej. Atrybuty 

sejsmiczne tej grupy liczone sa w okreslonym oknie czasowym. Dla zdjecia sejsmicznego 

Zoca-2 obliczono nastepujace atrybuty generalne: 

- amplitude srednia kwadratowa, 

- Arc Length, 

 

Amplituda srednia kwadratowa (RMS amplitude) 

Amplituda srednia kwadratowa obliczana jest wedlug nastepujacej zaleznosci: 

?
?

?
N

i
ia

N
RMS

1

21
  (3.16), 

gdzie ai jest wartoscia amplitudy dla i-tej próbki, a N jest iloscia próbek w oknie. Poniewaz 

wartosci amplitud sa podnoszone do kwadratu przed usrednieniem, amplituda RMS jest czula 

na ekstremalne wartosci amplitud. Amplituda srednia kwadratowa silnie zalezy od dlugosci 

okna czasowego, w którym jest liczona. Jej wynik jest zblizony do amplitudy chwilowej –  

im wieksza dlugosc okna czasowego, tym bardziej wygladzony.  

 Amplituda srednia kwadratowa zostala obliczona dla wszystkich wyinterpretowanych 

na danych Zoca-2 horyzontów sejsmicznych. Okazala sie byc ona niezwykle pomocna  

w identyfikacji sieci uskoków na horyzontach u1, u2, u4 i u5 (Fig. 3.10) oraz konstrukcji map 

strukturalnych dla tych horyzontów, co zostalo szczególowo omówione w rozdziale 3.  

W niniejszym rozdziale skupiono sie na wykorzystaniu amplitudy sredniej kwadratowej  
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w identyfikacji uskoków poligonalnych. Uskoki te, zostaly rozpoznane na sekcjach 

sejsmicznych (zarówno w wersji zarejestrowanej amplitudy jak i atrybutów sejsmicznych) 

jako uskoki ekstensyjne o niewielkim zrzucie, wystepujace pomiedzy horyzontami u5 a u4 

(Fig. 3.5, 4.1, 4.3, 4.5, 4.6). W obrebie pakietu ograniczonego niezgodnosciami u5 i u4, 

wyróznic mozna trzy, scharakteryzowane w rozdziale 4.1, zespoly uskoków ekstensyjnych. 

Kazdy z tych trzech zespolów uskoków tworzy osobny system uskoków poligonalnych, 

widoczny na mapach amplitudy sredniej kwadratowej, wykonanych dla horyzontów u5, 

u5_top, d_base oraz d_top (Fig. 4.9, 4.10, 4.11, 4.12). Poligony kazdego z tych systemów 

róznia sie takze ksztaltem i rozmiarem (Fig. 4.9).  

 Pomimo tego, iz uskoki poligonalne widoczne sa w obrebie calego zdjecia 

sejsmicznego Zoca-2 (co widac np. na poziomych przekrojach czasowych w wersji 

Semblance, analizowanych w rozdziale 4.4), ich szczególowa analize przeprowadzono dla 

pólnocnego fragmentu omawianego zdjecia sejsmicznego, zaznaczonego na Fig. 3.7-11 

czerwonym prostokatem. W tej czesci zdjecia Zoca-2, uskoki poligonalne w niewielkim 

stopniu przeciete sa przez uskoki ekstensyjne wyzszego rzedu, co znacznie ulatwia ich 

analize.  

Aby dokladniej rozpoznac siec uskoków poligonalnych, rozklad amplitudy sredniej 

kwadratowej zestawiono z rozkladem azymutów upadu, obliczonym dla wyinterpretowanych 

horyzontów sejsmicznych (Fig. 4.11, 4,12). Pomimo tego, iz azymut upadu nie jest zaliczany 

do atrybutów sejsmicznych, zostal on omówiony w niniejszym rozdziale ze wzgledu na dobre 

obrazowanie uskoków poligonalnych. 

W identyfikacji uskoków poligonalnych w zapisie sejsmicznym niezwykle istotny 

okazal sie sposób pikowania wybranych horyzontów. W przypadku horyzontów o dobrej 

ciaglosci zapisu, takich jak horyzonty sejsmiczne u5 i u4, standardowy algorytm pikowania 

horyzontów, oparty na podobienstwie amplitud, okazal sie narzedziem adekwatnym. Jednak 

dla horyzontów o slabej ciaglosci zapisu i niskiej amplitudzie, takich jak d_top, d_base  

i u5_top, zastosowanie standardowego algorytmu pikowania nie przynioslo zadowalajacych 

efektów. W procesie pikowania tych horyzontów uzyto zatem funkcji kroskorelacji, badajacej 

podobienstwo ksztaltu anomalii sasiednich tras sejsmicznych. Efekty dzialania obydwu 

algorytmów zostaly pokazane na przykladzie rozkladu azymutów, obliczonych dla horyzontu 

d_top (Fig. 4.12). Zastosowanie funkcji kroskorelacji pozwolilo na znacznie dokladniejsza 

interpretacje uskoków poligonalnych.  

 Siec uskoków poligonalnych, obserwowana na mapach amplitudy sredniej 

kwadratowej obliczonej dla horyzontu d_top ma inny charakter niz w przypadku horyzontu 
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d_base (Fig. 4.10). Te róznice szczególnie dobrze widoczne sa na mapach azymutów upadu 

tych horyzontów (Fig. 4.11). Na Fig. 4.10 i 4.11 widac, ze róznice pomiedzy uskokami 

poligonalnymi widocznymi na horyzontach d_top i d_base dotycza zarówno wielkosci jak i 

ksztaltu poligonów. Dla d_top srednica poligonów oscyluje w granicach 600 – 700 m. 

Poligony maja regularny ksztalt i sa ograniczone wyraznie zaznaczajacymi sie w zapisie 

sejsmicznym uskokami. W przypadku horyzontu d_base, poligony równiez tworza regularna 

siec. Ich srednica wynosi okolo 1000 m. Bardzo czesto poligony te posiadaja 

charakterystyczna podwójna (wewnetrzna oraz zewnetrzna) granice. 

 Zupelnie inny charakter maja poligony widoczne na horyzoncie u5_top. Na mapach 

rozkladu amplitudy sredniej kwadratowej, wykonanych dla tego horyzontu (Fig. 4.13, 4.14), 

wyraznie zaznaczaja sie dwa systemy uskoków poligonalnych. Na mapach rozkladu 

amplitudy, obliczonej w symetrycznym wzgledem horyzontu u5_top oknie czasowym  

o szerokosci 4 ms (Fig. 4.13), widoczny jest system uskoków tworzacych poligony  

o nieregularnym ksztalcie. Srednica tych poligonów jest znacznie wieksza niz poligonów 

obserwowanych na horyzontach d_top i d_base – nie przekracza jednak 5 km. Przy 

jednoczesnej interpretacji map rozkladu amplitud oraz pionowych przekrojów sejsmicznych, 

mozna stwierdzic, ze granice tych poligonów tworza uskoki, nalezace do wyróznionego przy 

opisie amplitudy chwilowej (rozdzial 4.1), zespolu uskoków 3).  

 Na rozkladzie amplitudy chwilowej obliczonej dla horyzontu u5_top, w bramce 

czasowej o szerokosci 10 ms, umieszczonej 35 ms ponizej horyzontu u5_top, oprócz wyzej 

opisanego systemu poligonów o relatywnie duzej srednicy, zaznacza sie regularna siec 

uskoków, tworzacych poligony o bardzo malej srednicy (okolo kilkadziesiat do 200 m)  

(Fig. 4.14). Uskoki te, ze wzgledu na swój niewielki rozmiar oraz slabej jakosci zapis 

sejsmiczny w obrebie pakietu, w którym wystepuja, sa nierozpoznawalne na poziomych 

przekrojach sejsmicznych w standardowej wersji amplitudowej. Te niewielkich rozmiarów 

uskoki, to opisane wczesniej (rozdzial 4.1) uskoki nalezace do systemu 2).  



 93

 
Fig. 4.9 Amplituda srednia kwadratowa obliczona dla wybranych horyzontów sejsmicznych. 
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Fig. 4.14 Amplituda srednia kwadratowa obliczona dla horyzontu u5_top w oknie czasowym  
o szerokosci 10 ms, znajdujacym sie 35 ms ponizej horyzontu. Powiekszony fragment pólnocnej 
czesci obszaru widocznego na Fig. 4.10.  
 
 

Arc Length 

Ten atrybut jest skalowana, calkowita dlugoscia trasy sejsmicznej w danym oknie czasowym. 

Dlugosc luku trasy sejsmicznej mierzona jest z próbki na próbke, wedlug wzoru: 

?
?

? ???
N

i
ii Taa

NT
S

1

22
1 ][

1
 (3.17), 

gdzie ai jest amplituda i-tej próbki, T jest krokiem próbkowania, a N liczba próbek w oknie. 

Atrybut ten pozwala sledzic w zapisie sejsmicznym zmiany amplitudy i/lub czestotliwosci.  

W obrebie sekwencji osadowych o duzej amplitudzie umozliwia on rozróznienie pakietów  

o duzej czestotliwosci od pakietów o niskiej czestotliwosci zapisu sejsmicznego. 

Analogicznie, dla osadów charakteryzujacych sie niska amplituda Arc Length rozróznia  

w ich obrebie te pakiety, które posiadaja duza czestotliwoscia od tych o niskiej czestotliwosci.  
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 Na danych sejsmicznych Zoca-2, powyzej niezgodnosci u1 widoczny jest spadek 

wartosci atrybutu Arc Length w kierunku SSW (Fig. 4.15). Spadkowi temu towarzyszy 

jednoczesnie nieznaczny wzrost wartosci amplitudy (Fig. 4.1). Ten sam zwiazek pomiedzy 

atrybutem Arc Length, a amplituda wystepuje w obrebie osadów pomiedzy niezgodnosciami 

u4 i u1, z ta róznica, ze wartosc Arc Length jest dla tych pakietów bardzo mala, natomiast 

wzgledna amplituda jest duza. Zaleznosci takie swiadcza o zmianach facjalnych w obrebie 

progradujacej platformy weglanowej. Wartosci Arc Length nie pokazuja poziomych zmian  

w pakiecie osadów ponizej niezgodnosci u4. Obserwowane jest jednak znaczne podwyzszenie 

wartosci omawianego atrybutu w obrebie pakietu osadów pomiedzy horyzontami d_top  

i d_base oraz u5_top i u5, swiadczace o ich odmiennym charakterze litologicznym. 
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4.3 Atrybuty z grupy Reflection Patterns 

 

Atrybuty typu Reflection Patterns to atrybuty 3D, które charakteryzuja w zapisie 

sejsmicznym wszelkie geometryczne trendy. Sposród licznych atrybutów z tej grupy 

najbardziej informatywny dla zdjecia sejsmicznego Zoca-2 okazal sie Shaded Relief.  

 Shaded Relief jest atrybutem sejsmicznym, przedstawiajacym pozorna topografie 

refleksów sejsmicznych. Tego typu wizualizacja znacznie ulatwia interpretacje geologiczna. 

Eksponuje ona bowiem strukturalne oraz stratygraficzne niuanse budowy geologicznej, ukryte 

w zapisie sejsmicznym, w przystepny, intuicyjny sposób. Pozorna topografia obliczana jest na 

podstawie upadu i azymutu refleksów sejsmicznych. Shaded Relief jest zatem atrybutem 

pokazujacym zmiane pozycji refleksu sejsmicznego, zwiazana z obecnoscia uskoków badz 

zmianami stratygraficznymi. 

 W obszarze zdjecia sejsmicznego Zoca-2 atrybut Shaded Relief zostal wykorzystany 

glównie w celu rozpoznania ksztaltu sieci uskoków poligonalnych. Na mapach wykonanych 

na horyzontach d_top, d_base oraz u5_top doskonale widoczny jest rózny charakter sieci 

uskoków poligonalnych, inna jest takze wielkosc „poligonów” (Fig. 4.16). Na horyzontach 

d_top i d_base, siec poligonalna jest wyraznie zaznaczona przez dobrze widoczne na 

atrybucie Shaded Relief uskoki. Znacznie gorzej widoczny jest poligonalny charakter 

uskokowania na horyzoncie u5_top – w identyfikacji poligonów na tym horyzoncie 

najbardziej zadowalajace efekty dala amplituda srednia kwadratowa obliczona w oknie 

czasowym o szerokosci 10 ms, znajdujacym sie 35 ms ponizej tego horyzontu (Fig. 4.13, 4.14). 

 



 
 
 
 

 
 

 
 
Fig. 4.16 Atrybut Shaded Relief obliczony dla horyzontów d_top, d_base oraz u5_top. 
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4.4 Atrybuty korelacji statystycznej (Correlation Statistics) 

 

Obliczenia wykonane w ramach korelacji statystycznej maja na celu okreslic stopien 

podobienstwa sasiadujacych tras sejsmicznych. Istnieja dwa typy korelacji statystycznej: 

1) Single trace statistics – obliczana jako kroskorelacja dwóch sasiadujacych tras. 

2) Multi-trace statistics –analiza kilku/kilkunastu kolejnych tras. 

Korelacja statystyczna jest pomocna przy identyfikacji deformacji dysjunktywnych  

i wyklinowan, a takze przy rozróznieniu stref o chaotycznym i ciaglym zapisie sejsmicznym. 

Gwaltowne zmiany atrybutów korelacji statystycznej, wystepujace w waskich strefach czesto 

wskazuja na obecnosc uskoków.  

Do atrybutów korelacji statystycznej, obliczonych dla danych sejsmicznych Zoca-2 

naleza: 

- Principal Components, 

- Semblance. 

 

Atrybuty o nazwie Principal Components sa atrybutami analizujacymi podobienstwo 

kilku/kilkunastu sasiadujacych tras sejsmicznych (multi-trace statistics). Atrybuty te 

odzwierciedlaja ciaglosc zapisu sejsmicznego. Powstaja one w wyniku dekompozycji danych 

sejsmicznych na glówne skladowe (principal components) P1, P2 oraz P3. Skladowa P1 

reprezentuje najbardziej koherentna czesc danych sejsmicznych, zwiazana z sygnalem 

uzytecznym, podczas gdy skladowa P3 reprezentuje najmniej koherentna czesc zapisu 

sejsmicznego, zwiazana z szumem. W sensie matematycznym Principal Components  

sa skalarami macierzy kowariancji (trace-to-trace covariance matrix) w danym oknie 

czasowym.  

 Najbardziej informatywna sposród trzech skladowych, w przypadku zdjecia 

sejsmicznego Zoca-2, okazala sie skladowa P1. Jest ona miara liniowej ciaglosci zapisu 

sejsmicznego, gdzie wartosc 100 odpowiada perfekcyjnej ciaglosci zapisu, a wartosci 

mniejsze od 90 oznaczaja brak ciaglosci. Gdy P1 przyjmuje wartosci mniejsze od 50, 

odpowiada to calkowitemu brakowi ciaglosci zapisu, spowodowanemu np. obecnoscia 

uskoku. 

 Skladowa P1 okazala sie niezwykle pomocna w identyfikacji uskoków o malym 

zrzucie, które nie sa widoczne na mapach innych atrybutów. Mialo to duze znaczenie  

w dokladniejszym rozpoznaniu charakteru sieci uskoków poligonalnych. Na mapach tego 
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atrybutu (Fig. 4.17), obliczonych dla horyzontów d_top, d_base oraz u5_top, czerwony kolor 

(wartosci P1 oscylujace w granicach 70) oznacza brak ciaglosci zapisu sejsmicznego, 

najprawdopodobniej zwiazany z obecnoscia uskoków. Na mapach P1 widac zatem, ze gestosc 

sieci uskokowej jest znacznie wieksza, niz obserwowana na mapach innych atrybutów, takich 

jak amplituda srednia kwadratowa, czy Shaded Relief. Szczególnie dobrze widoczne jest to 

dla horyzontów d_top oraz d_base. Na zapisie skladowej P1 obnizone wartosci skladowej 

wystepuja takze wzdluz plaszczyzn uskokowych. Mozna takze wywnioskowac, ze uskoki 

normalne tworzace poligony, widoczne na pionowych sekcjach sejsmicznych jako pojedyncza 

plaszczyzna (Fig. 3.5), w rzeczywistosci maja bardziej zlozony charakter. Wedlug danych 

literaturowych (Verschuren, 1992), obserwowane w odslonieciach uskoki normalne, tworzace 

system poligonalny, posiadaja zazwyczaj niewielkiej szerokosci strefe uskokowa, wzdluz 

której skoncentrowane jest przemieszczenie – rzadko wystepuja jako pojedyncza plaszczyzna 

uskokowa, jak mozna by bylo wnioskowac po ich zapisie sejsmicznym na sekcji pionowej.  

 Na horyzoncie u5_top obraz skladowej P1 potwierdza, iz w obrebie pakietów 

osadowych w tej strefie, siec uskoków jest bardzo gesta, a poligony maja niewielka srednice. 

Dla horyzontu u5_top, trudno jest jednak identyfikowac ksztalt poligonów na podstawie 

zapisu skladowej P1 – znacznie lepiej do tego celu nadaje sie amplituda srednia kwadratowa 

(Fig. 4.14). Ta róznorodnosc geometrii sieci uskoków poligonalnych, widoczna na mapach 

analizowanych horyzontów, jest najprawdopodobniej skutkiem róznic litologicznych  

w obrebie poszczególnych pakietów sedymentacyjnych.  

 

 

 

 

 

 



 
 
 
 
 
 

 
 
Fig. 4.17 Atrybut Principal Components – P1, obliczony dla horyzontów d_top, d_base oraz u5_top. 
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Semblance 

Atrybut Semblance jest wartoscia wspólczynnika funkcji semblance (semblance coefficient) 

obliczana dla wejsciowych tras sejsmicznych. Podobnie jak Principal Components, jest on 

równiez atrybutem typu multi-trace. Semblance jest miara liniowej ciaglosci zapisu 

sejsmicznego. Atrybut ten jest niezwykle pomocny w identyfikacji wszelkich nieciaglosci 

zapisu (np. uskoków), które w wersji Semblance maja charakter ciagly.  

 Atrybut Semblance obliczony zostal dla calej objetosci danych sejsmicznych Zoca-2. 

Na jego podstawie najlatwiej zidentyfikowac mozna zasieg deformacji strukturalnych  

w obrebie omawianego zdjecia sejsmicznego.  

Fig. 4.18 oraz 4.19 przedstawiaja wybrane poziome przekroje czasowe zdjecia 

sejsmicznego Zoca-2 w wersji Semblance. Na przekrojach czasowych o krótkich czasach 

rejestracji (t=996ms, t=1560ms) widoczny jest zespól uskoków kulisowych o rozciaglosci 

NE-SW. Uskoki widoczne na tych przekrojach naleza do systemu uskoków kulisowych, 

opisanych w rozdziale 3.3, tworzacych górna czesc systemu uskoków sprzezonych, 

wystepujacych w kilku strefach o przebiegu E-W. Na dluzszych czasach rejestracji  

(t=2280ms) widac, iz wzdluz stref o rozciaglosci E-W, w osiowych czesciach tych stref, 

zinterpretowanych jako zwiazane z mezozoicznymi uskokami, które ulegly reaktywacji  

w neogenie (rozdzial 3.3), wyraznie wzrasta ilosc uskoków kulisowych (Fig. 4.18). Poziome 

przekroje czasowe, przecinajace strefe, gdzie na sekcjach sejsmicznych obserwowane jest 

miejsce polaczen pomiedzy zespolami uskoków tworzacych system uskoków sprzezonych 

(pomiedzy horyzontami u5 a u4), pokazuja poligonalny charakter uskokowania w obrebie 

tych pakietów (Fig. 4.18, 4.19; t=2616ms, t=2964ms, t=3288ms). Pozorna migracja strefy 

uskoków poligonalnych na N, obserwowana na poziomych przekrojach czasowych jest 

wynikiem regionalnego, pólnocnego upadu depozycyjnego. Atrybut Semblance najwyrazniej 

sposród wszystkich atrybutów sejsmicznych pokazuje, iz uskoki poligonalne obecne sa na 

calym obszarze omawianego zdjecia sejsmicznego. Na powierzchni calego zdjecia Zoca-2 

(nieco gorzej widoczne w czesci S) wystepuja równiez uskoki o rozciaglosci E-W, 

wykazujace silna segmentacje (Fig. 4.19; t=3432ms, t=3840ms). Uskoki te zostaly 

zinterpretowane wczesniej (rozdzial 3.3) jako struktury mezozoiczne, budujace dolna czesc 

systemu uskoków sprzezonych. Najglebsze poziome przekroje sejsmiczne (t=3840ms) 

pokazuja, iz uskoki o przebiegu E-W, wraz z zespolem uskoków o rozciaglosci N-S,  

tworza ortogonalna siatke. Wzajemne relacje obydwu systemów (uskoki  

o rozciaglosci E-W przecinaja uskoki o trendzie N-S (Fig. 4.19; t=3840ms)) potwierdzaja 

fakt, iz uskoki o rozciaglosci N-S, zidentyfikowane na pionowych sekcjach sejsmicznych jako  
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Fig. 4.18 Atrybut Semblance obliczony dla róznych poziomych przekrojów czasowych. Czarny kolor 
oznacza niskie wartosci wspólczynnika Semblance, kolor niebieski – wartosci wysokie.  
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Fig. 4.19 Atrybut Semblance obliczony dla róznych poziomych przekrojów czasowych. Czarny kolor 
oznacza niskie wartosci wspólczynnika Semblance, kolor niebieski – wartosci wysokie. 
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uskoki synsedymentacyjne (rozdzial 3.3, Fig. 3.6) sa najstarszymi strukturami, 

rozpoznawalnymi w zapisie sejsmicznym Zoca-2. 

Niezwykle pomocna w lokalizacji stref uskokowych jest kombinacja atrybutu 

Semblance ze standardowym zapisem sejsmicznym w wersji amplitudowej. Otrzymana w ten 

sposób objetosc danych nosi nazwe Combo Volume. Ta technika wizualizacyjna pozwala na 

dokladne rozpoznanie w zapisie sejsmicznym stref nieciaglosci zwiazanych z uskokami, które 

zaznaczaja sie na Combo Volume w sposób ciagly (Fig. 4.20).  

W przypadku zdjecia sejsmicznego Zoca-2 wizualizacja Combo Volume byla 

szczególnie przydatna na etapie trójwymiarowej interpretacji strukturalnej. Na danych  

w wersji Combo Volume zachowana jest bowiem informacja o amplitudzie, przy 

jednoczesnym podkresleniu stref nieciaglosci zwiazanych z uskokami (Fig. 4.21). Pozwolilo 

to na jednoznaczna i szybka identyfikacje stref o odmiennym charakterze uskokowania,  

a takze ulatwilo okreslenie wzajemnych, przestrzennych relacji pomiedzy uskokami.  

 

 

 
Fig. 4.20 Fragment danych sejsmicznych 3D w wersji amplitudowej (a) zestawiony z Combo Volume 
(b), bedacej wynikiem kombinacji sejsmicznych danych amplitudowych (a) i atrybutu Semblance (c). 
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Fig. 4.21 Fragment danych sejsmicznych 3D w wersji Combo Volume (a) oraz ich strukturalna 
interpretacja (b). 
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4.5 Analiza uskoków poligonalnych  

 

Uskoki poligonalne, rozpoznane zostaly dotychczas w ponad 50-ciu basenach 

sedymentacyjnych na calym swiecie (Cartwrite et al., 2003). Uskoki te, rozumiane jako 

system uskoków ekstensyjnych o niewielkich zrzutach (10 – 100 m), wystepuja  

w drobnoziarnistych interwalach sedymentacyjnych, wyraznie ograniczonych przez dobrze 

widoczne na danych sejsmicznych horyzonty. Uskoki poligonalne wykazuja róznorodnosc 

kierunków rozciaglosci plaszczyzn uskokowych, czesciowo lub calkowicie przecinajacych 

sie, tworzacych w planie charakterystyczny, poligonalny uklad (Cartwrite et al., 2003). 

Uskoki poligonalne wystepuja glównie w obrebie pakietów sedymentacyjnych 

zbudowanych w przewazajacej czesci z osadów drobnoziarnistych (ilowcowych, 

mulowcowych, utworów biogenicznych). Lonergan i Cartwright (1999), wykazali jednak,  

ze ten typ uskokowania moze równiez wystepowac w przypadku, gdy facje bardziej 

gruboziarniste przelawicaja facje drobnoziarniste. Nigdy jednak uskoki poligonalne nie 

rozwijaja sie w obrebie osadów wylacznie gruboziarnistych (np. piaskowców).  

 Systemy poligonalne czesto wystepuja w kilku ograniczonych pakietach osadowych 

(warstwach). Niektóre uskoki, nalezace do systemu poligonalnego jednej warstwy moga 

czesciowo laczyc sie z uskokami nalezacymi do systemu sasiedniej warstwy. Wiekszosc 

uskoków nalezacych do danego systemu poligonalnego ograniczonych jest jednak do 

pojedynczej warstwy. Granice warstw sa zazwyczaj dobrze korelujacymi sie w obrebie 

basenu jednostkami stratygraficznymi, o regionalnym zasiegu.  

 

 Aby zrekonstruowac rozwój uskoków poligonalnych niezbedne jest 

zrozumienie mechanizmu propagacji tego typu uskoków. Analiza pionowego rozkladu 

odksztalcen (analiza zrzutów) w systemie uskoków poligonalnych jest kluczowym elementem 

w zrozumieniu historii rozwoju tych uskoków. Dla danych sejsmicznych Zoca-2, wiekszosc 

uskoków poligonalnych charakteryzuje sie radialnym rozkladem zrzutów, typowym dla 

slepych uskoków ekstensyjnych. Maksimum zrzutu wystepuje w centralnej czesci 

plaszczyzny uskoku i maleje w kierunku krawedzi plaszczyzny uskokowej. Radialny model 

propagacji uskoku zaklada zatem, iz polozenie maksymalnego zrzutu na plaszczyznie 

uskokowej jest miejscem inicjacji uskoku. Dla systemu uskoków poligonalnych, znajdujacego 

sie pomiedzy horyzontami u5 a u5_top (nazwanego w rozdziale 4.1 systemem 1)), maksimum 

zrzutu zlokalizowane jest dla wiekszosci uskoków w srodkowej czesci tego pakietu 



 112

osadowego. W przypadku mlodszego systemu poligonalnego (nazwanego wczesniej 

systemem 2)) maksima zrzutu uskoków, przecinajacych zarówno d_top, jak i d_base, 

zlokalizowane sa w obrebie pakietu osadowego zawartego pomiedzy tymi horyzontami. 

Jedynie uskoki o wiekszych zrzutach, przecinajace obydwa systemy uskoków poligonalnych 

(wyróznione w rozdziale 4.1 jako system 3)) posiadaja dwa maksima zrzutu; jedno, 

zlokalizowane pomiedzy u5 a u5_top, a drugie pomiedzy d_base i d_top.  

Zakladajac wiec radialny model propagacji uskoków poligonalnych oraz fakt, iz ich 

inicjacja nastepuje wylacznie w obrebie osadów drobnoziarnistych, mozna z duzym 

prawdopodobienstwem zalozyc, ze pakiety pomiedzy horyzontami u5 a u5_top oraz d_base  

a d_top, sa zbudowane z osadów drobnoziarnistych (ilowców/mulowców).  

Chociaz uskoki poligonalne pod wieloma wzgledami przypominaja uskoki 

ekstensyjne, nie jest do konca jasne, czy prosty model zakladajacy radialna propagacja 

plaszczyzny uskokowej uzywany do analizy uskoków normalnych, mozna równiez 

zastosowac do uskoków poligonalnych. Do tej pory jednak nie zaproponowano modelu 

alternatywnego, który w lepszy sposób opisywalby kinematyczna ewolucje uskoków 

poligonalnych.  

Z punktu widzenia mechaniki powstawania uskoków poligonalnych, istotny wydaje 

sie byc fakt, iz w systemie poligonalnym uskoki przecinaja sie zazwyczaj pod katem 

zblizonym do 900, nawet wtedy, gdy plaszczyzny uskokowe nie sa ortogonalne. Bardzo czesto 

jeden z przecinajacych sie segmentów zmienia swoja trajektorie przebiegu, zakrzywiajac sie 

w ten sposób, ze intersekcja dwóch plaszczyzn uskokowych jest ortogonalna. Taka sama 

tendencja ortogonalnej intersekcji zostala rozpoznana dla systemów ciosowych, a za jej 

przyczyne uwaza sie zmiennosc pola naprezen (Lachenbruch, 1962). Mozliwe jest zatem,  

ze w przypadku systemów poligonalnych równiez mozna zastosowac podobne uzasadnienie 

dotyczace charakteru intersekcji uskoków (Lonergan et al. 1998). 

Istotnym problemem wydaje sie byc takze wielkosc odksztalcenia (deformacji), 

zwiazana z poligonalnym typem uskokowania, która  jest trudna do oszacowania na 

podstawie danych sejsmicznych 3D. Obserwowane deformacje sa bowiem ograniczone przez 

pionowa i pozioma rozdzielczosc pomiarów sejsmicznych. Uwaza sie (Cartwrite et al., 2003), 

ze wiele uskoków o niewielkich zrzutach, niewidocznych na danych sejsmicznych, stanowi 

duzy procent calkowitych deformacji spowodowanych uskokowaniem poligonalnym. 

Deformacje widoczne w standardowym zapisie sejsmicznym sa zatem w znacznym stopniu 

niedoszacowane.  
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Atrybuty sejsmiczne obliczone dla danych sejsmicznych Zoca-2 pozwolily na 

zwiekszenie, do pewnego stopnia, detekcji uskoków tworzacych system poligonalny. 

Szczególna role odegrala tu amplituda srednia kwadratowa (Fig. 4.14) oraz atrybuty z grupy 

Correlation Statistics (P1) (Fig. 4.17).  

 

W przypadku danych Zoca-2, dla obu systemów uskoków poligonalnych,  

nie wystepuje uprzywilejowany kierunek orientacji plaszczyzn uskokowych w planie  

(Fig. 4.9-4.14). Mamy wiec do czynienia z klasyczna poligonalna geometria. Brak 

uprzywilejowanych kierunków (obecnych niekiedy w systemach poligonalnych) moze 

swiadczyc, iz na charakter uskokowania niewielki wplyw mialy czynniki zewnetrzne, takie 

jak regionalny upad depozycyjny, czy topografia podloza. Pewne odstepstwo wykazuja 

uskoki o najwiekszych zrzutach, przecinajace system poligonalny 1) i 2). Uskoki te w górnej 

czesci wkomponowuja sie w system poligonalny 2). W dolnej czesci, pomiedzy horyzontami 

u5 a u5_top, tworza one osobny system poligonalny, w którym wyraznie uprzywilejowany 

jest kierunek rozciaglosci WN-ES. Uprzywilejowanie tego kierunku swiadczy o wplywie na 

charakter uskokowania regionalnego upadu depozycyjnego o kierunku NNE.  

 

Geneza uskoków poligonalnych oraz mechanizm ich powstawania tlumaczone sa 

czterema róznymi procesami: 

1) Zeslizgiem pod wplywem grawitacji.  

2) Niestatecznym warstwowaniem gestosciowym.  

3) Obciazeniem grawitacyjnym.  

4) Procesem synerezy.  

 

Zeslizg pod wplywem grawitacji 

Model zakladajacy grawitacyjny zeslizg przewiduje, ze uskoki poligonalne sa rezultatem 

zeslizgiwania sie pakietu sedymentacyjnego o stalej miazszosci, w dól sklonu. Zeslizgiwanie 

nastepuje wzdluz powierzchni odklucia, oddzielajacej deformujacy sie poligonalnie  

i zeslizgujacy sie pakiet, od pakietu niezdeformowanego, lezacego ponizej (Higgs & McClay, 

1993). W takim przypadku spodziewane jest, ze wiekszosc uskoków poligonalnych bedzie 

wykazywac orientacje równolegla, badz prawie równolegla do konturów sklonu. 

Uprzywilejowanie kierunków rozciaglosci uskoków, dla wiekszosci systemów poligonalnych 

(w tym takze dal zdjecia sejsmicznego Zoca-2) jest jednak niezwykle rzadkie, co w pewnym 

stopniu wyklucza zeslizg grawitacyjny jako glówny mechanizm indukujacy uskokowanie 



 114

poligonalne. Pomimo tego, naprezenia grawitacyjne, zwiazane z obecnoscia sklonu, moga 

miec modyfikujacy wplyw na charakter sieci uskoków poligonalnych, co wydaje sie miec 

miejsce takze w przypadku omawianych danych Zoca-2, gdzie system poligonalny 3) 

wykazuje uprzywilejowanie kierunków rozciaglosci.  

W modelu zeslizgu grawitacyjnego, nalezy równiez zalozyc, ze ekstensja powinna byc 

zbalansowana w dól sklonu poprzez deformacje kontrakcyjne. Jest to jedna z najslabszych 

stron tego modelu, poniewaz niemal we wszystkich obserwowanych systemach poligonalnych 

nie ma wyraznych dowodów na istnienie deformacji kontrakcyjnych wzdluz sklonu 

(Cartwrite et al., 2003). Mozliwe jest jednak, iz kontrakcja jest czesciowo osiagnieta poprzez 

faldowanie, powodujace powstanie struktur ponizej rozdzielczosci sejsmicznej lub poprzez 

zmniejszenie porowatosci.  

 

Niestateczne warstwowanie gestosciowe  

Inna przyczyna uskokowania o charakterze poligonalnym moze byc niestateczne 

warstwowanie gestosciowe. Model ten, zaproponowany przez Henrieta et al. (1989), zaklada, 

ze podczas wczesnego stadium pogrzebania osadów ilowcowych nastepuje ich uszczelnienie 

w strefie kontaktu z pakietami piaskowcowymi (Fig. 4.22). Powoduje to powstanie warunków 

podwyzszonego cisnienia (overpressure build-up) w obrebie warstwy uszczelnionej, która  

nie ulegla calkowitej kompakcji. W takiej sytuacji osady ilowcowe deformuja sie w sposób 

ciagly, formujac faldy o ksztalcie kuferkowym, tworzace sie w wyniku reakcji na inwersje 

gestosci (Fig. 4.22). Aby wytlumaczyc taki charakter faldowania Henriet et al. powolali sie na 

znana w mechanice plynów teorie Rayliegha-Taylora. Teoria ta zaklada, istnienie 

niestabilnosci gestosciowej na granicy dwóch osrodków, w sytuacji gdy osrodek o wiekszej 

gestosci (i wiekszej lepkosci) znajduje sie nad osrodkiem o nizszej gestosci. W takim 

przypadku gestszy material pod wplywem grawitacji pograza sie w osrodku lzejszym,  

a material lzejszy jest przemieszczany w góre. W wyniku pograzania, kontakt pomiedzy 

osrodkami deformuje sie w sposób sinusoidalny, co moze prowadzic do powstania regularnie 

rozprzestrzenionych struktur przypominajacych wysady materialu o mniejszej gestosci  

w obrebie materialu o wyzszej gestosci.  

Poniewaz uskoki poligonalne w przypadku omawianego modelu sa rezultatem 

faldowania, konsekwencja harmonijnego charakteru faldowania jest zatem regularna siatka 

poligonów. Henriet et al. zaproponowali kilka mechanizmów powstawania uskoków 

normalnych, zwiazanych z faldowaniem w wyniku inwersji gestosci.  
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Fig. 4.22 Model powstawania uskoków polignalnych w wyniku niestatecznego warstwowania 
gestosciowego (na podstawie Hentieta et al., 1989). I – depozycja osadów ilowcowych; II – 
formowanie sie górnego oraz dolnego uszczelnienia (self-sealing) poprzez szybsza kompakcje czesci 
osadów przyleglych do piaskowców, powodujace powstanie warunków podwyzszonego cisnienia 
(overpressure build-up); III – faldowanie spowodowane inwersja gestosci; IV – uskokowanie 
poligonalne, pelna kompakcja pakietu ilowcowego i zanik podwyzszonego cisnienia.  
 

 

Uskoki normalne moglyby w takiej sytuacji byc skutkiem: 

a) naprezen scinajacych, pod wplywem rosnacego ladunku sedymentacyjnego, 

b) zapadania, spowodowanego wyciskaniem mobilnych osadów ilowcowych, 

c) zeslizgu grawitacyjnego wzdluz skrzydel kopul/wysadów ilowcowych. 

 Model zaproponowany przez Henrieta et al. (1989) w przekonujacy sposób tlumaczy 

geometrie systemów poligonalnych, zakladajac, iz uskoki te rozwijaja sie w scislym zwiazku 

geometrycznym z faldowaniem zwiazanym z inwersja gestosci. Slabym ogniwem tego 

modelu moze byc fakt, iz niestateczne warstwowanie gestosciowe jest czestym zjawiskiem na 

skale pojedynczych warstw, o miazszosci rzedu centymetrów i metrów. Jedynie ostatnio 

zostalo rozpoznane na skale 1 km (Davies et al., 1999), która jest typowa dla wiekszosci 

systemów poligonalnych. Pomimo identyfikacji przez Daviesa et al. (1999) faldowania  
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w wyniku inwersji gestosci na skale kilometrowa, nie bylo ono zwiazane z zadnymi 

widocznymi w zapisie sejsmicznym uskokami.  

Ponadto, zakladajac wystepowanie tego typu faldowania, spodziewac nalezy sie 

falistej geometrii warstw, przecietych systemem uskoków poligonalnych. Wiele systemów 

poligonalnych (w tym równiez obserwowany na danych sejsmicznych Zoca-2) nie wykazuje 

regularnego rozprzestrzenienia pomiedzy uskokami antyklinalnych i synklinalnych form, 

które moglyby byc nastepstwem faldowania.  

Wydaje sie zatem, ze mechanizm niestatecznego warstwowania gestosciowego jest 

raczej czynnikiem dodatkowym, majacym wiekszy wplyw jedynie na geometrie  

sub-zespolów uskoków wchodzacych w sklad systemu poligonalnego (Cartwright et al., 

2003). Ze wzgledu na wspomniane powyzej slabosci modelu przedstawionego przez Henrieta 

et al. (1989), inwersje gestosci trudno uwazac za jedyny i uniwersalny mechanizm 

powodujacy poligonalny charakter uskokowania.  

 

Obciazenie grawitacyjnyjne 

Model ten zostal opracowany przez Goulty’ego (2001), a jego fundamentalnym zalozeniem 

jest fakt, iz normalne obciazenie grawitacyjne pewnego rodzaju osadów, moze samo w sobie 

doprowadzic do powstania deformacji nieciaglych, bez potrzeby powolywania sie na 

dodatkowe naprezenia (ekstensje), czy podwyzszone cisnienie (overpressure). Osady, 

podlegajace temu mechanizmowi charakteryzuja sie bardzo niskim wspólczynnikiem tarcia. 

Goulty, analizujac rozwój uskoków poligonalnych, przyjal bowiem, ze slizg wzdluz 

powierzchni uskoku zwieksza skladowa pozioma kompresji w kierunku wektora slizgu,  

co powoduje uwolnienie plynów porowych. W ten sposób dodatkowa przestrzen, niezbedna 

przy zalozeniu, ze uskoki poligonalne posiadaja rozstep, osiagnieta jest poprzez pozioma 

kompakcje. 

 W tym alternatywnym modelu rozwoju systemu poligonalnego wystepuje jednak 

wiele niescislosci. Jedna z nich jest fakt, iz model ten nie tlumaczy przyczyny inicjacji 

uskoków poligonalnych oraz ich pózniejszej propagacji. Równiez glówne zalozenie modelu, 

dotyczace uskoków normalnych, majacych rozwijac sie pod wplywem wzrostu horyzontalnej 

kompresji, przeczy wszystkim klasycznym teoriom, dotyczacym powstawania uskoków 

normalnych. Teorie te zakladaja bowiem, iz fundamentalna role w rozwoju uskoków 

normalnych odgrywa redukcja (a nie wzrost) poziomej skladowej naprezen. Kolejnym slabym 

punktem modelu Goulty’ego jest zalozenie niskiego wspólczynnika tarcia dla deformowanych 

osadów. Wspólczynnik tarcia, w ujeciu klasycznej analizy (Mohra-Coulomba) uskoków 
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normalnych, zwiazany jest wytrzymaloscia uskokowanych osadów oraz nachyleniem 

plaszczyzny uskokowej. Jedyna mozliwoscia oszacowania wielkosci wspólczynnika tarcia 

jest zatem pomiar kata nachylenia plaszczyzny uskokowej (Cartwright et al., 2003). Nalezy 

jednak uwzglednic fakt, iz podczas pogrzebania i kompakcji plaszczyzny uskokowe ulegaja 

znacznemu splaszczeniu. Analize taka nalezy zatem prowadzic dla pakietów znajdujacych sie 

jak najblizej powierzchni, w celu zminimalizowania efekt kompakcji. Ten istotny czynnik  

nie zostal jednak uwzgledniony w modelu Goulty’ego.  

 Ze wzgledu na brak przekonywujacych podstaw teoretycznych, model Goulty’ego nie 

byl brany pod uwage w analizie systemu poligonalnego, obserwowanego na danych Zoca-2. 

 

Synereza 

Synereza jest procesem spontanicznej kontrakcji (skrócenia), odbywajacym sie bez 

ewaporacji. Zjawisko synerezy jest zwiazane z procesami kolagulacji i ograniczone jest do 

zeli. Jako pierwsi na proces synerezy w analizie rozwoju uskoków poligonalnych, powolali 

sie Cartwright i Dewhurst (1998). Zalozyli oni, ze w momencie depozycji osady 

drobnoziarniste (mulowce/ilowce), w których pózniej rozwijaja sie uskoki poligonalne, maja 

tendencje do wystepowania w postaci zeli. Zele zbudowane sa z czasteczek koloidalnych,  

o wielkosci porównywalnej z czasteczkami drobnoziarnistych osadów silikoklastycznych.  

 Model rozwoju uskoków poligonalnych w wyniku synerezy, zostal zbudowany  

w oparciu o zalozenie, ze w systemach, w których nie wystepuja lateralne odksztalcenia 

(pinned systems), stan naprezen ekstensyjnych (którego rezultatem sa uskoki normalne) moze 

byc osiagniety poprzez kontrakcje wolumetryczna, czyli zmniejszenie objetosci 

deformowanych osadów (Certwright & Lonergan, 1996) (Fig. 4.23). Zjawisko synerezy 

zapewnia fizyczne wytlumaczenie spontanicznego skrócenia w obrebie deformowanego 

interwalu, przy jednoczesnym braku lateralnych odksztalcen w obrebie interwalów 

przyleglych do poligonalnie deformowanego obszaru. W modelu zalozono zatem, ze uskoki 

ekstensyjne powstaja w wyniku reakcji na horyzontalna kontrakcje deformowanych pakietów 

(Fig. 4.23). Kontrakcja ta ma scisly zwiazek z ucieczka plynów porowych z pakietów 

podlegajacych uskokowaniu. Podczas gdy pionowa migracja plynów w obrebie jednorodnej 

warstwy wydaje sie miec homogeniczny charakter, synereza jest procesem, którego inicjacja 

ma charakter przypadkowy. Musza istniec zatem obszary, które w wiekszym stopniu niz 

otoczenie „traca” plyny porowe (obszary synerezy), co prowadzi do powstania gradientu  
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Fig. 4.23 Powstawanie uskoków poligonalnych w obrebie systemu, w którym nie wystepuja lateralne 
odksztalcenia (pinned system), wyniku kontrakcji deformowanego interwalu, której efektem jest 
powstanie uskoków ekstensyjnych. 
 

 

 

 
Fig. 4.24 Schematyczny model powstawania i propagacji uskoków polignalnych w wyniku synerezy 
pokazujacy: I – lokalizacje obszarów procesu synerezy; II – poczatkowe stadium propagacji uskoków 
oraz III – sprzezenie zwrotne pomiedzy ucieczka plynów porowych, a podwyzszona 
przepuszczalnoscia spowodowana uskokowaniem (na podstawie Cartwrite et al., 2003). 
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cisnien oraz powstania obszarów o podwyzszonym cisnieniu (overpressure) w osrodku,  

w którym zachodzi synereza (Fig. 4.24 I). Lokalizacja miejsc anomalnego cisnienia ma 

wplyw na powstanie i propagacje szczelin oraz uskoków, które tworza sie wokól obszarów 

aktywnej synerezy (Fig. 4.24 II). Powstajace szczeliny moga z kolei dzialac jako kanaly, 

wzdluz których nastepuje dalsza ucieczka plynów porowych. Istnieje zatem swoiste 

sprzezenie zwrotne pomiedzy procesem synerezy, ucieczka plynów porowych i propagacja 

uskoków. Moze to prowadzic do znacznego zwiekszenia migracji plynów wzdluz sieci 

uskokowej i hamowac proces synerezy w miejscach, w których nastepuje koncentracja 

plynów (Fig. 4.24 III). Procesy te moga byc przyczyna lateralnej niejednorodnosci 

porowatosci i miazszosci warstw, w wyniku których powstawac moglaby regularna, 

symetryczna siec poligonów, kontrolowana przez glówne uskoki (uskoki o wiekszych 

zrzutach) (Cartwrite et al., 2003). 

 Warstwy, zbudowane z osadów podatnych na synereze, moga byc przelawicone 

wkladkami osadów, mniej podatnych na ten proces, co moze prowadzic do zlozonego 

rozkladu zrzutów wzdluz powierzchni uskokowej. Warstwa bardziej podatna na synereze jest 

wtedy miejscem inicjacji uskoków, które moga propagowac zarówno w góre jak i w dól, 

poprzez warstwy mniej podatne na ten proces. Pomimo kilku slabych punktów modelu 

zaproponowanego przez Cartwrighta i Dewhursta (1998) (proces synerezy w obrebie 

drobnoziarnistych osadów nie jest do konca zrozumiany pod wzgledem fizyko-chemicznym; 

znane przyklady synerezy wystepuja na mniejsza skale niz uskoki poligonalne obserwowane 

w basenach sedymentacyjnych), synereza wydaje sie byc mechanizmem, który  

w przekonywujacy sposób tlumaczy niemalze wszystkie aspekty powstania i rozwoju 

systemów uskoków poligonalnych.  

Analiza atrybutów sejsmicznych i pionowych przekrojów czasowych w obrebie 

zdjecia Zoca-2, wydaje sie potwierdzac taki wlasnie model. Za pakiety osadów bardziej 

podatnych na synereze moga byc uznane pakiety pomiedzy horyzontami u5 a u5_top oraz  

d-base a d_top. W obrebie tych pakietów rozwinely sie bowiem dwa niezalezne systemy 

poligonalne. Przez pakiet osadowy oddzielajacy te warstwy (pomiedzy u5-top a d_base), 

propaguja tylko uskoki o najwiekszym zrzucie, zwiazane z obydwoma systemami 

poligonalnymi. Nie rozwinal sie jednak w jego obrebie osobny system poligonalny, co moze 

swiadczyc o jego niskiej podatnosci na proces synerezy.  

 

 Model synerezy w sposób najbardziej adekwatny uzasadnia zatem powstanie uskoków 

poligonalnych, rozpoznanych na danych sejsmicznych Zoca-2. Zasadnicza implikacja, 
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wynikajaca z identyfikacji uskoków poligonalnych w omawianym systemie uskoków, 

obserwowanym w zapisie sejsmicznym Zoca-2 jest fakt, iz obecnosc tego typu uskokowania 

jest waznym wskaznikiem litologicznym (szczególnie cennym w przypadku braku 

bezposrednich informacji lito-stratygraficznych). Poniewaz uskoki te rozwijaja sie wylacznie 

w osadach drobnoziarnistych, mozna zalozyc z duza pewnoscia, ze pakiety pomiedzy 

horyzontami u5 a u5_top oraz d-base a d_top, sa pakietami o wysokiej koncentracji facji 

ilowcowej/mulowcowej. Identyfikacja litologii tych pakietów niesie za soba wazne 

przeslanki, dotyczace rodzaju polaczen w obrebie rozpoznanych na sekcjach sejsmicznych 

systemów uskoków sprzezonych. System uskoków sprzezonych tworza uskoki o rozciaglosci 

W-E, wraz ze stowarzyszonymi z nimi uskokami nizszego rzedu oraz wystepujacymi ponad 

nimi uskokami o trendzie SW-NE (system ten zostal dokladnie scharakteryzowany  

w rozdziale 3.3). Jak zostalo wczesniej zasygnalizowane (rozdzial 3.3), zapis sejsmiczny nie 

pokazuje jednoznacznie, czy polaczenie pomiedzy górna, a dolna czescia systemu uskoków 

sprzezonych ma charakter soft-, czy hardlinkage. Obecnosc uskoków poligonalnych w strefie, 

gdzie górna i dolna czesc systemu uskoków sprzezonych lacza sie ze soba, sugeruje,  

iz polaczenie ma miejsce w obrebie bardziej podatnego pakietu (osady drobnoziarniste). 

Wysoce prawdopodobne jest zatem, ze w obrebie tej strefy deformacje zwiazane z systemem 

uskoków sprzezonych wygasaja, a polaczenie pomiedzy górna i dolna czescia systemu ma 

charakter softlinkage. 
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5 Teoretyczne modelowania sejsmiczne 
 
Jak zostalo wczesniej zasygnalizowane (rozdzial 3, 4), zapis sejsmiczny w obrebie strefy 

interakcji górnej i dolnej czesc systemu uskoków sprzezonych jest niejednoznaczny. Mozliwe 

jest zatem przyjecie wielu rozwiazan interpretacyjnych, w których zalozyc mozna odmienny 

charakter polaczen (soft- lub hardlinkage) pomiedzy uskokami. W celu weryfikacji przyjetej 

interpretacji strukturalnej w obszarze interakcji górnej i dolnej czesci systemu uskoków 

sprzezonych, wykorzystano teoretyczne modelowania sejsmiczne. 

 

 

5.1 Konstrukcja modelu sejsmo-geologicznego 

 

Do modelowan wybrano profil sejsmiczny (inline) 280. Teoretyczne pole falowe obliczono 

dla fragmentu tego profilu, obejmujacego strefe interakcji uskoków, nalezacych do systemu 

uskoków sprzezonych, zaznaczonego na Fig. 5.1 zóltym prostokatem. Szczególowa analiza 

tego rodzaju stref, jest istotna z punktu widzenia geologii naftowej badanego obszaru. Strefy 

te stanowia bowiem potencjalne pulapki weglowodorów, których szczelnosc zalezy od 

charakteru polaczen pomiedzy uskokami (soft- lub hardlinkage).  

 Punktem wyjsciowym modelowan byla konstrukcja modelu predkosciowego  

w obrebie wybranego fragmentu profilu 280. Rozklad predkosci na profilu sejsmicznym 280 

uzyskano w oparciu o inwersje sejsmiczna. Inwersja zostala obliczona bazujac na wyjsciowej 

informacji o predkosci, pochodzacej z profilowan akustycznych predkosci z otworu  

Thornton-1. Otwór ten, znajdujacy sie poza obszarem omawianego zdjecia sejsmicznego, 

zostal rzutowany na profil sejsmiczny 280 i dowiazany (za pomoca sejsmogramu 

syntetycznego) do tego profilu (Fig. 5.1). Otwór Thornton-1 zrzutowany zostal na profil 280 

w kierunku równoleglym do regionalnego biegu warstw, co mimo duzej odleglosci 

rzutowania (okolo 17 km) znacznie ulatwilo jego dowiazanie do danych sejsmicznych. 

Skonstruowany dla zrzutowanego otworu sejsmogram syntetyczny, obliczony  

z wykorzystaniem krzywej profilowania akustycznego predkosci (DT), przy zalozonym 

sygnale Rickera o czestotliwosci 43 Hz, wykazuje duza zgodnosc z zarejestrowanym  

w miejscu rzutowania otworu polem falowym (Fig. 5.2). Korelacja ta daje podstawe do 

przyjecia pola predkosci, zarejestrowanego w otworze Thornton-1, jako wiarygodnego 

wyjsciowego modelu predkosciowego w inwersji sejsmicznej profilu 280. 



 
 
 
 
 

 

 
 

5.1 A – zarejestrowany profil sejsmiczny 280 z zaznaczona lokalizacja zrzutowanego otworu Thornton-1; zóltym prostokatem oznaczono modelowany fragment profilu; b – wynik inwersji sejsmicznej na profilu 280. 
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Fig. 5.2 Zestawienie profilowan GR, DT i sejsmogramu syntetycznego dla otworu Thornton-1  
z trasami sejsmicznymi zarejestrowanymi w miejscu rzutowania otworu. 



 124

Inwersje sejsmiczna profilu 280 obliczono w programie Hampson-Russell, w oparciu  

o Model Based Algorithm, z krokiem próbkowania równym 4 ms. Wynik inwersji pokazuje,  

iz pomiedzy horyzontami u5 a u4, wartosci predkosci nie zmieniaja sie zasadniczo wzdluz 

horyzontu (Fig. 5.1). Nie zmienia sie równiez miazszosc tego pakietu, co wskazuje na jego 

regionalny charakter oraz male prawdopodobienstwo zmian facjalnych w jego obrebie  

(co mogloby byc widoczne w ewentualnej zmianie predkosci). Krzywa GR, zarejestrowana  

w otworze Thornton-1, wskazuje posrednio na litologie tego pakietu (Fig. 5.2). Najbardziej 

zailony, w stosunku do otaczajacych osadów, jest pakiet pomiedzy horyzontami d_base  

a d_top, charakteryzujacy sie wysokimi wartosciami na krzywej GR oraz relatywnie niskimi 

wartosciami predkosci (wysokimi czasami na krzywej DT). Blokowy charakter anomalii  

w jego obrebie moze wskazywac na jednorodnosc tego pakietu i brak wkladek 

piaskowcowych. Wyraznie odróznia sie on od nadleglego pakietu (pomiedzy d_top a u4), 

równiez jednorodnego, lecz o znacznie mniejszych wskazaniach na krzywej GR i nizszych 

predkosciach, a takze od pakietu pomiedzy u5 i d_base, zbudowanego z osadów ilowcowych 

przelawiconych wkladkami piaskowcowymi. Osady powyzej horyzontu u4, az do 

powierzchni dna morskiego, rozpoznane wczesniej jako nalezace do progradujacej platformy 

weglanowej, charakteryzuja sie niskimi wskazaniami na krzywej GR i relatywnie wysokimi 

predkosciami.  

 Poniewaz predkosci uzyskane z inwersji w obrebie pakietu pomiedzy u5 a u4 nie 

zmieniaja sie lateralnie, zalozono, iz pakiet ten nie wykazuje zasadniczych horyzontalnych 

zmian litologicznych/facjalnych. Zarejestrowany zatem w otworze Thornton – 1 zestaw 

profilowan otworowych, w interwale pomiedzy u5 a u4, mozna przyjac za reprezentatywny 

dla calego zdjecia sejsmicznego Zoca-2, a wiec równiez dla modelowanego fragmentu profilu 

280.  

 Dla wybranego fragmentu profilu sejsmicznego 280, na podstawie obliczonego na 

drodze inwersji pola predkosci, skonstruowano trzy krzywe pseudoakustyczne (dla lokalizacji 

CDP: 875, 911 i 945) (Fig. 5.3). Krzywe te, zostaly pózniej wykorzystane w okresleniu 

rozkladu predkosci dla powstalych modeli. Fig. 5.3 pokazuje ponadto, iz pakiety osadów, 

scharakteryzowanych wczesniej na podstawie anomalii GR jako najbardziej zailone, 

wyrózniaja sie bardzo niskimi, w stosunku do otaczajacych je osadów, wartosciami predkosci 

(okolo 3500 m/s). Wartosci predkosci, w obrebie sekwencji osadów pomiedzy u5 a d_base,  

sa nizsze od predkosci w podscielajacym ja pakiecie osadów synryftowych, ale wyzsze od 

predkosci w nadleglych pakietach, o najwyzszym stopniu zailenia. 
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Fig. 5.3 Wynik inwersji sejsmicznej dla fragmentu profilu sejsmicznego 280 (oznaczonego na Fig. 5.1 
zóltym prostokatem). Na rysunku zaznaczono takze polozenie krzywych pseudoakustycznych, 
obliczonych dla trzech róznych lokalizacji CDP.  
 
 
 

 
Fig. 5.4 Niezinterpretowany (a) i zinterpretowany (b) fragment profilu sejsmicznego 280 
(oznaczonego na Fig. 5.1 zóltym prostokatem). Na rysunku b zaznaczono tylko glówne uskoki. Zapis 
sejsmiczny nie pokazuje jednak w sposób jednoznaczny, czy uskoki górnej i dolnej czesci systemu 
bezposrednio sie lacza, czy tez wygasaja w obrebie niskoapmlitudowego pakietu pomiedzy d_top  
a d_base.  
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 Oprócz wiarygodnego rozkladu pola predkosci, zasadnicza role w konstrukcji modelu 

sejsmo-geologicznego odgrywa geometria granic. Celem sejsmicznych modelowan 

teoretycznych jest weryfikacja interpretacji strukturalnej, dla niejednoznacznego zapisu 

sejsmicznego (Fig. 5.4). Zaproponowano zatem trzy mozliwe warianty interpretacji uskoków, 

w obrebie wybranego fragmentu profilu 280, uwzgledniajace, mozliwosc polaczenia zarówno 

soft-, jak i hardlinkage pomiedzy uskokami, a nastepnie w ich oparciu obliczono syntetyczna 

odpowiedz sejsmiczna (Fig. 5.5). 

 W pierwszym przypadku (Fig. 5.5a) zalozono, iz pomiedzy dwoma zespolami 

uskoków tworzacych system sprzezony, wystepuje polaczenie typu hardlinkage. Oznacza to, 

ze uskoki górnej i dolnej czesci omawianego systemu bezposrednio sie lacza, 

najprawdopodobniej w obrebie niskoamplitudowego pakietu pomiedzy horyzontami d_base  

a d_top. Drugi wariant (Fig. 5.5b) przewiduje, ze jedynie uskoki budujace „skrzydlo” systemu 

zapadajace na S (w dolnej czesci)/SE (w górnej czesci systemu), sa ze soba bezposrednio 

polaczone. „Skrzydlo” sprzezone (zapadajace na NW), ma natomiast bardziej skomplikowany 

charakter i zbudowane jest z uskoków, pomiedzy którymi wystepuje softlinkage. „Skrzydlo” 

systemu uskoków sprzezonych, rozumiane jest w tym kontekscie, jako zespól uskoków 

nalezacych do systemu sprzezonego, zidentyfikowanych na sekcji sejsmicznej jako 

zapadajace w tym samym kierunku. Trzeci model (Fig. 5.5c) zaklada, iz polaczenie pomiedzy 

górna a dolna czescia systemu sprzezonego zachodzi poprzez serie mniejszych uskoków. 

Polaczenie to ma charakter softlinkage, gdyz uskoki bezposrednio nie lacza sie ze soba.  

 Geometrie granic wszystkich trzech modeli sejsmo-geologicznych, wyznaczono  

w oparciu o interpretacje omawianego fragmentu profilu 280. Rozklad predkosci okreslono na 

podstawie krzywych pseudoakustycznych, obliczonych na podstawie inwersji sejsmicznej 

profilu sejsmicznego 280.  

 

 

5.2 Obliczanie teoretycznego pola falowego (modelowanie 1.5D) 

 

Pole teoretyczne obliczono metoda Ray Tracing (trasowania promienia sejsmicznego) dla 

zerowego offsetu, wykorzystujac dostepna w programie opcje Vertical Incidence. Powstala  

w ten sposób sekcja sejsmiczna, odpowiada w pelni zmigrowanej sekcji syntetycznej. Dla 
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kazdego z trzech zalozonych modeli obliczono odpowiedz syntetyczna (Fig. 5.5 a’, b’, c’), 

która nastepnie porównano z zarejestrowanym polem falowym. Jako odpowiadajaca  

w najwiekszym stopniu rzeczywistemu polu falowemu, wybrano sekcje syntetyczna 

obliczona na podstawie modelu, zakladajacego typ polaczen miedzyuskokowych softlinkage, 

poprzez serie mniejszych uskoków (Fig. 5.5 c, c’). Modelowania potwierdzily, ze taki rodzaj 

interakcji pomiedzy uskokami jest najbardziej prawdopodobny w badanej strefie. Dokonano 

zatem bardziej szczególowej analizy tego obszaru, zakladajac, iz badana strefa „wezlowa” 

systemu uskoków sprzezonych ma zlozony charakter (Fig. 5.6). Jako rozwiazanie 

interpretacyjne dla „skrzydla” zapadajacego na S/SE (Fig. 5.6), przyjeto, iz akomodacja 

odksztalcen nastepuje poprzez serie uskoków o mniejszych zrzutach, zapadajacych w jednym 

kierunku. Ponadto uskoki nalezace do górnej i dolnej czesci systemu nie lacza sie ze soba  

i wygasaja w obrebie niskoamplitudowego pakietu pomiedzy d_base a d_top, 

scharakteryzowanego na podstawie zapisu krzywej GR w otworze Thornton – 1, jako pakiet 

ilowcowy (Fig. 5.2). „Skrzydlo” sprzezone, zapadajace na NW, nie wykazuje natomiast az tak 

silnego rozczlonkowania, co moze byc spowodowane faktem, iz akomoduje ono znacznie 

mniej odksztalcen, niz „skrzydlo” zapadajace na S/SE. Taka interpretacja strukturalna stala 

sie podstawa do uszczególowienia geometrii modelu sejsmo-geologicznego, wybranego 

wczesniej jako najlepiej przyblizajacego rzeczywiste pole falowe (Fig. 5.5 c, c’). Do modelu 

tego, w oparciu o szczególowa interpretacje modelowanej strefy (Fig. 5.6), wprowadzono 

nowe granice i uskoki, a nastepnie obliczono na jego podstawie teoretyczne pole falowe  

(Fig. 5.7).  

 
Fig. 5.6 Niezinterpretowany (a) i szczególowo zinterpretowany (b) fragment profilu sejsmicznego 280 
(oznaczonego na Fig. 5.1 zóltym prostokatem). 
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Syntetyczna sekcja sejsmiczna, uzyskana w wyniku tego modelowania (Fig. 5.7b)  

w bardzo dobrym stopniu przybliza zarejestrowane pole falowe pod wzgledem geometrii 

horyzontów (Fig. 5.7c), potwierdzajac tym samym prawidlowosc przyjetego rozwiazania 

interpretacyjnego. Istnieje równiez duza zgodnosc pomiedzy teoretycznym i rzeczywistym 

polem falowym w kwestii relacji amplitud, co swiadczy o dobrym doborze pola predkosci.  

Na sekcji syntetycznej nie wystepuje jednak obnizenie amplitudy w strefie interakcji 

uskoków, które widoczne jest w rzeczywistym zapisie sejsmicznym. Obnizenie amplitudy  

w strefie „wezlowej” systemu uskoków sprzezonych, moze byc spowodowane obecnoscia 

duzej liczby uskoków o wielkosci zrzutu nizszej od rozdzielczosci sejsmicznej.  

Silnie zuskokowane strefy charakteryzuja sie podwyzszonym tlumieniem fali 

sejsmicznej, co moze byc przyczyna obnizenia amplitudy w obrebie strefy „wezlowej” 

systemu uskoków sprzezonych. Zasadniczy wplyw na odwzorowanie obecnej  

w zarejestrowanym polu, zuskokowanej strefy niskoamplitudowej, która w polu teoretycznym 

nie odznacza sie obnizeniem amplitudy (Fig. 5.7b, c), mógl miec zatem fakt, iz w uzytym do 

modelowan sejsmicznych pakiecie Struct Model Entry nie istnieje mozliwosc wprowadzenia 

tlumienia. 
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Fig. 5.7 Szczególowy model sejsmo-geologiczny (a) fragmentu profilu sejsmicznego 280 (c)  
oraz teoretyczne pole falowe obliczone na jego podstawie (b).  
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6 Model ewolucji tektonicznej – dyskusja wyników 
 

Na podstawie strukturalnej interpretacji sejsmicznej, analizy atrybutów trasy sejsmicznej, 

sejsmicznych modelowan teoretycznych, danych pochodzacych z otworu Thornton-1  

oraz dostepnej informacji literaturowej skonstruowano model ewolucji tektonicznej w rejonie 

zdjecia sejsmicznego Zoca-2. Model ten obejmuje przestrzenne zaleznosci pomiedzy 

wyinterpretowanymi strukturami oraz przyblizony czas ich powstania w odniesieniu do 

dzialajacego w danym czasie rezimu naprezen. 

 

 Za najstarsze uskoki uwaza sie synsedymentacyjne uskoki o orientacji NNE-SSW, 

wystepujace na calym obszarze zdjecia sejsmicznego Zoca-2, ponizej horyzontu sejsmicznego 

u5. Uskoki te sa wynikiem mezozoicznego ryftingu, który objal swoim zasiegiem caly NW 

Szelf Australii. Chociaz przyjmuje sie, ze generalny przebieg ryftowania mezozoicznego  

w rejonie basenu Bonaparte mial kierunek NE-SW, w obrebie róznych jednostek 

strukturalnych N czesci basenu, rozciaglosc deformacji synryftowych zmienia sie od W-E  

do NNE-SSW (rozdzial 2).  

Wyinterpretowane uskoki synryftowe wygasaja ponizej horyzontu u5, zatem osady, 

zalegajace ponizej tej niezgodnosci, zostaly uznane za pakiet synryftowy. Poniewaz w wielu 

przypadkach (ze wzgledu na slaby zapis sejsmiczny na duzych czasach rejestracji) trudno 

oszacowac na jakiej glebokosci uskoki te wygasaja, nie mozna zatem jednoznacznie 

stwierdzic na jakiej glebokosci wystepuje dolna granica osadów synryftowych. Osady te nie 

zostaly w rejonie zdjecia Zoca-2 przewiercone zadnym otworem wiertniczym. Jedynie ich 

górna czesc (okolo 80 m, po zrzutowaniu otworu na linie sejsmiczna inline 280) 

spenetrowane jest otworem Thornton-1. Zapis krzywej GR pochodzacej z tego otworu  

(Fig. 5.2), wskazuje na obecnosc w obrebie omawianego pakietu naprzemianleglych warstw 

piaskowcowo-ilowcowych. Nalezy jednak pamietac o znacznej odleglosci rzutowania otworu 

Thornton-1 na linie sejsmiczna 280 i mozliwej rozbieznosci pomiedzy zapisem na krzywej 

GR w odleglym otworze a rzeczywista litologia pakietu synryftowego w rejonie zdjecia  

Zoca-2.  

Analiza atrybutu Sweetness (rozdzial 4), wskazuje na podwyzszenie zapiaszczenia  

w stropowej czesci pakietu synryftowego w stosunku do wystepujacych powyzej osadów 

(Fig. 4.7, 4.8). W oparciu o informacje geologiczna pochodzaca z dostepnych publikacji 

(rozdzial 2), mozna zalozyc, ze pakiet osadów, wystepujacy bezposrednio pod niezgodnoscia 

u5, jest lito-stratygraficznym odpowiednikiem osadów górnej formacji Vulcan, wystepujacej 
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w sasiednim sub-basenie Vulcan. Wedlug kolumny stratygraficznej N czesci basenu 

Bonaparte (Fig. 2.7), w momencie procesu ryftowania (kelowej – infrawalanzyn)  

w przyleglych do rejonu zdjecia sejsmicznego Zoca-2 sub-basenie Vulcan i platformie Sahul, 

osadzaly sie morskie utwory grupy Swan i grupy Flamingo (do której nalezy formacja 

Vulcan, Fig. 2.8). Osady zdeponowane w czasie ryftowania w obrebie zdjecia sejsmicznego 

Zoca-2, musza miec zatem podobny charakter. Osady grupy Flamingo, sa skalami o dobrych 

wlasciwosciach zbiornikowych (rozdzial 2).  

 Na podstawie studium literaturowego (rozdzial 2) mozna stwierdzic, iz proces 

ryftowania w rejonie sub-basenu Vulcan i platformy Sahul rozpoczal sie i zakonczyl w tym 

samym czasie. Zdjecie sejsmiczne Zoca-2 znajduje sie pomiedzy tymi dwiema jednostkami 

strukturalnymi, mozna zatem przyjac, ze ryftowanie w jego obrebie bylo równoczesne  

z ryftowaiem w rejonie sub-baseniu Vulcan i platformy Sahul. Fakt ten pozwala wydatowac 

strop pakietu synryftowego (horyzont u5) na infrawalanzyn i skorelowac go z obecna  

w przyleglych obszarach, regionalna niezgodnoscia intra-walanzynska, wyznaczajaca koniec 

fazy ryftowania w N czesci basenu Bonaparte (Fig. 3.19). Regionalna niezgodnosc 

kelowejska, wyznaczajaca poczatek fazy ryftowania w omawianym rejonie (Fig. 2.8, 2.11, 

3.19) jest trudna do wyznaczenia w zapisie sejsmicznym Zoca-2, ze wzgledu na jego slaba 

jakosc dla czasów rejestracji powyzej 3.5-4 s.  

Sekwencja osadów wystepujacych powyzej niezgodnosci u5 zostala 

scharakteryzowana jako pakiet osadów postryftowych.  

Problematyczne jest dokladne wyznaczenie bezwzglednego czasu powstania uskoków 

o rozciaglosci W-E, które nie wykazuja cech uskoków synsedymentacyjnych. Przecinaja one 

pakiet synryftowy i wygasaja w nadleglej sekwencji osadów o stalej miazszosci (rozdzial 5). 

Uskoki o rozciaglosci W-E obecne sa na obszarze calego zdjecia Zoca-2 i wystepuja  

w strefach o przebiegu W-E (rozdzial 3.3). Uskoki te zostaly zinterpretowane jako mlodsze od 

uskoków synryftowych oraz starsze od uskoków o trendzie SW-NE, obecnych w obrebie 

nadleglego pakietu postryftowego. Ich rozciaglosc oraz zupelnie rózna od uskoków 

synryftowych i uskoków o rozciaglosci SW-NE geometria (rozdzial 3.3; Fig. 6.1) sugeruje,  

iz musialy one powstac w odmiennym polu naprezen, o kierunku ekstensji N-S. Uskokowanie 

o trendzie W-E w tym przypadku mogloby byc wynikiem fleksuralnego ugiecia plyty  

w omawianym rejonie.  

Uskoki o rozciaglosci W-E wygasaja w obrebie pakietu osadów o niskich amplitudach 

zapisu na danych sejsmicznych Zoca-2, znajdujacego sie pomiedzy horyzontami d_base  

i d_top (rozdzial 3.3, 4, 5). Pakiet ten jest czescia sekwencji osadów (pomiedzy horyzontami 



 133

u5 a u4) o stalej miazszosci, obecnej na obszarze calego zdjecia sejsmicznego. Analiza 

atrybutów sejsmicznych (rozdzial 4) oraz zapis na krzywej profilowania GR pochodzacej  

z otworu Thornton-1, wskazuja na podwyzszony udzial frakcji ilowcowej w obrebie tego 

pakietu.  

Niezwykle istotnym wskaznikiem litologicznym sa równiez uskoki poligonalne, 

zidentyfikowane pomiedzy horyzontami u5 a u5_top oraz d_base a d_top (rozdzial 4). Jak 

wykazano na licznych przykladach z innych basenów sedymentacyjnych (Cartwrite et al., 

2003), uskoki poligonalne rozwijaja sie wylacznie w osadach drobnoziarnistych (ilowcowych, 

mulowcowych, utworach biogenicznych) (rozdzial 4.5). Jako najbardziej prawdopodobny 

mechanizm powstania tego typu uskoków w omawianym rejonie przyjeto proces synerezy. 

Zarówno obecnosc uskoków poligonalnych, jak i analiza atrybutów sejsmicznych i danych 

otworowych wskazuja na drobnoziarnisty charakter utworów wystepujacych pomiedzy 

horyzontami u5 a u4. Pakiet ten móglby zatem odpowiadac osadom mulowcowym  

i ilowcowym wieku kredowego, obecnym w calym basenie sedymentacyjnym i stanowiacym 

uszczelnienie dla synryftowych skal zbiornikowych (rozdzial 2).  

Póznokredowe oraz kenozoiczne sekwencje w obrebie N czesci basenu Bonaparte 

zawieraja zwykle miazsze sub-tropikalne i tropikalne osady weglanowe (rozdzial 2). Ta 

sukcesja osadowa jest typowa sekwencja progradujacej platformy weglanowej, z licznymi 

niezgodnosciami w jej obrebie, bedacymi wynikiem wahan poziomu morza. Sedymentacja 

zostala przerwana przez glówny hiatus oligocenski, obecny na calym NW Szelfie Australii 

(Hocking et al. 2994; rozdzial 2). Powszechne jest zatem, iz progradujace facje morskie 

oddzielone sa niezgodnoscia katowa od miocenskich i mlodszych osadów weglanowych 

(Brincat, 2001; rozdzial 2). Niezgodnoscia reprezentujaca hiatus oligocenski (spag miocenu) 

na danych sejsmicznych Zoca-2, wydaje sie byc horyzont u2. Nad horyzontem u2, bedacym 

stropem zidentyfikowanej w obrebie zdjecia sejsmicznego Zoca-2 klinoformy, widoczny jest 

wyrazny, transgresywny uklad przekraczajacy (onlap) refleksów sejsmicznych, 

wyklinowujacych sie do tej granicy (rozdzial 3.3; Fig. 3.5). Wystepujace ponizej tego 

horyzontu osady odpowiadaja zatem progradujacej kredowo-paleogenskiej sekwencji 

weglanowej, w obrebie której rozpoznano dodatkowe niezgodnosci katowe o charakterze 

lokalnym (rozdzial 3.3), odzwierciedlajace zmiany poziomu morza.  

Na podstawie korelacji zapisu sejsmicznego Zoca-2 z profilem sejsmicznym T97-3777 

zarejestrowanym na obszarze przyleglej platformy Sahul, okreslono przyblizony wiek 

horyzontu u1 na strop miocenu (rozdzial 3.3). Pakiet pomiedzy niezgodnosciami u2 a u1  
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stanowi zatem sukcesje osadów miocenskich, ponad którymi zalegaja osady najmlodsze 

(równiez o charakterze weglanowym).  

W zapisie sejsmicznym Zoca-2, w obrebie pakietu postryftowego, zidentyfikowano 

dwa zespoly uskoków o rozciaglosci SW-NE; 1) uskoki o relatywnie duzym zrzucie, 

przecinajace czesto powierzchnie dna morskiego, zapadajace na SE oraz 2) uskoki  

o relatywnie malym zrzucie, zapadajace na NW (rozdzial 3.3). Obydwa zespoly posiadaja 

kulisowy charakter w planie (ich geometria zostala omówiona szczególowo w rozdziale 3.3). 

Uskoki o trendzie SW-NE, przecinajace pakiet osadów miocenskich (pomiedzy u2 a u1) 

posiadaja maksimum zrzutu zlokalizowane w stropowej czesci tego pakietu lub nieco 

powyzej u1, co datuje czas ich powstania na pózny miocen/wczesny pliocen. Uskoki te sa 

wiec wynikiem neogenskiej kolizji plyty australijskiej z plyta eurazjatycka w rejonie Morza 

Timor. Proces deformacji neogenskich, bedacych rezultatem tej kolizji, mial charakter 

pulsacyjny (Keep et al., 2002) – trzy glówne fazy deformacji przypadaja na: 1) wczesny 

miocen, 2) pózny miocen oraz 3) wczesny pliocen. Najwiekszy zasieg mialy deformacje 

poliocenskie, w wyniku których starsze struktury zostaly odmlodzone jako uskoki normalne 

(rozdzial 2.2).  

W obrebie zdjecia sejsmicznego Zoca-2, neogenskie uskoki o rozciaglosci SW-NE 

wystepuja bezposrednio nad starszymi deformacjami o rozciaglosci E-W. Uskoki neogenskie, 

tworza nad strefa wystepowania starszych uskoków o trendzie E-W, charakterystyczny 

system rowów i zrebów, widocznych na sekcjach sejsmicznych o poludnikowej orientacji 

(rozdzial 3; Fig. 3.5). Uskoki neogenskie wystepuja nad zakonczeniami starszych uskoków  

o rozciaglosci W-E (rozdzial 3.3; Fig. 6.1), a ich skosna orientacja w stosunku do uskoków 

starszych, wskazuje na bardziej prawdopodobna reaktywacje wzdluz stref uskokowych, które 

sa miejscami oslabien, anizeli reaktywacje samych plaszczyzn uskokowych.  

 

Uskoki neogenskie wystepujace w obrebie pakietu postryftowego, wraz ze starszymi 

uskokami o orientacji W-E oraz stowarzyszonymi z nimi uskokami kulisowymi nizszego 

rzedu o rozciaglosci SW-NE, tworza system uskoków sprzezonych, widoczny na sekcjach 

sejsmicznych inline oraz liniach sejsmicznych o poludnikowej orientacji. Rozciaglosc  

SW-NE i kulisowy charakter deformacji nizszego rzedu, wystepujacych na N od stref, wzdluz 

których zlokalizowane sa uskoki o trendzie W-E sugeruje, iz uskoki te powstaly  

w neogenskim polu naprezen. Wszystkie zespoly uskoków, skladajace sie na system uskoków 

sprzezonych zostaly szczególowo omówione (pod wzgledem geometrii plaszczyzny 

uskokowej, jej wielkosci, rozciaglosci, wielkosci zrzutu) w rozdziale 3.3. Istotne z punktu 
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widzenia szczelnosci pulapek strukturalnych w danym rejonie bylo rozpoznanie wzajemnych 

interakcji (soft-/hardlinkage) pomiedzy uskokami budujacymi dolna czesc systemu 

sprzezonego, a uskokami neogenskimi. Strefa tej interakcji znajduje sie w obrebie 

niskoamplitudowego pakietu o stalej miazszosci, obecnego w obrebie calego zdjecia 

sejsmicznego, pomiedzy horyzontami d_base a d_top. Strefa ta charakteryzuje sie slaba 

jakoscia zapisu sejsmicznego, jednak syntetyczne modelowania sejsmiczne (rozdzial 5) 

potwierdzaja fakt, iz zarówno uskoki budujace dolna jak i górna czesc systemu sprzezonego 

nie sa ze soba bezposrednio polaczone i wygasaja w obrebie bardziej podatnej sekwencji 

osadów drobnoziarnistych (pomiedzy d_base i d_top). Dla systemu uskoków sprzezonych  

w rejonie zdjecia sejsmicznego Zoca-2 charakterystyczne jest zatem polaczenie 

miedzyuskokowe typu softlinkage.  

Pakiet, w którym zachodzi interakcja uskoków budujacych dolna i górna czesc 

systemu sprzezonego w obszarze zdjecia Zoca-2, zostal zidentyfikowany jako nalezacy do 

sekwencji drobnoziarnistych osadów dolnokredowch. W rejonie Morza Timor ilowcowe  

i mulowcowe pakiety kredowe, jako bardziej podatne sukcesje osadowe, stanowia czesto 

powierzchnie, na której wygasaja deformacje neogenskie (rozdzial 2).  

Softlinkage jest takze bardziej prawdopodobny z mechanicznego punktu widzenia. 

Róznica rozciaglosci pomiedzy zapadajacymi na S uskokami budujacymi dolna czesc 

systemu, a zapadajacymi na SE i NW uskokami nalezacymi do górnej jego czesci wynosi 

okolo 330 (rozdzial 3.3). Biorac pod uwage fakt, iz interakcja zachodzi w obrebie pakietu 

(pomiedzy d_base a d_top) o miazszosci okolo 200 m, jest raczej malo prawdopodobne,  

z punktu widzenia mechaniki skal, aby na tak krótkim dystansie, pomiedzy uskokami  

o wyraznie róznej orientacji mógl wytworzyc sie hardlinkage. 

 

W calym basenie Bonaparte uskoki neogenskie sa zorientowane skosnie w stosunku 

do uskoków mezozoicznych (rozdzial 2). Rotacja skosnego w stosunku do starszych struktur, 

trendu uskoków neogenskich, w obrebie pólnocnej czesci basenu Bonaparte, jest zgodna  

z lewoskretnym kierunkiem rotacji plyty australijskiej (Harrowfield & Keep, 2005). Rozklad 

naprezen w neogenie w N czesci basenu Bonaparte byl zatem kontrolowany przez 

konwergencje poruszajacej sie na NNE plyty australijskiej z dryfujaca na W plyta pacyficzna 

(rozdzial 2). Dominujace naprezenia zmieniaja sie jednak wraz z odlegloscia od Rowu 

Timorskiego, od fleksuralnej ekstensji do rezimu przesuwczego (Keep et al. 2002).  

Neogenskie deformacje w rejonie zdjecia sejsmicznego Zoca-2 maja charakter 

normalnych uskoków kulisowych o prawoskretnym nastepstwie wystepowania (right stepping 
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en echelon faults). W rejonie Morza Timor powstanie uskoków neogenskich tlumaczy sie 

ekstensja wynikajaca z fleksuralnego ugiecia plyty (Patillo & Nicholls, 1990; O’Brien et al., 

1993; AGSO, 1994). Kulisowy charakter deformacji neogenskich sugeruje jednak 

reaktywacje ze skladowa przesuwcza – taka reaktywacja w obrebie Morza Timor postulowana 

jest takze przez licznych autorów (Nelson et al., 1993; Shuster et al., 1998).  

Charakter deformacji neogenskich w rejonie zdjecia sejsmicznego Zoca-2 mozna  

w przekonywujacy sposób wyjasnic, powolujac sie na zaproponowany przez Harrowfielda  

i innych (2003) rozklad naprezen w obrebie basenu Bonaparte w neogenie (Fig. 6.2). Oprócz 

dominujacych naprezen ekstensyjnych zwiazanych z fleksuralnym ugieciem plyty w N czesci 

basenu Bonaparte, w neogenie dzialaly takze naprezenia kompresyjne, zwiazane  

z wspomniana wczesniej kolizja plyt (remote compressive stress). Superpozycja tych dwóch 

pól naprezen (przy dominujacej ekstensji) mogla w efekcie spowodowac kulisowy charakter 

uskokowania, obserwowany powszechnie w N czesci basenu Bonaparte (w tym równiez na 

danych sejsmicznych Zoca-2). 

 

 
Fig. 6.2 Rozklad naprezen w neogenie w obrebie basenu Bonaparte i przyleglych rejonach 
(Harrowfield et al., 2003). Czerwone strzalki – naprezenia kompresyjne, zwiazane z kolizja plyt 
(remote compressive stress); fleksuralne ugiecie plyty w obrebie N czesci basenu Bonaparte 
(niebieskie strzalki); obszar deformacji o dominujacym charakterze przesuwczym (sinistralnym) – 
zólty kolor. AP- platforma Ashmor, MG – rów Malita, NT- Rów Nacar, SP – platforma Sahul.  
 
 

Kulisowy charakter uskokowania bardzo czesto wystepuje w strefach zwiazanych  

z obecnoscia uskoku o charakterze przesuwczym. Mapy grawimetryczne i magnetyczne  
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w rejonie zdjecia sejsmicznego Zoca-2 nie ujawniaja jednak zadnej anomalii o NE-SW 

trendzie, która moglaby wskazywac na obecnosc w podlozu uskoku przesuwczego, który 

móglby kontrolowac powstanie i charakter deformacji neogenskich. Malo prawdopodobne 

wydaje sie zatem, iz uskoki kulisowe o rozciaglosci SW-NE sa typowymi deformacjami 

nadprzesuwczymi.  

Rozprzestrzenienie deformacji neogenskich ograniczone jest do centralnej  

i poludniowej czesci zdjecia sejsmicznego Zoca-2, podczas gdy kontrolujace je uskoki  

o rozciaglosci W-E obecne sa na calym obszarze zdjecia 3D. W rejonie, w którym obecne sa 

neogenskie uskoki o rozciaglosci SW-NE upad depozycyjny warstw w obrebie pakietu 

synryftowego jest wiekszy niz w czesci pólnocnej. Fakt ten moze sugerowac wiekszy stopien 

fleksuralnej ekstensji w centralnej i poludniowej czesci zdjecia sejsmicznego Zoca-2, której 

skutkiem byla reaktywacja stref zwiazanych z obecnoscia uskoków o rozciaglosci W-E tylko 

w tym obszarze.  

 

W obrebie pakietu postryftowego uskoki neogenskie zapadajace na SE akomoduja 

wieksza czesc deformacji. Uprzywilejowanie zespolu uskoków zapadajacych na SE swiadczy 

o tym, ze deformacje neogenskie w duzym stopniu kontrolowane byly przez zapadajace na  

S starsze uskoki o rozciaglosci W-E. Przestrzenna analiza uskoków oraz modelowania 

syntetyczne (rozdzial 5) potwierdzaja, ze akomodacja odksztalcen w systemie uskoków 

sprzezonych nastepuje raczej poprzez serie uskoków o mniejszych zrzutach, niz poprzez 

formowanie sie pojedynczego uskoku glównego o relatywnie duzym zrzucie.  

Niektóre sposród uskoków o rozciaglosci SW-NE sa aktywne do dzis (wiekszosc  

z nich to uskoki zapadajace na SE). Przecinaja one powierzchnie dna morskiego, tworzac 

charakterystyczny kulisowy uklad, o prawoskretnym nastepstwie wystepowania deformacji. 

 

Odmlodzenie mezozoicznych struktur w neogenie mialo duzy wplyw na naruszenie 

integralnosci pulapek strukturalnych, kontrolowanych tymi uskokami. Rozpoznany w obrebie 

zdjecia sejsmicznego Zoca-2 system uskoków sprzezonych, powstal w wyniku neogenskiej 

reaktywacji stref o rozciaglosci W-E, zwiazanych z obecnoscia uskoków mezozoicznych. 

Miejsca mozliwej akumulacji weglowodorów w tym obszarze zwiazane sa z wystepowaniem 

pulapek strukturalnych w obrebie systemu uskoków sprzezonych, gdzie osady synryftowe 

stanowia potencjalna skale zbiornikowa, a drobnoziarniste osady kredowe – uszczelnienie.  

O szczelnosci tych pulapek decyduje rodzaj polaczen miedzyuskokowych (soft-  

lub hardlinkage), obecnych w systemie sprzezonym. Z tego wlasnie powodu, jednym  
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z wazniejszych aspektów analizy strukturalnej, wykonanej w ramach niniejszej pracy, bylo 

okreslenie charakteru interakcji pomiedzy uskokami budujacymi system uskoków 

sprzezonych. W obrebie zdjecia Zoca-2 za bardziej prawdopodobny rodzaj tej interakcji 

uznano softlinkage. Taki rodzaj polaczenia miedzyuskokowego wiaze sie z wiekszym 

stopniem ryzyka eksploatacyjnego, ze wzgledu na duze prawdopodobienstwo braku 

szczelnosci pulapek strukturalnych. Wyciek weglowodorów z pulapek strukturalnych, po ich 

neogenskiej reaktywacji, jest czestym zjawiskiem w obrebie calego basenu Bonaparte 

(rozdzial 2). 
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7 Wnioski 
 

Kompleksowa interpretacja danych sejsmicznych Zoca-2 pozwolila na opracowanie modelu 

tektonicznej ewolucji analizowanego obszaru (Fig. 7.1), polozonego w obrebie pólnocnej 

czesci basenu Bonaparte. Najistotniejsze wnioski plynace z przeprowadzonej analizy mozna 

przedstawic w nastepujacych punktach: 

 

o Najstarszymi uskokami na obszarze zdjecia Zoca-2 sa zapadajace na EES, 

synsedymentacyjne uskoki o rozciaglosci NNE-SSW, powstale w wyniku mezozoicznego 

ryftowania, które zakonczylo sie w infrawalanzynie (Fig. 7.1a). Koniec fazy ryftowania 

reprezentowany jest w zapisie sejsmicznym przez niezgodnosc u5, oddzielajaca 

wystepujace pod nia osady synryftowe od zalegajacej ponad horyzontem u5 sekwencji 

postryftowej. 

o Rozpoznane w obrebie calego zdjecia sejsmicznego, zapadajace na S uskoki ekstensyjne  

o rozciaglosci W-E, przecinajace zarówno syn- jak i postryftowe osady, powstaly 

prawdopodobnie w wyniku fleksuralnego ugiecia plyty w pólnocnej czesci basenu 

Bonaparte (Fig. 7.2b). 

o Uskoki o rozciaglosci W-E, charakteryzuja sie silna segmentacja. Wystepuja w kilku 

strefach o trendzie W-E, wygasajac ku górze w obrebie niskoamplitudowego pakietu  

o stalej miazszosci, pomiedzy horyzontem d_top – d_base. Pakiet ten jest czescia 

sekwencji drobnoziarnistych osadów kredowych (obecnych powszechnie w basenie 

Bonaparte), których spag i strop wyznaczaja odpowiednio horyzonty u5 i u4.  

o W obrebie sekwencji drobnoziarnistych osadów kredowych, pomiedzy horyzontami u5  

a u4, rozwinely sie dwa systemy uskoków poligonalnych (Fig. 7.1c), których powstanie 

przypisuje sie procesowi synerezy.  

o Osady wystepujace pomiedzy niezgodnoscia u4 a u2, zostaly zidentyfikowane jako 

póznokredowo-eocenskie sekwencje weglanowe (Fig. 7.1d). Ta sukcesja osadowa 

wystepuje powszechnie w obrebie N czesci basenu Bonaparte i jest typowa sekwencja 

progradujacej platformy weglanowej, z licznymi lokalnymi niezgodnosciami w jej 

obrebie, odzwierciedlajacymi zmiany poziomu morza. 

o Niezgodnosc u2, ponad która widoczny jest transgresywny uklad przekraczajacy 

wyklinowujacych sie do tej granicy refleksów sejsmicznych, zostala zinterpretowana jako 

niezgodnosc reprezentujaca hiatus oligocenski (spag miocenu) (Fig. 7.1e). 
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o Niezgodnosc u1 zostala zinterpretowana, na podstawie korelacji z danymi sejsmicznymi 

pochodzacymi z platformy Sahul, jako strop miocenu. Ponad ta niezgodnoscia zalegaja 

najmlodsze osady pliocensko-czwartorzedowe.  

o Zapadajace zarówno na NW jak i SE, kulisowe uskoki o rozciaglosci SW-NE, 

wystepujace bezposrednio ponad strefami zwiazanymi z obecnoscia uskoków 

mezozoicznych o trendzie W-E, zostaly zinterpretowane jako wynik neogenskiej 

reaktywacji struktur o trendzie W-E (Fig. 7.1f). Przyczyna reaktywacji byla, rozpoczeta 

we wczesnym miocenie, kolizja plyty australijskiej z plyta eurazjatycka. 

o Skosna orientacja uskoków kulisowych o rozciaglosci SW-NE, w stosunku do uskoków 

starszych, wskazuje na bardziej prawdopodobna reaktywacje stref uskokowych, 

stanowiacych miejsca oslabien, anizeli reaktywacje plaszczyzn uskokowych sensu stricto. 

o Rotacja skosnego, w stosunku do starszych struktur, trendu uskoków neogenskich 

(róznica rozciaglosci pomiedzy tymi zespolami uskoków wynosi kolo 330) jest zgodna  

z lewoskretnym kierunkiem rotacji plyty australijskiej. 

o Uskoki neogenskie o rozciaglosci SW-NE powstaly prawdopodobnie w rezimie 

dominujacych naprezen ekstensyjnych, wynikajacych z fleksuralnego ugiecia plyty, przy 

równoczesnie dzialajacych naprezeniach kompresyjnych, zwiazanych z kolizja plyt 

(remote compressive stress). Superpozycja tych pól naprezen mogla byc przyczyna 

kulisowego charakteru uskokowania w neogenie.  

o W wyniku deformacji neogenskich reaktywowane zostaly strefy koncentracji uskoków  

o rozciaglosci W-E, znajdujace sie w centralnej i poludniowej czesci zdjecia sejsmicznego 

Zoca-2. W tych wlasnie obszarach, w obrebie pakietu synryftowego, obserwowany jest 

wiekszy upad depozycyjny, niz w czesci pólnocnej analizowanego zdjecia sejsmicznego. 

Sugeruje to zatem wiekszy stopien fleksuralnej ekstensji w centralnej i poludniowej czesci 

omawianego obszaru. 

o Wystepujace w obrebie pakietu postryftowego uskoki o rozciaglosci SW-NE, wraz  

ze starszymi uskokami o orientacji W-E oraz stowarzyszonymi z nimi uskokami 

kulisowymi nizszego rzedu o rozciaglosci SW-NE, tworza system uskoków sprzezonych 

(Fig. 7.1f). 

o Uskoki budujace górna i dolna czesc systemu sprzezonego wygasaja pomiedzy 

horyzontami d_base a d-top, w obrebie podatnego pakietu drobnoziarnistych osadów 

dolnokredowych. Teoretyczne modelowania sejsmiczne potwierdzaja fakt, iz pomiedzy 

górna a dolna czescia systemu uskoków sprzezonych obecny jest softlinkage.  
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o Neogenska reaktywacja miala negatywny wplyw na zachowanie szczelnosci miocenskich 

pulapek strukturalnych. Obecnosc polaczen miedzyuskokowych typu softlinkage wiaze sie 

z wiekszym stopniem ryzyka eksploatacyjnego, ze wzgledu na duze prawdopodobienstwo 

wycieku weglowodorów z pulapek strukturalnych. 

o Niektóre z wystepujacych w obrebie pakietu postryftowego uskoków neogenskich 

(zwlaszcza te o relatywnie duzych zrzutach, zapadajace na SE), przecinaja powierzchnie 

dna morskiego, tworzac charakterystyczny kulisowy uklad, o prawoskretnym nastepstwie 

wystepowania deformacji (right stepping en echelon pattern) (Fig. 7.1f). Swiadczy to  

o obecnej aktywnosci tektonicznej obszaru. 
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Fig. 7.1 Schematyczne diagramy blokowe przedstawiajace kolejne etapy ewolucji tektonicznej obszaru zdjecia sejsmicznego Zoca-2; a – powstanie uskoków synsedymentacyjnych o rozciaglosci NNE-SSW, w wyniku procesu 
ryftowania zakonczonego w infrawalanzynie; b – powstanie uskoków ekstensyjnych o rozciaglosci W-E; c – depozycja drobnoziarnistych osadów dolnokredowych i uskokowanie o charakterze poligonalnym; d – progradacja platformy 
weglanowej (pózna kreda-eocen); e – transgresja i depozycja miocenskich osadów weglanowych; f – neogenska reaktywacja uskoków mezozoicznych o rozciaglosci W-E, powstanie systemu uskoków sprzezonych. Niebieskie strzalki – 
kierunek ekstensji; czerwone strzalki – kierunek kompresji. 
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9 Appendix  
Polskie odpowiedniki angielskojęzycznych nazw geologicznych i geograficznych  
 
Jednostki strukturalne: 
Argo Abyssal Plain – równina abisalna Argo 
Ashmore Platform – platforma Ashmore 
Banda Arc – łuk wyspowy Banda  
Broken Ridge – grzbiet Broken 
Central Indian Ridge – grzbiet środkowoindyjski 
Cimmerian Continent – kontynent kimeryjski 
Echo Syncline – synklina Echo  
Flamingo High – Wyniesienie Flamingo 
Flamingo Syncline – synklina Flamingo  
Kerguelen Plateau – Plateau Kerguelen  
Klep High – Wyniesienie Klep 
Laminaria High – Wyniesienie Laminaria  
Londonderry High – Wyniesienie Londonderry 
Malita Graben – rów Malita 
Nacar Trough – Rów Nacar  
Naturaliste Plateau – Plateau Naturaliste 
Ninetyeast Ridge – grzbiet Ninetyeast  
North West Shelf of Australia – północno zachodni Szelf Australii (NWSA) 
Rajmahal Province – prowincja Rajmahal  
Sahul Platform – platforma Sahul 
Sahul Syncline – synklina Sahul  
Southeast Indian Ridge – grzbiet południowo-wschodnio- indyjski 
Timor Trough – Rów Timorski 
Troubadour High –Wyniesienie Troubadour 
 
Baseny sedymentacyjne: 
Bonaparte Basin –basen Bonaparte 
Browse Basin –basen Browse 
Carnarvon Basin –basen Carnarvon 
Exmouth Sub-Basin – sub-basen Exmouth 
Money Shoal Basin – basen Money Shoal 
Petrel Sub-basin – sub-basen Petrel 
Roebuck Basin –basen Roebuck 
South Carnarvon Basin – południowy basen Carnarvon  
Vulcan Sub-basin – sub-basen Vulcan 
Westralian Superbasin WASB – super-basen zachodnioaustralijski  
 
Formacje stratygraficzne: 
Bathurst Island Group – grupa Bathurst Island  
Echuca Shoals Formation – formacja Echuca Shoals 
Flamingo Group – grupa Flamingo  
Hyland Bay Formation – formacja Hyland Bay 
Laminaria Formation – formacja Laminaria 
Malita Formation – formacja Malita  
Montara beds – warstwy Montara  
Plover Formation – formacja Plover 
Puffin Formation – formacja Puffin  
Sahul Group – grupa Sahul 
Vulcan Fromation – formacja Vulcan 


