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1. ВВЕДЕНИ Е

П е т р о ф и з и к а  (физика горных пород) — дисциплина есте
ствознания, в которой изучают закономерности изменения физи
ческих свойств горных пород и связи между этими свойствами.

Физические свойства горных пород — это их способность в з а 
имодействовать с естественными физическими полями Земли 
(гравитационным, магнитным, тепловым) или с искусственно 
созданными физическими полями (волновым, радиоактивным, 
полем давлений флюидов, оптическим и другими), создаваемы
ми в горных породах.

Физические свойства о д н о р о д н ы х  и о д н о ф а з н ы х  
г о р н ы х  п о р о д  и м и н е р а л о в  в значительной мере обус
ловлены строением атомов химических элементов их слагаю 
щих. Так, электрические, тепловые, а такж е  диа- и парамагнит
ные свойства пород определяются строением внешней электрон
ной оболочки; ферромагнитные — внутренней электронной обо
лочки; радиоактивные — строением ядра; плотность и упру
го сть— строением ядра и внешней электронной оболочки [6J.

Физические свойства г е т е р о г е н н ы х  и м н о г о ф а з н ы х  
г о р н ы х  п о р о д  (например, обломочных, глинистых и к а р 
бонатных), помимо свойств атомов, в значительной мере опре
деляются степенью неоднородности пород, которая может быть 
охарактеризована емкостными, капиллярными и газо-, гидроди
намическими свойствами.

Верхняя часть земной коры (литосфера), доступная сегодня 
д ля  непосредственного изучения, сложена горными породами 
трех главных групп: магматическими, осадочными и метамор
фическими.

Имеется существенное различие физических свойств пород 
как  между названными группами, так  и внутри каждой из них.

Неоднородность физических свойств лежит в основе возмож 
ности дистанционного изучения строения литосферы, слагающих 
ее горных пород и выявление в них полезных ископаемых с по
мощью геофизических методов.

Каковы место и роль петрофизики при геофизических иссле
дованиях?

Технологический цикл любого геофизического исследования 
состоит из трех этапов:
1) измерения параметров физического поля в неоднородной 

среде;
2) геофизической интерпретации результатов этих измерений 

с целью определения физических свойств и построения веро
ятной геометрии физической модели изучаемой среды;
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3) геологической интерпретации физической модели и построе
ния физико-геологической модели изучаемой среды.
В результате измерения свойств физического поля с по

мощью чувствительных датчиков мы получаем сведения о к аж у 
щихся параметрах физического поля. Конструкция датчика 
(прибора), его принцип построения и метрологические характе
ристики — основные звенья этого этапа геофизических исследо
ваний.

В основе геофизической интерпретации леж ат методы и ре
зультаты решения прямых геофизических задач — палетки, 
номограммы, формулы, позволяющие учесть влияние различ
ного вида неоднородностей и главным образом ближней 
зоны.

Основой для геологической интерпретации геофизических 
данных служат петрофизические связи, позволяющие перейти 
от неоднородностей, обусловленных физическими свойствами 
среды, к геологическим объектам, сложенным горными поро
дами определенных литологических свойств.

При региональных исследованиях в качестве элементов фи
зико-геологической модели выступают ассоциации горных пород, 
крупные структурные единицы и стратиграфические подразде
ления, которые определяются своим комплексом физических 
свойств, диапазоном их изменения.

Построение надежной физико-геологической модели требует 
использования комплексных геофизических исследований и при
влечения априорной геологической информации. И то и другое 
нуждается в подтверждении обоснованными петрофизическими 
связями. От этого зависит конечный итог геофизических иссле
довани й — уровень понимания геологического строения региона, 
надежность поисков месторождений полезных ископаемых, про
мышленная оценка запасов этих ископаемых.

Разработка  методических основ и приборов для изучения 
физических свойств горных пород началась одновременно с со
зданием и развитием методов прикладной геофизики. Еще 
в 1920— 1960 гг. многими советскими геофизиками (Б. А. Анд
реев, М. П. Воларович, Г. А. Гамбурцев, И. И. Гурвич, 
В. Н. Дахнов, А. И. Заборовский, С. Г. Комаров, А. А. Л ога
чев, Е. А. Любимова, Л. Я. Нестеров, Н. Н. Пузырев, А. С. Се
менов, А. Г. Тархов, В. В. Федынский, Я. Н. Френкель и др.) 
и зарубежными исследователями (С. Акимото, Ф. Берч, Ф. Б ер 
не, М. Био, В. Вакье, М. Вилли, В. Винзауэр, Ф. Гассман, 
X. Д жеффрис, Т. Н агата и др.) были выполнены важные петро
физические исследования.

Однако петрофизика как самостоятельная дисциплина сфор^- 
мировалась лишь в начале 60-х годов. В 1962 г. вышел первый 
учебник В. Н. Кобрановой, были опубликованы обобщающие 
работы в области петрофизики.
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В различных организациях Советского Союза начали прово
диться широкие исследования в специализированных лаборато
риях М И Н Г  им. И. М. Губкина (Б. Ю. Вендельштейн, 
В. Н. Дахнов, В. М. Добрынин, В. Н. Кобранова, Д. А. К ож ев
ников, М. Г. Л аты ш ова),  ВНИИГеофизики (С. Г. Комаров, 
П. Т. Котов, Е. А. Поляков, М. Л. О зерская),  ВСЕГЕИ 
(Н. Б. Дортман, Э. Я- Дубинчак, И. Ф. Зотов, М. Ш. Магид, 
У. И. Моисеенко, И. В. Розенталь),  С Н ИИ ГГиМ С (Н. А. Туе- 
зова, Л. М. Д орогиницкая), в других организациях (В. С. А ф а
насьев, Т. 3. Вербитский, А. М. Глевасская, Г. Г. Камышева,
A. И. Каркошкин, Е. И. Леонтьев, Л. М. Марморштейн, 
Г. И. Петкевич и др.), а такж е за рубежом (X. Вонг, Н. Крис
тенсен, А. Нур, Д. Чанг и др.).

В эти же годы в СССР и за рубежом в петрофизике разви
лось новое направление — исследование физических свойств 
горных пород при высоких термодинамических параметрах. Эти 
работы в Советском Союзе ведутся в И Ф З АН СССР 
(М. П. Воларович, А. И. Левыкин, Э. И. Пархоменко, И. С. То- 
маш евская),  в Институте геофизики АН УССР (Т. С. Лебедев, 
Б. Я- Савенко, В. И. Ш аповал), в М И Н Г  им. И. М. Губкина 
(В. М. Добрынин, Б. Н. Куликов, В. Н. Черноглазов), в ИГ и 
Р Г И  (Н. Н. Павлова, Е. И. Баюк и др.), во ВНИИГеофизике 
(Г. М. Авчян, А. А. Матвеенко, С. Б. Стефанкевич) и в других 
организациях.

Исследования теплофизических свойств горных пород выпол
няются в ГИН АН СССР (Я. Б. Смирнов, Б. Г. П оляк), во 
В СЕ ГЕИ  (У. И. Моисеенко, А. А. Смыслов), в М И Н Г  
(Б. А. Яковлев) и в других организациях (В. В. Гордиенко, 
Р. И. Кутас, С. В. Л ы сак и др.), проводятся исследования маг
нитных свойств горных пород и минералов (С. Ю. Бродская,
B. В. Кочегура, Н. П. Михайлова, Г. П. Петрова, Д. М. Печер
ский, А. Н. Храмов, Л. Е. Ш олпо), упругих констант 
(К. С. Александров, Б. П- Беликов) [1]. Изучение физических 
свойств пород применительно к проблемам угольной промыш
ленности осуществляется в М ГИ под руководством В. В. Р ж ев 
ского и Т. Я. Новика, во ВНИИГеофизике В. В. Гречухиным.



2. НЕОДНОРОДНОСТЬ, ДИСПЕРСНОСТЬ,  
м е ж ф а з н а я  п о в е р х н о с т ь  п о р о д

2.1. ВЕЩЕСТВЕННАЯ, СТРУКТУРНАЯ И ФАЗОВАЯ 
НЕОДНОРОДНОСТЬ ПОРОД

В геологии горная порода рассматривается как природный 
агрегат минералов постоянного состава, образующий самостоя
тельные геологические тела, слагающие земную кору. В петро- 
физике горную породу представляют в общем случае как гете
рогенную многокомпонентную многофазную термодинамическую 
систему. Такое определение горной породы — хорошая основа 
для анализа данных экспериментального изучения теоретиче
ского моделирования физических свойств горных пород, состав
ляющих предмет петрофизики.

Горная порода является гетерогенной — неоднородной — си
стемой. Можно указать по крайней мере следующие виды неод
нородности— фазового, компонентного (минерального), химиче
ского составов, а такж е текстурно-структурного строения.

Ф а з о в ы й  с о с т а в :  порода представлена тремя фазами — 
твердой, жидкой и газообразной, или двумя — твердой, жидкой 
или твердой, газообразной.

К о м п о н е н т н ы й  с о с т а в :  каж д ая  фаза представлена 
одним, двумя или несколькими минералами (твердая ф аза),  
жидкостями (жидкая ф аза ) ,  газами (газообразная ф аза ) .

Каждый минеральный, жидкий или газообразный компонент 
имеет определенный х и м и ч е с к и й  с о с т а в .

С т р у к т у р н о - т е к с т у р н о е  с т р о е н и е  характеризует 
более сложное образование, состоящее из двух или более р а з 
личных пород, чередующихся в объеме изучаемого геологиче
ского объекта — образцы породы, пласта и т. д.

Ф а з о в а я  н е о д н о р о д н о с т ь  породы предполагает н а
личие границ раздела между обособленными объемами, зани
маемыми каждой фазой. Молекулы каждой фазы, расположен
ные в приграничной области, толщина которой оценивается 
примерно как  утроенный радиус сил молекулярного взаимодей
ствия, образуют пограничные слои со свойствами, отличными 
от свойств граничащих фаз. При небольшой площади поверхно
сти раздела фаз доля пограничного слоя в объеме породы 
пренебрежимо мала и интегральное значение того или иного 
физического параметра породы определяется значениями этого 
параметра для отдельных фаз и вкладом каждой фазы в сум
марный эффект, который зависит от объемного содержания
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фазы  в породе и закона, по которому рассчитывается этот 
вклад. С ростом площади поверхности раздела возрастает доля 
объема, занимаемого пограничным слоем, и соответственно 
вклад его в интегральное значение изучаемого параметра, так 
что пренебрегать наличием пограничного слоя уже нельзя. П ри
мером фазовой неоднородности может служить водоносный не
глинистый коллектор, в котором твердая фаза минерального 
скелета и свободная вода в порах занимают обособленные объ
емы, разделенные поверхностью с малой площадью. С появле
нием глинистой компоненты в минеральном скелете возрастает 
площадь поверхности раздела, и доля физически связанной 
воды, расположенной в приграничном слое, становится замет
ной.

К о м п о н е н т н у ю  н е о д н о р о д н о с т ь  породы характе
ризуют составом твердой, жидкой и газообразной фаз. Ее мож
но проиллюстрировать на следующих примерах: доломитизиро- 
ванный известняк имеет в составе твердой фазы два минера
л а — доломит и кальцит; нефтеводоносный коллектор содержит 
в составе жидкой фазы нефть и свободную воду.

Примерами т е к с т у р н о й  н е о д н о р о д н о с т и  являются 
разновидности глинистого песчаника, содержащие глинистый 
материал, распределенный по объему в виде прослоев, чередую
щихся с прослоями песчаника, линзочек или гнездовидных 
включений.

Масштабы неоднородности зависят от ее природы и образу
ют различные уровни неоднородности. Рассмотрим эти уровни 
в порядке их возрастания в соответствии с изучаемыми состав
ляющими породы.
Составные части породы и их примерные размеры, мкм

Атомы, и о н ы ................................................................................. 0 ,5 -10~4—2-10-4
М о л е к у л ы .........................................................................................10- J — Ю~3
Моно- и полимолекулярные слои (толщина) Ю-4— 1 0-1
Поры, заполненные жидкостью, г а з о м ..............................Ю-4— 103
Зерна твердого скелета .................................................................. 10~3— 103
Полости в ы щ е л а ч и в а н и я ........................................................... Ю2— Ю7
Прослои, линзы, в к л ю ч е н и я ..................................................Ю3— Ю7

При экспериментальном изучении горной породы необходимо 
учитывать одновременно разрешающую способность используе
мого для изучения физического или физико-химического метода, 
размеры исследуемого образца породы и вероятные масштабы 
его неоднородности на разных уровнях. При изучении породы 
в лаборатории обычно имеют дело с образцами размером при
мерно от 1 см (кусочки шлама) до 10 см (образцы правиль
ной формы — цилиндры, прямоугольные параллелепипеды). 
Размеры объектов, выделяемых в разрезах скважин геофизика
ми и изучаемых с помощью полученных петрофизических свя
зей и критериев, составляют от нескольких сантиметров до
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нескольких единиц и десятков метров. Это необходимо учиты
вать  при получении и использовании петрофизических связей 
типа керн — керн и геофизика — керн (см. разд. 13).

Различные физические методы изучения породы в лаборато
рии и соответствующие им геофизические методы изучения 
пород в условиях естественного залегания исследуют и отра
жают разные уровни неоднородности исследуемых геологиче
ских объектов. Так, ядерные методы, например нейтронно-акти
вационный анализ, «работают» на атомном уровне и соответст
венно дают информацию о наличии и количественном содерж а
нии того или иного элемента. Определив элементный состав 
породы комплексом ядерных методов, при благоприятных усло
виях можно приближенно оценить минеральный состав скелета 
породы и молекулярный состав жидкой и газообразной фаз 
в порах. Электрические и электромагнитные методы «работают» 
на уровне зерен минерального скелета и пор, поэтому изучае
мые ими физические параметры дают информацию прежде всего 
о соотношении объемов твердой фазы и флюидов в породе, 
а такж е о соотношении объемов полярных и неполярных или 
проводящих и непроводящих фаз в порах породы. Электрохи
мические и отчасти электромагнитные методы (в определенном 
диапазоне частот) позволяют получить информацию о присут
ствии и содержании в породе пограничных слоев с аномальными 
свойствами, что позволяет судить о степени дисперсности твер
дой фазы, например, при изучении диффузионно-адсорбционной 
активности осадочных пород, или о степени дисперсности вклю
чений с электронной проводимостью в массиве породы диэлект
рика (полиметаллические руды).

Изучение фильтрационно-емкостных параметров породы в 
сочетании с изучением ее акустических, электрических и элект
рохимических параметров позволяет, находясь на уровне пор 
и скелетных зерен, уделить основное внимание исследованию 
геометрии пор и минерального скелета породы.

Уровни неоднородности более высокого порядка исследуют 
обычно комплексом геофизических методов в разрезах  скважин 
или, если они не выходят за пределы 1 м м — 1 см, на крупных 
образцах правильной формы такж е комплексом физических и 
физико-химических методов в лаборатории.

Важными характеристиками неоднородности породы являю т
ся степень дисперсности твердой фазы и соответствующая ей 
поверхность раздела твердой и жидкой и газообразной фаз, 
которые рассмотрены ниже.

2.2. ГЛИНИСТОСТЬ
Глинистость осадочных горных пород характеризуется со

держанием в минеральном скелете породы частиц с эффектив
ным диаметром менее 10 мкм. Глинистость устанавливают
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обычно по данным гранулометрического анализа и рассчитыва
ют по формуле

где С гл — массовая глинистость в долях единицы; т тв — масса 
сухой навески анализируемого порошка — твердой фазы мине
рального скелета породы; m<o,oi — масса фракции с с!Эф < 
< 1 0  мкм.

Достоверность определения С гл зависит от технологии вы
полнения стандартного гранулометрического анализа в лабора
ториях петрографии и физики пласта: исследуемый образец эк 
страгируют в аппарате Сокслета, далее его дезинтегрируют, 
превращая в порошок, и обрабатывают 5— 10%-ным раствором 
соляной кислоты, после чего отмывают полученный порошок 
в дистиллированной воде, высушивают в термостате при темпе
ратуре 105 °С и приступают к гранулометрическому анализу. 
Отметим по крайней мере два существенных недостатка мето
дики, обусловливающих погрешность в определении Сгп.

1. При дезинтегрировании (истирании) образца не гаранти
руется переход в порошок всех частиц с йЭф < Ю  мкм, посколь
ку часть их находится в зернах полевых шпатов и других ми
нералов, частично преобразованных и содержащих в себе ч а
стицы С С ? э ф <  Ю мкм.

2. Обработка изучаемого объекта концентрированным рас
твором НС1 необратимо изменяет первоначальную массу образ
ца, его минеральный и гранулометрический составы, поскольку 
растворяются не только карбонаты и гидрокарбонаты кальция 
и магния, но и ряд смешаннослойных глинистых минералов — 
лептохлориты, гидроксиды железа и алюминия и другие высо
кодисперсные компоненты минерального скелета породы, кото
рые, не будучи растворены НС1, оказались бы при грануломет
рическом анализе во фракции с й эф С Ю  мкм.

Указанные недостатки стандартной методики определения 
Сгл в лабораториях могут существенно исказить представления 
исследователей об изучаемых геологических объектах.

В петрофизической и геофизической практике используют 
параметры глинистости, производные от массовой глинистости 
Сгл, — объемную и относительную Г|гл глинистость.

При равенстве плотности скелетных зерен породы и глини
стой фракции (8 Ск =  8гл) к о э ф ф и ц и е н т  о б ъ е м н о й  г л и 
н и с т о с т и

*ГЛ =  СГЛ( 1 - * П), (2.2)

где k n — коэффициент общей пористости.



Если бекф &  Г Л1

*,л =  Сгл^ ( 1 — *п). Огл
(2.3)

П араметр k rji характеризует долю объема породы, занимаемую 
глинистым материалом; его удобнее использовать при построе
нии различных моделей породы и для сопоставления с геофизи
ческими параметрами, например с удельной радиоактивностью 
породы.

К о э ф ф и ц и е н т  о т н о с и т е л ь н о й  г л и н и с т о с т и ,  или 
просто относительная глинистость, г̂ гл характеризует степень 
заполнения глинистым материалом пространства между скелет
ными зернами:

\ Л- К Л К , + К У  (2-4)
С г|Гл тесно связан коэффициент диффузионно-адсорбционной 
активности Л да.

В породе-коллекторе глинистый материал присутствует в ви
де агрегатов — скоплений глинистого цемента, занимающих 
обособленные объемы с присущей им внутренней пористостью 
&п.гл- Объемное содержание в породе таких агрегатов характе
ризуется коэффициентом агрегатной глинистости

^гл. агР =  ^Гл/(1— ^п.гл)- (2-5)
Очевидно, что всегда ктл.атр>1ггл, поскольку &п.гл>0. Зная k n, 
кгл, &п.гл, можно оценить предельное значение коэффициента 
эффективной пористости /гп.эф.пред глинистого коллектора:

^п. эф. пред=  ^гл̂ п. гл/0  ^п. гл)- (2-6)
Рассмотренные параметры характеризуют так  называемую 

рассеянную глинистость породы, равномерно распределенную в 
объеме и характерную для достаточно однородных песчаников 
и алевролитов преимущественно кварцевого состава. В полими- 
ктовых песчаниках и алевролитах часть глинистого материала 
содержится в частично или полностью преобразованных зернах 
полевых шпатов и обломков других пород. Характерно, что ес
ли глинистый цемент, контактный или типа заполнения пор, 
расположенный между скелетными зернами кварцевых и поли- 
миктовых песчаников и алевролитов, приводит к снижению их 
эффективной пористости и проницаемости, глинистый материал 
преобразованных зерен и обломков пород мало влияет на филь
трационно-емкостные свойства коллектора.

Н аряду с рассеянной различают слоистую глинистость, х а 
рактеризующую содержание в породе прослоев глинистого м а
териала, чередующихся с прослоями коллектора. Слоистую 
глинистость характеризуют параметром х™, выражаю щ им долю 
толщины слоистой породы, приходящуюся на прослои глины.
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В общем случае, если коэффициенты пористости песчано-алев
ритовых и глинистых прослоев неодинаковы (/гп.п:т^п.гл), пара
метры г) г л и / гл связаны соотношением

Хгл (1 —  кп гл)

Лгл =  Х г л + * п . п Ц - 7 . г л )  ■ (2 -7)

Если kn.T.-i = kn.n = k n, используя соотношения (2.4) и (2.7), не
трудно показать, что %ГЛ = СГЛ, если 6ск =  6Гл.

В карбонатных породах собственно глинистость не определя
ется. Д л я  них находят содержание нерастворимого остатка Сн.0, 
характеризующего весовую долю минерального скелета, остаю
щуюся после обработки породы 5— 10%-ным раствором НС1. 
Величину Сн.о можно лишь условно рассматривать как Сгл, по
скольку значительная, нередко большая часть нерастворимого 
остатка (НО) представлена кремнеземом. Так же как при гра
нулометрическом анализе терригенных пород, благодаря воз
действию НС1 из анализируемой навески карбонатной породы 
уходят в раствор и выпадают из дальнейшего анализа лепто- 
хлориты, гидроксиды железа и алюминия. В литературе п ара
метр С„.о и производные от него &н.о =  С„.0 (1— М  и т1н.о =  
= ku.ol(k„,o + kn) нередко используют в качестве аналогов Сгл, 
&гл, т|гЛ применительно к карбонатным породам.

Тонкодисперсная составляющая осадочной породы с разме
ром частиц менее 10 мкм имеет сложный минеральный со
с т а в — кроме глинистых минералов она может содержать кварц, 
опал, халцедон, биотит, мусковит, лимонит, перидотит, роговую 
обманку, титаномагнетит, пирит. Однако основной составляю
щей этой фракции являются обычно глинистые минералы, что 
и позволяет, хотя и с определенной оговоркой, называть эту 
фракцию глинистым компонентом породы.

К глинистым минералам относят минералы алюмосиликат- 
ного состава, образующие группы гидрослюд, каолинита, монт
мориллонита. В основе строения этих минералов лежит кри
сталлическая решетка, образованная алюмосиликатными тетра
эдрами, включающая такж е атомы кислорода, гидроксильные 
группы, катионы натрия, калия, магния, кальция и т .д .  Части
цы (мицеллы) глинистых минералов характеризуются разм ера
ми от нескольких миллимикрон до нескольких микрон. Б лаго
даря высокой дисперсности частиц глинистых минералов в оса
дочных породах они обладают огромной адсорбционной поверх
ностью, способной удерживать полярные молекулы воды и об
менные катионы.

Минералы группы монтмориллонита и смешаннослойные об
разования гидрослюды обладают раздвижной кристаллической 
решеткой и способны поглощать молекулы воды и обменные 
катионы в пространстве между алюмосиликатными пакетами-*.



Что приводит к набуханию частиц и увеличению их объема 
в несколько раз.

Присутствие в породе глинистых минералов, оценка их со
держания и изучение их состава и свойств представляют боль
шой интерес для петрофизики нефтегазовых коллекторов по 
следующим причинам.

1. Содержание глинистых частиц в терригенном коллекторе 
кварцевого или полимиктового состава существенно влияет на 
их пористость и проницаемость. С ростом глинистости фильтра- 
ционно-емкостные свойства коллектора обычно ухудшаются.

2. Огромная поверхность глинистых частиц обусловливает 
связь содержания в породе физически связанной воды с глини
стостью и увеличение коэффициента остаточного водонасыще- 
ния с одновременным снижением коэффициента эффективной 
пористости с ростом глинистости. Образование пленок адсор
бированной воды с аномальными физическими свойствами, з а 
нимающих значительную долю объема глинистой породы, ведет 
к возникновению аномальных физических и физико-химических 
свойств глинистых пород, которые необходимо учитывать при 
анализе материалов ГИС.

3. Содержание и минеральный состав глинистого материа
л а — главные факторы, определяющие способность породы иг
рать роль литологического экрана нефтяной или газовой з а 
лежи.

В петрофизике нефтегазовых коллекторов информация о 
глинистости изучаемых объектов необходима для решения сле
дующих вопросов: а) выбора петрофизических уравнений и их 
констант, адекватных изучаемому объекту, для эффективного 
использования их при геологической интерпретации результа
тов ГНС на стадиях подсчета запасов и проектирования р азр а 
ботки месторождений нефти и газа; б) прогноза поведения кол
лекторов нефти и газа в прискважинной зоне при вскрытии р аз
реза бурением на пресном РВО; в) прогноза поведения коллек
торов нефти и газа при заводнении их пресной водой, з а 
качиваемой в нагнетательные скважины в процессе эксплуа
тации.

Д ля  эффективного учета влияния глинистости породы-кол
лектора на значения подсчетных параметров и параметров, ис
пользуемых при проектировании и анализе разработки, для 
правильного выбора петрофизических уравнений и констант, 
входящих в эти уравнения, необходимы сведения о глинистости 
в виде величины Сгл, получаемой при стандартном грануломет
рическом анализе. Специалисту в области интерпретации ре
зультатов ГИС и физики нефтяного и газового пластов требу
ются следующие сведения о содержании в породе, составе и 
свойствах высокодисперсных компонентов скелета породы, в ч а
стности глинистого материала.
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1. Полная адсорбционная поверхность ненарушенного образ
ц а  породы, установленная одним из способов, рассмотренных 
ниже.

2. Доли поверхности, приходящиеся на зерна скелетной 
фракции (с?Эф > 1 0  мкм) и цемент для полимиктовых песчаников 
и алевролитов и вулканогенно-обломочных пород.

3. Коэффициенты объемного содержания в породе глинистых 
минералов и других высокодисперсных компонентов, растворяе
мых при подготовке образца к анализу раствором соляной 
кислоты.

4. Состав глинистых минералов в анализируемом образце; 
распределение их в цементе, обломках пород и преобразован
ных скелетных зернах полимиктовых песчаников, алевролитов 
и вулканогенно-обломочных пород. Состав и доля глинистых 
материалов во фракции < 1 0  мкм терригенных и в нераствори
мом остатке карбонатных пород.

5. Доли глинистого материала, характеризующегося рассе
янной и слоистой глинистостью, в микрослоистом образце, пред
ставленном чередованием тонких прослоев коллектора и глины.

2.3. УДЕЛЬНАЯ ПОВЕРХНОСТЬ.  
ЕМКОСТЬ КАТИОННОГО ОБМЕНА

Под удельной поверхностью пористой среды понимают пол
ную поверхность твердых частиц, образующих твердую фазу 
этой среды, или полную поверхность поровых каналов среды, 
отнесенную к единице массы твердой фазы или к единице объе
ма пористой среды.

В инженерной геологии, петрографии, почвоведении удель
ную поверхность 5 ТВ относят к единице массы твердой фазы 
и выражаю т в м2/г. В петрофизике принято относить удельную 
поверхность к единице объема породы, вы раж ая ее в м-1 или 
см -1. Д ля  перехода от значения S TB в м2/г к значению S n 
в м-1 пользуются формулой

Sn =  S TB6TB( l - f e n), (2.8)

где бтв в г/см3; k n — в долях единицы.
При выражении S„ в см-1 в правой части формулы (2.8) 

добавляю т множитель 104.
Удельную поверхность S n можно определять на ненарушен

ном образце, S TB — на порошке, приготовленном путем дезинте
грирования минерального скелета образца без нарушения его 
первоначальной дисперсности. В каждом случае исследуемый 
объект отмывают от минеральных солей и органических приме
сей и высушивают при температуре 140 °С. Определение удель
ной поверхности основано на результатах адсорбции молекул
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нейтрального вещества, не вступающего в химическую реакцию 
с веществом адсорбента. Величину 5 ТВ рассчитывают по фор
муле

5 t b  =  Q t b  ( о ^ т в ) -  ( 2 . 9 )

где QTB — количество вещества, г-экв, адсорбированного адсор
бентом массой т\  о — количество вещества, г-экв, адсорбируе
мого единицей площади поверхности адсорбента. Величина сг 
зависит от количества активных центров поверхности твердой 
фазы, приходящихся на единицу площади. Д л я  природных ад 
сорбентов— глин, кремнезема и др., значение о составляет от 
3 -10-7 до 17-10-7 г-экв/м2, что соответствует количеству актив
ных центров в 1 м2 поверхности ( 1,8-h 10) • 1017. При этом разм е
ры «посадочной площадки» одной молекулы меняются соответ
ственно в пределах (5,5 -М ) • 10-18 м2.

Такой способ расчета 5 ТВ справедлив при условии, что ад 
сорбируемые молекулы располагаются в виде монослоя равно
мерно на поверхности твердой фазы, поэтому эксперимент по 
адсорбции того или иного агента на поверхности изучаемой 
породы стремятся поставить так, чтобы это условие соблюда
лось.

Наиболее физически обоснованным и технологически совер
шенным считают способ определения удельной поверхности, свя
занный с получением изотермы адсорбции инертного газа, н а 
пример азота или аргона, и последующей интерпретацией по
лученных результатов по методике Брунауэра — Эммета — Тел
лера (БЭТ). Наибольшее распространение в отечественной и 
зарубежной лабораторной практике получил вариант этого 
способа, заключающийся в получении изотермы адсорбции 
азота при низкой температуре. Рассмотрим упрощенную моди
фикацию этого способа.

1. Отмытый образец породы произвольной формы вакууми- 
р\тют с откачкой до 10~3 мм рт. ст. и прогревают до температу
ры 140 °С.

2. В специальную ампулу, содержащую изучаемый образец, 
последовательно впускают дискретные порции азота при темпе
ратуре — 196 °С. После каждого впуска измеряют равновесное 
давление паров азота в ампуле с образцом р равн и в буферном 
объеме p v  В системе координат рраВн— Pv  наносят точки, соот
ветствующие каждому измерению, соединяя которые, получают 
прямую, пересекающую ось абсцисс в точке р =  (ро)т■ Это зна
чение соответствует давлению азота в объеме V, которое необ
ходимо для образования завершенного монослоя адсорбирован
ных молекул No.

Здесь же помещают контрольный график, проходящий через 
начало координат, получаемый на основании измерений рравн 
и p v по той же программе, как для изучаемого образца, но для
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образца из оргстекла, на котором адсорбция азота не происхо
дит.

3. Значение S TB рассчитывают по формуле
-  6 ,02-ю 23-273-16,1 • ю~-°У' ( Ро) т  ,9 1 т

тв 22,4- 103Г-760т

где т — масса образца; V  — калиброванный объем, из которого 
азот поступает в ампулу с образцом; Т — температура газа 
в объеме V. При 7  =  293 К. После упрощений получаем

5 ТВ =  5,35 • 10~3 (p0)m VI т. (2.11)

Значение 5 П рассчитывают затем по формуле (2.8).
В лабораторной практике достаточно широко используют 

другой способ определения 5 ТВ, основанный на получении изо
терм адсорбции паров воды с последующим расчетом мини
мальной гигроскопической влажности образца. Этот способ не 
требует специальной сложной аппаратуры, поэтому более до
ступен для лабораторий, выполняющих массовые исследования 
образцов. Экстрагированный и высушенный образец помещают 
в эксикатор, в котором последовательно создают различную 
упругость водяных паров. При каждом фиксированном значе
нии р  определяют массу образца т  и рассчитывают как  массу 
влаги т-и, поглощенной образцом, так  и разность масс в л а ж 
ного т вл и сухого т с образцов. Опыт проводят при постоянной 
температуре. Затем  в прямоугольной системе координат нано
сят точки с координатами т ш и plps, откладывая по оси абсцисс 
отношение текущего значения р  к максимальной упругости п а
ров p s. Соединяя точки, получают изотерму адсорбции паров 
воды. Если изотерма имеет четко выраженное плато — участок, 
параллельный оси абсцисс, для дальнейших расчетов использу
ют величину m w, соответствующую этому плато (рис. 1). Если 
плато отсутствует, берут значение m w, соответствующее plps =  
=  0,3—0,35. Полагают, что это значение соответствует заверш е
нию образования монослоя адсорбированной воды. Величину 
m w = m r называют минимальной гигроскопической влажностью. 
Если w r выражена в г, количество адсорбированной воды 
в г-экв составит w r/ \8 ,  а величина S TB в м2/г:

S TB =  w/(\8om). (2-12)

S n рассчитывают затем по формуле (2.8). Рекомендуется брать 
<т= 104-17-10-7 г-экв/м2.

Преимуществом рассмотренных способов определения S TB 
является возможность решения задачи на образцах породы лю
бой формы без разрушения образца. Благодаря тому, что обра
зец не подвергается обработке раствором НС1 и не дезинтегри
руется, получаемые рассмотренными способами значения S TB 
и S n являются более полными и объективными характеристика-



мк.М/г Рис. 1. Изотермы адсорбции 
паров воды на образцах по
лимиктовых песчаников (по 
В. В. Поспелову)

ми присутствия в породе высокодисперсных компонент, в том 
числе глинистой.

Благоприятными объектами исследования для  применения 
рассмотренных способов являются гидрофильные осадочные по
роды всех классов, принимающих участие в геологическом р аз
резе нефтяных и газовых месторождений, — терригенные, карбо
натные, вулканогенные и смешанного состава.

Значительными возможностями обладает способ определе
ния параметров 5 ТВ и S n, основанный на определении емкости 
ионного обмена твердой фазы образца породы. Сущность ион
ного обмена состоит в том, что природный или синтетический 
адсорбент-ионобменник, находящийся в водном растворе элект
ролита, имеет определенный состав ионов, образующих внеш
нюю обкладку двойного слоя на границе твердая ф аза — ж ид
кость, который находится в строгом соответствии с составом 
тех же ионов в свободном растворе. Д л я  природных адсорбен- 
тов-ионобменников, в первую очередь глин, характерен поло
жительный заряд  внешней обкладки двойного слоя, которая со
стоит в основном из катионов. Поэтому для глин и других вы
сокодисперсных породообразующих минералов осадочных 
горных пород типичен катионный обмен.

Если во внешней обкладке двойного слоя на поверхности 
глинистых частиц и в свободном растворе находятся два одно
валентных катиона, например Na+ и К+, отношение концент
раций их в двойном слое x Na/ x K подчиняется закону

хы а/хк =  КСпа/Ск,  (2.13)
где Сма/Ск — отношение концентраций этих ионов в свободном 
растворе; К  — константа равновесия ионного обмена.
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Если в свободном растворе изменить отношение CNa/C Ky 
начнется ионобменная реакция, которая завершится установ
лением в двойном слое нового соотношения x Na/ x K в соответст
вии с уравнением (2.13).

Д ля  пары одновалентный — двухвалентный катион, например 
Na+— С а2+, уравнение ионного обмена имеет вид

Хыа/Х2са =  K C y J C 2Ca. (2.14)

Величина константы ионобменного равновесия зависит от при
роды ионобменника и ионов, участвующих в обменной реакции.

Емкость катионного обмена QTB (обменная емкость) ионоб
менного материала определяется выражением о 5 тв (на 1 г 
твердой ф азы ), где а — плотность зар яда  двойного слоя в г-экв 
на единицу площади; 5 ТВ — полная поверхность, на которой про
исходит обменная реакция. Это значение S TB можно рассматри
вать как аналог полной адсорбционной поверхности, поскольку 
размещение катионов двойного слоя на поверхности связано 
с теми же активными центрами, которые обеспечивают молеку
лярную адсорбцию.

В лабораторной практике научных отраслей, где были уста
новлены закономерности ионного обмена и создана методика 
определения емкости катионного обмена QTB, рекомендована 
следующая схема определения Q — величины QTB, отнесенной 
к 100 г изучаемого вещества.

1. Отмытую и высушенную навеску с массой т  исследуемо
го объекта, например глины, насыщают заданным катионом, 
например С а2+. Д ля  этого навеску помещают в раствор доста
точно высокой концентрации электролита, содержащего данный 
катион, например СаС12. Обработку навески раствором произво
дят дважды-трижды, добиваясь полного насыщения данным к а 
тионом. Признаком завершения обменной реакции является от
сутствие в растворе, находящемся в равновесии с ионобменни- 
ком, иных катионов, кроме С а2+.

2. Полученная Са-глина, отмытая от раствора, использован
ного для насыщения глины кальцием, обрабатывается раство
ром другого электролита, например N H 4C1, по методике, обеспе
чивающей полное вытеснение С а2+ катионом NH,t+. Насыщение 
катионом N H 4+ исследуемой глины прекращается после исчез
новения С а2+ в растворе, находящемся в равновесии с глиной.

3. Все порции раствора, накопленные при вытеснении катио
на С а2+, сохраняют, смешивают, получая суммарный объем рас
твора V. Затем  известными методами аналитической химии оп
ределяют концентрацию С а2+ в растворе (С) в г-экв. Произве
дение CV  дает количество Qm (в г-экв), поглощенного навеской 
глины т  (в г) кальция. Величину Q рассчитывают по формуле

Q =  mQm- 10-2. (2.15)
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Величину Q глин и других природных ионобменников вы р аж а
ют обычно в мг-экв.

Таким же образом определяют Q минерального скелета гли
нистых песчаников и алевролитов, вулканогенных и вулкано
генно-обломочных пород. Д л я  получения величины Q, объек
тивно характеризующей обменную адсорбционную способность 
породы, ее следует определять на естественном неразрушенном 
образце. Если это невозможно, породу разрушают, но при обя
зательном соблюдении следующих условий: а) предварительная 
обработка образца до разрушения или измельченного образца 
раствором НС1 высокой концентрации (5— 10%) недопустима, 
возможно использование лишь разбавленного ( с < 0 ,1  н.) рас
твора уксусной кислоты; б) дезинтегрирование скелета прово
дится так, чтобы исключить возможное разрушение зерен ске
лета, используя современные методы воздействия на разруш ае
мый образец — вибровоздействие, пектуация и т. п.

Величину Q карбонатных пород следует определять только- 
на неразрушенном образце. После растворения НС1 карбонат
ного скелета можно получить значение Q лишь нерастворимого 
остатка. Правда, для большинства карбонатных пород х ар ак
терно отсутствие или весьма низкое содержание гидроксидов 
железа, алюминия и легко растворяемых кислотой глинистых 
минералов, и нерастворимый остаток является главным носите
лем обменной адсорбционной способности породы.

Методика определения Q некоторых разновидностей вулка
ногенных и вулканогенно-обломочных пород требует доработ
ки. Это относится прежде всего к образцам, содержащим цео
литы. Некоторые виды цеолитов характеризуются очень низки
ми значениями Q при огромной поверхности и высоком содер
жании остаточной воды.

Многочисленные модификации методики определения Q при
родных объектов различаются по применяемому агенту обмен
ной адсорбции — катиону, которым насыщают породу, и по спо
собу определения его концентрации в растворе, получаемом после 
завершения катионного обмена. В качестве насыщающего обра
зец катиона чаще других используют Na+, К+, N H 4+, С а2+, В а2^. 
Предпочтительнее использование Na+ и С а2+, поскольку осадоч
ные породы, прежде всего глинистые, слагающие разрезы неф
тяных и газовых месторождений, имеют в своем обменном ком
плексе катионов в основном Na+ и С а2+, соотношение которых 
во внешней обкладке двойного слоя зависит от происхождения 
породы (морское или континентальное).

Значительная часть лабораторий для определения Q исполь
зует метиленовый голубой (МГ), являющийся слабым электро
литом с катионом, молекулярная масса которого составляет 
319. Количество МГ, поглощенного из раствора МГ, находяще
гося в равновесии с изучаемым образцом, определяют, фикси
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руя изменение оптической плотности раствора МГ, фотоспектро
метром. Преимущество способа — его экспрессность; недостатки 
способа: низкая точность определения Q; неприменимость для 
образцов с ненарушенной структурой с ультратонкими порами, 
в которые огромный катион МГ не проходит.

Удельная емкость обмена породы, характеризующая обмен
ную адсорбционную способность 1 см3 породы с ненарушенной 
структурой,

Qn =  Q (1 — Ю  бтв- Ю"2- (2.16)
Здесь Qп выражена в мг-экв/см3, если размерность [Q] =  
=  [мг-экв/г], [ б т в ]  =  [г/см3]. Удельная поверхность обменной ад
сорбции породы S n = Qn/o см-1, где о в мг-экв/см2. Д ля  большин
ства глин и других высокодисперсных компонент осадочных 
пород принимают о =  5-10~8 мг-экв/см2.

Сопоставление значений S „, полученных по данным молеку
лярной адсорбции паров азота и воды и по данным обменной 
адсорбции катионов на различных образцах терригенных и не
которых вулканогенно-обломочных пород, показывает их удов
летворительную сходимость несмотря на различную природу 
явлений, лежащ их в основе определения S TB и 5 П в каждом из 
указанных способов. Особенно важно то, что даж е  если наблю 
дается различие в значениях по азоту и катионному обмену, что 
может быть вызвано, например, использованием неточной вели
чины о при расчете S, распределения значения 5 , полученных 
по данным молекулярной и обменной адсорбции, по образцам 
коллекции обычно совпадают.

2.3.1. ОЦЕНКА УДЕЛЬНОЙ ПОВЕРХНОСТИ 
ПО ДАННЫМ ГРАНУЛОМЕТРИЧЕСКОГО АНАЛИЗА

Д ля пористой среды, образованной зернами сферической 
формы с одинаковым диаметром d 3, полная удельная поверх
ность S n определяется формулой

5 П =  6 (1 — ka)d~l3 [см-1], (2.17)

где d 3 выражен в см.
Если пористая среда образована сферическими зернами р аз

личного размера, предположим, несколькими группами зерен 
с постоянным значением d 3 в каждой группе, то при одинаковой 
плотности зерен бтв

S n =  6 ( l - * n) (2-18).

где pi — весовое содержание; d 3i — диаметр зерен i-и фракции.
Если форма зерен отлична от сферической, что характерно-
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для реальных обломочных пород, например для песчаников и 
алевролитов, формула (2.18) приобретает вид

Sn =  6 f ( l - * n) 2  Pid - \ ^  (2-19)
i=i

где / > 1 — коэффициент, учитывающий отличие формы зерна 
от сферической; d 3$ — эффективный диаметр несферического 
зерна, принимаемого за сферическое.

Формулу (2.19) можно использовать для расчета S„ песков 
и алевритов, слабосцементированных песчаников и алевролитов, 
лишенных глинистого и других видов высокодисперсного цемен
та. При изменении k n в пределах 0,3—0,4 и й эф в пределах от 
0,1 см (крупнозернистый песчаник) до 0,002 см (тонкозернистый 
алеврит) получим значения S n от 36 до 2100 см-1, а с учетом 
несферичности зерен примерные пределы изменения S n соста
вят 40—2500 см-1.

Природные песчаники и алевролиты всегда содержат гли
нистый и другие виды цемента, поэтому для расчета S„ по д ан 
ным гранулометрического анализа по формуле (2.19) следовало 
бы учесть кроме вклада зерен скелетных фракций (песчаной и 
алевритовой) такж е вклад частиц размером менее 1 мкм, т. е. 
глинистой фракции. Нетрудно показать, что д аж е при неболь
шом содержании этой фракции в породе, например Сгл =  0,1, 
и среднем d 3ф =  2 -1 0-4 см доля S„, вносимая присутствием гли
нистого цемента, составит более 4000 см-1. Если же учесть, что 
для большинства глинистых минералов среднее значение 
^ 1 0 -4 см, а Сгл в глинистых коллекторах может быть выше
0,1, то становится очевидным, что в реальных терригенных кол
лекторах нефти и газа величина 5 П, рассчитанная по данным гр а 
нулометрического анализа с учетом вклада глинистой фракции, 
может составить 104— 105 см-1. Однако такой расчет выполнить 
практически невозможно по следующим причинам:

а) сведения о гранулометрическом составе глинистой ф рак
ции при стандартном анализе не получают;

б) даж е при наличии данных о гранулометрическом составе 
глинистой компоненты расчет не имеет смысла, поскольку гео
метрия глинистых частиц сложна и аппроксимировать их зерна
ми правильной формы, например сферической, нет оснований. 
Кроме того, для значительной части терригенных пород, пред
ставленной полимиктовыми песчаниками и алевролитами, суще
ственная доля удельной поверхности заключена в преобразован
ных (политизированных) зернах полевых шпатов, что не учиты
вается при расчете S n по данным гранулометрии.

Очевидно, что расчет S„ по формуле (2.19) имеет смысл 
лишь для узкого класса коллекторов — чистых (неглинистых) 
песков и алевритов кварцевого состава. Д ля  наиболее широко 
распространенных коллекторов терригенных разрезов — песча-
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ликов и алевролитов с глинистым и другими видами цемента, 
расчет S n по данным гранулометрии не имеет смысла. Посколь
ку карбонатные и вулканогенные породы вообще не подвергают 
гранулометрическому анализу, для них вопрос о расчете 5 П по 
данным гранулометрии и не возникает.

2.3.2. РАСЧЕТ УДЕЛЬНОЙ ПОВЕРХНОСТИ ПОРОДЫ 
ПО РЕЗУЛЬТАТАМ ПОРОМЕТРИИ

В результате порометрии для изучаемого образца породы 
получают распределение пор по размерам (см. разд. 3 ).  В з а 
висимости от использованной методики получают распределе
ние: полное, т. е. во всем диапазоне размеров пор от ультратон- 
ких до наиболее крупных фильтрующих; только для субкапил- 
лярных пор (гп0р < 1  мкм) или только для фильтрующих 
макропор (гпор> 1  мкм) с захватом небольшой части субка
пилляров большого сечения (1 м к м > г ПОр> 0 ,0 1  мкм).

З адаваясь  упрощенной моделью порового пространства в ви
де пучка параллельных капилляров, можно рассчитать удель
ную поверхность S„ для всего диапазона размеров пор или ис
следованной его части:

S u =  2kn 2  k j - ^ i  [см-1], (2.20)
i=i

где k { и Рг — доля k n и среднее значение г,- в см для г-ro класса 
пор в ступенчатом распределении г* по п классам.

Д л я  учета извилистости и неравномерного сечения капилля
ров по длине в правой части выражения (2.20) используют мно
житель / >  1:

Sa = 2fka 2 к ,? 1!. (2 .21 )
i=i

Значение f  находят эмпирическим путем для изучаемого класса 
коллекторов, сравнивая S„, установленную экспериментально 
одним из рассмотренных выше способов, с значением 5 П, рас
считанным по формуле (2.21), для отдельных образцов изучае
мой коллекции.

Значение S n, рассчитанное по формуле (2.21), для терриген- 
ных пород с различным содержанием глины и других высоко
дисперсных компонентов с использованием полного распреде
ления пор по размерам близко к величине 5 П, установленной 
методами молекулярной или обменной адсорбции. Близкой 
к этим значениям для таких объектов будет величина рас
считанная с учетом только субкапиллярных пор, поскольку их 
вклад  в суммарное значение удельной поверхности будет ре
шающим. Величина 5 П, рассчитанная для фильтрующих поро-
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вых каналов, близка к удельной поверхности фильтрации s,j,, 
рассматриваемой далее. Величина S n карбонатных пород зави
сит в основном от Сн.о, поскольку нерастворимый остаток, содер
жащий глинистые минералы, является основным носителем 
поверхности в этих породах. При отсутствии нерастворимого 
остатка в карбонатной породе 5 П наиболее объективно характе
ризуется путем расчета ее по формуле (2.21), поскольку эф 
фекты, измеряемые при молекулярной адсорбции, очень малы, 
а определение S n чистых карбонатных пород способом катион
ного обмена вообще не рекомендуется.

2.3.3. УДЕЛЬНАЯ ПОВЕРХНОСТЬ ФИЛЬТРАЦИИ

Д ля  идеального грунта поровое пространство представлено 
пучком параллельных капилляров. Исходя из уравнения Пуа- 
зейля, характеризующего связь между расходом фильтрующей
ся жидкости и радиусом капилляра, можно получить уравнение 
Козени — Кармана (см. разд. 5), связывающее величины удель
ной поверхности «ф, коэффициентов пористости k n и проницае
мости &Пр идеального грунта:

Д л я  поровых каналов с извилистостью Т и формой сечения, 
отличной от круговой, выражение для приобретает вид:

где / > 2 ;  Т > 1 .
Показано, что уравнение (2.24) применимо к пористым сре

дам, скелет которых представлен несцементированными зерна
ми и не содержит высокодисперсного материала, например, 
к образцам чистого кварцевого песка, а такж е к искусственным 
моделям пористой среды из стеклянных шаров и т. п. Д л я  по
добных сред величина s,|, близка к значению 5 П.

Д л я  пористой среды, содержащей высокодисперсный мате
риал, например глину, в порах каркаса, образованного скелет
ными зернами, для расчета Яф в формулу (2.24) подставляют 
вместо £п.д коэффициент эффективной пористости £п.эф =  &п(1 — 
&в . о ) ,  а в качестве Т используют значение извилистости каналов 
фильтрации Тт:

K v  =  * V (2 s V . (2.22)

откуда

(2.23)

(2.24)

■ f  ^ Зп. эф (2.25)
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Рис. 2. Соотношение между 
удельной поверхностью филь
трующих каналов s$, и полной 
удельной поверхностью S a

10 20 Агл,%

Рассмотрим, как будет меняться значение s<j, на примере 
серии образцов песчаника с различной глинистостью от чистого, 
неглинистого до глинистого песчаника-неколлектора. В чистом 
песчанике s $ » S n и составляет 500— 1000 см^1 в зависимости 
от преобладающего размера зерен скелета. С ростом k?n умень
шаются значения k „.3ф и /гпр, но так, что в значительном д иапа
зоне изменения 0 < 4 -л<&Гл1 величина «ф растет с ростом kT:l 
и достигает значений /г-104 см-1 ( п = 1 ч -3 ) .  При дальнейшем 
росте &гл в области &Гл 1<&гл<&гл.гр величина быстро умень
шается, достигая нуля в породе-неколлекторе, в которой отсут
ствует система эффективных фильтрующих пор, &п.эф  =  0, k np = 0  
(рис. 2). Значение S„ в диапазоне 0<С/ггл<а/ггл, с ростом ктл уве

личивается быстрее, чем В дальнейшем в области &r.-n< 
<^гл<^гл .гр  величина S„ продолжает расти и различие между 
S п и 5ф резко возрастает, достигая двух-трех порядков [см-1]. 
Соотношение S n>s<t> во всем диапазоне 0 < & Гл<&гл.гр, соответ
ствующем породам-коллекторам, объясняется тем, что значе
ние S n, как уж е отмечалось выше при сравнении S„ и S rpaH, 
определяется суммарной поверхностью всех частиц пород, ос
новной вклад в которую вносит поверхность глинистых частиц, 
причем вклад этот растет с ростом k rjI. Величина определя
ется только суммарной поверхностью макрокапилляров, по кото
рым происходит фильтрация, тогда как огромная поверхность 
субкапилляров, расположенных между частицами глины, не 
входит в Яф, поскольку в субкапиллярах фильтрация не проис
ходит.

К О Н Т Р О Л Ь Н Ы Е  ВО П РО С Ы
1. Охарактеризуйте различные виды и уровни неоднородно

сти горной породы.
2. Приведите примеры компонентов, присутствующих в твер

дой, жидкой и газообразной ф азах  горной породы.
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3. Перечислите известные Вам разновидности удельной по
верхности, их соотношение для различных представителей гор
ных пород.

4. Д айте критический анализ различных способов определе
ния глинистости и удельной поверхности.

5. Какова роль глинистости породы в формировании ее фи
зических свойств?

6. Ионный обмен в дисперсных системах.

3. ПОРИСТОСТЬ

3.1. ВИДЫ ПОРИСТОСТИ

Горные породы, руды, каменные угли и минералы, слагаю 
щие земную кору, не являются сплошными телами. Все они 
содержат полости (поры), которые в естественных условиях з а 
полнены пластовой водой, различного рода газами, нефтью или 
смесью этих флюидов.

По происхождению полости делятся на первичные, которые 
сформировались в момент образования горной породы, и вто
ричные, возникшие уже после образования породы, в процессе 
ее литогенеза.

Первичными являются различного вида поры между облом
ками (зернами), осадочной породы, достаточно равномерно 
рассеянные в массиве терригенных и карбонатных пород. Такие 
поры называются межзерновыми. К вторичным полостям отно
сятся трещины, каверны или каналы выщелачивания минералов.

Классические примеры пород с первичными порами — это 
осадочные терригенные породы: пески, песчаники, глины 
(рис. 3, а, б, в) .  Примеры пород с вторичными полостями — тре
щинные и трещинно-кавернозные известняки и доломиты 
(рис. 3, г, д, е).

Следует отметить, что в некоторых случаях при глубоком 
катагенезе в терригенных породах могут образовываться вто
ричные полости (каверны и трещины), а в известняках, доло
митах и мергелях — сохраняться первичные поры.

Количественно объем всех видов пор и полостей в горных по
родах принято оценивать коэффициентом пористости:

ka =  V J V ,  (3.1)

где Vn — объем полостей, заключенных в породе; V  — объем 
породы1.

1 Для набухающих пород; V — объем сухой породы.
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b

Рис. 3. Примеры первичной (а, б, в) и вторичной (г, д , е) пористости в об
ломочных, глинистых и  карбонатных породах:
а — хорош о отсортированны й высокопористый песчаник; б — плохо отсортированны й пес
чаник с пониженной пористостью ; в — глины; г — трещ ин оватая  карбон атн ая  порода 
(feT«0,15% ); д  — то ж е (£т ~0 ,3% ); е  — трещ инно-кавернозная карбон атн ая  порода

< * т + * к а в ~ 5 % >

Пористость — фундаментальное свойство породы, от которо
го зависит большинство ее физических свойств. Однако при 
этом вид (конфигурация) полостей такж е  имеет важное значе
ние при изучении физических свойств. В общем случае коэффи
циент общей пористости

k a =  (V'n. м з+  VT +  VKaB)/V =  кП' мз +  &т +  &кав, (3.2)

где Уп.мз, VT, Гкав — объемы пор (межзерновых), трещин и к а 
верн соответственно; /гп.мз, k T, k KaB — коэффициенты межзерно- 
вой пористости, трещиноватости и кавернозности соответст
венно.

По форме первичные полости — поры могут быть ромбоэд- 
ральными у хорошо отсортированных рыхлых и окатанных пес
ков, тетраэдрическими у тех же сильно уплотненных пород, ще
левидными у глин, слюд и других минералов с кристаллической 
решеткой пластинчатой структуры, в виде канальцев расши
ряющейся или сужающейся формы у плохо отсортированных 
обломочных образований, пузырчатыми в ненарушенных м агм а
тических породах; вторичные полости — трещиновидными 
у скальных метаморфических и магматических пород, каверно
видными у карбонатных разностей и гипсов, каналовидными 
у лессов, ячеистыми у известковистых и кремнистых туфов, со
ответствующими форме выщелаченным кристаллам минералов 
в плотных магматических, метаморфических и осадочных по
родах. По размерам поры и каверны можно характеризовать эф 
фективным диаметром1, а трещины — средней шириной (рас
крытием) .

1 Диаметр круга с площадью, равной площади изучаемой поры.

25



В основу классификации пор по размерам положено взаи
модействие твердой поверхности с насыщающей поры пласто
вой водой.

В наиболее крупных, сверхкапиллярных, порах, имеющих 
диаметр ^ Эф > 1 0 ~ 4 м, доля воды, связанной капиллярными си
лами и силами адсорбции с твердой фазой, сравнительно неве
лика. Поэтому пластовая вода в этих порах может двигаться 
в основном под действием силы тяжести в соответствии с зако
нами трубной гидромеханики.

В капиллярных порах ( d ^ ~  10-7 - М 0 -4 м) радиус менисков, 
образовавшихся на границе двух фаз в результате поверхност
ного натяжения, таков, что они препятствуют движению воды 
под действием силы тяжести, т. е. вода в этих порах удерж и
вается капиллярными силами.

В субкапиллярных порах (с?эф =  2- 10_9-М  • 10-7 м) велика 
доля воды, на которую действуют адсорбционные силы со сто
роны твердой поверхности. Поры в этом случае заполнены рых
ло- и прочносвязанной водой, которая практически не способна 
к перемещению в поле силы тяжести или под влиянием сил 
поверхностного натяжения.

В микропорах (^Эф < 2 - 1 0 ~ 9 м), диаметр которых соизмерим 
с толщиной слоя прочносвязанной воды, пластовая вода при 
температурах менее 70 °С практически неподвижна.

Сверхкапиллярные поры характерны для слабосцементиро- 
ванных галечников, гравия, крупно- и среднезернистых песков,, 
обломочных разностей карбонатных пород; в зонах выщелачи
вания карбонатных пород они могут достигать весьма больших 
размеров (каверны, карсты).

Капиллярные поры типичны для сцементированных песчани
ков, обломочных и кристаллических известняков, доломитов. 
Сверхкапиллярные и капиллярные поры составляют основную' 
емкость гранулярных коллекторов.

Субкапиллярные поры свойственны глинам, мелкокристал
лическим и мелоподобным известнякам, доломитам, трепелам, 
пепловым туфам и другим тонкозернистым породам. В отсут
ствие трещиноватости все эти породы не являются коллекто
рами.

Микропоры установлены у некоторых природных цеолитов.
Трещиноватость наиболее характерна для плотных, низко

пористых горных пород. Происхождение трещин чаще всего 
тектоническое, хотя в природе можно встретить трещины диаге
неза (доломитизация карбонатов), трещины уплотнения и тре
щины автогидроразрыва в зонах образования аномально высо
ких пластовых давлений.

Наиболее хорошо изучена субгоризонтальная трещ инова
тость пород, ориентированная преимущественно по напластова
нию. Раскрытие (ширина) этих трещин b редко превышает
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I0-4 м в связи с превышением вертикальных напряжений в кон
солидированных горных массивах над горизонтальными. Это 
обстоятельство способствует смыканию горизонтальных трещин. 
Однако в последнее время высказываются мнения о значитель
ном влиянии субвертпкальной трещиноватости в земной коре 
на течение многих геологических процессов. По некоторым 
данным раскрытие вертикальных и субвертикальных трещин 
может быть весьма значительным. Этот вид трещиноватости 
в горных породах труднее поддается изучению существующи
ми геофизическими методами исследования скважин.

По характеру взаимной связи между порами и движению 
флюидов в породе различают общую, открытую, эффективную 
и динамическую пористости.

К о э ф ф и ц и е н т о м  о б щ е й  п о р и с т о с т и  k„ оценива
ется объем всех полостей, как сообщающихся между собой 
(или открытых), так и не сообщающихся (закрытых). Количе

ственно общую пористость рассчитывают по соотношению плот
ностей сухой породы и минеральных зерен:

* n = ( V - v TB) T  =  i - 6 n. c/6TB, (3.3)

где V — объем сухой породы; VTB — объем твердой фазы в по
роде; бп.с, бтв — плотности сухой ненарушенной породы и твер
дой фазы (минералогическая плотность породы) соответст
венно.

Уравнение (3.3) используется при лабораторном способе 
определения коэффициента общей пористости образцов (способ 
М ельчера). С этой целью взвешиванием находят плотность 
сухого парафинированного образца б п.с и плотность минералов 
(твердой фазы) (б тв) того же раздробленного образца путем 

взвешивания в пикнометре. Способ Мельчера чаще всего при
меняется для изучения пористости образцов пород с межзерно- 
вым типом пор. Трещины и каверны обычно недостаточно пол
но представлены в керне.

Коэффициентом открытой пористости к п.0 оценивается объем 
пор, сообщающихся между собой в породе и с окружающей 
средой. Открытую пористость определяют путем взвешивания 
сухих и насыщенных керосином образцов пород с последующим 
нахождением объема парафинированных образцов путем их 
взвешивания в керосине (метод Преображенского):

bu.o =  VB' 0!V, (3-4)

где V„.0 — объем пор, заполненных керосином.
Д ля  низкоглинистых высокопористых и рыхлых пород об

щ ая и открытая пористости отличаются незначительно. Д ля  
пород с большим содержанием субкапиллярных пор (напри
мер, глины) различие может быть весьма существенным.
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К о э ф ф и ц и е н т  э ф ф е к т и в н о й  п о р и с т о с т и  £п.эф. 
(понятие введено Л. С. Лейбензоном) характеризует полезную 
емкость породы для углеводородов (нефти или газа) и пред
ставляет собой объем открытых пор за исключением объема, 
заполненного физически связанной и капиллярно-удержанной 
пластовой водой:

ku. эф =  (V'n. о Ув. c*)/V — 0 (1 k B' св), (3-5)

где йв.св — коэффициент водонасыщения, определяющий содер
жание связанной воды в единице объема пор; Ув.св — объем свя
занной воды.

Достоверность величины кп.эф будет зависеть от точности 
определения количества связанной воды {kB.CB) в породе.

Однако не весь объем нефти или газа, заполняющих полез
ную емкость горных пород, можно привести в движение при 
разработке месторождений. Определенная часть нх, н аходящ ая
ся в мелких и тупиковых порах, при реализуемых градиентах 
давления вытесняющей жидкости остается в порах без дви
жения.

К о э ф ф и ц и е н т  д и н а м и ч е с к о й  п о р и с т о с т и  k„.x 
показывает, в какой части объема породы при заданном гради
енте давления может наблюдаться движение жидкости или газа. 
Этот объем определяют на содержащем остаточную воду и на
сыщенном керосином образце как разницу между объемом эф 
фективных пор (Vn.o— Кв.св) и объемом пор Ун.о, в которых ос
тался керосин после его вытеснения из породы другим флюи
дом (обычно воздухом или азотом):

£п. д = (V'n. о— св— VH 0) /v  =
=  (Vu. зф- v v  o W = К .  о (1 - К .  о - К .  о)- (3.6)

Некоторая неопределенность данного выражения заключается 
в том, что величина k„.a зависит не только от свойств породы, 
но и от величины приложенного градиента давления и времени 
вытеснения керосина другим флюидом. Так, при длительном 
приложении высоких градиентов давления вытеснения &п.д— ► 
— >-&п.эф. Однако при низких градиентах давления вытеснения, 
как правило, йп.д<&п.эф.

Несмотря на всю ценность информации о движении флюи
дов, которую несет в себе коэффициент динамической пористо
сти, указанные выше неоднозначность и трудоемкость опреде
ления ограничивают его широкое применение. В последние 
годы в геофизике активно развиваются методы определения &„.д 
путем наблюдений в скважинах за проникновением радиоактив
ных изотопов в пласт с целью выделения проницаемых пластов.

В заключение этого раздела необходимо указать на следую
щую закономерность в величине коэффициентов пористости, оп
ределенных на одном образце: k n> k n.0> k n. ^ > k n.A.
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3.2. СТРУКТУРА ПОРОВОГО ПРОСТРАНСТВА

Поровое пространство горной породы, образованное сооб
щающимися между собой порами, является весьма сложным по 
своей форме и состоит из сочетания пор разных размеров. Одни 
поры хорошо проводят флюиды, другие — заполнены адсорби
рованной и капиллярно-удержанной водой.

Характер распределения пор по размерам обычно называют 
структурой порового пространства изучаемой породы. Сущест
вуют прямые и косвенные методы изучения структуры порового 

пространства. К прямым методам относятся оптические, н а
пример, исследование микрофотографий шлифов (А. Ф. Бого
молова, Н. А. Орлова, 1961 г.) и с помощью электронной мик
роскопии, к косвенным — капиллярные методы.

Оптические методы характеризуют распределение пор на 
плоскости, и требуются многократные исследования на п ар ал 
лельных плоскостях для представления об изменении пор 
в объеме. Метод окрашенных шлифов наиболее широко приме
няется при изучении структуры пор трещиноватых и трещино
вато-кавернозных пород на больших шлифах (К. И. Багринце- 
ва, 1975 г.).

Капиллярные методы характеризуют структуру порового 
пространства в объеме, но они, как правило, не могут быть ис
пользованы л. л я изучения трещиновато-кавернозных пород.

Известны три разновидности капиллярных методов: 1) полу
проницаемой мембраны; 2) ртутной порометрии; 3) капилляр
ной пропитки. Эти методы основаны на применении уравнения 
Л ап ласа  для капиллярного давления в круглом цилиндрическом 
капилляре для оценки эффективного диаметра пор d 3ф, м:

йэф =  4a cos 0/рк, (3.7)

где о — поверхностное натяжение, Н/м; р к ■— капиллярное д ав 
ление, Па; 0 — краевой угол смачиваемости.

В м е т о д е  п о л у п р о н и ц а е м о й  м е м б р а н ы  из водо
насыщенного образца, установленного на водонасыщенной ис
кусственной мембране размером пор 2 -1 0-6 м, азотом вытесня
ют воду и строят зависимость величины водонасыщенности об
разца от величины капиллярного давления. По формуле (3.7) 
вычисляют эффективные диаметры пор, соответствующие к а ж 
дому р к, а по изменению водонасыщенности — относительное 
содержание этих пор в объеме породы. Строят график распре
деления пор в образце по их размерам.

Большинство исследователей принимают 0 =  0 из условий 
абсолютной смачиваемости водой кварцевого капилляра и а — 
для границы раздела воды с воздухом при данной температуре. 
Длительность опыта при исследовании одного образца дости
гает 30 сут.
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Размер пор полупроницаемой мембраны ограничивает ниж
ний предел изучения пор. Радиусы пор вычисляют в диапазоне 
(2-М00) -Ю "6 м.

Пленку смачивающей жидкости (воды) на поверхности пор 
породы трудно учесть в расчетах, что снижает точность опреде
ления распределения пор.

В м е т о д е  р т у т н о й  п о р о м е т р и и  в вакуумированный 
образец нагнетают ртуть. Чем меньше диаметр пор, тем боль
шее давление нужно приложить для преодоления капиллярных 
сил. Строят зависимость р к от насыщенности образца ртутью, 
затем  — кривую распределения пор.

Краевой угол 0 обычно принимают равным 140° из условий 
несмачивания ртути кварцевого капилляра, а о — для границы 
раздела ртуть — воздух. На опыт с одним образцом расходует
ся всего несколько часов, а диапазон изучаемых пор при рабо
те с этим методом расширяется до (0,01-4-100) • 10_6 м.

К недостаткам метода можно отнести слабую изученность 
зависимости 0 от влажности и литологии пород и невозможность 
использовать образец для повторных или последующих иссле
дований.

Н а рис. 4 изображены фотографии поверхности трех типов 
пород, выполненные с помощью электронного микроскопа, и 
гистограммы распределения пор в этих породах, полученные на 
ртутном поромере. Хорошо видна разница в структурах поро- 
вого пространства.

В современных приборах все измерения с ртутным пороме- 
ром автоматизированы, включая и вычисления гистограмм рас
пределения пор в породе.

В м е т о д е  к а п и л л я р н о й  п р о п и т к и ,  или люмине
сцентно-фотометрическом методе (Л. М. Марморштейн, 1975 г.), 
смачиваю щ ая люминесцирующая в ультрафиолетовом свете 
жидкость под воздействием капиллярных сил впитывается об
разцом. С помощью автоматической фотометрической установ
ки наблюдают за изменением окраски верхнего торца образца 
под влиянием впитывающейся жидкости.

Дополнительное изучение извилистости поровых каналов 
электрическими методами позволяет в этом методе отойти от 
моделирования порового пространства пучком параллельных 
цилиндрических капилляров. Однако этот метод, так  ж е как 
и другие методы, основанные на использовании люминесцирую- 
щих жидкостей для изучения структуры порового пространства 
(метод смесимого вытеснения, по Л. М. М арморш тейну), пока 

не получили распространения.

3.3. ПОРИСТОСТЬ МИНЕРАЛОВ
Твердая ф аза горных пород состоит из породообразующих 

минералов.

30







3—679

,__N£  'IIЕГ г. к
3сV о  с

Я S я
а о о ,
О) п  ■* к

*
\о  
о  —. ч

1=3 о cs я
я

I
я  w
Я II

СО
аО <V с  О

Оч
С

о
а  «

о
-— ' СО СО 

«  В( Я
Ч  Я
> > я

к
12

о
3

Он

и  S
I *■ 1 о
CD Я

Я
сх
к
ч

М
КМ



Коэффициент общей пористости кп некоторых минералов  
характеризуется следующими величинами (по Б. П. Беликову, 
К. С. Александрову и Т. В. Рыжовой), %:

Гранат (гроссуляр) . . 0,095 Б и оти т ......................................1,56
Гранат (пироп) . . . 0,232 Ф л о г о п и т ..............................1,65—3,17
Диопсид (байкалит) . . 0,152 Микроклин-пертит. . . 0,622
А в г и т ..................................... ...2,026 А льбит..................................... 0,421
Эгирии..................................... ...0,575 О лигоклаз...............................0,31
Д и а л а г ..............................1,2 Лабрадор . . . .  0,402
Роговая обманка . . . 0,89 Н е ф е л и н ..............................0,151
М у с к о в и т ..............................2,14

Кристаллы или обломки минералов, слагающих горную 
породу, имеют, как правило, весьма низкую первичную общую 
пористость. Эта пористость обусловлена включениями газов или 
другими особенностями условий кристаллизации минералов. 
Открытая первичная пористость у большинства минералов от
сутствует. Поэтому изменение объема и состава минерального 
скелета горных пород может быть связано только с процессом 
эрозии или эпигенетическими процессами в литогенезе (раство
рением, осаждением, перекристаллизацией и т .п .) .  Пористость 
некоторых минералов в процессе эпигенеза может значительно 
возрасти, например при разрушении зерен полевых шпатов, пе
реходящих в глинистые минералы.

Таким образом, первичная пористость минералов несет мало 
информации о породе и слабо изучена. Существенно большее 
практическое значение в геологии и геофизике имеет плотность 
породообразующих минералов, которая отраж ает их элемент
ный состав.

3.4. ПОРИСТОСТЬ ОСАДОЧНЫХ ПОРОД

Осадочные породы, по М. С. Швецову, можно подразделить 
на три большие группы: 1) обломочные; 2) хемогенные и био
генные; 3) глинистые.

В природных условиях часто порода состоит из нескольких 
составных частей, тогда основанием для отнесения ее к той 
или иной группе служат количественные соотношения между 
этими частями. Например, к обломочным относятся породы, 
содержащие более 50% обломочного материала.

К обломочным относят грубообломочные, песчаные, алеври
товые и эффузивно-осадочные породы; к группе хемогенных 
и биогенных пород — алюминистые, железистые, марганцови
стые, кремнистые, фосфатные, карбонатные, сульфатные, соля
ные, каустобиолиты; группа глинистых пород подразделяется на 
гидрослюдистые, каолинитовые, монтмориллонитовые, хлорито
вые. Наибольшую роль при формировании осадочных толщ иг
рают обломочные, карбонатные, глинистые, соляные и сульфат
ные породы, причем соляные и сульфатные породы в естествен
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ном залегании пластичны, их пористость весьма мала, состав
ляет доли процента.

Пористость обломочных, карбонатных и глинистых пород 
изменяется в широких пределах. Ее конкретное значение для 
каждой породы определяется многими факторами. Однако н аи
более значимыми из них являются: максимальная глубина по
гружения, содержание глинистых минералов, интенсивность 
вторичных процессов, температура и возраст пород.

3.4.1. НЕОБРАТИМЫЕ ИЗМЕНЕНИЯ ПОРИСТОСТИ С ГЛУБИНОЙ

На рис. 5 показано изменение открытой пористости обло
мочных и глинистых пород с глубиной по данным изучения 
кернов из глубокой Аралсорской скважины (Прикаспийская 
впадина). Скважина вскрыла терригенный разрез пород от нео
гена до перми.

Коэффициенты общей пористости осадочных пород, как п ра
вило, больше коэффициентов открытой пористости тех же по
род, причем в чистых высокопористых породах эта разница 
очень мала, в уплотненных плохо отсортированных или заглини- 
зированных алевритовых породах и в глинистых породах она 
велика и в изучаемой коллекции достигает 4% в песчано-гли
нистых и 2% в плотных глинистых известняках. Определение 
открытой пористости методически проще и при массовых опре
делениях производится чаще. На рис. 5 хорошо видно значи
тельное уменьшение открытой пористости с глубиной для всех 
рассмотренных типов пород. Рассмотрим механизм этого уп
лотнения.

При погружении осадочных пород на большие глубины 
в процессе формирования осадочных бассейнов медленно р а 
стут воздействующие на породу давления и температуры. При 
этом уменьшается пористость пород, главным образом в ре
зультате необратимых деформаций. Эти изменения пористости 
можно наблюдать по данным изучения кернов пород, извлечен
ных с различных глубин.

Деформацию и изменения физических свойств горных пород 
в общем случае рассматривают в зависимости от эффективного 
напряжения: р Эф = р—рпл, пластового (порового) давления р Пл 
и температуры Г; здесь р — среднее нормальное напряжение, 
отражаю щее влияние горного давления в данной точке земной 
коры [15].

При изменении эффективного напряжения происходит объ 
емная деформация сцементированного каркаса (скелета) поро
ды, несущего на себе нагрузку вышележащей толщи. Под дей
ствием изменившегося пластового давления дополнительно воз
никает деформация минералов, слагающих каркас породы, 
а при изменении температуры интенсифицируются вторичные
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Рис. 5. Изменение открытой пористости песчано-глинистых пород с глубиной 
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процессы, изменяются механические свойства минералов и про
исходит их тепловое расширение (или сжатие).

Д л я  определения среднего нормального напряжения в каком- 
то элементарном объеме пласта необходимо знать три главных 
нормальных напряжения в этом объеме. Величины главных нор
мальных напряжений зависят в общем случае от веса вышеле
ж ащ их пород, геометрии и упругих свойств деформируемого 
пласта, а такж е конкретной тектонической обстановки, влияю-
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щей на напряженное состояние породы в условиях естественно
го залегания. В связи с разнообразием геологических условий 
аналитическое изучение влияния геометрических факторов и 
тектонических напряжений на деформацию пластов — сложная 
задача, поэтому для определения среднего нормального напря
жения обычно пользуются более простыми схемами дефор
маций.

Если принять, что гравитационные силы, создаваемые весом 
вышележащих осадков, являются основными и определяют 
напряженное состояние бесконечных горизонтальных пластов 
на различных глубинах залегания, то вследствие осевой симмет
рии горизонтальные главные нормальные напряжения по оси х  
и у  равны между собой и составляют часть от вертикального 
главного нормального напряжения:

Рх =  Р у  =  К Рг>  (3.8)
где К = \ / (1—v ) — коэффициент бокового распора; v — коэффи
циент Пуассона изучаемой породы.

В этом случае среднее нормальное напряжение

P — — (Рх-'г Ру +Рг)  = у ( 1  + 2 /С )р г. (3.9)

Однако в осадочных пористых породах, подвергающихся 
воздействию механических напряжений, в течение длительного 
геологического времени их существования на больших глуби
нах необратимые деформации подобны пластическим, при ко* 
торых наблюдается релаксация касательных напряжений и все 
главные нормальные напряжения оказываются равны между 
собой. В этих условиях К— И  и уравнение (3.9) можно з а 
писать в форме уравнения геостатики:

Р  =Pz =  g  2  /гДг, (3.10)
i=i

где hi — мощность i-ro литологически однородного интервала 
с плотностью пород бП( при 100% влажности; g  — ускорение 
свободного падения. Нормальное пластовое давление

Рпл =  £2А ,6в<, (3.11)

где 6„г — плотность пластовой воды в интервале hi.
Уравнения (3.10) и (3.11) позволяют определить эффектив

ное напряжение для среды, состоящей из горизонтально зал е 
гающих бесконечных пластов:

Р ~ Р и л  =  ё  S М 6 В, — бв,). (3.12)
1=1
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Или, если воспользоваться средними значениями плотностей 
пород и воды в данном разрезе,

Р — Рпл =  5 ( бп.сР — К.  СР)Л. (3.13)

Выражение для определения необратимого изменения коэф
фициента открытой пористости с глубиной можно получить диф 
ференцированием уравнения (3.4):

d k п  о  d V a . о  d V  ч
—  =  —— г; .  ( А  1 4 )

« П . О V  П. О У

Плотность породообразующих минералов мало изменяется 
с глубиной. Следовательно изменение объема породы происхо
дит главным образом за счет уменьшения порового простран
ства породы. Положив в формуле (3.14) d V x d V n ,  получим:

dkп о dVп о < г\
( 1 - * п . о ) * п . о  ■ ’

Введем понятие к о э ф ф и ц и е н т а  н е о б р а т и м о г о  у п- 
л о т и е н и я п о р о д ы  рп {t, Т) :

а  и  т \  * d V п  о  1 d V n  о

Рп (t, 1) =  -  у -  d { p _  Рпл) =  -  - y r - J  g (ёп_ ср _  §п> в) dh ■ V ■ >

Величина коэффициента необратимого уплотнения зависит не 
только от литологии и структуры породы, но и от времени уп
лотнения осадка t и его температуры Т, т. е. от конкретных гео
логических условий. Подставив выражение (3.16) в (3.15), по
лучим дифференциальное уравнение для определения законо
мерности уплотнения осадочных пород:

dkn-° - М * .  T)g(& a. 0P- ( > B. CI) d h .  (3.17)
( 1 --  k:K о) kn. о

Коэффициент необратимого уплотнения пород уменьшается 
с глубиной. Однако это уменьшение невелико и для практиче
ских целей можно воспользоваться его средним значением для 
определенных литотипов пород. Например, для глинистых по
род в разрезе Аралсорской скважины (см. рис. 5, в) градиент 
открытой пористости Ak„.0JAh  уменьшается от — 1,3-10~4 м-! 
в интервале глубин 0— 1000 м до значения — 0,1-10~4 м-1 в ин
тервале 5000—6000 м. Коэффициент необратимого уплотнения 
для тех же глинистых пород отклоняется от среднего значения 
[}„(/, 7’) = 3 3 - 1 0 ~ 3 М П а-1 не более чем на 20%.

Среднее значение коэффициента необратимого уплотнения 
песчаников1 (см. рис. 5 ,а ) ,  так ж е  определенное по формуле

1 Средние значения плотностей породы и пластовой воды приняты: 
б п . с р  =  2,5-103 кг/м3 и бв.ср= 1,1 • Ю3 кг/м3



1— 1/ I----\z I ° L? 1 * к 1 ° к 1 * \в I ° 1/
Puc. 6. Необратимое уменьшение коэффициента пористости £(П.о)л/£(п.о)л=о 
обломочных и карбонатных пород с глубиной Л:
1 — теоретические кривы е, вы численные по уравнению  (3.18) д л я  различны х значений ко
эф ф ициента необратим ого уплотнения при k n о{Л_ 0> =0,3; 2 — фактически усредненны е 
зависим ости по [15]; 3 — третичны е глинисты е породы Венесуэлы; 4 — то ж е, С еверо-Во
сточного П ред кавказья ; 5 и 6 — песчаники и известняки Северо-Восточного П р ед кавказья ; 
7 — мергели А зово-К убанской впадины . Ш ифр кривы х — коэф ф ициент необратим ого уплот
нения |3П (t , Т) ,  М П а -1

(3.17), в интервале 1500—2500 м при среднем геотермическом 
градиенте Г =  2,2°С/100 м составляет 16,4-10~3 М П а-1.

Интегрирование уравнения (3.17) позволяет получить вы ра
жение для описания изменения пористости осадочных пород 
с глубиной:
£ ( п .  о )  Л е х Р  [ —  Р п  { t ,  Т )  g  ( б п . с р  $ в .  с р )  h ]

*(n.o)ft=0 =  1 — О) /г= 0  {1 — ехр [— рп (/*, Т) g  (Sn ср — 6В. ср) Л]} ’ t • )

где k(n,o)h — пористость на глубине h; £(П.о)л=о — то ж е  на по
верхности.

Уравнение (3.18) хорошо описывает необратимые изменения 
пористости осадочных пород не только в разрезе Аралсорской 
скважины. К ак видно из рис. 6, теоретические и эксперимен
тальные данные согласуются между собой. Коэффициенты не
обратимого уплотнения зависят от типа пород. Наибольшие 
значения их отмечаются у глинистых пород и мергелей, наи
меньш ие— у кварцевых песчаников и уплотненных известняков.

Следует отметить, что уравнение (3.18) является наиболее 
общим видом уравнения уплотнения осадочных пород, справед
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ливым в широком диапазоне глубин. В литературе известны и 
другие выражения. Они возможны при более приближенном 
описании статистических связей между пористостью и глуби
ной осадочных пород. Например, если в уравнении (3.14) пре
небречь изменением полного объема породы dV/V,  то в резуль
тате решения такого дифференцированного уравнения получим

*(п.о)л «*<п.«»Аи>ехр[— p„(f, T ) g ( 8 n cp— 6B. cp)/i]. (3-19)

Д л я  пород данного лптологического состава, залегающих в оп
ределенном геологическом разрезе, значение рп ( ,̂ T ) g ( 8 п.ср—■ 
— бв.ср) ~  const и уравнение (3.19) приобретает вид, известный 
в литературе так  же как эмпирическое уравнение JI. Ф .Эзи.

Если в дополнение к первому приближению ограничиться 
в уравнении (3.19) первой степенью ряда разложения экспонен
циальной функции, то получим еще более приближенную линей
ную зависимость:

^ ( п .  о )  h  ~  ^ ( п .  о )  Л = 0  [ 1  Р п  { U  T ) g ( b a  с р  6 В . с р ) А ] .  ( 3 . 2 0 )

Этот вид зависимости Е. И. Стетюха находит возможным 
использовать для описания изменения с глубиной пористости 
песчаников и известняков, характеризующихся наименьшими 
коэффициентами необратимого уплотнения. М. J1. Озерская 
и Н. В. Подоба для описания изменения пористости любых по
род с глубиной рекомендуют зависимость

V  о) h =  fe(n. о) ft-о ехр (-0 ,45ft) ,  (3.21)
где h — глубина залегания изучаемой породы, км.

Это уравнение — частный случай уравнения (3.19) при ве
личине рп(/, 7’)= 3 2 - 1 0 ~ 3 М П а-1, близкой к средней величине 
коэффициента необратимого уплотнения для широкой гаммы 
пород от известняков до глин. Упомянутые исследователи з а 
висимость (3.21) с постоянным коэффициентом f}n (^ Т) 
приспосабливают к конкретному типу отложений путем подбора 
коэффициента k(n.0)h=o- Этот прием, получивший название гра- 
фо-аналитического метода, оправдывает себя в том случае, 
если усреднение или экстраполяция кривой производится при
ближенно и в сравнительно небольшом интервале глубин (на
пример, до 2000 м).

Таким образом, несмотря на литологическое различие пород 
(глинистые породы, песчаники и алевролиты, известняки и мер
гели), первичная пористость пород необратимо и закономерно 
уменьшается с глубиной по одному закону. Д а ж е  коэффициент 
необратимого уплотнения для исследованных пород изменяется 
не столь у ж  значительно — всего в 3 раза  от 16,3 • 10—3 до 
48 -10—3 М П а-1. Однако нельзя без разбора использовать эти 
зависимости для прогнозной оценки пористости на глубинах^ 
не вскрытых скважинами, — слишком велик разброс значений
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Рис. 8. Влияние эпигенетических процессов на характер изменения открытой 
пористости песчано-алевритовых пород с глубиной (по Б. К. Прошлякову): 
а — песчано-алевритовы е породы; б — глинисты е породы. /  — Восточное П р едкавказье ; 
3 — П рикаспийская впадина; 3 — Ю жный М ангы ш лак; 4 — Волгоградское П оволж ье

пористости на одной и той же глубине (см. рис. 5). Этот р а з 
брос существенно снижает достоверность экстраполяции и обус
ловлен в песчано-глинистых породах двумя главными причина
ми: 1) различным содержанием глинистых и карбонатных мине
ралов в порах породы, отложенных в процессе ее образования;
2) различной интенсивностью вторичных катагенетических про
цессов, сопровождаемых переносом минералов в поровом про
странстве породы.

С увеличением глинистости пористость пород уменьшается 
(рис. 7). Эта зависимость лежит в основе определения пори
стости пород по данным метода самопроизвольной поляризации. 
Отклонение зависимости изменения пористости пород с глуби
ной может быть связано с растворением минералов и их пере- 
отложением в результате миграции пластовых вод.

Б. К. Прошляков пришел к выводу, что в ряде нефтегазонос
ных бассейнов огромная масса карбонатных минералов, отло
женных первоначально в песчано-алевритовых породах, выно
сится из этих пород в интервале глубин от 0 до 2000 м и пере- 
отлагается на глубинах свыше 2300 м. Это ведет к нарушению 
закономерности изменения пористости пород с глубиной 
(рис. 8). Зависимость становится более сложной, она отклоня
ется от экспоненты.
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Интенсификация вторичных процессов характерна также 
для осадочных пород, залегающих вблизи фундамента. Здесь 
наблюдается циркуляция активных минерализованных раство
ров в зонах повышенной вертикальной и субвертикальной про
ницаемости осадочного чехла, связанной с тектонической актив
ностью фундамента. Во всех этих случаях большую роль в со
здании фильтрационных потоков минерализованных вод играет 
термодинамический градиент давления поровых вод, направле
ние которого может изменяться в зависимости от нагревания 
или охлаждения горных пород [17]. Это такж е может приво
дить к непредсказуемым изменениям пористости пород в есте
ственном залегании, на глубине под влиянием гидротермальных 
процессов, как это имеет место, например, в нижнеюрских отло
жениях (тюменская свита) в Западной Сибири.

В то же время уплотнение глинистых пород, при котором 
интенсивность минерального массопереноса существенно мень
ше, происходит по экспоненциальным зависимостям с достаточ
но высоким корреляционным отношением. По этой же причине, 
а такж е в связи с затрудненным оттоком вод при уплотнении 
глинистых пород их возраст и толщина будут являться главны
ми факторами, определяющими величину [}„ (Л Т).

Д л я  одновозрастных (плиоцен) глинистых пород разреза 
продуктивной толщи Азербайджана получена приближенная 
связь (по Л. А. Буряковскому и др., 1982 г.) между [5П( t, Т ) 
и толщиной глинистых пластов A h rjI, характеризую щая влияние 
оттока пластовой воды: (Зп(£, 7̂ ) =  (73,2— 19,6 lg  А/ггл) • 10_3.

Таким образом, при нормальном гидростатическом давлении 
поровых вод, отсутствии значительных перерывов в осадкона- 
коплении, тектонических нарушений, вызывающих резкое изме
нение гипсометрии пород, глинистые породы уплотняются зако
номерно, изменение их пористости с глубиной может быть опи
сано сложными экспоненциальными зависимостями. Эти свой
ства глинистых пород на практике широко используются для 
прогнозирования аномальных давлений в осадочных толщах 
[16]. Можно такж е прогнозировать пористость глинистых пород 
на глубинах, не вскрытых скважинами.

При прогнозировании пористости алевритовых пород задача 
усложняется практически трудно предсказуемым влиянием гли
нистости и вторичных изменений порового пространства, о чем 
шла речь выше. Большое влияние на интенсивность вторичных 
преобразований алевритовых пород имеет температура, его 
трудно отделить от влияния возраста пород.

Задачу  прогнозирования пористости алевритовых пород мож
но решить, если изучать только одновозрастные песчаники пре
имущественно кварцевого состава, имеющие максимальное зн а
чение коэффициента пористости, т. е. если ограничиться прогно
зированием свойств наиболее чистых и хорошо отсортированных
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Рис. 10. Зависимость коэффи
циента необратимого гплотне- 
ния fSn (t, Т) песчаников разно
го возраста от величины сред
него геотермического градиен
та Г юо

заса

разностей, в которых вторичные процессы оказали минималь
ное влияние. Влияние возраста пород при этом в значительной 
мере учтется величиной максимальной пористости, известной по 
изучению вскрытой скважинами части разреза. На рис. 9 при
ведены фактические кривые изменения максимальной пористо
сти кварцевых песчаников с глубиной их погружения, получен
ные Б. К. Прошляковым (1960 г.), Д ж . Максвеллом (1964 г.) 
и В. М. Добрыниным (1965 г.). На рисунке заметна разная ин
тенсивность уменьшения пористости с глубиной. Д ж . М аксвелл 
объяснил это влиянием температуры пород, пояснив эту мысль 
экспериментом с использованием весьма высоких температур. 
Связь между интенсивностью уплотнения алевритовых пород и 
температурой в очень широком возрастном диапазоне проявля
ется весьма четко, если сопоставить коэффициенты необрати
мого уплотнения для этих пород со значением геотермического 
градиента в каждом районе (рис. 10).

Таким образом, различие в коэффициентах необратимого 
уплотнения чистых песчаников преимущественно кварцевого 
состава с максимальной пористостью объясняется главным 
образом интенсивностью нарастания температур погружающего
ся пласта, оказывающей влияние на процессы растворения и 
переотложения кварца в поровом пространстве. Возраст и глу
бина залегания пород, как видно, оказывают меньшее влияние 
на {5n(f, Т).  Другими словами, коэффициент необратимого уп
лотнения чистых кварцевых песчаников характеризует процесс 
уплотнения пород данного литологического состава в конкрет
ных геотермических условиях.

Рис. 9. Зависимость максимальной пористо
сти Ап.о чистых песчаников от глубины по
гружения:
/  — плиоцен Калиф орнии; 2 — миоцен Л уизианы  
и Т ехаса; 3 — олигоцен Л уи зи ан ы ; 4 —  олигоцеи 
Т ехаса; 5 — ю р а+ н и ж н и й  мел Ц ентрального и Во
сточного П р ед кавказья ; 6 — ю ра+ н и ж н и й  мел 
П рикаспия; 7 — карбон  Т ехаса и О клахом ы ; S — 
ордовик Н ыо-М ексико, Т ехаса, О клахом ы  и Кап-
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Рис. 11. Необратимое уменьшение максимального коэффициента пористости 
к а.о чистых кварцевых песчаников с глубиной погружения для районов с р аз
ными значениями геотермического градиента Г 10»

Если породы, залегающие на вскрытой скважинами глуби
не hi, имели коэффициент максимальной открытой пористости 
^(и.о)лj > то при коэффициенте необратимого уплотнения $n (t, Т) 
породы этого же возраста при погружении на глубину h = h x +  
,+ S.h будут иметь новое значение максимальной пористости 
&(п.в)h, которое можно найти из уравнения (3.18):

, ^(п. о) h1 ехР [ Рп {(, Т) g (8п. ср — ®в. ср) (h ]
(п. о) ft 1 — ^  {1 — exp [ рп ( t , Т) g  (8П Ср — 6В. «р) (Л /ij) ]}

(3.22)

На рис. 11 изображены четыре графика зависимостей, полу
ченных по уравнению (3.22) для значений бп.ер =  2,5 • 103 кг/м3 
и бв.ср= 1,1 • Ю3 кг/м3 и четырех значений геотермических гр а 
диентов. Например, если девонский кварцевый песчаник Вол- 
го-Уральской провинции, вскрытый скважиной на глубине hi = 
=  2000 м имеет максимальную пористость £ п . о  =  25% , то при 
геотермическом градиенте в разрезе Лоо =  2°С /100 м на глуби
не h =  7000 м (Л/г =  7000—2000 =  5000 м) его пористость соста
вит £п.о=Ю% (рис. 11). Тот же песчаник при геотермическом 
градиенте Л  о о =  3°С /100 м имел бы пористость £п.о =  4%.

Пористость карбонатных пород может изменяться в широких 
пределах. Чистые карбонатные породы, образующиеся из не
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уплотненных карбонатных илов, состоящих из метастабильного 
арагонита, имеют пористость до 70—90%. Карбонатные илы 
в зоне диагенеза довольно быстро уплотняются, кристаллизу
ются и переходят в равновесное состояние — превращаются 
в хемогенную горную породу. Толщина зоны диагенеза состав
ляет  10— 50 м и более.

При последующем погружении (зона катагенеза) происходит 
уплотнение, перекристаллизация, доломитизация горных пород, 
растворение неустойчивых соединений, образование новых ми
нералов. Первичная межкристаллическая пористость карбонат
ных пород на глубинах залегания промышленных залежей 
нефти и газа уменьшается до значений, при которых породы 
становятся практически непроницаемыми, хрупкими, в них р а з 
вивается микротрещиноватость тектонического или другого про
исхождения. Под влиянием минерализованных растворов, миг
рирующих по микротрещинам, последние расширяются и обра
зуются карстовые пустоты. Порода вновь приобретает свойство 
проводить флюиды и газ за счет вторичного образования тр е 
щинно-кавернозного пространства.

Е. М. Смехов предложил подразделять трещины на микро
трещины с раскрытостью от 10• 10—6 до 100-10-6 м и макротре
щины с раскрытостью более 100• 10—6 м.

В процессе доломитизации карбонатных пород объем их 
уменьшается примерно на 12,3%. Неравномерная доломитиза
ция породы приводит к увеличению ее пористости, появлению 
микротрещиноватости. Доломитизированные известняки часто 
имеют более высокую пористость.

Размеры трещин и каверн могут превышать размеры кернов, 
отбираемых в скважинах, т. е. наиболее крупные трещины и к а 
верны не представлены в кернах. Керн плохо выносится из вы
сокотрещинных интервалов. Это позволяет говорить, что в свя
зи с непредставительностью кернов достоверно определить тре
щиноватость и кавернозность пород по ним не представляется 
возможным.

Вероятно, по шлифам, изготовленным из кернов, можно 
судить лишь о нижнем пределе трещиноватости пласта. Так, по 
данным литолого-петрографических исследований J1. П. Гмид, 
коэффициент трёщиноватости карбонатных пород не превышает
0,3%. По-видимому, в эту величину не входит объем большинст
ва каверн, образующих дополнительную емкость породы. Более 
достоверные результаты о трещиноватости и кавернозности по
род можно получить по данным комплексных геофизических 
и гидродинамических исследований при сопоставлении их с кер
ном.
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3.4.2. УПРУГИЕ (ОБРАТИМЫЕ) ИЗМЕНЕНИЯ ПОРИСТОСТИ 
ПРИ ВЫНОСЕ КЕРНОВ НА ПОВЕРХНОСТЬ

При отборе пробы пород с помощью колонкового долота от 
пласта отторгается часть породы (керн). Керн освобождается 
от напряжений, которые он испытывал в результате давления 
вышележащих пород (горного давления). Этот процесс разгруз
ки керна эквивалентен уменьшению эффективного напряжения 
[см. уравнение (3.10)]. Керн расширяется и происходит упругое 
увеличение его пористости. Это главная часть упругих измене
ний пористости. Однако отобранный керн все еще испытывает 
в скважине на глубине влияние давления промывочной жидко
сти и температуры.

При транспортировке отобранного керна на поверхность в 
негерметичном керноотборннке давление промывочной ж идко
сти и температура постепенно снижаются до атмосферных. При 
этом такж е происходит деформация зерен породообразующих 
минералов.

Таким образом, обратимые (упругие) изменения физических 
свойств кернов пород при кратковременном (вынос керна) 
всестороннем сжатии или растяжении, которые можно воспро
изводить в лабораторных условиях [15], зависят от трех ф ак
торов: эффективного напряжения (р —р пл), пластового (поро
вого) давления р „л и температуры Т, которые в общем случае 
могут независимо изменяться.

Коэффициент пористости породы в пластовых условиях 
кп (р, Рпл, Т) можно определить из уравнения:

kn (Р > Рпл> Л Г*п {р — Рпл)' kn (Рпл)
МО) L kn (0) рпл> Т . МО) J (Р-Рпл) . Т Х

X
мл

L ka (0) _Р. Рп
=  КЛК2К,.  (3.23)

где k„ (0) — пористость в атмосферных условиях.
Экспериментально чаще всего определяют изменение пори

стости при воздействии эффективного напряжения при постоян
ных значениях р пя и Т. Эти изменения в большинстве случаев 
составляют основную долю упругих изменений физических 
свойств кернов. Д л я  песчаных коллекторов, залегающих на глу
бинах 2—4 км, определенная экспериментально величина /Ci =  
= kn (p— /?пл)/М 0) =  1— Ak„/kn (0) =  1 — (0,4-М ,0)/£п (0), т. е. сред
нее значение A k n — 0,7% [3].

Д л я  более широкого класса песчано-глинистых пород полные 
обратимые (упругие) изменения пористости зависят от относи
тельной глинистости и глубины отбора керна (рис. 12).

Рассмотренные результаты относятся к изучению коллекто
ров с межзерновой (гранулярной) пористостью. Значительно- 
более сложным является экспериментальное изучение трещин-
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(Pi Л ’ ̂  
A n (0)

0,3 0,85

Puc. 12. Палетки для оценки упругих изменений коэффициента пористости 
lta(p, Рал, Т ) /к а (0j песчано-глинистых пород. Породы: а — хорошо отсортиро
ванные и окатанные, б — среднеотсортированные; в  — плохо отсортированные. 
Шифр кривых — относительная глинистость пород

но-кавернозных пород в связи с непредставительностью керна. 
Теоретическая оценка, показывающая упругие изменения пори
стости при выносе кернов трещинных пород, приведена в рабо
те [15].

3.5. ПОРИСТОСТЬ МЕТАМОРФИЧЕСКИХ  
И МАГМАТИЧЕСКИХ ПОРОД

Пористость осадочных пород под влиянием увеличивающего
ся горного давления и температуры уменьшается, и они прев
ращаются в метаморфические. Резкой границы между осадоч
ными и метаморфическими породами нет. Однако, как  видно 
из табл. 1, кварцевый песок, являющийся первичным осадком, 
по мере уплотнения превращается в осадочную породу (песча
ник), а затем в метаморфическую породу — кварцит. Первич
ный осадок — глинйстый ил, превращается в осадочные поро
д ы — глину и аргиллит, а затем в метаморфическую — глини
стый сланец. Основным признаком метаморфизации являются: 
низкая пористость, для глинистых пород — потеря межслоевой 
и значительной части кристаллизационной воды, сланцеватость. 
Метаморфические породы обычно входят в состав фундамента.

Большинство метаморфических пород (кварциты, сланцы, 
мрамор и другие) обладают низкими значениями первичной
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Т а б л и ц а 1. Пределы изменения общей пористости и плотности 
сухих образцов первичных осадков (ПО), осадочных (О) 
и метаморфических (М) пород, а также некоторых руд [6J

Тип
пород П ервичны й осадок или порода % бп с, -10г кг/м*

уг
ли

5' 
Ру

Д
ы 

И
зв

ес
тк

ов
ы

е 
Гл

ин
ис

ты
е 

П
ес

ча
ны

е

Песок (ПО и О)
Песчаник (О)
Кварцит (М) и железистый кварцит (М)
Глинистый ил (ПО)
Глина (ПО и 0 )
Аргиллит (0)
Филлит (М)
Сланец

глинистый (М) 
кровельный (М) 
аспидный (М) 
слюдяной (М)

Известковистый ил (ПО)
Мел (0)
Известняк (0)
Известняк мраморизованный (М)
Мрамор (М)
Боксит
Железистый латерит 
Мартит и бурый железняк 
Сидеритовая
Торф
Бурый уголь 
Каменный уголь 
Антрацит

4 - 5 0
0 ,5 —40
0 ,2 —20

50—60 
4—75 
1—30 

0 ,5—0,6

1—25 
0,4 

0 ,9 — 1 ,1

65—87 
10—55 

0 ,5—48 
0 ,4 —6 
0 ,1—2,2

0—44 
39—56

0 ,2—28
1—28

До 95 
12—40 
3— 12 
1—2

1.3—2,2
1.3—3,6 

2,19—4,4
0 ,8— 1,8
1.2—3,18 
1,6—3,35
2 .4—2,76

1.3—3,2. 
2 ,79—2,8 
2,77—2,78
2 .5 —2,8

1,85—2 ,6
1.3—3,5 
1 ,9—3,5
2 .3—3,0
1.3—3,4

3 ,8—4,3 
2,45—3,58
0,45—0,80

1.2— 1,3
1.2— 1,35
1.4— 1,8

пористости. При выходе этих пород на поверхность в некоторых 
из них могут развиваться процессы с образованием вторичной 
пористости (кора выветривания). В этом случае общая пори
стость увеличивается. Особенно сильно может увеличиваться 
пористость метаморфических пород, содержащих карбонатные 
минералы. Выветривание этих пород и последующее воздейст
вие фильтрирующимися гидротермальными водами создают ус
ловия для образования высокопористых разностей метаморфи
ческих пород. Известны промышленные скопления нефти в т а 
ких породах. Метаморфические породы могут приобретать тре
щиноватость под влиянием тектонических движений. Оба эти 
процесса ведут к активизации минерального массопереноса 
в толще метаморфических пород с образованием новых минера
лов и мест скоплений полезных ископаемых. Все эти процессы 
наблюдаются в толще метаморфических и магматических по
род, вскрытых Кольской сверхглубокой скважиной.
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Магматические породы образуются в результате остывания, 
и затвердевания магмы или природных силикатных расплавов., 
возникающих в глубинных зонах земной коры. Различаю т ин
трузивные (затвердевшие на глубине) и эффузивные (излив
шиеся на поверхность) магматические породы. Поскольку ско
рость остывания магмы на глубине значительно меньше, чем на 
поверхности земли, интрузивные породы обладают хорошо вы
раженной полнокристаллической и обычно крупнокристалличе
ской структурой. В эффузивных породах за небольшое время 
остывания только часть минералов может выделиться в виде 
кристаллов, а большая часть расплава застывает в виде кри
ста л л о в — микролитов или аморфного вулканического стекла, 
и вулканических туфов. Эффузивные породы долго находятся на 
поверхности земли и подвергаются активному выветриванию. 
Все эти процессы и определяют пористость магматических 
пород.

Первичная общая пористость ультраосновных (дунит, пери
дотит, пироксенит, серпентинит) и основных (габбро, эклогит, 
анартозит, лабрадорит) интрузивных пород, как правило, не 
превышает 2% [6].

Первичная общая пористость средних (диорит, сиенит) и 
кислых (гранит, аляскит) интрузивных пород не превышает 3%. 
В выветрелых разностях интрузивных пород развита вторичная 
пористость. Однако и в этих довольно редких в природе случа
ях общая пористость пород редко превышает 10%. В целом 
можно сказать, что интрузивные породы обычно характеризу
ются низкой общей пористостью, поры слабо сообщаются между 
собой и открытая пористость, как правило, очень мала или от
сутствует вообще.

Первичная пористость основных (базальт, диабаз) и сред
них (порфирит) эффузивных пород такж е невелика (до 3%) .  
Однако широко развитые процессы выветривания способны уве
личить общую пористость этих пород до 20— 40%.

Особый класс составляют вулканогенно-осадочные образо
вания (туфы), занимающие промежуточное положение между 
эффузивными и осадочными породами. Эти породы могут обла
дать общей первичной пористостью до 40— 60%, а такж е  зн а 
чительной открытой пористостью.

В вулканогенно-осадочных образованиях среднего эоцена 
Восточной Грузии встречены промышленные скопления нефти. 
Нефтесодержащие породы представлены здесь туфами, туффи- 
тами, разнообразие которых определяется минеральным соста
вом, размером вулканических частиц, а такж е  их агрегатным 
состоянием. Открытая пористость по керну изменяется от 3 до 
27%, в том числе для туфов и туфопесчаников 5— 15%; цеоли- 
тизированных туфов 10—27% и туфоаргиллитов, туфомерге- 
лей и туфоизвестняков 3— 10%.
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Метаморфические породы, образовавшиеся из магматиче
ских, например такие, как сланцы кварц-хлоритовые и хлори
товые, ортоамфиболит, вторичный кварцит, ортогнейс, скарны, 
роговик, а такж е  руды (железисто-магнетитовая, скарновая, 
полиметаллическая и медная), имеют первичную общую пори
стость не более 5%. Общая пористость выветрелых разностей 
этих же пород достигает 20% [6].

К О Н Т Р О Л Ь Н Ы Е  ВО П РО С Ы
1. Что такое первичные и вторичные поры в горных поро

дах? Назовите породы, наиболее типичные с точки зрения это
го разделения.

2. По какому физическому признаку классифицируются по
ры по размерам? Назовите размеры сверхкапнллярных, капил
лярных, субкапиллярных пор и мнкропор.

3. Что такое коэффициент пористости пород? Какие виды 
пористости вы знаете? Как связаны между собой коэффициенты 
открытой, эффективной и динамической пористости?

4. Назовите методы изучения структуры порового простран
ства. На чем основаны эти методы?

5. Как велика пористость минералов?
6. Объясните физическую сторону необратимого уменьшения 

пористости с глубиной. Что такое коэффициент необратимого 
уплотнения пород? От чего он зависит?

7. Что мы понимаем под упругими (обратимыми) измене
ниями пористости? Где они наблюдаются на практике?

8. Приведите примеры изменения пористости пород под 
влиянием метаморфических процессов.

9. От чего зависит пористость эффузивных пород?

4. ВОДО-, НЕФТЕ- 
И ГАЗОНАСЫЩЕННОСТЬ ПОРОД

4.1. ВЛАЖНОСТЬ, ВЛАГОЕМКОСТЬ.
СВОБОДНАЯ И СВЯЗАННАЯ ВОДА.
ДВОЙНОЙ ЭЛЕКТРИЧЕСКИЙ СЛОЙ

В л а ж н о с т ь  характеризует содержание в породе воды. 
Общая максимальная влажность породы W 2 представляет собой 
объемное содержание воды в породе, поровое пространство ко
торой полностью водонасыщено:

=  r TB (1 - К )  +  м „ .  о + К  (1 - К .  о) =  №х. с +  №ф. с +  w CB,
(4.1)
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где \Vx. c = W TB( l —k„) — объемное содержание химически связан- 
ной воды в твердой фазе (минеральном скелете) породы; 
И7ф.с Гсв — объемное содержание в породе соответственно фи
зически связанной и свободной воды; k B.0 — коэффициент оста
точного водонасыщения пор породы, характеризующий содерж а
ние в порах физически связанной воды; /еп — коэффициент об
щей пористости породы.

Величину W* называют также в л а г о е м к о с т ь ю  породы. 
Влагоемкость при определенных термодинамических условиях 
и характеристике воды, насыщающей породы, — постоянная 
величина для данной породы. Влажность породы может изме
няться в широких пределах за счет изменения содержания 
в порах породы свободной (гравитационной) и физически с в я 
занной воды.

Х и м и ч е с к и  с в я з а н н а я  в о д а  присутствует в минера
лах горных пород в виде молекул Н 20 ,  входящих в кристаллы 
( к р и с т а л л и з а ц и о н н а я  вода), или в виде ионов О Н - , Н+, 
Н 30 +  (гидроксоний) кристаллической решетки минералов алю- 
мосиликатного состава, в первую очередь глинистых минералов 
( к о н с т и т у ц и о н н а я  вода). Примером минералов с кристал
лизационной водой являются гипс C a S 0 4-2 H 20 ,  а такж е другие 
минералы гидрохимического происхождения — апсомит 
M g S 0 4-7H 20 ,  гидроборацит C aM gB 60 n -6Н 20 ,  боронатрокаль- 
цит N aC aB 50 9-8H20 ,  диоптаз Cu6(SieOis) • 6Н20 .  Большинство 
минералов с кристаллизационной водой теряют ее при прокали
вании до 200—600 °С, однако отдельные минералы например, 
мирабилит N a 2S 0 4 • ЮН20 ,  выделяют кристаллизационную воду 
при комнатной температуре.

Конституционная вода присутствует в минералах, как п р а
вило, в виде гидроксильных ионов. Содержат ее все глинистые 
минералы и большое число минералов алюмосиликатного со
става, не относящихся к глинистым минералам. Примеры мине
ралов с конституционной водой: каолинит Al4S i4Oio (ОН) s, пи
рофиллит Al2S i4Oio (ОН) 2, хлорит (Mg, Fe, A l )6 (Si, A l)4Om (OH) 8, 
мусковит KAl2Si3A 10io(O H )2, глауконит Кг (Mg, F e ) 2Al6(S i40 m b "  
(O H )2, биотит К (Mg, Fe) 3AlSi3Oio (ОН) 2. Конституционная вода 
большинства минералов выделяется прокаливанием при темпе
ратуре 400— 1000 °С.

Некоторые минералы содержат как кристаллизационную, 
так и конституционную воду, например галлуазит 
Al4Si4O i0(O H)8-4H 2O. Иногда суммарное содержание в твер
дой фазе минерала или породы химически связанной (консти
туционной и кристаллизационной) воды обозначают символом 
Н 20+, подразумевая всю воду, выделяющуюся прокаливанием 
породы при температуре выше 105 °С. Очевидно, что W K.C =  
=  Н 20+ бТв, где бтв — плотность минерала или средняя плотность 
породы, для которых в лаборатории найдено значение Н 20+.
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Рис. 13. Пример термогравито- 
граммы для каолинита.
К ривые: /  — диф ф еренциального и з
менения массы ; 2 — диф ф еренциаль- 
но-термического ан али за; 3 — роста 
тем пературы  нагрева T=f ( i ) ;  4 — по
тери массы образц а при нагревании 
m=f ( t )

GO----------------------------------------------------
м
Величину Н 20 +  определяют при термическом анализе по 

диаграмме потери массы при прокаливании — термогравито- 
грамме (ТГ), которая содержит кривые изменения массы М 
дозы изучаемого вещества и температуры Т. Интерпретацию ТГ 
проводят с учетом характерных для каждого минерала анома
лий на кривых М  и Т, отражаю щих выделение химически свя
занной воды (рис. 13). Более точным является определение 
Н 20 +  в трубке Пенфилда по специальной методике. В этом 
случае прокаливают анализируемую пробу, собирая и взвеши
вая все полученное при этом количество воды. Если до прока
ливания проба содержала гигроскопическую влагу, из общей 
массы воды m z, выделенной при прокаливании, вычитают массу 
гигроскопической влаги т г и вычисляют Н 20 +  по формуле 
Н20 +  =  (tnz—т Т)/М,  где М  — масса анализируемой навески до 
прокаливания.

К ф и з и ч е с к и  с в я з а н н о й  воде относят ту часть воды 
в поровом пространстве породы, которая остается в нем благо
даря взаимодействию молекул воды с поверхностью минераль
ного скелета породы, а такж е в результате влияния капилляр
ных сил. Физически связанную воду можно удалить полностью 
путем высушивания образца с нагревом или в изотермическом 
режиме, экстрагированием образца в сокслете, частично — цент
рифугированием, капиллярным вытеснением или капиллярным 
впитыванием. Различаю т следующие виды физически связан
ной воды: пленочная; удерживаемая поверхностью твердой ф а 
зы; углов пор и тупиковых пор; капиллярно-удержанная.
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П л е н о ч н а я  вода представлена полислоями ориентирован
ных молекул воды, расположенных вдоль поверхности твердой 
ф азы  частиц минерального скелета породы. Значительная, воз
можно большая, часть молекул пленочной воды составляет гид- 
ратные оболочки катионов, образующих адсорбционный слой на 
поверхности твердой фазы или распределенных диффузно 
в пределах пленки в виде внешней обкладки двойного элек
трического слоя, приуроченного к разделу твердой и ж и д 
кой фаз.

Толщина слоя пленочной воды, который называют такж е 
аномальным, по данным различных исследователей, составляет 
от  нескольких десятых нанометра (толщина монослоя молекул 
воды или гидратированных катионов) до 100 нм (суммарная 
толщина нескольких десятков монослоев). Физические свойст
ва пленочной воды отличны от свойств свободной воды — плот
ность и вязкость пленочной воды выше, чем свободной, темпе
ратура замерзания и растворимость солей ниже, диэлектриче
ск ая  проницаемость и удельная электропроводность пленочной 
и свободной воды такж е  различны. Аномальные свойства пле
ночной воды позволяют выделить ее как особую фазу в объеме 
пор горной породы, отличную по физическим и физико-химиче
ским свойствам как от свободной воды, так  и от твердой фазы 
минерального скелета.

В основании пленочной воды на поверхности твердой фазы 
находится монослой адсорбированных молекул воды и обменных 
катионов. Молекулы воды и катионы расположены близ актив
ных центров поверхности твердой фазы, имеющих отрицатель
ный заряд  и представленных гидроксильными группами или 
изоморфно замещенными ионами кристаллической решетки ми
нералов. Часть молекул воды удерживается близ границы твер
дая  фаза — жидкость силами молекулярного взаимодействия 
Лондона — Ван-дер-Ваальса, обратно пропорциональными 
г5ч-г7 (г — расстояние между взаимодействующими молеку
лами) .

Молекулы монослоя строго ориентированы и малоподвижны. 
Следующий слой образован такж е ориентированными молеку
лами воды, однако строгость их ориентации и энергия связи 
с поверхностью меньше, чем молекул первого монослоя. Эта з а 
кономерность соблюдается и для молекул последующих слоев. 
Считают, что свойства пленочной воды плавно изменяются 
в направлении по нормали к границе твердая фаза — жидкость, 
приближаясь к свойствам свободной воды по мере удаления от 
границы. Однако доказано, что при переходе от первых двух
трех слоев к последующим свойства воды меняются резко, что 
позволяет выделить слой прочносвязанной воды (2—3 моно
слоя) с наиболее аномальными по отношению к свободной воде 
свойствами.
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К п р о ч н о с в я з а н н о й  воде относят молекулы воды и 
гидратные оболочки катионов, поглощаемые межслоевым про
странством кристаллов монтмориллонита и других смешанно
слойных глинистых минералов (межслоевая вода или вода н а
бухания глинистых минералов с подвижной решеткой). Проч
носвязанная вода имеет плотность 1,3— 1,5 г/см3, диэлектриче
скую проницаемость е =  10—30 отн. ед. (по данным отдельных 
исследователей, 2,2), характеризуется температурой зам ер за 
ния — 7 4 °С, практически не растворяет соли. Удаление прочно
связанной воды, в том числе и межслоевой, происходит при 
температуре 105— 160 °С. Прочносвязанная вода соответствует 
гигроскопической влажности породы. Высокая степень сцепле
ния молекул прочносвязанной воды с поверхностью твердой 
фазы становится очевидной, если учесть, что воздействие на 
образец породы давлением до 2000 М П а не позволяет о тж ать  
всю прочносвязанную воду и что теплота смачивания сухой 
породы, в частности, порошка глинистых минералов, составляет 
84— 113 Дж/моль, т. е. в несколько раз выше теплоты свободно
го испарения воды, равной 19—23 Дж/моль.

Р ы х л о с в я з а н н а я  вода имеет плотность не более 1,1 —
1,2, диэлектрическую проницаемость более 30. Температура з а 
мерзания ее составляет — 4°С, она обладает способностью 
к растворению солей, но более низкой, чем свободная вода. 
При сушке рыхлосвязанная вода удаляется при П о
скольку эта температура в лабораторной практике определения 
коэффициента открытой пористости k u.0 породы принимается 
в качестве эталонной, значения &п.е, полученные по способу 
Преображенского (см. разд. 3), меньше истинного коэффициен
та открытой пористости на величину, соответствующую объему 
прочносвязанной воды, которая удаляется только при 7’> 1 0 5 ° С .

В объеме, занимаемом пленочной водой, расположен д в о й 
н о й  э л е к т р и ч е с к и й  с л о й  (Д ЭС ), возникающий близ гра
ницы твердой и жидкой фаз благодаря тому, что поверхность 
твердой фазы имеет электрический заряд, обычно отрицатель
ный. Двойной слой на границе фаз состоит из внутренней и 
внешней обкладок. Внутренняя отрицательная образована в ос
новном анионами кристаллической решетки минералов, чаще 
ионами О Н - , реже узлами решетки, в которых произошло изо
морфное замещение ионов высокой валентности нонами более 
низкой валентности с одновременным выделением отрицатель
ного заряда.

Внутренняя отрицательная обкладка двойного слоя является 
моноионной с толщиной, равной размеру ионов, образующих 
ее. Внешняя обкладка состоит из катионов, компенсирующих 
отрицательный заряд  поверхности твердой фазы.

Больш ая часть катионов (более 90—95% ) сосредоточена 
в адсорбционном монослое (слой Ш терна), остальные рас
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пределены диффузно в растворе, заполняющем поры, и образу
ют диффузную часть (слой Гун) внешней обкладки двойного 
слоя. Двойной слой в целом электронейтрален так, что сум мар
ный положительный заряд  внешней обкладки компенсирует от
рицательный заряд  поверхности в пределах одной и той же 
площади, например 1 см2. Потенциал U внешней обкладки 
в направлении по нормали к границе раздела фаз меняется 
вначале линейно в пределах монослоя (полный скачок), затем 
пропорционально 1 /х  (где х  — расстояние от границы), дости
гая нуля в свободном растворе. Общую разность потенциалов е 
между поверхностью твердой фазы и свободным раствором 
(потенциал Нернста) экспериментально измерить не удается, 
по данным теоретических расчетов она составляет пример
но 1 В.

Д ифф узная часть внешней обкладки содержит катионы и 
анионы при подавляющем перевесе катионов. Концентрация 
ионов в диффузном слое подчиняется закону

С =  С0ехр [— ezU/(RT)\,  (4.2)

где Со — концентрация свободного раствора; С — концентрация 
катионов или анионов в диффузном слое; 2 — валентность д ан 
ного сорта ионов; U, г — потенциал и диэлектрическая прони
цаемость в точке, где определяется С.

Поскольку при подстановке значения z учитывается знак 
иона, концентрация анионов Са растет от нуля (на границе 
с монослоем) до значения С0 на границе со свободным раство
ром, концентрация катионов Ск падает, достигая такж е значе
ния Со, но сверху (рис. 14).

Рис. 14. Двойном электрический слой (ДЭС) на границе твердая фаза — 
раствор электролита:
1 — твердая  ф аза ; 2 — слой Ш терна; 3 — диффузны й слой Гуи; 4 — свободный раствор; 
зависим ости: 5 — CK—f(x) ,  6 —  С а— f {x ) ,  7 — U=f ( x )
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Толщину диффузного слоя, принимаемую за толщину двой
ного электрического слоя бДЭс, см, рассчитывают по формуле

где Со выражена в моль/см3; z\ и z 2 — валентности катионов, 
и анионов в свободном растворе.

Если свободный раствор содержит несколько солей, в фор- 
мулу (4.3) вместо Co(zi + z 2) подставляют выражение 2 С,-г,- — 
ионную силу раствора, в котором суммируются произведения 
молярной концентрации на валентности для каждого сорта ио
нов, присутствующих в растворе. Значение бдэс, получаемое 
при расчете по формуле (4.3), соответствует кратчайшему рас
стоянию между границей раздела твердой и жидкой фаз и по
верхностью, являющейся геометрическим местом точек — «цент
ров тяжести» зарядов диффузного слоя, поэтому б дэс< б с л ,  если 
бел — физическая толщина двойного слоя от поверхности твер
дой фазы до границы со свободным раствором.

В соответствии с формулой (4.3) значение бдэс растет 
с уменьшением концентрации и валентности ионов свободного 
раствора. В насыщенных растворах величина бдзс стремится 
к толщине мономолекулярного слоя, и диффузный слой практи
чески исчезает. В растворах низкой концентрации (С0< 0 ,0 1  н.) 
величина бдэс приближается к максимальной толщине 6ГЛ ано
мальных слоев воды, установленной экспериментально [14]. 
Более сложной является зависимость 6ДЭС от температуры. При 
повышении Т в пределах от 293 К (комнатная температура) до  
333—353 К величина бдэс растет в соответствии с (4.3). Однако 
при дальнейшем росте Т диффузный слой «размывается» благо
даря повышению интенсивности движения молекул, преодоле
вающих влияние заряженной стенки, и б ДЭс стремится к толщи
не мономолекулярного слоя, а при 7  =  413—433 К разруш ается 
и монослой.

Формула (4.3) справедлива при следующих упрощающих 
условиях: граница раздела твердая ф аза — жидкость является 
плоской; ионы, образующие диффузный слой, имеют точечные 
размеры.

В поровых каналах  конечного размера, соизмеримого с бДЭс, 
рассчитанной по формуле (4.3), реальное значение 6ДЭС будет 
существенно отличаться от теоретического (уменьшится) б л а 
годаря электростатическому отталкиванию катионов диффузно
го слоя, расположенных на противоположных элементах по
верхности для порового канала с любой геометрией сечения 
(круговое, щелевидное и т .д . ) .  Д л я  щелевидного сечения пред
ложена следующая формула расчета реального значения бДЭс.р:

(4.3)

h (4.4)
2 [exp (/1/2бдэс) — 1]
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где h — ширина щели; 6ДЭС — величина, вычисленная по фор
муле (4.3).

С известным приближением формулу (4.4) можно использо
вать для оценки величины 6 Д Э с . р  в цилиндрическом капилляре 
с радиусом г , полагая в формуле (4.4) h = 2r.

Выражения, предложенные некоторыми исследователями для 
расчета 6ДЭС с учетом размеров ионов, образующих внешнюю 
обкладку ДЭС, не учитывают, что ионы, в первую очередь к а 
тионы, гидратированы. Это обстоятельство должно существен
но повлиять на вид уравнений для ДЭС, однако удовлетвори
тельного варианта теории ДЭС, учитывающего реальные р аз 
меры гидратированных катионов, до сих пор не создано.

Катионы внешней обкладки Д ЭС  обладают определенной 
подвижностью, которая меньше подвижности соответствующих 
катионов в свободном растворе. Наименьшую, однако отличную 
от нуля, подвижность имеют катионы адсорбционного слоя. 
С удалением от поверхности твердой фазы подвижность катио
нов растет, приближаясь к подвижности в свободном растворе. 
Граница между слоями малоподвижных и относительно более 
подвижных ионов ДЭС, вероятно, совпадающая с границей 
между прочно- и рыхлосвязанной водой, соответствует уровню, 
для которого измеряют электрокинетический потенциал рав
ный потенциалу U Д ЭС  на расстоянии х, разделяющем указан 
ный уровень и поверхность твердой фазы.

Наличие ^-потенциала лежит в основе различных электро- 
кинетических явлений — электроосмоса, катафореза, потенциа
лов фильтрации. Сущность последних рассматривается 
ь разд. 7. Величину ^-потенциала рассчитывают по соответству
ющим формулам для изучаемой пористой среды, в частности, 
образца породы, наблюдая явление электроосмоса (движение 
жидкости в тонких капиллярах под влиянием приложенной р а з 
ности потенциалов) или возникновения разности потенциалов 
при фильтрации жидкости через капилляры. Знак  ^-потенциала 
соответствует знаку электрического заряда  поверхности твер
дой фазы пористой среды. Поскольку практически все осадоч
ные породы, за редкими исключениями, имеют отрицательный 
заряд  поверхности, их ^-потенциал является отрицательным. 
Величина ^-потенциала зависит от тех же факторов, которые 
определяют значени-е 6 Д Э с ,  в первую очередь от концентрации 
свободного раствора и валентности катионов свободного раство
ра и внешней обкладки ДЭС. При постоянном составе катио
нов величина £ падает с ростом Со. При одинаковой концентра
ции свободной воды величина £ существенно зависит от состава 
катионов ДЭС, убывая в соответствии с последовательностью 
Li+> N a + > K + > M g 2+ > C a 2+. Если внешняя обкладка ДЭС 
состоит из трехвалентных (Fe3+, А13+) или четырехвалентных 
(T h4+) ионов, ^-потенциал меняет знак на положительный
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в связи с перезарядкой Д ЭС  — поверхность твердой фазы при
обретает положительный заряд, а внешнюю обкладку Д ЭС  со
ставляют в основном анионы.

Аномальный слой жидкости и Д Э С  занимают практически 
один и тот же объем в приграничной области вдоль стенки к а 
пилляров— поровых каналов пористой среды, в частности, гор
ной породы. Причина возникновения аномальных слоев — одно
временное действие на полярные молекулы воды и ионы элек
трического поля заряженной поверхности твердой фазы сил 
молекулярного взаимодействия Лондона — Ван-дер-Ваальса и 
молекулярно-кинетического движения. Поле сил взаимодейст
вия молекул воды и вещества твердой фазы минимально и огра
ничено расстоянием, соизмеримым с размерами молекул. Д а л ь 
нодействие электростатического поля характеризуется расстоя
ниями в десятки нанометров.

Значительную, возможно основную, часть физически связан
ной воды составляют молекулы воды, формирующие гидратную 
оболочку катионов, в первую очередь воды ближней гидрата
ции. Об этом говорит четкая корреляция между удельной ем
костью катионного обмена Qioo и удельной гигроскопической 
влажностью Qr, причем отношение величин Qr и Q i o o ,  выражен
ных в мг-экв/г, составляет у различных исследователей от 5 до
10. Эту величину можно рассматривать как число молекул воды, 
приходящихся на один катион, образующих его гидратную обо
лочку (в основном вода ближней гидратации). В растворах 
с минерализацией того же порядка, что пластовые воды в р аз
резах месторождений нефти и газа, для наиболее распростра
ненных катионов природных вод Na+ и С а 2+ число молекул 
воды в зоне ближней гидратации составляет соответственно
4— 8 и 12— 16.

Физически связанная вода практически целиком заполняет 
объем капилляров с радиусом г < 20—30 нм, причем капилляры 
с радиусом г < 1 , 5 —2,0 нм заполнены в основном прочносвязан
ной водой.

Капиллярно-удержанная вода характерна для пор, радиус 
которых составляет 30— 500 нм, а такж е для углов пор, приуро
ченных к стыкам между зернами, образующими скелет поро
ды, и тупиковых пор. Капиллярно-удержанная вода по своим 
свойствам не отличается от свободной. В порах указанного 
размера — субкапиллярах — ее удерживает капиллярное д ав 
ление

рк =  2а cos 0/г, (4.5)

где а — поверхностное натяжение на границе смачивающей ф а
з ы — воды и несмачивающей фазы — воздуха, углеводородного 
газа или нефти; г — радиус капилляра; 0 — угол смачивания, 
для гидрофильной поверхности 0< 9О °.
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Капиллярное давление в гидрофильной породе-коллекторе 
препятствует вытеснению подвижной воды нефтью или углево
дородным газом при формировании нефтяной или газовой з а 
лежи. Нефть и газ заполняют только те капилляры, для кото
рых величина р к при заданных а и 0 меньше давления р, под 
действием которого происходит заполнение углеводородами 
природной ловушки.

Д л я  гидрофильных межзерновых коллекторов нефти на ос
нове опыта изучения и разработки многих месторождений в к а 
честве верхней границы радиуса пор, содержащих капиллярно- 
удержанную воду, принимается 0,5— 1 мкм, для коллекторов 
газа 0,1—0,2 мкм. Диапазоны граничных значений ггр могут 
быть и шире указанных, поскольку величина ггр зависит от з н а 
чений о и 0, отражающих состав и свойства пластовой нефти 
(газа) и воды, а такж е поверхности зерен, слагающих скелет 
пород.

4.2. ОСТАТОЧНАЯ ВОДА ГОРНЫХ ПОРОД
Суммарное содержание в породе капиллярно-удержанной и 

физически связанной воды определяют как остаточную воду, 
характеризуя содержание ее в объеме пор породы к о э ф ф и 
ц и е н т о м  о с т а т о ч н о г о  в о д о н а с ы щ е н  и я:

k B. 0 =  VB. 0lVu, (4.6)

где Wo, Vn — соответственно объемы остаточной воды и пор.
Д л я  определения /ев.0 в практике петрофизических л аб о р а

торий применяют несколько способов, которые можно разделить 
на две группы. К первой относится единственный способ, полу
чивший название прямой метод, или метод Закса, в котором 
определяют количество воды, содержащейся в образце породы, 
извлеченном при вскрытии продуктивного коллектора скваж и 
ной с нефильтрующейся промывочной жидкостью — раствором 
на нефтяной основе (РН О ). При реализации прямого метода 
необходимым условием является сохранение в образце до экс
перимента всех флюидов, заполняющих поры образца в п л а 
стовых условиях.

Способы второй группы различаются условиями моделиро
вания остаточной воды в образце. Общим для них является 
подготовка образца к эксперименту путем экстрагирования из 
образца углеводородов и солей, растворенных в пластовой во
де, заполнявших поры образца в естественном залегании. Спо
собы второй группы иногда называют косвенными.

4.2.1. ПРЯМОЙ МЕТОД ОПРЕДЕЛЕНИЯ КОЭФФИЦИЕНТА 
ОСТАТОЧНОГО ВОДОНАСЫЩЕНИЯ

О п р е д е л е н и е  k B,0 п р я м ы м  м е т о д о м  включает сле
дующие этапы: 1) изучаемые продуктивные отложения вскры
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ваются скважиной с Р Н О  при сплошном отборе и выносе образ
цов керна в заданном интервале разреза; 2) образцы после 
выноса на поверхность немедленно консервируются, в дальней
шем соблюдаются условия для сохранения в образце пластовых 
флюидов; 3) каждый образец, подлежащий исследованию, рас
консервируют и экстрагируют спиртобензольной смесью в аппа
рате Закса, снабженном специальной ловушкой для воды, 
извлекаемой из образца при экстракции; 4) определяют объем 
VB.o воды, выделенной из образца, а затем, зная объем образца 
и коэффициент пористости k n, вычисляют Уп и по формуле (4.6) 
рассчитывают k B.0.

Прямой метод позволяет установить значение £в.0.пр, х ар ак 
теризующее продуктивный коллектор в условиях естественного 
залегания. Это значение адекватно рассмотренному выше п ар а 
метру &в.о при следующих условиях: а) коллектор полностью 
гидрофильный; б) вся остаточная вода коллектора в пластовых 
условиях представлена капиллярно-удержанной и физически 
связанной водой. В действительности эти условия редко соблю
даются. Продуктивный коллектор может быть частично гидро
фобным, что ведет к снижению содержания физически связан
ной и капиллярной воды в породе, и тогда значение k B.0.np будет 
меньше k B.0. При заполнении ловушки углеводородами в процес
се формирования залежи нефти или газа в коллекторе может 
сохраниться известное количество подвижной воды, которая не 
является капиллярно-удержанной (вода капельная и т .п . ) ;  
в этом случае k B.0Mp < k B.0. Несмотря на это прямой метод счи
тается эталонным при определении параметра k B.0> поскольку он 
дает представление о реальных значениях коэффициентов водо-, 
нефте- и газонасыщения в пластовых условиях для изучаемого 
геологического объекта. Недостатком прямого метода является 
невозможность использования его для получения представитель
ного массива значений k B.0) поскольку скважины, бурящиеся 
с применением Р Н О  и полным отбором керна, — большая ред
кость. Поэтому основной объем исследований на образцах 
с целью определения k B,0 выполняют косвенными методами.

4.2.2. КОСВЕННЫЕ МЕТОДЫ ОПРЕДЕЛЕНИЯ КОЭФФИЦИЕНТА 
ОСТАТОЧНОГО ВОДОНАСЫЩЕНИЯ

Перед проведением исследований любым к о с в е н н ы м  м е 
т о д о м  образец породы, извлеченный из скважины при буре
нии на глинистом растворе, содержащий в порах фильтрат 
промывочной жидкости и невытесненные пластовые флюиды, 
экстрагируют в аппарате Сокслета, используя спиртобензоль
ную смесь, а такж е  дополнительно другие органические раство
ри тели — хлороформ, толуол. Д алее  экстрагированный образец 
высушивают при постоянной температуре, обычно 105 °С. З а м е 
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тим, что изложенный способ подготовки образца к эксперимен
ту тождествен тому, который применяют перед определением 
коэффициента пористости породы способом насыщения (см. 
разд. 3). Затем  образец насыщают водой, используя в зависи
мости от применяемого варианта косвенного метода модель 
пластовой воды или дистиллированную воду. Д алее  удаляют 
воду из образца, фиксируя в конце эксперимента содержание 
в образце остаточной воды.

Косвенные методы определения k B.0 различаются способом 
удаления воды из образца. В лабораторной практике применя
ют следующие косвенные методы моделирования и определения 
остаточной воды: капиллярного вытеснения, центрифугирова
ния, сушки при изменении температуры и с сохранением ее по
стоянной (изотермическая суш ка), влагоемких сред, метод ЯМР. 
Наиболее широко применяют методы капиллярного вытеснения 
и центрифугирования.

Д л я  определения k B.0 м е т о д о м  к а п и л л я р н о г о  в ы 
т е с н е н и я  (капилляриметрии) изучаемый образец, полностью 
насыщенный водой, помещают в специальную ячейку, в кото
рую вслед за образцом помещают полупроницаемую мембрану 
с порами определенного размера. Под действием небольшого 
перепада давлений, не превышающего 0,15—0,2 М Па, воду из 
образца вытесняют воздухом. В упрощенном варианте метода 
воду из образца вытесняют до создания в нем минимального 

для заданных условий (перепад давлений Др, вытесняющая ф а
за) коэффициента водонасыщения k B,0. Величину Др выбирают 
в соответствии с размером пор мембраны, т. е. несколько мень
шим значения А р Кр, при котором возможен прорыв через мемб
рану вытесняющей фазы. Следовательно, условия проведения 
эксперимента уже заранее определяют верхний предел радиуса 
пор ггр, из которых вода не будет вытесняться:

ггР =  2а cos 0/(Др), (4.7)

где Ар  — создаваемый максимальный перепад давления на об
разце; а — поверхностное натяжение на границе воздух — во
да. Значение берут в пределах 0 < 9 < 4 5 ° ,  чаще полагают 
0 =  0. Величину &в.о вычисляют от формуле k B.0 =  (Кп— Ув.ВЫт)1Уп-

В усложненном 'варианте эксперимента изучают динамику 
вытеснения воды воздухом, постепенно увеличивая Ар  до пре
дельного значения, при этом для нескольких промежуточных 
значений Ар  определяют соответствующие им значения Ув.выт 
и текущего коэффициента остаточного водонасыщения йв.о.тек- 
Результаты опыта изображаю т графически в виде зависимости 
k B 0 = f ( Ap)  или k B.a = f ( p K),  где Ар = р к — перепад  ̂ давлений, 
обеспечивающий вытеснение капиллярно-удержанной воды из 
пор определенного размера (рис. 15). Если ячейка снабжена 
устройством для измерения удельного сопротивления образца,
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Рис. 15. Пример кривой к а 
пиллярного давления

в ходе вытеснения воды воздухом фиксируется изменение во 
времени удельного сопротивления образца рп; выход кривой 
р п =  /(Ар) на асимптоту показывает, что процесс вытеснения во
ды и моделирования остаточного водонасыщения образца за 
вершен.

Кривую k B.o =  f ( p K) используют для построения распределе
ния по размерам пор, вычисляя среднее значение г группы пор, 
соответствующее величине р к каждой промежуточной ступени 
вытеснения (см. рис. 15).

Значения kB.0, полученные при вытеснении воды воздухом, 
целесообразно использовать при изучении газоносных коллек
торов. Для определения kB.0 нефтеносных коллекторов воду из 
образца вытесняют керосином или, что более правильно, мо
делью пластовой нефти изучаемого геологического объекта.

Значение kB.0 рассчитывают по формуле
(т2 Mi) бв ^

( т 2 -  т±) (6В— 6„)

где гп\, т 2, т 3 — соответственно массы образца сухого, насы
щенного водой и после завершения опыта; бв и бн — плотности 
воды и нефти.

В настоящее время промышленность выпускает полупрони
цаемые мембраны, рассчитанные на максимальное давление 
вытеснения 0,3—0,4 МПа, что позволяет повысить Др и соот
ветственно уменьшить граничное значение ггр. Оптимальное зна
чение А ртах в капилляриметрическом способе определения kB.0 
подбирают для изучаемого геологического объекта или группы 
объектов таким, чтобы значения kB.0 по данным капилляримет- 
рического и прямого методов были наиболее близкими для всей 
коллекции образцов коллектора при изменении коэффициентов 
пористости и проницаемости в широком диапазоне. Таким об
разом, для «настройки» технологии капилляриметрии необходи
мо располагать результатами определения kB.0 прямым методом 
хотя бы для одной скважины, пробуренной на изучаемом ме-
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сторождении или группе месторождений. Применяемые в на
стоящее время полупроницаемые мембраны и соответствующие 
им давления рк т ах обеспечивают вытеснение воды из капилля
ров радиусом г > 0 ,5 — 1 мкм.

В м е т о д е  ц е н т р и ф у г и р о в а н и я  полностью водона
сыщенный образец, прошедший ту же подготовку, что и перед 
исследованием капилляриметрическим методом, помещают 
в ячейку ротора центрифуги и центрифугируют в течение неко
торого времени с заданной частотой вращения п. Вытеснение 
воды происходит благодаря созданию при центрифугировании 
давления р к в поровых каналах образца:

pK= l ,8 r t2A 6(3#L -fL 2).10-10, (4.9)

где п — частота вращения ротора центрифуги, мин-1; Д6 — раз
ность плотностей воды и вытесняющей фазы (если это воздух, 
то Д6 =  бв), г/см3; R и L — радиус вращения и длина образ
ца, см.; рк, МПа.

Частоту и продолжительность вращения выбирают обычно 
такими, чтобы получаемые значения kB.0 были наиболее близки
ми к значениям kB.0 на тех же образцах, установленным пря
мым или капилляриметрическим методом. Для этого подбирают 
коллекцию образцов, представительную по отношению к изучае
мому объекту, и на них определяют kB.0 методом центрифугиро
вания и прямым методом, или центрифугированием и капилля- 
риметрией, режим которой обоснован сравнением с даннымн 
прямого метода.

В качестве вытесняющей фазы используют воздух, реже — 
керосин. Частота и продолжительность вращения устанавлива
ются тем большими, чем ниже коэффициент проницаемости об
разца. Для образцов с йпр>  100-10-15 м2 обычно используют 
л ^ 4 0 0 0  мин-1 при времени вращения до 30 мин. С уменьше
нием k„p время вращения доводят до 1 ч, а частоту вращения 
до 6000 мин-1. Как и при капилляриметрическом методе, уста
навливая значение ka.0 методом центрифуги, режим центрифуги
рования подбирают таким, чтобы обеспечить вытеснение воды 
из капилляров с г > 0 ,5 -М  мкм.

Величину £в.о рассчитывают по формуле (4.8). Очевидное 
преимущество метода центрифугирования по сравнению с ка
пилляриметрическим значительно меньшая продолжительность 
эксперимента. К недостаткам метода относятся необходимость 
настройки режима центрифугирования на данные капилляри- 
метрии и более низкая точность определения kB.0.

М е т о д  с у ш к и  с п о в ы ш е н и е м  т е м п е р а т у р ы  (ме
тод Мессера) заключается в том, что повышая температуру до 
110— 150 °С, фиксируют массу образца при различной темпера
туре, после чего строят зависимость M =  f (T) ,  используя харак
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терную точку которой находят границу, соответствующую нача
лу испарения остаточной воды. Основной недостаток метода — 
низкая точность определения kB.0, поскольку интерпретация по
лученной кривой нередко бывает субъективной.

Более совершенен вариант изотермической сушки (метод 
аспирационной термомассометрии — АТММ). Образец, подле
жащий исследованию, предварительно экстрагированный и вы
сушенный, насыщают дистиллированной водой и помещают 
в специальную камеру, где он высушивается в потоке воздуха 
при постоянной температуре Т = 25 °С. В процессе высушивания 
регистрируются кривая потери массы образца в координатах 
k B — где t  — время, и кривая изменения температуры на по
верхности образца Д T =  f ( t ) .  Датчиком на входе устройства, ре
гистрирующего диаграмму kB =  f ( T) ,  являются специальные 
весы, а на входе регистратора кривой A T = f ( t ) — термопара, 
помещенная на поверхности образца. Совместная интерпретация 
обеих кривых позволяет по характерным точкам на них выде
лить различные компоненты воды, насыщающей поры образца. 
Вначале удаляется свободная вода (СВ), затем фуникулярная 
(по общепринятой терминологии — капиллярная) и углов пор 
(Ф, У),  наконец, три компонента физически связанной воды 
(Ми М 2, М 3), из которых Mi, М 2 характеризуют рыхлосвязан- 
пую, а М з, удаляемая последней, соответствует прочносвязанной 
воде. На основании полученных диаграмм определяют kB.0 как 
значение, соответствующее границе между свободной и фунику- 
лярной водой.

На рис. 16 сопоставлены кривая kE =  f (T)  АТММ с выделен
ными на ней компонентами воды в порах, кривая капиллярного 
вытеснения kB =  f ( p K) и изотерма адсорбции воды для одного 
и того же образца полимиктового песчаника. Совместный ана
лиз кривых позволяет отметить следующее.

1. Кривая kB =  f ( p K) характеризует только одну границу — 
между свободной и остаточной водой. Пологий участок кривой 
расположен в области Ф по данным АТММ, но не достигает 
границы между Ф и У. Граница между свободной и капилляр- 
но-удержанной водой, определяющая величину kB.0, по данным 
АТММ и капилляриметрии проходит примерно на одинаковом 
уровне.

2. Области M h М 2, М 3 на кривой АТММ соответствуют ин
тервалу значений p/ps= 0 , 55— 1 на изотерме адсорбции воды. 
Конечная точка на кривой АТММ характеризует значение kB, 
соответствующее гигроскопической влажности породы или объ
ему монослоя адсорбированной воды (точка на изотерме ад
сорбции с абсциссой p/ps =  0,55). Граница между зонами М 3 
и М 2 на кривой АТММ соответствует максимальной гигроскопи
ческой влажности породы (точка plps =  0,95 на изотерме адсорб
ции). Подтверждается сделанный ранее вывод о том, что зоны
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Рис. 16. Сопоставление термомассометрической кривой /гв =  / (Т )  (1) с изотер
мой адсорбции kB = j (p /ps) (2), с кривой капиллярного давления k B = f (pK) (3) 
и с пирометрической кривой k B =  f ( d K) (4). Ф —  ф уникулярная  (капиллярно- 
у держ анн ая)  вода; У — вода  углов пор; Л1ь Л12, Л13 — вода микрокапилляров; 
а — вода сорбированная по данным Я. Р. Морозовича, Н. А. Скибицкого

М 2 АТММ соответствуют рыхлосвязанной воде (p/ ps — 
=  0 ,95— 1).

3. Границы значений kB для воды углов пор определяются 
четко только на кривой АТММ. Изотерма адсорбции располо
жена под нижней границей воды углов пор (У), а кривая ка- 
пилляриметрии выше верхней границы зоны У.

Данные АТММ позволяют наиболее наглядно одновременно 
представить все компоненты остаточной воды и оценить вилку 
каждой компоненты в значении kB.0. Практическое применение 
АТММ для определения величины kB.0 ограничено отличием ус
ловий моделирования остаточной воды от реальных условий, 
в частности, невозможностью учета влияния значения о на гра
нице нефть — пластовая вода или газ — пластовая вода на ре
зультаты эксперимента, что с известными ограничениями ока
зывается возможным при определении kB.0 капиллярным мето
дом и центрифугированием, если вытесняющим агентом явля
ется модель пластового флюида, а образец насыщен моделью 
пластовой воды. Поэтому наиболее эффективным представляет
ся сочетание АТММ с методом капилляриметрии или центрифу
гирования, которое обеспечит определение наиболее вероятного 
для реальных условий значения kB.0 с последующим разделе
нием этой величины на компоненты по характеру связи этих 
компонент с поверхностью твердой фазы породы.

М е т о д  в л а г о е м к и х  с р е д  определения kB.0 заключает
ся в том, что полностью водонасыщенный образец помещают
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в сухой порошок писчего мела или тонкоизмельченного кварца. 
Под действием капиллярного впитывания воды в порошок, ок
ружающий образец, свободная вода попадает в образец. Ис
пользуя значения масс т\, т 2, т 3, по формуле (4.8) рассчиты
вают величину kB.0. Метод применяют только для приближен
ной оценки &в.о при отсутствии в лаборатории аппаратуры для 
определения kB.0 другими способами.

Большими возможностями для определения величины kB.a 
и дифференциации ее на компоненты по степени связи с поверх
ностью твердой фазы обладает м е т о д  я д е р н о-м а г н ит  н о- 
г о  р е з о н а н с а  (ЯМР), широко использующийся при изуче
нии больших, малых образцов и кусочков шлама. Способы оп
ределения &в.о с использованием явлений ЯМР освещены в спе
циальной литературе [29]. Весьма вероятно, что этот метод оп
ределения kB.0 окажется наиболее эффективным для массовых 
опоеделений этого параметра на образцах любой формы и раз
личных размеров.

4.3. СМАЧИВ АЕМ ОСТ Ь ПОВ ЕРХ НОС ТИ Т В Е Р Д О Й  ФАЗЫ.  
Г И Д Р О Ф И Л Ь Н Ы Е  И Г И Д Р О Ф О Б Н Ы Е  ПОВ ЕРХ НОС ТИ

Ранее предполагалось, что поверхность твердой фазы пол- 
ностью гидрофильна, т. е. избирательно смачивается водой. 
В этом случае пленка воды равномерно покрывает поверхность,, 
все активные центры поверхности заняты молекулами воды или. 
гидратированными катионами. Реальные коллекторы нефти 
и газа в пластовых условиях нередко бывают частично гидро
фобными. Это значит, что часть поверхности пор водой не сма
чивается; в пределах этих «островов» отсутствует пленка воды,, 
а нефть или газ непосредственно граничат с поверхностью' 
твердой фазы.

Избирательная смачиваемость поверхности твердой фазы во
дой определяется величиной угла смачивания 0 на границе во
ды и другой подвижной фазы в капилляре (воздух, газ, нефть). 
При 0 =  0 поверхность считается полностью гидрофильной; при 
О < 0 < 9 О °  поверхность преимущественно гидрофильна; при 
9О°<0< 180°— преимущественно гидрофобна; при 0=180° — 
полностью гидрофобна. Причины частичной или полной гидро- 
фобности поверхности могут быть различными: специфические 
свойства вещества твердой фазы, состав и физические свойства 
пластовой воды, нефти и газа.

Преимущественно гидрофобны твердые битумы и ископае
мые угли. Глины и агрегаты глинистых минералов в породах- 
коллекторах (глинистый цемент), как правило, гидрофильны,, 
если не считать глинистых нефтематеринских отложений (на
пример, породы баженовской свиты на территории Западной: 
Сибири). Зерна кварца и полевых шпатов в песчаниках и алев-
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ролитах, кальцита и доломита в карбонатных коллекторах име
ют различную избирательную смачиваемость в зависимости от 
свойств пластовых флюидов. В нефтеносном коллекторе гидро- 
•фобизация поверхности происходит при наличии полярных 
молекул поверхностно-активных углеводородов — нефтеновых 
кислот, асфальтенов и т.д., которые в пределах отдельных уча
стков поверхности прорывают пленку воды и занимают актив
ные центры поверхности. В известняках возможна кроме обыч
ной адсорбции молекул углеводородов их хемосорбция, сопро
вождаемая образованием на поверхности пор новых соединений, 
например нафтенатов кальция.

Вероятность прорыва водной пленки и частичной гидрофоби- 
зации коллектора возрастает с повышением минерализации 
пластовой воды и содержания в ней ионов Са2+ и M g2+. С ро
стом содержания ПАВ в пластовой нефти, минерализации воды 
и концентрации в ней Са, Mg при прочих равных условиях 
уменьшается значение о на границе нефть — вода, что можно 
использовать как средство прогноза вероятности гидрофобиза- 
цип коллектора нефти [29]. В карбонатных коллекторах усло
вия для гидрофобизации нефтеносного коллектора более бла
гоприятны, чем в терригенных. Для терригенных коллекторов 
вероятность гидрофобизации возрастает также с появлением 
карбонатного цемента.

Частичная гидрофобизация газоносного коллектора возмож
на благодаря его частичному «высушиванию», причем вероят
ность гидрофобизации возрастает с уменьшением глинистости 
и улучшением коллекторских свойств. Возможность гидрофо
бизации терригенных и карбонатных коллекторов нефте- и газо
насыщенных возрастает с появлением в породе битумов и ча
стиц угля.

Гидрофобизация породы-коллектора оказывает существен
ное влияние на величину подсчетных параметров и эффектив
ность разработки месторождения, поэтому необходимы учет 
степени гидрофобизации и количественная ее оценка.

Рассмотрим различные способы количественного определе
ния степени гидрофобности породы. В основе этих способов 
лежит сравнение результатов эксперимента, выполненного по 
одной и той же программе на «сыром» образце, извлеченном из 
чжважины, с предполагаемой частичной гидрофобностью его, 
и на том же образце, прошедшем экстракцию — обработку орга
ническими растворителями, в результате которой частично гид
рофобный образец становится полностью гидрофильным, а гид
рофильный сохраняет избирательную смачиваемость. Качествен
ный признак частичной гидрофобности «сырого» образца — из
менение результатов эксперимента после экстракции.

Среди многочисленных способов определения фильности 
поверхности твердой фазы рассмотрим следующие.
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П. А. Ребиндер предложил в качестве количественной меры 
смачиваемости (фильности) изучаемого объекта водой коэффи
циент

(4.10)

где Qcm.b — теплота смачивания 1 г изучаемого вещества водой; 
Q cm.h — теплота смачивания того же вещества неполярной жид
костью, например бензолом.

Д ля преимущественно гидрофильных объектов р > 1 ,  для 
гидрофобных § < 1 .  Для наиболее гидрофильных представителей 
осадочных пород — глин — р достигает значений 2—3. Величи
на Qcm.b для глин составляет 8,4—84 Дж/г, для глинистого 
цемента пород-коллекторов 4,2—21 Дж/г, для скелетных зерен 
пород-коллекторов значительно меньше 16,8 Дж/г. Сравнение 
значений р, полученных на одном и том же образце до (Pi) 
и после (j}2) его экстракции позволяет оценить количественно 
степень гидрофобизации «сырого» образца отношением

Если «сырой» образец полностью гидрофилен, ^1 =  ^2 и сс=0. 
Способ П. А. Ребиндера, имеющий четкую физическую основу, 
не получил, однако, широкого применения в практике лабора
торий петрофизических и физики пласта ввиду низких значе
ний Qcm.b в породах-коллекторах, имеющих небольшую поверх
ность адсорбции S n, и вследствие этого — недостаточной надеж
ности оценки степени гидрофобности объекта.

Коэффициент смачиваемости р можно определить как отно
шение времен спин-решеточной релаксации t i  в  методе ядерно- 
магнитного резонанса, установленных на кусочках одного и того 
же образца, насыщенных водой ти и бензолом т^:

В качестве показателя смачиваемости используют также от
ношение времен спин-решеточной t i  и  спин-спиновой Т 2 релак
саций [29].

Изменение степени смачиваемости образца водой после экст
ракции устанавливают, сравнивая изотермы адсорбции паров 
воды, полученные до и после экстракции образца. В качестве 
количественной меры можно использовать коэффициент гигро
скопичности kBS при p/ps =  0,55, установленный на образце до 
(&в.гг) и после (&в.г2) экстракции. Величина

как и в способе оценки а  по теплоте смачивания, характеризует 
отношение несмачиваемой части поверхности «сырого» образ
ца AS  к полной поверхности 5  гидрофильного образца.

а  — (Рг PiVPz- (4.11)

Р =  Т 1в / Т 1б- (4.12)
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Отношение AS/S  можно оценить, сравнивая результаты оп
ределения емкости обмена по метиленовому голубому на образ
це до и после экстракции.

Все рассмотренные способы основаны на изменении вели
чины поверхности, смачиваемой водой, частично гидрофобного 
образца в результате его гидрофилизации в процессе отмывки.

Другая группа способов основана на определении величины 
краевого угла смачивания 0. Непосредственно 0 определяют 
в «способе капель». На поверхность образца, находящегося в 
неполярной жидкости, наносят каплю воды; проектируя изобра
жение капли с помощью специального устройства на экран, гра
фически определяют 0 по полученному изображению. Для бо
лее полной характеристики смачиваемости образца рекоменду
ется найти также значение 0 на образце, помещенном в воду, 
путем нанесения на его поверхность капли неполярной жидко
сти с последующей обработкой результатов по описанной схе
ме. Этот способ, используемый в физике, предложенный для 
оценки смачиваемости гладкой поверхности однородного объек
та, по-видимому, мало пригоден для определения 0 на шерохо
ватой неоднородной поверхности образца горной породы, поэто
му он не нашел широкого применения в петрофизических иссле
дованиях, несмотря на попытки отдельных исследователей 
усовершенствовать его с учетом особенностей осадочных по
род [29].

Другой способ определения 0 основан на анализе данных 
капиллярной пропитки водой образца, насыщенного неполярной 
жидкостью, или капиллярной пропитки неполярной жидкостью 
образца, насыщенного водой. Если известны распределение пор 
по размерам или хотя бы преобладающий размер поровых ка
налов образцов, решая уравнение капиллярной пропитки отно
сительно cos 0, находят величину 0. Применимость этого спосо
ба к изучению коллекторов нефти и газа сомнений не вызыва
ет, чем он выгодно отличается от способа капель, однако в ос
новном его используют для качественного прогноза наличия 
гидрофобизации коллектора и редко для расчета 0.

Для оптимизации разработки нефтяной или газовой залежи 
наибольший интерес представляют д и н а м и ч е с к и е  м е т о д ы  
о ц е н к и  с т е п е н и  г и д р о ф о б н о с т и  к о л л е к т о р а .  В ка
честве примера одного из таких методов рассмотрим метод 
Амотта и Тульбовича. Сущность метода заключается в капил
лярном вытеснении воды из полностью водонасыщенного образ
ца углеводородной жидкостью с последующим вытеснением из 
образца углеводородной жидкости водой. В ходе эксперимента 
выполняют ряд взвешиваний, на основе результатов которых 
рассчитывают параметры, характеризующие избирательную 
смачиваемость породы водой и неполярной жидкостью. Капил
лярное вытеснение производится центрифугированием.
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Высушенный и насыщенный дистиллированной водой обра
зец погружают на 20 мин в керосин, после чего центрифугируют 
в керосине в течение 20 мин при частоте вращения 3500 мин-1. 
Затем образец помещают на 20 ч в дистиллированную воду, 
после чего центрифугируют его в дистиллированной воде. Про
должительность центрифугирования и пребывания образца 
в керосине и воде без центрифугирования изменяют с учетом 
коллекторских свойств образца. В ходе эксперимента опреде
ляют массы: образца, насыщенного водой, в воде — тс, образ
ца в воде после пребывания в керосине до центрифугирова
ния— т 2: образца после центрифугирования в керосине — 
ш ?; образца в воде после пребывания в воде — тс, образца 
в воде после центрифугирования в воде — т ъ\ сухого образца 
в воздухе — т 6; насыщенного водой образца в воздухе — т~. 
На основе полученных значений массы образца при различных 
условиях вычисляют значение М  — показателя гидрофильности:

М — (тА — тя)/(т3 — т3)\ (4.13)

значение Р — показателя гидрофобности:
Р =  (т? — ms)/(tn3 — m4). (4.14)

Параметр М  характеризует отношение объема керосина, 
вытесненного при капиллярной пропитке образца водой до цент
рифугирования, ко всему объему вытесненного керосина после 
центрифугирования. Для полностью гидрофильного образца 
М =  1, для полностью гидрофобного М =  0. Параметр Р харак
теризует отношение объема воды, вытесненной при центрифуги
ровании в керосине, к объему керосина, вытесненного при цент
рифугировании в воде. Для полностью гидрофобной породы 
Р =  1, для полностью гидрофильной Р =  0.

Данные эксперимента позволяют рассчитать также коэффи
циент остаточного водонасыщения kB.o в образце после вытесне
ния воды керосином при капиллярной пропитке и центрифуги
ровании:

kB 0 = \ --------- бв(т1 ~ щ)----- , (4.15)
(fiB — 6К ) ( т -  — тв)

гд е  бз, б к —  плотность  во д ы  и к е р о с и н а .
Коэффициент остаточного керосинонасыщения kK.a= \ —kz.0 

после вытеснения керосина водой в процессе капиллярной про
питки и центрифугирования.

В изложенном методе вначале моделируется заполнение кол
лектора нефтью при формировании нефтяной залежи, а затем — 
процесс вытеснения нефти водой, происходящий при разработке 
нефтяных месторождений с применением законтурного завод
нения. Керосин, используемый в качестве нефти, может быть 
заменен моделью нефти или нефтью из данного геологического
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объекта, что приблизит условия эксперимента к реальным усло
виям формирования залежи и ее разработки. Предложенные 
параметры М и Р  позволяют количественно охарактеризовать 
степень гидрофобности породы и влияние ее на формирование 
залежи, что необходимо при подсчете запасов и на степень вы
работки продуктивного коллектора, что важно при анализе раз
работки.

К числу других методов оценки или количественного опреде
ления степени гидрофобности поверхности пор коллектора отно
сятся методы хроматографии и инфракрасной спектрометрии. 
Они подробно описаны в специальной литературе [29] и име
ют большие перспективы применения в нефтяной и газовой про
мышленности, пока еще слабо реализованные.

4.4. НЕФТЕ- И Г А ЗО Н А С Ы Щ Е Н Н О С Т Ь  П О Р О Д

Породы-коллекторы в условиях естественного залегания со
держат воду, нефть и газ. В водоносных коллекторах поровое 
пространство обычно полностью насыщено водой. Однако в от
дельных геологических объектах наблюдается присутствие оста
точной нефти, которое является следствием миграции нефти в 
расположенную поблизости ловушку, где сформировалась неф
тяная залежь. В нефтеносном гидрофильном коллекторе поры 
насыщены нефтью и водой. Нефть занимает обычно межзерно- 
вые поры и каверны размером более 1 мкм и трещины раскры- 
тостью больше 1 мкм; иногда возможно присутствие нефти в бо
лее мелких порах, кавернах и трещинах меньшей раскрытости. 
Вся поверхность минерального скелета покрыта пленкой воды. 
Вода заполняет оставшуюся часть объема пор, не занятую 
нефтью. Содержание нефти и воды в объеме пор характеризуют 
коэффициентами нефте- и водонасыщения — kH, kB, сумма кото
рых равна 1. Если коллектор находится в зоне предельного на
сыщения ловушки нефтью, коэффициент нефтенасыщения kH 
соответствует выражению: й„.Пр е д = 1 — kB.0.

В частично гидрофобном коллекторе часть поверхности 
твердой фазы занимают молекулы поверхностно-активных ком
понентов нефти, водная пленка на поверхности в этих участках 
отсутствует. Коэффициент нефтенасыщения частично гидро
фобного коллектора при прочих равных условиях выше коэффи
циента нефтенасыщения того же коллектора при полной его 
гидрофильности, в частности, в зоне предельного нефтенасыще
ния 6н.пред>1—^в.о, где kB.0 соответствует полностью гидрофиль
ному коллектору. Нефть в гидрофобном коллекторе не только 
занимает капиллярные поры, но и может находиться в субка
пиллярах.

Частичная гидрофобность характерна для коллекторов с вы
сокими пористостью и проницаемостью и низкой водонасыщен-
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ностью при незначительном содержании глинистого материа
ла. Такие коллекторы имеют &н> 9 5 % .

Коэффициент нефтенасыщения крупных каверн и трещин 
большой раскрытости в зоне предельного нефтенасыщения 
принимают равным единице.

Лабораторными методами величина kH непосредственно не 
определяется. Находят прямым методом kB.0 или kB на образце 
консервированного керна, извлеченного при бурении на РНО, 
или одним из косвенных методов на экстрагированном образ
це величину ku.o, а затем рассчитывают ku по формулам: 
в зоне предельного насыщения

* „ = 1 ( 4 . 1 6 )
в зоне недонасыщения

kH= l - k B. (4.17)

Аналогичным образом получают значение коэффициента га- 
зонасыщения kr газоносных коллекторов, определяя в лабора
тории одним из рассмотренных способов kB.0 или kB (прямым ме
тодом), а затем рассчитывают по формулам: 
в зоне предельного насыщения

1 — ka 0; (4.18)

в зоне недонасыщения
kr = l  — kB. (4.19)

Газоносный коллектор также может быть частично гидрофоб
ным. Наиболее вероятна частичная гидрофобность газоносного 
коллектора в следующих случаях: а) коллектор с высокими 
проницаемостью и пористостью и очень высоким значением 
А’г>0,95; б) коллектор содержит битум на поверхности твердой 
фазы.

В практике подсчета запасов нефти и газа для определения 
параметров kn и kT широко применяют методы ГИС, по дан
ным которых также определяют вначале k n(kno), а затем рас
считывают kn или kr по формулам (4.16) — (4.19).

В коллекторах с трехфазным насыщением, содержащих в 
порах нефть, газ и воду, находят раздельно коэффициенты неф- 
те- и газонасыщения, учитывая, что kn-\-kT-\-kB =  \. Эта задача 
решается одним из следующих способов:

а) на образцах консервированного керна, извлеченного при 
бурении скважины на РНО, определяют содержание в порах 
нефти и воды, а коэффициент газонасыщения рассчитывают по 
формуле /?г=  1—kn—kB;

б) в разрезах скважин находят параметры k B и kr по комп
лексу методов электро- и радиометрии ГИС, а затем рассчи
тывают: kH= l —kT—kB.
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В литературе предложены различные варианты происхожде
ния коллектора с трехфазным насыщением. Рассматриваются, 
в частности, такие схемы.

1. В сформировавшуюся ранее нефтяную залежь, которая 
затем частично разрушилась в результате различных геологи
ческих процессов, мигрировал газ, заполнив наиболее крупные 
хорошо сообщающиеся поры; в остальной части порового про- 
странства сохранились остаточные нефть и вода (Оренбургское 
газоконденсатное месторождение).

2. В нефтяной залежи вследствие изменения термодинами
ческих условий под влиянием геологических или техногенных 
(падение пластового давления ниже давления насыщения при 
разработке) процессов в верхней части залежи образуется га
зовая шапка с сохранением в части объема пор остаточной 
нефти.

В коллекторах, содержащих твердый битум, который не 
экстрагируется органическими растворителями, применяемыми в 
лабораторной практике для извлечения из образца остаточной 
нефти (спиртобензольная смесь, хлороформ), определяют ко
эффициент битумосодержания ke в породе. Одни исследователи 
под коэффициентом битумонасыщения подразумевают объем
ное содержание битума в минеральном скелете породы, дру
ги е— объемное содержание битума в первоначальном объеме 
пор (до возникновения в них битума). В лабораторной практи
ке обычно определяют массовое содержание битума в твердой 
фазе породы. Надежные способы определения коэффициента 
битумосодержания геофизическими методами пока не разрабо
таны. В зависимости от степени метаморфизма битума и его 
химического состава его плотность изменяется от 1 до 1,6 г/см3г 
а водородный индекс (объемное содержание водорода по отно
шению к содержанию его в воде) от 1 до 0,9. Содержание биту
ма в породе необходимо учитывать при определении подсчетных 
параметров (k„ и 6НГ) по данным ГНС.

КОНТРОЛЬНЫ Е ВОПРОСЫ

1. Дайте краткую характеристику различных фаз, присутст
вующих в поровом пространстве горной породы.

2. Сформулируйте понятия: физически связанная и химичес
ки связанная вода.

3. Перечислите компоненты физически связанной воды и спо
собы их определения.

4. Свойства компонент физически связанной воды.
5. Остаточная вода. Лабораторные способы ее определения.
6. Двойной электрический слой. Его происхождение, строе

ние и свойства.
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7. Гидрофильные и гидрофобные поверхности. Лабораторные 
методы изучения гидрофобности.

8. Коэффициенты нефте-, газо- и водонасыщения природных 
коллекторов нефти и газа.

5. ПЛОТНОСТЬ

5.1. О П Р Е Д Е Л Е Н И Е ,  О С Н О В Н Ы Е  ЗА ВИ С И М О С ТИ

Плотность — это свойство вещества, определяющее его мас
су, содержащуюся в единице объема:

б =  m/V, (5 .1 )

где т — масса, V — объем.
Размерность плотности в СИ кг/м3 или в дольных едини

ц а х — г/см3.
Плотность твердых химических элементов и минералов изме

няется от 0,5 - 10 3 кг/м3 (литий) до 22,5  • 103 кг/м3 (осмий и ири
дий). Плотность горных пород, слагающих земную кору, (1,6-*- 
-^-3,5) -10 3 кг/м3; средняя плотность Земли 5,52- 103 кг/м3 [ б ] .

Порода объемом V может состоять из твердой фазы объ
емом Утв и пор объемом Уп. В свою очередь твердая фаза мо
жет слагаться из различных породообразующих минералов, 
а поры могут быть заполнены пластовой водой Ув, нефтью VH и 
газом Vr. Плотность такой породы в наиболее общем виде мож
но представить как

бп =  бтв- ^  +  бв ^  +  бн-^ -  +  бг - ^  =

=  (1 — ^п) бтв +  ^ п ( ^ в б в +  ^нбн +  ^г®г)> (5 -2 )

где бгв, бв, бн и 6Г — плотность соответственно твердой фазы, 
воды, нефти и газа; kB, ka и kT — соответственно коэффициенты 
водо-, нефте- и газонасыщенности породы.

Плотность твердой фазы бТв — средневзвешенная величина 
плотности составляющих ее минералов:

6ТВ= 2  6 Htb L ,  (5 .3 )
t= 1 итв

где и VMi — плотность и объем i-го минерала.
Как видно из уравнения (5.2), плотность горных пород су

щественно зависит от коэффициента общей пористости. Выше 
было показано, что для большинства магматических и значи
тельной части метаморфических пород с первичной пористо



стью характерна весьма небольшая величина их пористости 
(от 0 до 2—5%). Для таких пород величина плотности будет 
определяться главным образом плотностью минерального со
става.

Из уравнения (5.2) следует, что при £„->-0 6п-^6тв.
Для первичных осадков, осадочных пород, части эффузивных 

и вулканических пород с первичной пористостью и пород из ко
ры выветривания древнего фундамента значения kn изменяются 
в весьма широких пределах. Это приводит к широкому диапа
зону изменения плотности этих пород и влиянию на нее вида 
насыщающего флюида.

Для водонасыщенных пород в уравнении (5.2) можно при
нять kB=  1, kH =  kr =  0:

6п =  (1 - * п ) 6  ТВ +  * А -  (5-4)
Для сухих пород можно принять бн =  б в « 0  и 6Г~ 0 ,  тогда

6п.с =  ( 1 - * п ) 6 тв- (5.5)

5.2. ПЛОТНОСТЬ ГАЗОВ,  Ж И Д К О С Т Е Й  И М И Н Е Р А Л О В

5.2.1. ПЛОТНОСТЬ ГАЗОВ

Известно, что плотность воздуха при нормальных условиях 
(7 =  20 °С и р =  0,1 МПа) равна бвз =  1,2 кг/м3. При этих же 
условиях плотность метана равна 6Г =  0,7 кг/м3, а пентана — 
6Г =  3,17 кг/м3. Таким образом, при нормальных условиях от
носительная плотность газа по воздуху составит:

для чистого метана d =  8r/8B3 =  0,7/1,2 =  0,58;
для пентана о! =  3,17/1,2 =  2,64.
Поскольку природный газ представляет собой смесь углево

дородных газов, то плотность реального природного газа в нор
мальных условиях близка к плотности воздуха. Однако в плас
товых условиях при повышении давления плотность природного 
газа резко возрастает [3]. Так, метан с относительной плот
ностью d =  0,6 при 7’ =  40°С и давлении рпл =  70 МПа благода
ря высокой сжимаемости имеет плотность 6Г =  300 кг/м3.

5.2.2. ПЛОТНОСТЬ Ж И ДКОСТЕЙ

Плотность природных пластовых вод при температуре Т =  
=  20 °С изменяется в зависимости от содержания растворенных 
солей от б в = 1 ,0 Ы 0 3 кг/м3 (пресные воды) до 6П=  1,24-103 кг/м3 
(при полном насыщении).

Плотность пластовых нефтей зависит от их химического со
става, а в пластовых условиях еще и от количества растворен
ного в них нефтяного газа. С уменьшением количества раство

75



ренного в нефти газа ее объем уменьшается и плотность возрас
тает. Известны нефти, плотность которых в пласте меньше
0,5-103 кг/м3, а при поверхностных условиях (сепарированная 
нефть) возрастает до 0 ,8-103 кг/м3 [3].

Плотность нефти в природных условиях меняется довольно 
широко — в пределах (0,5-т-1,0) • 103 кг/м3.

5.2.3. ПЛОТНОСТЬ МИНЕРАЛОВ

Минералы классифицируются на плотные (бтв> 4 - 1 0 3 кг/м3) , 
средней плотности (бтв=  ( 2 , 5 4 , 0 )  • 103 кг/м3) и малой плотно
сти (бтв< 2 ,5 -103 кг/м3).

Плотность минералов определяется относительной атомной 
массой составляющих элементов и строением электронных обо
лочек атомов, обусловливающих кристаллографические осо
бенности структуры минералов в конечном счете — упаковку их 
атомов.

Большинство породообразующих минералов имеют ионную 
или ковалентную форму кристаллической связи и характеризу
ются средней плотностью от 2 ,2-103 до 3 ,5-103 кг/м3. Эти пре
делы изменения плотности определяются влиянием множества 
факторов. Например, в ряду оливина появление железа, облада
ющего большой относительной массой, приводит к уплотнению 
пород от 3,22-103 (фостерит) до4,32-103 кг/м3 (фаялит). Кар
касные структуры соединения тетраэдров S i0 2 образуют мине
ралы невысокой плотности (полевые шпаты, кварц, плагиокла
зы), а кристаллизация тетраэдров S i0 2 в виде цепочек харак
терна для пироксенов, имеющих более высокую плотность. 
В изоморфном ряду плагиоклазов, начинающемся натриевым 
минералом — альбитом (2,61 • 103 кг/м3), постепенное замещение 
натрия кальцием заканчивается кальциевым минералом — анор
титом (2,76• 103 кг/м3). В полиморфных превращениях гра
ф и т— алмаз смена гексагональной сингонии (графит) на куби
ческую (алмаз) приводит к увеличению плотности от 2,2-103 
до 3 ,6-10; кг/м3.

Сложные полиморфные а- и ^-превращения имеют место с 
кремнеземом, когда объем вещества сокращается в 1,8 ра- 
за[6].

Плотность большинства рудных минералов от 3,5-103 до 
7,5-103 кг/м3. Эти минералы обладают ковалентно-металличе
ской и ионно-металлической формами валентной связи. Очень 
широкие пределы изменения плотности (до 18,3-103 кг/м3 у зо
лота) наблюдаются у самородных металлов, имеющих метал
лические формы валентной связи [1]. Высокая плотность руд
ных минералов объясняется большим содержанием элементов с 
высокой относительной атомной массой, малым радиусом этих 
атомов и часто плотной их укладкой — кубической и гексаго
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нальной. К минералам малой плотности относятся графит, се
ра, лед, опал и многие из минералов класса силикатов (галлуа- 
зит, монтмориллонит и др.), а также хлориды — галит, сильвин. 
Эти минералы состоят из элементов с малой относительной 
атомной массой, их атомы имеют значительные размеры и мно
гие из них характеризуются рыхлой структурой упаковки [!]• 
В табл. 2 приведены значения плотности главнейших породо
образующих и рудных минералов [6].

5.3. ПЛОТНОСТЬ ОС А Д О Ч Н Ы Х  П О Р О Д

5.3.1. М ИНЕРАЛОГИЧЕСКАЯ п л о т н о с т ь  п о р о д

Плотность осадочных пород в естественном залегании зави
сит не только от свойств самой породы (плотности твердой ф а
зы и пористости), но и от плотности насыщающих флюидов и 
их соотношения. Плотность флюидов определяется их составом 
(газ, нефть, вода), а также минерализацией воды. Чтобы ис

ключить эту неоднозначность, в лабораторных условиях обычно 
определяют плотность сухих образцов путем их гидростатичес
кого взвешивания. По формулам (5.2) или (5.4) эти значения 
можно пересчитать на конкретные пластовые условия.

Согласно уравнению (5.4) плотность сухих пород зависит 
от плотности минерального скелета и общей пористости. Плот
ность минерального скелета можно установить эмпирически или, 
зная минеральный состав, вычислить по уравнению (5.3).

На рис. 17 приведены результаты экспериментального изу
чения минералогической плотности песчано-глинистых пород в 
большом интервале глубин. Эти, а также другие многочислен
ные экспериментальные исследования показывают, что обычно 
не наблюдается большого изменения минералогической плотно
сти осадочных пород с глубиной. Данные рис. 17 показывают 
лишь некоторую тенденцию. Коэффициент необратимого уплот
нения твердой фазы под воздействием гидростатического давле
ния в интервале глубин Дh по аналогии с уравнением (3.16) ра
вен [15]:

Р х в  V, Т) =  ^ ~  д6тв (5.6)
Отв срДЯ

Для аргиллитов и глинисто-алевритовых пород, в которых 
наблюдается наибольшее изменение б т в ,  средняя величина 
ртв (t, Т) в интервале глубин 2500—6000 м составляет:

PTB(f, Т ) « 0 ,3 .1 0 - 3 МПа-1. (5.7)

Изменение минералогической плотности глинистых пород 
происходит вероятно за счет выжимания связанной межслоевой 
воды и увеличения содержания оксидов железа и рудных вклю-
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Т а б л и ц а  2. Плотность (г/см3) породообразующих 
и рудных минералов [61

М инерал

П лотность
ЧИСТОЙ ИЛИ

наиболее 
расп ростра
ненной р а з
новидности

П ределы  из
менений 

плотности 
минерала

М инерал

П лотность 
чистой или 

наиболее 
р асп ростра
ненной раз
новидности

П редел:» из
менений

П Л О Т Н О С Т И
.минерала

Аллофан 1,85— 1,89 магнезит 2 ,96 2 , 9 —3,1
Алмаз 3 ,52 — сидерит 3,89 3—3 ,9
Алунит 2 ,5 8 — 2,75 2 ,5 — 2 ,8 Касситерит 7 ,03 6 , 8 —7,1
Амфибол Кианит (дис 3 ,59 3 ,5 9 —3,68

астофил- 3— 3,15 2 ,8 — 3,4 тен)
лит Ковеллин 4 ,5 9 — 4,65 4 , 5 —4 ,7 6
актинолит 3 ,1 — 3 ,2 2 ,9 — 3,35 Корднерит 2 ,5 7 —2,66 2 ,5 7 — 2,78
тремолит 2 ,9 9 — 3 2 , 9 — 3,1 Ксеногим 4 ,4 5 — 4,51 4 , 4 — 4 ,5 6
роговая 3 ,15— 3,25 3— 3,47 Куприт 6— 6,15 5 ,8 5 — 6 ,1 5
обманка Л ейцит 2 ,5 2 ,4 5 —2 ,5

Амфибол Лимонит 3 ,5 — 3,8 2 , 7 —4,4
щелочной: (гидрогётит

арфведсо- 3,44— 3,46 3 ,3—3,46 Маггемит 4 ,88 —
нит М алахит _ 3 , 9 — 4 ,0 3
гастингсит 3,37 3—3,45 М онацит 5 ,3 4 , 9 —5 ,5
рибекит 3,44 3 ,3—3,46 М онтм орил 2 ,5 2 ,0 4 — 2,52

Анальцим 2,22—2,23 2 ,2 — 2 ,3 лонит
Ангидрит 2,96 2,8— 3 Нефелин 2 ,62 2 ,5 5 — 2 ,6 5
Андалузит 3 ,1— 3,2 3 ,1—3,22 Нонтронит 1,727— 1,87 1 ,7 2 —2 ,5
Антигорит 2,56—2,58 2 ,5—2,7 Опал 1,9—2,1 1 ,9 —2 ,5
Апатит 3,18—3,21 3,16—3,27 Пироксен
Б а р и т 4 ,5 4 ,3—4,7 волласто- 2,8—2,9 2 ,7 9 —2,91
Бёмит 3,01 3,01—3,11 нит
Борнит — 4,9— 5,2 геденбер- 3 ,55 3 , 5 - 3 , 6
Вольфрамит 7 , 1 - 7 , 5 6 ,7—7,5 гит
Г алит 2,168 — пижонит 3 ,2 — 3,4 —
Г аллуазит 2 ,0 —2,2 1,9—2,6 эгирин 3 ,5 —3,56 3 ,4 3 — 3 , 6
Гидроаргил 2 ,4 3 2 ,3 — 2 ,4 3 Пиролюзит — 4 , 7 —5

лит (гибб- Пирофиллит — 2 ,6 6 — 2,9
сит) Пирротин 4 ,7 4 ,5 8 —4 ,7
Гипс 2 ,3 2 ,3 — 2 ,4 Пренит 2 ,6 6 —2 , 9
•Глауконит 2 ,3 — 2 ,7 2 ,2 — 2 ,9 Рутил 4,23 4 ,18—4 , 0
Г ранат Серпентин — 2 , 5 —2 , 6

альмандин 4 ,2 5 3,69— 4,33 Силлиманит 3,23— 3,25 _
андрадит 3,75— 3,78 3,64— 3,9 Сильвин 1,99 _
гроссуляр 3 ,5 3 3,53— 3,71 Скаполит
пироп 3,51 3 ,5 — 3,8 дипир 2 ,6 — 2,68 ---
спессартин 1,18— 4 ,2 7 3 ,8 — 4,25 миццонит >,68—2,75 2 , 6 — 2 ,8

Г рафит 2 ,2 2,09— 2,25 мейонит >,75— 2,8 —
Дистен 3,5— 3,7 — Слюда
Д иаспор 3 ,3—3,5 3— 3,5 биотит 3— 3,12 2 ,6 9 —3
Ильменит 4,79 4 ,7 — 5,2 лепидолит 2 ,8 —2,9 —
Каолинит ,58— 2 ,6 — мусковит ,76— 3,1 2 , 5 — 3
Карбонат флогопит 5 ,75— 2,83 2 , 7 — 2

анкерит —■ 2 ,9 — 3,1 Ставролит 3 ,7 4 а  1 3 ,65— 3 ,7 7
арагонит 2 ,9 — 3 ,85— 3 'ф а л е р и т 3 ,9 — 4,0 3 ,5 —4 ,2
доломит 2 ,8 7 1 ,8 — 3,15 Сфен 3 ,4 — 3,56  3 ,29—3 ,5 6
кальцит 2 ,7 1 5 2 , 6 - 2 , 8 ’альк  1 2,78 2 ,7 — 2,8
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Продолжение

М инерал

П лотность 
чистой или 

наиболее 
расп ростра
ненной р а з
новидности

П ределы  и з
менений 

плотности 
минерала

М инерал

П лотность 
чистой илм 

наиболее 
расп ростра
ненной р а з 
новидности

П ределы  и з 
менений 

плотности 
м инерала

Титаномаг- 4 ,72 4 ,4—4,9 амезит 2,71 _
«етит клинохлор 2,65—2,78 ---
Турмалин: Хлоритоид 3 ,4—3,6 3 ,3— 3,6

дравнт 3*05 — Циркон 4,68—4,7 3 ,8—4 ,8 6
шерл 3,16 2 ,9 —3,2 Шеелит — 5,8—6,2

Уранинит — 10,3— 10,6 Шпинель 3,6 3 ,5—3,7
Флюорит 3 ,18 3,01—3,25 Эпидот
Хальцедон — 2,59—2,64 цоизит 3,25—3,36 —
Халькозин — 5,5— 5,8 клиноцои- 3,35—3,38 3,07—3,5
Халькопирит — 4,1—4,3 зит
Хлорит ортит 4,1 3,5— 4,1

пеннин 2 ,6 —2,84 2 ,6 —3,0

чений от меловых к триасовым отложениям. Однако величина 
;[3тв (t, Т) на порядок меньше коэффициента необратимого 
уплотнения пор {J„ (t, Т) для этих же пород, что позволяет пре
небречь ее изменением. Средняя минералогическая плотность 
песчано-глинистых отложений в этом интервале глубин состав
ляет бтв =  2,72-103 кг/м3.

Таким образом, одним из важнейших факторов, определяю
щих плотность литологически однотипных осадочных пород, 
является их общая пористость. На рис. 18 представлена зави
симость плотности сухих песчано-глинистых пород от общей 
пористости. Уравнение (5.5) для данной коллекции образцов 
примет вид: 6„.с h =  2,72-1 0 3 ( 1 — k„) .

Аналогичные зависимости могут быть получены и для дру
гих осадочных пород с первичной пористостью (песчаников, из
вестняков, доломитов). Различие будет заключаться лишь в 
величине средней плотности твердой фазы (см. табл. 2).

5.3.2. УПЛОТНЕНИЕ ОСАДОЧНЫХ ПОРОД С ГЛУБИНОЙ

Поскольку коэффициент пористости осадочных пород зави
сит от глубины их залегания, то вторым существенным факто
ром, влияющим на плотность пород, является глубина залега
ния породы (рис. 19).

Согласно уравнению (5.5) для сухих пород при б(ТВ)л «  
~ 6 (т в )? > = о  можно записать:

8<П. с)А ^  1 — *<п) ft оч
(5.8)

6(п. с) н—о 1 — к,(п )ft=0
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Рис. 17. Изменение минералогической плотности бтв песчано-глинистых пород 
с глубиной h (Аралсор):
а — песчаники и алевролиты ; б — аргиллиты  и глинисто-алевритовы е породы; в — свод н ая  
зависим ость

После подстановки значения общей пористости kWh из уравне
ния, аналогичного (3.18)

!_ «  {1 -  /!(п) *_„ [ 1 -  exp ( -  &, (t, Т) g  (бп. ср -  6В. ор) h)] Г 1.
®(п.с) h =  О

(5.9)

С учетом равенства (5.5) уравнение (5.9) можно легко пре
образовать к виду:

fyn.c) h ~  ^тв j l  +  ™ ~  — l j exp[ Рп {t, T )g {b a cv 6B CP)ft] |

ПС) ”  ( 5 . 1 0 )

Д л я  коллекции кернов из скважин Аралсора (см. рис. 19) урав
нение (5 .1 0 )  д л я  (Зп (^, Т ) =  30 •  10—3 МПа-1 И б(п.с)Л=0 1,8 X  
х 1 0 3 кг/м3; б п . с р = 2 , 5 - 103 кг/м3 (при 100% влажности пород) и 
8в.сР= 1 , Ы 0 3 кг/м3, принимает вид:

V  С) h «  2 , 7 2 . 1 0 s [1 + 0 , 5 1  e x p ( - 4 , 2 -  lO ^ /i)]'1,

где h в м.
На рис. 19 показана кривая, удовлетворяющая этому урав

нению. Она хорошо согласуется с экспериментальными данны
ми. При описанном подходе был также использован коэффи-
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Рис. 18. Зависимость плотности 8П.С сухих песчано-глинистых пород от общей 
пористости (Аралсор)

циент необратимого уплотнения пор породы рп( ,̂ Т ) , в котором, 
как и при изучении пористости, отражено влияние литологии, 
возраста пород и температурного градиента в осадочном бас
сейне.

Для максимально влажных пород уравнение (5.4) позволя
ет получить:

^(п) h =  ^тв ~  ($тв — ^в) ^(п) h’ (5.11)

где k(n)h — пористость пород на глубине h, найденная по урав
нениям (3.18) или (3.19).

Существуют и более простые приемы описания изменения 
плотности пород с глубиной. М. J1. Озерская, например, реко
мендует для сухих пород уравнение

5(п. о)й =  бтВ[1 —£(II)ft=oexp(-0,45/t)], (5.12)
где h — глубина залегания, км.

В этом уравнении особенности уплотнения пород разного 
литологического состава, находящихся в разных условиях 
осадконакопления, предлагается учитывать эмпирическим под
бором коэффициента k ^ h = о. Это — графо-аналитический метод 
описания изменения пористости и плотности осадочных пород с 
глубиной [6].

Значение б(П.с>л, вычисленное по уравнению (5.12), совпада
ет со значением б(П.с)л, определенным по уравнению (5.10), если 
в последнем использовать средние значения рп( ,̂ Т ) =  ЗЗХ 
Х10_3 МПа-1, б(П.с)л=о= 1,9-Ю3 кг/м3 и бтв =  2,65-103 кг/м3. Од
нако это лишь частный случай решения и такой подход не учи-

5  10 15 20 Ап ,%
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-тывает возможные изменения условий осадкообразования а 
изучаемом разрезе.

Изменения плотности пород при упругих (обратимых) крат
ковременных деформациях, например при выносе кернов пород 
из скважины на поверхность, подробно рассмотрены в работе 
[15]. Эти изменения плотности обусловлены изменением объема 
пор в твердой фазе, а также объема флюидов, заполняющих по
ры породы. Однако, поскольку изменения объема пор и флюи
дов (фильтрата промывочной жидкости или пластовой воды) 
имеют разные знаки, суммарное изменение плотности пород 
невелико и им вполне можно пренебречь при практических ис
следованиях.

Сухие осадки и осадочные породы классифицируют по плот
ности на пять групп [1].

I группа — плотность чрезвычайно низкая и очень низкая; 
бп.с=  (0 ,5-г-1,5) • Ю3 кг/м3; это высокопористые илы, мел, тре
пел, опока, туфы, а также торф и угли;

II группа'— плотность низкая и пониженная; бп.с=  (1.5-4- 
ч-2,5)-103 кг/м3; это многие осадочные породы, включая камен
ную соль, гипс, бокситы, метаморфизованные угли и т. п.;

III группа — средняя плотность; бп.с=  (2,5-f-3,5) • 103 кг/м3; 
это плотные осадочные, магматические и метаморфические по
роды, известняки и доломиты с рудными включениями, ангид
риты и т. п.;

IV группа — плотность повышенная и высокая; бПс= (3,5-н 
-т-4,5)-10'3 кг/м3; невыветрелые металлические руды;

V группа — очень высокая и чрезвычайно высокая плот
ность; бп.с>4,5-103 кг/м3; очень плотные разности свинцовых, 
оловянных, сульфидных медно-никелевых, полиметаллических 
руд с высоким содержанием рудных минералов.

Наиболее вероятный ряд плотности важнейших осадочных 
пород: каменная соль, гипс ( 2 , 0 2 , 3 )  -103 кг/м3 — песчаники 
(2,1—2,4) - 103 кг/м3 — алевролиты (2,1—2,5)-103 кг/м3— глины 
и аргиллиты (2,2—2,5 )-103 кг/м3 — известняки (2,4—2,6) X 
X l O 3 кг/м3 — доломиты (2,5—2,6)-103 кг/м3 — ангидриты 2,8Х
X Ю3 кг/м3.

5.3.3. ПЛОТНОСТЬ МАКСИМАЛЬНО ВЛАЖНЫХ ПОРОД

Для того чтобы по величине плотности сухих пород бп.с оп
ределить плотность максимально влажных б„, нужно согласно 
уравнению (5.4) найти:

бп =  вп.с +  * А ,  (5.13)
где бв — плотность минерализованной воды, заполняющей поры.

При этом предполагается, что величина 8п.с найдена экспе
риментально.
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Рис. 19. Изменение плотности 
б п . с  сухих песчано-глинистых 
пород с глубиной залегания h 
(Аралсор)
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Рис. 20. Изменение с глубиной 
плотности и пористости сухих (ка, 
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дочных пород, а т а к ж е  их м инера
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Однако при высушивании глинистых набухающих пород 
происходит их усадка, объем породы уменьшается и величина 
■определяемой плотности оказывается завышенной, 6 'п.с. Для 
введения поправки за усадку породы В. Н. Кобранова [1] ре
комендует эмпирическое уравнение И. X. Юдборовского для 
глинистых пород и глин:

бп. с = 1 ,4 б 'п с - 0 ,9 6 ,  (5.14)

тде б'п.с — завышенное значение плотности, полученное при из
мерении на сухом образце.

Если погрешность в определении плотности сухих глинистых 
пород достигает 0,2-103 кг/м3 по сравнению с определением на 
образцах с естественной влажностью, то использование форму
л ы  (5.14) позволяет снизить погрешность до ± 0 ,0 3 - 103 кг/м3 
[!]•

На рис. 20 приведены изменения плотности и пористости по
род в разрезе Прикаспийской впадины. Эти величины усредне
ны по стратиграфическим подразделениям.

5.4. ПЛОТНОСТЬ МАГМАТИ ЧЕ СКИ Х  
И Э Ф Ф У З И В Н Ы Х  П О Р О Д

В магматических породах нормального (щелочно-земельно
го) ряда гранит — габбро наиболее низкой средней плотностью 
обладают породы кислого состава и граниты. От других пород 
они отличаются более высоким содержанием кремнезема.

Породы кислого состава подразделяются на граниты аляс- 
китовые существенно микроклиновые, биотитовые и биотит-ро- 
говообманковые. Плотность этих пород различается между со
бой на Д6ТВ=  (0,03-ь0,05) -103 кг/м3 [6]. Возрастание плотности 
е нормальном ряду от кислых пород к породам среднего и ос
новного составов происходит в результате постепенного умень
шения содержания микроклина и кварца, увеличения количества 
и основности плагиоклазов, изменения количества роговой об
манки (рис. 21). В районах рудных месторождений часто уве
личивается содержание акцессорных минералов до 5—8%, что 
приводит к возрастанию плотности пород: гранитов до (2,70-4- 
-4-2,75) -103 кг/м3; основных пород до (3,34-3,5) • 103 кг/м3 [6].

Ультраосновные породы по содержанию кремнезема подраз
деляются на три крупные группы: оливин-дуниты, перидотиты 
и пироксениты. Средняя плотность этих пород наибольшая сре
ди магматических пород и находится в пределах от 3 ,0-103 до 
3,4 -103 кг/м3. При общей зависимости от содержания кремнезе
ма большое значение имеет ожелезненность минералов в рядах 
пироксенов и оливинов [6].

Интрузивные комплексы пород формируются в процессе 
магматической дифференциации. На ранней стадии дифферен-
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Рис. 21. Изменения плотности и схема минерального состава средних типов 
интрузивных пород (цифрами указан а  плотность минералов 6 TB-10-3 к г /м 3)

циации образуются интрузии основных пород (габбро, габбро- 
нориты и диориты), в среднюю стадию тектоно-магматического 
цикла — массивы интрузивных пород от основного до кислого 
состава.

В поздней стадии развития и в период тектонической акти
визации складчатых областей образуются существенно гранито- 
идные формации. Получают развитие породы повышенной ще
лочности (граносиениты, сиениты и др.). Плотность этих пород 
ниже плотности пород средних типов. Таким образом, плотность 
пород закономерно уменьшается от одной тектоно-магматичес- 
кой фазы к другой. Породы последнего комплекса, как правило, 
имеют кислый состав и плотность (2,57-г-2,60) • 103 кг/м3. 
В платформенных формациях плотность пород снова возраста
ет [6].

При близком химическом составе кайнотипных и палеотип- 
ных аналогов эффузивных пород их плотность изменяется в ши
роких пределах (рис. 22). Эти изменения обусловлены первона-
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Рис. 22. Пределы изменения плотности средних типов эффузивных пород 
сравнении с плотностью интрузивных [6]

чальной структурой и текстурой пород и степенью их последую
щего диагенеза [6].

Увеличение плотности в нормальном ряду эффузивных по
род от кислых к основным происходит за счет увеличения со
держания фемических оксидов и оксидов кальция и соответст
венным уменьшением содержания кремнезема, оксидов калия и 
натрия [6]. Кроме того, установлена тенденция к увеличению' 
плотности эффузивных пород от молодых к древним (табл. 3).

Плотностная характеристика эффузивных комплексоз ана
логична таковой для интрузий. Существенным отличием явля
ется лишь связь с кайнотипностью и палеотипностью и текстур
ными особенностями. Эффузивные образования ранней и сред
ней стадий тектоно-магматических циклов характеризуются в 
среднем более высокой плотностью в сравнении с образования
ми конца средней, начала поздней стадии. Однако типичные 
образования поздней стадии, периода активизации и платфор
менные имеют существенно основной состав и повышенную 
плотность [6].

5.5. ПЛОТНОС ТЬ М ЕТ АМ ОР ФИЧ ЕС КИ Х П О РО Д
Метаморфические преобразования пород протекают под 

влиянием изменения термодинамических условий их залегания. 
При этом происходят уплотнение пород без изменения химиче
ского состава, а также более глубокие химические изменения в. 
результате метасоматических процессов (метасоматиты). Если 
исключить метасоматиты, то по общему химическому составу 
метаморфические породы близки к химическому составу исход
ных пород (осадочных, интрузивных или эффузивных) [6].
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Т а б л и ц а  3. Плотность эффузивных пород различного состава 
и возраста, НО3 кг/м3 [в]

П орода KZ MZ PZ AR, PR K Z -A R

.Липарит _ 2,35 _ - 2,35
Порфир кварцевый --- 2,59 2,61 2,55 2,60
Кератофир, альбитофир --- — 2,65 — 2,65
Андезит 2 ,3 0 2,66 2 , 6 8 2,46 2,49
Порфирит аидезитовый — 2,63 2,73 2,76 2,73
Базальт 2 ,4 5 2,67 2,64 — 2,54
Диабаз — 2,75 2,79 2,68 2,79
Меймегнт

"

2,85 2,85

При региональном метаморфизме изменения давления и тем
пературы охватывают большие участки земной коры. Процесс 
метаморфизма проникает на большую глубину и проявляется в 
процессах складкообразования. Различают четыре фации регио
нального метаморфизма: пренит-цумпеллитовая; зеленосланце
вая; эпидот-амфиболитовая, амфиболитовая; роговообманково- 
гранулитовая (по Л. И. Вернину).

Как видно из рис. 23, наибольшие изменения плотности про
исходят с эффузивными и осадочными породами (на 8— 12%) 
в первую пренит-цумпеллитовую фазу метаморфизма. Обуслов
лено это уменьшением пористости упомянутых пород до 1—2%. 
При снижении давления и температуры пород, наблюдающем
ся при подъеме блоков земной коры из нижних горизонтов в 
верхнюю ее часть, происходит процесс ультраметаморфизма. 
Эти процессы приспособления пород к более низким термоба
рическим параметрам приводят к перекристаллизации, метасо
матозу и селективному расплавлению пород (чернокитизация и 
гранитизация пород). Амфиболиты (3-103 кг/м3), биотит-ам- 
фиболовые гнейсы (2,77• 103 кг/м3), биотитовые гнейсы (2,65х 
Х103 кг/м3) переходят в метасоматические граниты (2,60х
XI О3 кг/м3) [6].

В зонах тектонических нарушений проявляется контактный 
метаморфизм — изменение плотности в результате расслаива
ния и перекристаллизации пород в участках направленного 
действия горного давления.

Гидротермально-метасоматические процессы (серпентиниза- 
ция) также приурочены к зонам трещиноватости и разломов. 
В последнем случае породы с большой плотностью (пироксены 
и оливин) преобразуются в малоплотный серпентин [6]. Эти 
изменения наблюдаются преимущественно с поверхности, но мо
гут захватывать и более глубокие горизонты (до 1000— 1500 м).

Гидротермально-метасоматические процессы, связанные с
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Рис. 23. Изменение плотности изохи- 
мических рядов  при региональном ме
таморф изме (по Л .  И. В ерш ш у):
/  — неизмененные породы; ф ации м етам ор
ф изм а; / /  — пренит-цум пеллитовая, / / / — 
зелен сслан ц евая , I V  — эпидот-ам ф иболито- 
вая , ам ф иболитовая; V  — рогово-обманко- 
во-гранулитовая. В улканиты  п олен т-базаль- 
тового типа: 1 — д и аб азы , 2  — уплотненные 
д и аб азы , 3 — м етад и абазы , 4 —  ам ф иболи
ты , 5 — кристаллосланцы  фелического со
става; осадочны е породы; 6 — глинистые 
сланцы , 7, 8 —  ф иллиты , 9 —  бнотитовы е 
гнейсы с гран атом , ставролитом  и ан д ал у 
зитом, 10 — кордиернт-биотитовы е гнейсы 
с гранатом

циркуляцией в разрезе минерализованных термальных вод, час- 
то приводят к формированию магматогенных рудных месторож
дений. Эти процессы также приводят к изменению плотности 
пород (табл. 4).

Влияние гипергенеза на плотность горных пород заключает
ся в проявлении механического и химического выветривания 
как результата главным образом действия поверхностных вод. 
Происходят замена комплекса более плотных минералов на ме
нее плотные, увеличение пористости пород до 20—25% и это 
уменьшает плотность. Кислые магматические породы подверга-

Т а б л и ц а  4. Изменение плотности горных пород 
при гидротермально-метасоматических процессах [6] 
(по А. А. Смелову, Р. С. Сейфулину и др.)

П орода
П лотность 

неизмененной 
породы, 

•103 кг/м 3
Процесс

П лотность
измененной

породы,
• 103 кг/м8

М есторож де
ние. массив

Гранодиорит 2 ,6 5 Серицитизация 2 ,55 Саран
Песчаник 2 ,6 9 » 2 ,40 Акташ
Г ранодиорит 2 ,6 7 Хлоритизация 2,61 Умит
Песчаник 2 ,6 9 Аргиллитизация 2 ,62 А кбастау
Порфирит 2 ,7 4 —2 ,8 0 Окварцевание  и 2,65 »

эпидотизация
Д иорит  и грано 2 ,7 0 — 2 ,9 0 Альбитизация и 2 ,6 5 — 2,58 М а г а д а н 
диорит окварцевание ский
Гранодиорит 2 ,6 2 —2,65 Серицитизация и 2 ,5 4 — 2,50 Саран

грейзенизация
Гранит 2 ,5 8 — 2,61 Грейзенизация с

образованием:
кварцевых грейзе- 2 ,5 9 — 2,62 Коунрад-
нов, слюдисто ский
кварцевых и слю- 2 ,7 7 — 2,83
дисто-топаз-квар-
цевых грейзенов

К варцевы й диорит 2 ,7 8 Эпидотизация 3 ,00 Кусмурун
Порфирит ю V

i 1 to 00 » 2 , 8 5 — 2,95 »



ются более сильному выветриванию. В результате плотность 
гранитов в коре выветривания понижается до (2,2-f-2,5) X 
ХЮ3 кг/м3 [6]. Кора выветривания имеет глинисто-слюдистый 
или хлорито-гидрослюдистый состав с переменным содержани
ем обломков кварца, микроклина, биотита и повышенным со
держанием акцессорных минералов. При благоприятных усло
виях в таких породах могут быть залежи нефти и газа.

КОНТРОЛЬНЫ Е ВОПРОСЫ

1. Плотность горных пород, от чего она зависит и в каких 
единицах измеряется?

2. От чего зависит плотность минералов, а также газов и 
жидкостей, насыщающих породы?

3. Как меняется плотность минералов, слагающих осадоч
ные породы, с глубиной?

4. Изменение плотности осадочных пород с глубиной; как 
классифицируются породы по плотности?

5. Плотность магматических и эффузивных пород, от чего 
она зависит?

6. Плотность метаморфических пород. Что такое фации ре
гионального метаморфизма?

6. ПРОНИЦАЕМОСТЬ

Проницаемость — это свойство горных пород фильтровать 
через себя флюиды (жидкости или газа) под воздействием гра
диента давления. Почти все осадочные породы с первичной по
ристостью обладают проницаемостью. Лучшую проницаемость 
имеют грубообломочные породы (пески, песчаники, алевроли
ты). Тонкодисперсные породы (глины, аргиллиты, тонкокрис
таллические известняки и т. п.) имеют весьма тонкие капилля
ры и поэтому практически непроницаемы. Такие породы часто 
служат экранами нефти и газа. Однако при появлении трещи
новатости проницаемость этих пород значительно возрастает.

Магматические и метаморфические породы с низкой первич
ной пористостью также обладают очень низкой проницаемостью, 
не имеющей практического значения. Исключение составляют 
вулканогенно-обломочные (эффузивные) породы. Однако в мас
сивах, сложенных магматическими и метаморфическими поро
дами, в зонах развития трещиноватости и в коре выветривания 
могут встречаться также проницаемые разности, в которых на
блюдается интенсивная фильтрация природных флюидов. Эти 
породы — наименее изученные в настоящее время, фактические 
данные по ним практически отсутствуют.
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6.1. О П Р Е Д Е Л Е Н И Е .  У Р А В Н Е Н И Е  Д А Р С И

Для количественного определения проницаемости горных 
пород обычно пользуются л и н е й н ы м  з а к о н о м  ф и л ь т 
р а ц и и  Д а р с и :  линейная скорость фильтрации жидкости в  
породе пропорциональна градиенту давления и обратно про
порциональна динамической вязкости. Коэффициент пропорцио
нальности knp в этом уравнении называют коэффициентом про
ницаемости породы:

v =  - ^  =  K  (6.1)
F \i л ь

где у — линейная скорость фильтрации; Q — объемный расход 
жидкости; F — площадь фильтрации; (д, — динамическая вяз
кость жидкости; Арпл— перепад давления; A L — длина фильт
рующей пористой среды.
Откуда

*пр =  - ^ .  (6-2)&PwiF
При измерении проницаемости по газу для учета сжимаемо

сти последнего в формулу (6.2) подставляют объемный расход 
газа через породу Qr, приведенный к среднему давлению р Пл =  
=  (P i+ P 2) /2 , где pi и р 2 — соответственно давление газа на вхо
де и выходе из образца породы. По закону Бойля-Мариотта 
для идеальных газов

QT= 2 Q 0pJ(Pi +  p2), (6.3)

где Qо — расход газа при атмосферном давлении ро■ Подстав
ляя (6.3) в уравнение (6.2) получим

knp =  2Q0p0[lTA L / ( p \ - p * 2)F.  (6.4)

В Международной системе единиц (СИ) величины, входя
щие в формулы (6.2) и (6.4), имеют размерности: [ A L ] = m; 
[Г | =  м2; [Q] = м 3/с; [р] =  Па; [ |л ]= П а-с .

Следовательно,
м3

—  ■ Па • с ■ м 

=  ПаГм2 =  М“-

Таким образом, за единицу проницаемости в 1 м2 принима
ется проницаемость такой пористой среды, при фильтрации че
рез образец которой площадью F — 1 м2, длиной A L — 1 м и при 
перепаде давления АрПл=1 Па расход жидкости вязкостью ц =  
=  1 Па- с  составит Q = 1  м3/с. Это очень крупная единица и в 
практике применяют дольное ее значение: квадратный микро
метр (мкм2).



В старой технической системе единиц для измерения прони
цаемости использовались единицы дарси (Д) и миллидарси 
(мД): 1Д =  1,02-10-12 м2=1,02 мкм2.

Проницаемость горных пород зависит не только от свойств 
самой породы, но и от взаимодействия фильтрующихся флюи
дов с породами и числа фильтрующихся фаз. В соответствии с 
этим различают абсолютную, фазовую и относительную прони
цаемости.

Под а б с о л ю т н о й  (или физической) проницаемостью по
нимают проницаемость пористой среды, которая определена при 
фильтрации единственной фазы, физически и химически инерт
ной к породе. Обычно такой фазой являются газообразные азот 
или воздух. Абсолютная проницаемость — это свойство породы 
и она практически не зависит от свойств флюида. Определение 
ее производится на отмытых и экстрагированных от углеводо
родов сухих образцах.

Опыты показали, что абсолютная проницаемость, опреде
ленная по газу по формуле (6.4) зависит от величины среднего 
давления р г.-\

KiV — &пр +  К -  >
Р  ПЛ

где k°°-nV — проницаемость при рпл”^00; К — угловой коэффи
циент прямой.

Это явление получило название эффекта проскальзывания 
газа или эффекта Клинкенберга.

Величина k°°up приближается к проницаемости породы, оп
ределенной по несжимаемой инертной жидкости.

Ф а з о в ы е  проницаемости определяют при наличии в по- 
ровом пространстве породы более одной фильтрующейся ф а
зы. В природных условиях пустоты в породе могут быть запол
нены водой, нефтью и газом. Поэтому проницаемость для 
фильтрации любой из этих фаз будет ниже абсолютной про
ницаемости и зависеть от соотношения объема фаз в породе и 
их вязкости. Вода чаще всего является смачивающей по отно
шению к породе фазой.

Например, уравнение (6.1) для горизонтального двухфазно
го потока нефть — вода распадается на два уравнения:

Он и 1 Ьр» Qb t 1
ун -  F - K v .  н —  ^ 7 7 ;  ^ в -  —  ~Кх>. В117 “X T ’ ( 6 '° )  

где &гг.н и &пр.в-— фазовые проницаемости соответственно для 
нефти и воды; Д/7н =  Дрв — перепад давления при установив
шемся течении; ин и v B — линейные скорости фильтрации неф
ти и веды.

Фазовые проницаемости в уравнении (6.5) будут изменяться 
в зависимости от объемного соотношения фаз в поровом прост
ранстве.
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Рис. 24. К выводу у р а в 
нения Козени — К арм ана

«V

Поскольку абсолютная и фазовая проницаемости горных 
пород изменяются в широких пределах, более удобной формой 
их сопоставления является о т н о с и т е л ь н а я  фазовая прони
цаемость, представляющая собой отношение фазовой проницае
мости к абсолютной, определенной с учетом явления проскаль
зывания газа1

lkc Ь — h !ЬЛ • к пр. в “ ’ ^пр. В/Л;пр» ^ П Р .  Г (6.6)■‘ п р .  г ' " - п р

Относительная фазовая проницаемость — величина безраз 
мерная.

6.2. АБСОЛЮТНА Я ПР О Н И Ц А Е М О С Т Ь

6.2.1. ПРОНИЦАЕМОСТЬ ПОРОД С М ЕЖ ЗЕРН О В О И  
ПОРИСТОСТЬЮ (УРАВНЕНИЕ КОЗЕНИ — КАРМАНА)

Представим себе пористую среду в виде цилиндра сечением 
со и длиной AL, внутри которого расположен извилистый ци
линдрический канал длиной ALK со среднестатическим сечени
ем (ок. Отношение сок/со =  г|з представляет собой среднестатисти
ческую просветность породы в любом сечении образца, перпен
дикулярном к среднему направлению потока (рис. 24).

Линейную скорость истечения флюида через такой канал v„ 
можно определить по закону Пуазейля:

=  А  =  (6.7)
шк 32ц М к ' v '

где Q — расход жидкости; d  — диаметр канала; j.i — вязкость 
жидкости.

Используем понятие о гидравлическом радиусе канала про
извольного сечения (Блейк, 1921 г.):

Рк __ vk/ v __ &п. дг̂идр S K/v
(6 .8)

1 Ч асто  д л я  этой цели на практике  используют проницаемость, определен
ную по минерализованной воде.
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где v K, v — объемы фильтрующих каналов и образца; S K — по
верхность фильтрующих каналов; йп.д — коэффициент динами- 
ческой пористости; s,j,— удельная поверхность фильтрующих ка 
налов.

В частном случае капилляра круглого сечения
nd2
4 &LK  ̂ м

ггидР =  ndALK =  T  ’ ^ =  16г2гидр =  16 ^  • (6.9)

С учетом изложенного, уравнение (6.7) для линейной скорости 
истечения флюида через цилиндрический канал можно пред
ставить:

16/-2 ГИд р  Л р п л  &®П. Д  1 Д Р п л  / с  1 Л 4

v* ~  32|x ~KL7  “  ~jT " д Ц " ' (D.1U)

В то же время линейную скорость фильтрации, полученную пу
тем отнесения расхода флюида к сечению всего образца, мож
но определить из уравнения Дарси:

*ф =  ^  =  6 п р - ^ - .  (6.11)со jх AL

Зависимость между истинной и фиктивной скоростями 
фильтрации найдем из соотношения уи<вк =  УфСо или Уф =  ик «к/со- 

С другой стороны,
Ъ - мкА£к _  , гр 
п-д _  cdAL г’

где Тг — гидравлическая извилистость каналов; г|з— просвет- 
ность пористой среды.

Из двух последних равенств можно получить

=  (6 . 12)

Подставив (6.12) в уравнение (6.11), получим:

va =  - p - k BV ± - т г -  (6.13),

Приравняем левые части уравнений (6.10) и (6.13):
^ 2П . Д  1 Д Р п л  Т г  1 Д р п л

к
2$ 2ф  ц  А ^ к  ^ п .  д  И- A L

откуда найдем выражение для проницаемости:

^пр= 2T2rs2+ ' (6.14)

Это уравнение Козени— Кармана для модели пористой сре
ды с капиллярами круглого сечения (цифра «2» в знаменате



л е — коэффициент формы сечения круглого капилляра). П. К ар
ман на основе решения уравнений Навье — Стокса нашел, что 
для круглого, эллиптического, квадратного, треугольного, пря
моугольного, щелевого с коаксиальными стенками сечений ка
налов величина постоянного коэффициента изменяется от 2 
до 3. Среднее значение 2,5. Обозначим этот коэффициент че
рез f. Тогда уравнение (6.14) для каналов любого сечения при
мет вид:

и **П Я /С 1
k n p -  ! Т ^ Ф' (6Ло)

Экспериментальная проверка уравнения Козени— Кармана 
была произведена многими авторами на самых разных моде
лях неконсолидированных пористых сред. Проверка показала, 
что если удельную поверхность фильтрации этих моделей вы
числять как сумму поверхностей отдельных фракций частиц и 
размеры частиц в крайних фракциях не отличаются более чем 
в 5 раз, то уравнение (6.15) хорошо описывает связь между 
проницаемостью, пористостью и удельной поверхностью некон
солидированных пористых сред.

Уравнение (6.15), кроме того, объясняет существование 
целой группы петрофизических связей для консолидированных 
пород с использованием коэффициента проницаемости.

1. Для сцементированных литологически однородных и од
новозрастных песчано-алевритовых слабоглинистых пород, в ко
торых коэффициенты пористости и удельной поверхности меня
ются сравнительно мало (£п.д~ const и const), а величина 
проницаемости обусловлена переотложением вторичного цемен
тирующего материала, изменяющим извилистость каналов, 
уравнение (6.15) принимает вид

&пр «  const/T2,,.
Зависимости такого рода получены О. А. Черниковым и 

А. II. Куренковым (1962) для песчаников: XVII горизонта Узен- 
ского месторождения, пласта Q  Мухановского месторождения 
и пласта Д[ Туймазинского месторождения [1] и М. М. Эллан- 
ским для песчаных коллекторов Калужского подземного хра
нилища газа.

2. Для слабоуплотненных карбонатных пород с межкристал- 
лической и межзерновой пористостью удельная поверхность и 
извилистость изменяются в узких пределах ( s* « c o n s t ) ,  а из
вилистость в результате слабого уплотнения имеет небольшое 
значение, которое также можно принять в первом приближении 
равным Tr ^ c o n s t .

Наиболее сильным фактором, влияющим на проницаемость, 
в этом случае будет пористость в третьей степени:

knp «  const /г3п д.
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На рис. 25 приведена эта приближенная зависимость.
3. Для пористых карбонатных пород содержание остаточной 

воды 6в.о в зоне предельного нефтенасыщения может быть оп
ределено с помощью введения понятия о средней толщине 
пленки связанной воды и воды углов пор в гидрофильных по
родах Т с р :

^В. О =  Тср®ф/̂ П. 0>
откуда

® ф  =  ^ “ в .  О ^  П . О ' ^ с р .

если сделать допущение, что kILO ( \ — то подставив
в (6.15) два последних равенства, получим

h kn. О̂ В. оТ2ср (  1 ч У

р =  Ттгг I ”  ) ■
При 1, кпР->-0 — тонкозернистые низкопористые и ма

лопроницаемые известняки, а при /гв->-0, кпр-+°о — высокопро
ницаемые известняки с повышенной пористостью.

Поскольку для карбонатных пород в первом приближении 
можно принять ^п.о^в.о» const и (тср/Л-)2 ~ const, предыдущее 
равенство можно записать так:

( 1 \ з
knv «  const I----------1 I .

\  к в .  о

На рис. 26 приведены зависимости, удовлетворяющие полу
ченному уравнению.

4. Из уравнения (6.15) найдем:

п• *
S>  _  f T \ k пр ■

Это — возможное уравнение для определения удельной поверх
ности фильтрации.

В двойном логарифмическом масштабе уравнение

представляет собой прямую с угловым коэффициентом tgoc=2. 
Проверка этого выражения выполнена многими исследователя
ми. Оно дает возможность выйти на определение фильтрацион
ной неоднородности пород по данным геофизических исследова
ний скважин.

1 В этом случае мы пренебрегли влиянием остаточной нефти (см. уравне
ние (3.6)).
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кп̂ 103и т 2 Рис. 25. Приближ енны е связи 
м еж ду  коэффициентами прони
цаемости £ Пр и пористости ka. 
для  известняков:
1 — известняк оолитовый, Смаковер, 
М агнолия; 2  — известняк кри сталли 
ческий со вторичной пористостью , 
С ен-А ндреас, Вессен; 3 — девонский 
меловидный известняк, Кросет, Т е
хас; заш трихованы  области  возм ож 
ного разброса  точек [1]

Рис. 26. Зависимость к оэф ф и
циента газопроницаемости £ Пр 
от коэффициента остаточного 
водонасыщения k B.0 для  р а з 
личных по происхождению и 
структуре карбонатны х пород 
(по Б. И. Тульбовичу).

И звестняки: I — биоморфные, II — 
сгустковые и комковаты е, I I I — де- 
бритовые, ш лам о-дебритовы е

6.2.2. ПРОНИЦАЕМОСТЬ ТРЕЩИНОВАТЫХ ПОРОД

Расход жидкости Q через прямоугольную щель с раскрыти
ем (высотой) b и шириной а можно установить из известного 
уравнения Буссинска (в оригинале все размерности в СГС):

Q =  —  (6.16)
12[л AL

<96



откуда можно найти линейную скорость истечения жидкости vH, 
отнеся расход к площади трещины (oT =  ab:

vH =  —  =  —  ( 6 . 17)
ab  12ц AL

Если, как в пористой среде, расход отнести не к площади 
трещины, а ко всей площади фильтрующей среды и, то соглас
но уравнению Дарси

*Ф =  А  =  £пр (6-18)
со ц Д/.

Между уи и v,$, имеет место соотношение
сот
(О

Отношение сот/со есть просветность трещинной среды в на
правлении фильтрации. Если трещины в породе располагаются 
в одном направлении, то просветность равна коэффициенту 
трещиноватости в направлении фильтрации kT =  сот/со.

При равномерной системе трещин в трех взаимно перпенди
кулярных направлениях просветность среды в направлении 
фильтрации равна сот/со =  2/ з  kT. Д ля этого случая

и уравнение (6.17) примет вид

иф =  - 6 т —  (6.19)
3 12ц AL  v '

Приравнивая левые части уравнений (6.18) и (6.19) и раз
решая это равенство относительно knv, получим для равномер
ной системы трещин в трех взаимно перпендикулярных на
правлениях:

knv =  ± b % .  (6.20)

И для двух систем взаимно перпендикулярных трещин, парал
лельных направлению фильтрации

ка» =  - ^ Ь % ,  (6.21)

где knp в см2 и b в см; kT — в долях единицы.
На практике проницаемость обычно измеряют в дарси (Д) 

или в мкм2. Известно соотношение: 1 Д  =  1,02 мкм2 =  1,02* 
•10~12 м2 =  1,02-10-8 см2 и 1 мкм =  10-4 см.
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С учетом последних равенств уравнение (6.20) для системы 
трещин в трех взаимно перпендикулярных направлениях при
мет вид

Ю—8й2 5  —2

пр 18 10-8
и для системы трещин одного или двух параллельных направ
лений

kuv =  - 10̂ i L  h =  8,3- 10-2b2feT, (6.23)
uP 12- 10-s T

где knp в мкм2 и b в мкм; kT в долях единицы.
Коэффициент трещиноватости kT можно также представить в 

виде произведения объемной плотности трещин Trv =  S /V  (S — 
площадь половины поверхности стенок, мкм2, V — объем поро
ды, мкм3) на раскрытие трещин в, мкм:

кт =  ЬТт р. (6.24)

Тогда, например, для случая системы трещин трех направлений 
уравнение (6.22) примет вид

*np =  5 ,6 .1 0 - W Tp. (6.25)

При определении трещиноватости пород в крупных плоско
параллельных шлифах (Е. С. Ромм, Л. П. Гмид) это уравнение 
можно использовать для приближенной оценки проницаемости. 
Все величины, входящие в уравнение, можно определить визу
ально.

Если принять, что наиболее часто встречающаяся величина 
раскрытости мнкротрещин в шлифах уплотненных карбонат
ных пород составляет Ь х  15 мкм, то получится приближенная 
связь проницаемости микротрещиноватых пород с коэффициен
том трещиноватости:

^пР =  5,6- 10-2-255&т =  12,6йт.
Коэффициент трещиноватости карбонатных пород при опре

делениях на кернах пород редко превышает величину А’т =  0,3% 
(Л. П. Гмид). Это означает, что проницаемость микротрещи
новатых разностей не должна быть выше

^пр =  12,6-3-10-3 38-10-3 мкм2.

Коэффициент трещиноватости, установленный по длине мик
ротрещин в шлифе, характеризует не всю полезную емкость, 
включающую каверны, расширения, отдельные поры, и лишь 
объем микротрещин в шлифе. Однако величина kT определяет 
фильтрационные свойства микротрещиноватых пород. Умень
шение коэффициента трещиноватости до значения 6т<1,0-10-4
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(0,01%) снижает проницаемость породы до величины ^ n p ^ l X  
ХЮ -3 мкм2. Такая порода уже перестает быть коллектором.

Если представить себе трещинную среду в виде системы 
бесконечных прямых трещин трех взаимно перпендикулярных 
направлений, с раскрытием b и расстоянием между трещинами а, 
то для единичного блока1 найдем kT =  3ba2l a 3 — 3b/a. Откуда 
размер единичного блока a =  3 b / k T.

Если принять за раскрытие трещин среднюю величину Ь — 
=  15-10-6 м, можно найти расстояние между трещинами в та 
кой породе: при &т =  0,3-10-2 а =  3 - 15-10—6/ (0,3 • 10-2) =  1,5х 
Х 10-2 м; при /гт =  0 ,0 Ы 0 - 2 а =  3 - 15-10-6/ (0,01 • 10-2) =0,45 м. 
Другими словами, при &т =  0,3% расстояние между трещинами 
составляет около 1 см и можно еще наблюдать эту трещинова
тость на больших кернах или в шлифах размером около 10 см.

Очевидно, что при более высокой равномерной трещинова
тости или при большем раскрытии трещин порода, скорее все
го, не сохранит свою сплошность — керн разрушится при его 
отборе. По крайней мере, вероятность отбора керна с более 
высокой равномерной трещиноватостью снижается. Керн из 
высокопродуктивных пластов, проницаемость которых обеспе
чивается более высокой раскрытостью трещин, также, как пра
вило, не выносится или выносится практически непроницаемая 
матрица.

Изучение по кернам или шлифам пород с равномерной от
крытой трещиноватостью и с низким коэффициентом йт<0,01%, 
по-видимому, также затруднено, так как для этого понадоби
лось бы иметь образцы нереально больших размеров. Эти при
меры показывают, что в связи с недостаточной представитель
ностью отдельно взятых кернов трещиноватых пород, для до
стоверного изучения их проницаемости в широком диапазоне 
изменения трещиноватости необходимо использовать коллекции 
кернов при условии его сплошного отбора в базовых скважинах 
или применять другие методы, обеспечивающие исследования 
больших объемов пород, например, гидродинамические и гео
физические.

6.2.3. ЗАВИСИМОСТЬ ПРОНИЦАЕМОСТИ ПОРОД 
ОТ ГЛУБИНЫ  ЗАЛЕГАНИЯ

При погружении осадочных пород на глубину происходит их 
уплотнение в течение геологического времени и уменьшается 
проницаемость. Помимо горного и пластового давлений, тем
пературы и геологического времени на величину проницаемос
ти влияют и другие процессы, например, перенос минеральных 
веществ фильтрующимися пластовыми водами. Процесс изме-

1 Блок, который имеет по одной трещине каж дого  направления.
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Т а б л и ц а  5. Изменения коэффициентов пористости и проницаемости 
песчаников с гранулярной пористостью с глубиной залегания 
(Северо-Восточное Предкавказье)

Глубина, м kn ср по керну ftnp, мкм*

0 0 ,3 3 1— 10
1000 0 ,2 6 1 0 - '— 1
2000 0 ,1 6 5 1 0 -2 — 10-1
4000 0 ,0 7 1 0 -3 — Ю - 2
6000 1 0 -4 — 1 0 - 3

нения проницаемости очень сложен. Поэтому теоретические 
расчеты, приведенные ниже, нужно рассматривать как весьма 
приближенную оценку, позволяющую получить сведения о тен
денциях в изменении проницаемости [15].

Необратимая деформация осадочных пород в разрезах в те
чение геологического времени происходит по законам, близ
ким к законам уплотнения рыхлых несцементированных грун
тов. Они могут быть количественно охарактеризованы коэф
фициентом необратимого уплотнения пород j}nU, Т).

В работе [15] приведена следующая зависимость между 
изменением коэффициента пористости песчано-глинистых пород 
с глубиной и изменением проницаемости:

&(ПР) ft/fynp) Л=о ^  (^(п .  о) П.О) ft=o)4- ( 6 . 2 5  )

Подставив в (6.25') значение пористости из уравнения (3.18), 
получим:

. I _________ехр [— рп (Л Т) g  (бп. с г—6в. cp)/i]_________I 4
(ПР)А (пР)Л = ° |  1 _ * (п>О)й = 0 [ 1 _ еХр ( - ? „ ( / ,  Т) g  (бп.Ср— б в.Ср)/г)] /  '

(6.26)

Это уравнение показывает, что коэффициент проницаемости 
уменьшается с глубиной значительно быстрее, чем коэффициент 
пористости. В табл. 5 приведены результаты определения изме
нений проницаемости с глубиной для песчаников Северо-Вос- 
точного Предкавказья. При этом использовано среднее значе
ние коэффициента необратимого уплотнения, определенное для 
этих же пород по данным керна (рис. 5): рп( ,̂ 7’) = 3 4 х  
XIО-8 М П а-1.

Представление о влиянии изменения температуры на про
ницаемость терригенных пород можно получить на основании 
изучения свойств чистых кварцевых песчаников. На рис. 27 
приведены прогнозные кривые изменения коэффициента прони
цаемости чистых кварцевых песчаников в зависимости от глуби
ны их погружения Ah для районов с высоким и низким геотер-
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Рис. 27. Необратимое уменьшение максимального коэффициента проницаемо
сти к пр кварцевых песчаников в зависимости от глубины погружения Л (тео
ретическая оценка):
а  — для  районов с геотермическим градиентом  Г =  3 °С/100 м; б  —  то ж е, / '  =  1,43 “С/100 м. 
К оэф ф ициент пористости к п коллектора до погруж ения, %: 1 —  40; 2 — 30; 3 —  20

мическими градиентами. Коэффициенты необратимого уплотне
ния, необходимые для расчета по уравнению (6.26), выбраны 
по графику на рис. 10. Как видно из рис. 27, значение &(Пр)/> 
кварцевых песчаников в термически активном районе ( Г =  
=  3°С/100 м) снижается весьма интенсивно. В нашем примере 
при Д/г =  6000 м коэффициент проницаемости чистых кварцевых 
коллекторов уменьшается более чем на три порядка своей пер
воначальной величины.

Вероятно, так же как и коэффициент пористости, абсолют
ная величина коэффициента проницаемости терригенных кол
лекторов до их погружения в зоне интенсивного осадконакопле- 
ния должна отражать и возраст пород.

Таким образом, первичные пористость и проницаемость пес
чано-глинистых и карбонатных пород довольно резко уменьша
ются на больших глубинах. Изучение главных причин, приво
дящих к снижению коллекторских свойств, выполненное с при
влечением результатов исследования кернов из различных гео
логических провинций, свидетельствует, что величины макси
мальной первичной пористости и проницаемости зависят от воз
раста, глубины залегания коллекторов и геотермических усло
вий района.

На больших глубинах увеличивается перспективность кол
лекторов с вторичной, трещинной и трещинно-кавернозной по
ристостью. Вторичная пористость, образованная в уплотненных 
осадочных породах на больших глубинах в результате тектони
ческих и эпигенетических процессов, может обеспечить коллек
торские свойства пород.
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6.2.4. И ЗМ ЕНЕНИЕ ПРОНИЦАЕМОСТИ ПРИ ВЫНОСЕ КЕРНОВ 
НА ПОВЕРХНОСТЬ

При выносе кернов горных пород из скважины на поверх
ность уменьшаются эффективное напряжение и пластовое дав
ление, понижается температура. Это ведет к расширению поро
ды и увеличению ее коэффициента проницаемости в результате 
упругих (обратимых) деформаций. Эти деформации моделиру
ются в лабораторных условиях.

По аналогии с изменением коэффициента пористости поро
ды изменение коэффициента проницаемости описывается урав
нением [15]

X

^пр (р> Рпл . Т ) £пр ( р  ■— Рпл)

Оаа &пр (0 ) J
&пр (Рпл) ^пр ( Т , ]

^пр (0 ) Р - Р п л ,  7 _ &пр (0) ]р '  Рпл

л. г Х

= к , к 2к 3, (6.27)

где £пр (0 )— коэффициент проницаемости в атмосферных усло
виях; остальные обозначения те же, что в (3.23).

Основное влияние на проницаемость оказывает эффективное 
напряжение р —р „л, поэтому Ki может изменяться существен
но. Среднее значение К i для песчаных пород можно оценить 
теоретически [15]:

„ (3 +рс)
&П (Р --- Рпл)

*1=
fenp ( Р  —  Рпл)

knp (0) М О )

( 2 + а )
(6.28)

где а  — показатель структуры (сцементированности) порового 
пространства. Из эксперимента известно: — 1 , 8 ^ а ^ — 1.

Если принять средние значения для песчаных коллекторов, 
залегающих на глубинах до 2000—3000 м значения йпо =  20% и 
6п( Р э ф )  = 2 0 —0,7= 19,3% (см. разд. 3) и а  = — 1,5, то, подставив 
эти значения в (6.28), найдем среднее значение /Ci =  0,81.

Экспериментальная проверка, выполненная на большой кол
лекции песчаников и алевролитов из самых разнообразных неф
тяных районов Советского Союза, подтвердила это теоретичес
кое предположение.

Эмпирическое уравнение имеет вид:
:0 ,8Ш ’01*ПР (Р - Р п л )' пр (0) ^  0,£ж ;пр (0)•

Коэффициент корреляции равен 0,98. Однако возможные глуби
ны залегания коллекторов значительно отклоняются от приня
тых средних значений. Изменяются тепловые условия залега
ния пород. Это требует введения других поправок (Кг-Къ)■ Эти 
данные приведены в работе [15].

На рис. 28 представлены обобщенные зависимости полных 
обратимых изменений проницаемости песчано-глинистых пород

(6.29)
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а
О 0,8 0,6 0,0

6
О 0,8 0,8 ОМ

Рис. 28. Палетка  для  оценки упругих (обратимых) изменений коэффициента 
проницаемости £ Пр(р, Рпл, Т) песчано-глинистых пород. Ш ифр кривых г)гл

с гранулярнон пористостью при изменении всех условий есте
ственного залегания пород.

Из рис. 28 видно, что наибольшие изменения проницаемости 
происходят с плохо отсортированными, глинистыми, как прави
ло, слабопроницаемыми породами.

В чисто трещинном и трещинно-кавернозном коллекторе 
трещины соединяют собой поры и вторичные пустоты. Следо
вательно, деформация этих коллекторов под влиянием давления 
будет определяться сжимаемостью трещин.

Если в уравнении (6.25) пренебречь изменением объемной 
плотности трещин Тт, то можно получить:

dk.пр db 3 dVT _
- З М( Р - Р п л ) -

Интегрирование последнего равенства позволяет получить:

(Р-РплЬ
- 3  j"  p Td ( p - p n i )

^пр ( р ---Рпл)

£пр (р  --- Рпл)1
: ехр

(р рпл)

(6.30)

В работе [15] приведена теоретическая зависимость коэф
фициента сжимаемости элементарной трещины j3T в МПа-1 от
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эффективного напряжения при ее упругой (обратимой) дефор
мации:

1 3 5 -1 0 -2 (6.31)
(Р --- Рпл)

Это уравнение получено из предположения, что при упру
гом деформировании микротрещины максимальные напряжения 
не должны превышать пределы прочности кристаллов минера
лов, слагающих породу. Другими словами, уравнение опреде
ляет верхний предел упругих деформаций микротрещин.

Подстановка (6.31) в (6.30) и последующее интегрирование 
позволяют получить:

где (р —pn.i)i — эффективное напряжение в зажиме, при кото
ром образец изучается в атмосферных условиях; (р—рпл) — то 
же на глубине залегания породы.

Согласно уравнению (6.32), коэффициент проницаемости 
трещиноватой или трещиновато-кавернозной карбонатной по
роды кщ,(р—Рпл) 1) определенный в лаборатории в зажиме пат
рона при давлении (р—р „ л )  =  2 МПа, при (р—рПл )= 4 0  МПа 
(Я^ЗООО м) будет равен кщ,(р—рпл) =0 ,3  kap(p—рпл) ь Дру
гими словами, проницаемость трещиноватых пород весьма су
щественно зависит от эффективного напряжения. Кроме того, 
при изменении давления при выносе кернов или в процессе 
разработки залежей нефти и газа в трещиноватых породах мо
гут наблюдаться необратимые деформации, связанные с разру
шением породы. Это необходимо также учитывать при изуче
нии этих пород.

6 .2 .5 . К Л А С С И Ф И К А Ц И Я  О С А Д О Ч Н Ы Х  П О Р О Д  
П О  П Р О Н И Ц А Е М О С Т И

В практической нефтегазовой геологии и геофизике обычно 
различают п р о н и ц а е м ы е  п о р о д ы  ( п л а с т ы ) ,  которые 
при данной величине гидропроводности пласта ( k nph / ц )  обеспе
чивают промышленные притоки нефти, газа или воды, и н е 
п р о н и ц а е м ы е  — из которых обычными методами освоения 
скважин нельзя получить промышленного притока. Между эти
ми двумя группами находятся породы, проницаемость которых 
лишь при определенных условиях насыщения пласта и конкрет
ной вязкости флюида может обеспечить нижний уровень про
мышленного притока. По этим породам в каждом конкретном 
случае определяют свою так называемую границу коллектор — 
неколлектор.

^пр ( Р Рпл)  ^  ( р  PtUl)l °>405 (6.32)
&пр (Р  Рпл)г L {р  —  Рпл) .
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Эти определения позволили В. Н. Кобрановой [1] предло
жить простую систему классификации пород по проницаемос
ти, подразделив их на проницаемые, полупроницаемые и прак
тически непроницаемые.

К п р о н и ц а е м ы м  (£„р>10~2 мкм2) относятся грубообло
мочные осадочные породы (галечники, гравий), сцементирован
ные и отсортированные песчано-алеврито-глинистые породы, тре
щиноватые и кавернозно-трещинные известково-магнезиальные 
породы, трещиноватые метаморфические и магматические по
роды.

Коэффициент пористости пород с гранулярным типом пор 
велик и составляет 20—40% от объема породы. В системе пор 
или трещин имеется небольшое число сверхкапиллярных, круп
нокапиллярных и капиллярных каналов.

К п о л у п р о н и ц а е м ы м  (10“4< £ ПР<  10-2 мкм2) относят- 
ся менее отсортированные глинистые пески, некоторые разности, 
алевролитов и песчаников пористостью менее 10— 15%, а так
же карбонатные породы, включая микротрещиноватые извест
няки и доломиты. Поровое пространство этих пород в значи
тельном объеме представлено субкапиллярными каналами, за 
полненными связанной водой.

К практически н е п р о н и ц а е м ы м  (&пр < 1 0 -4 мкм2) отно
сятся глины, аргиллиты, глинистые сланцы, мергели с субка
пиллярными порами, сильно сцементированные песчаники и 
алевролиты, плотный мел, известняки, невыветрелые метамор
фические и магматические породы и т. п. Коэффициент общей 
пористости глин и меловидных известняков может достигать. 
50%, а аргиллитов, сланцев, мергелей, метаморфических и маг
матических пород ниже 6—8%. Почти вся вода, в той или иной 
степени связана силами адсорбции и практически не может пе
ремещаться под влиянием градиентов давления, существующих 
в природе.

В определении непроницаемых пород не учтен фактор вре
мени. Поэтому в дополнение к перечисленным трем типам по
род можно было бы выделить еще один — п о р о д  ы-э к р а н ы  
н е ф т и  и г а з а  (fenp < 1 0 -6 мкм2). Тогда практически непро
ницаемые породы займут диапазон 10_6<&nP< 10~4 мкм2. В от
личие от последних породы-экраны нефти и газа обладают та-' 
кой низкой проницаемостью для нефти и газа, которая обеспе
чивает сохранение промышленных залежей в течение геологи
ческого времени. К породам-экранам нефти и газа относятся' 
каменная соль, ангидрит, глины слабопесчанистые пластичные 
нетрещиноватые, породы в многолетнемерзлых зонах. Диаметр 
максимальных пор в этих породах не превышает 1 мкм.

Более полная классификация песчано-алевритовых про-_ 
ницаемых пород представлена в табл. 6 в дополнение к описан
ной классификации пород.
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6.3. О Т Н О С И Т Е Л Ь Н Ы Е  Ф А ЗО ВЫ Е П Р О НИЦ АЕМ ОС ТИ

6.3.1. СОВМЕСТНОЕ ТЕЧЕНИЕ НЕСМЕШИВАЮЩИХСЯ 
ПЛАСТОВЫХ ФЛЮ ИДОВ В ПОРИСТОЙ СРЕД Е

Есть два представления о механизме совместного течения 
пластовых флюидов в пористой среде. Согласно первому, по
дробно описанному М. Маскетом, при течении двух несмеши- 
вающихся фаз часть наиболее тонких поровых каналов и углы 
крупных пор заняты смачивающей фазой (пластовой водой), 
а по остальным каналам, содержащим смачивающую жидкость 
на поверхности пор, может происходить струйное движение не
смачивающего и смачивающего флюидов. Количество двигаю
щихся флюидов в каждый момент определяется величинами на
сыщенности и проницаемости среды для этих флюидов. С рос
том насыщенности породы одной фазой увеличивается доля ка
налов, обеспечивающих движение этой фазы и уменьшается до
ля каналов для другой фазы.

При вытеснении воды нефтью в процессе нефтеобразования 
водонасыщенность породы понижается. При этом быстро воз
растает проницаемость для нефти. Однако не вся вода может 
быть вытеснена из породы. Часть ее, связанная силами адсорб
ции и межфазного натяжения, остается в виде остаточной воды 
(/гв.0). При снижении водонасыщения до величины /гв.0 прони

цаемость породы для смачивающей фазы оказывается равной 
нулю. Величина kB.0 в зависимости от многих факторов может 
меняться от 0,15 до 0,35.

При вытеснении нефти водой в процессе разработки увели
чивается насыщенность породы смачивающей фазой. При этом 
проницаемость для нефти резко уменьшается. Однако не вся 
нефть может быть вытеснена водой. Часть ее остается в по
рах даже при уменьшении проницаемости для нефти до нуля. 
Это остаточное нефтенасыщение характеризуется к о э ф ф и 
ц и е н т о м  о с т а т о ч н о г о  н е ф т е н а с ы щ е н н я  йн.0. Как 
правило, величина ka.0 несколько превышает kB.0.

При наличии в порах коллектора трех фаз (газа, нефти и 
воды) принцип их распределения сходен с двухфазной системой. 
Вода полностью занимает поры наименьшего размера, углы 
пор и в виде тонкой пленки смачивает остальные поры. Нефть 
занимает более крупные поры, а газ — центральные участки 
наиболее крупных пор, занятых нефтью, и с водой практически 
не контактирует. Вместе с тем М. Маскет допустил, что взаи
модействие двух несмачивающихся фаз (нефти и газа) изучено 
слабо и могут существовать условия, когда и в этом случае 
крупные поры могут быть заполнены только газом и водой.

Описанное выше представление о течении несмешивающихся 
флюидов позволяет использовать информацию о распределении
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пор по размерам для оценки динамики фазовых проницаемос
тей.

Другое представление о механизме совместной фильтрации 
предполагает течение несмешивающихся жидкостей по поровым 
каналам в форме четок несмачивающей жидкости (нефти) в 
смачиваемой (воде). Это представление предполагает образова
ние в порах нефтяной эмульсии, создающей высокие фильтра
ционные сопротивления в зоне смеси, обусловливающие сниже
ние фазовых проницаемостей.

Прочность эмульсии, время ее существования зависят от 
свойств межфазных пленок, а дисперсность определяется струк
турными свойствами пористой среды и скоростью фильтрации. 
Как видно, такое представление может объяснить многие явле
ния, наблюдающиеся при многофазной фильтрации. Однако 
процесс образования эмульсий очень трудно поддается форма
лизации и гидродинамическое моделирование этого процесса с 
помощью капиллярных и сеточных моделей пока не получило 
практического применения.

Вероятно, можно будет допустить, что в природных усло
виях могут иметь место оба механизма течения, когда один вид 
движения флюидов может переходить в другой.

6.3.2. МЕТОДЫ О П Р Е Д Е Л Е Н И Я  ОТНОСИТЕЛЬНЫХ ФАЗОВЫХ 
ПРОНИЦАЕМОСТЕЙ (ОФП)

Существуют прямые и косвенные методы определения ОФП. 
К прямым относятся лабораторные методы: 1) стационарной 
(установившейся) фильтрации и 2) вытеснения. К косвенным: 

расчетные методы по кривым капиллярного давления; по про
мысловым данным; по данным геофизических исследований 
скважин [30, 33].

Наиболее достоверны прямые лабораторные методы опре
деления ОФП.

Для соблюдения геометрического подобия лабораторного 
моделирования Д. А. Эфрос рекомендует соблюдать соотноше
ние:

(V L2W - b  =  (*прЯ-2)нагура. (6.33)
где L — длина.

В экспериментах по стационарной фильтрации условие (6.33) 
может быть соблюдено применительно к элементу пласта (труб
ке тока), где существуют те же условия фильтрации, что и в 
лаборатории.

В лабораторных опытах по методу вытеснения приближен
ное подобие соблюдается экспериментальным подбором скоро
сти вытеснения так, чтобы сделать выполнимым условие
(6.33). Выбранная скорость вытеснения будет зависеть от осо
бенностей изучаемого объекта.
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п̂р.в пласта АВ2- з  Самотлорского место- 
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Рис. 29. Кривые О Ф П песчаников

//

а  — традиционны е шкалы; б  — нормиро
ванны е координаты . Ш ифр кривых — абсо
лю тная проницаемость, -ДО-3 мкм2
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Рис. 30. Влияние гидрофобности ко л 
лектора  на вид кривых ОФП.
П ороды : /  — гидрофильны е, ’ - г и д р о ф о б -  
ные

На основании изучения образцов керна получают значения 
ОПФ, отображающие свойства конкретной породы. На рис. 29, а 
изображены усредненные кривые ОФП, полученные методом 
установившейся двухфазной фильтрации на коллекции образцов 
полимиктового песчаника А В 2- з  Самотлорского нефтяного мес
торождения.

В силу специфического строения порового пространства кри
вые ОФП для нефти в этих породах разделились по абсолютной 
проницаемости. Зависимости ОФП для воды характеризуются 
одной кривой. Для того чтобы убедиться, что все кривые ОФП 
для нефти принадлежат одному литотипу, перестраивают кри
вые в нормированных координатах по способу, предложенному 
Р. Коллинзом. Нормированные значения водонасыщенности 
определяют:

ар. в' ПР. вно» (6.?5)

(6.34)



где йдр.нво и бпр.вно — относительные проницаемости для нефти 
и воды соответственно при остаточных водо- и нефтенасыщении.

Кривые ОФП для нефти в нормированных координатах (см. 
рис. 29, 6) описываются единой кривой. Сохранилась единой за
висимость ОФП для воды, что является признаком единого ли- 
тотипа изученной породы, имеющей одинаковую структуру по- 
рового пространства. Последнее обстоятельство позволяет ис
пользовать лабораторные зависимости в нормированных коор
динатах для расчета ОФП образцов с различной абсолютной 
проницаемостью, но обладающих подобной структурой порового 
пространства.

На характер экспериментальных кривых ОФП помимо струк
туры порового пространства оказывают влияние также ряд дру
гих факторов: поверхностное и межфазное натяжения; гидро- 
фобность коллектора, температура; скорость фильтрации; изме
нение направления насыщения и др.

При снижении межфазного натяжения о фазовые проницае
мости незначительно возрастают и кривые ОФП поднимаются. 
Проницаемость для нефти существенно возрастает лишь при 
очень низких значениях о (менее 10~3 Н/м). Увеличение о су
жает диапазон совместного течения флюидов (Д. О. Амаефул, 
Л . Л. Хэнди, 1982 г.).

Гидрофобизация коллекторов в природных условиях обу
словлена адсорбцией на поверхности породы полярных компо
нентов нефти и битумоидов. С увеличением гидрофобности по
верхности пересечение кривых ОФП смещается влево, в сторо
ну более низких водонасыщений (рис. 30). В соответствии с 
этим относительная проницаемость для воды существенно воз
растает, а для нефти — снижается. Кроме того, отношение отно
сительной проницаемости для нефти при остаточном водонасы- 
щении (Йпр.н.во) к относительной проницаемости для воды при 
остаточном нефтенасыщении (& пр .в .н о ) ,  равно 0,3 в гидрофиль
ных коллекторах и близко к I в гидрофобных (С. Г. Раза, 
Л . Е. Трейбер, Д. Л. Арчер).

С увеличением температуры уменьшается поверхностное на
тяжение, изменяется межфазное натяжение, увеличивается 
гидрофильность породы. С увеличением температуры ОФП для 
нефти растет, а для воды изменяется в ту или другую сторону 
(кривые ОФП смещаются в сторону повышенных водонасыще
ний, особенно при низком межфазном натяжении), ОФП для 
газа практически не изменяются от температуры.

Значения ОФП с увеличением скорости фильтрации возрас
тают. И хотя физическая сторона этого явления не совсем ясна, 
опыты по определению ОФП рекомендуется проводить на ско
ростях фильтрации, близких к пластовым условиям конкретно
го месторождения.



Со скоростью фильтрации связано возникновение так назы
ваемых концевых эффектов — повышение насыщенности кернов 
смачивающей фазой (водой) на выходном конце, а также на 
стыках составного образца. С увеличением скорости фильтра
ции концевой эффект снижается (Т. Т. Ричардсон и др.)- Эти 
обстоятельства требуют использования длинных образцов (в ко
торых концевые образцы играют роль насадок, а измерение 
производится в центре) и тщательной пришлифовки образцов.

Процесс вытеснения несмачивающей фазы (нефти) смачи
вающей (водой) называют впитыванием жидкости, обратный 
процесс — вытеснение воды нефтью — дренированием. При по
следовательном проведении этих двух процессов на кривых 
ОФП наблюдается гистерезис, объясняющийся неадекватным 
распределением нефти в порах при течении этих процессов. 
Особенно заметен гистерезис кривых ОФП для несмачивающей 
фазы (нефти).

Трехфазная фильтрация (нефть, газ и вода) может иметь 
место при разработке месторождений нефти на поздней стадии, 
газовых месторождений с нефтяной оторочкой, при закачке га
за или водогазовых смесей в нефтяной пласт.

Результаты экспериментальных исследований трехфазной 
фильтрации весьма немногочисленны (М. К. Леверетт, В. Б. Л е
вис, 1941 г.; Б. Н. Коудел и др., 1951 г; С. А. Кундин, 1960 г.; 
С. Н. Пирсон и др., 1964 г.; В. А. Иванов, 1965 г.).

Результаты измерений относительных проницаемостей при 
трехфазной фильтрации принято изображать в виде треуголь
ных диаграмм (рис. 31) или задавать в виде таблиц.

Результаты большинства из указанных выше авторов каче
ственно согласуются с первыми данными М. К. Леверетта на 
насыпном грунте, которые сформулированы следующим обра
зом:

проницаемость для воды зависит только от водонасыщенно- 
сти;

проницаемость для нефти и газа зависит от насыщенности 
всех трех фаз;

проницаемость для газа в трехфазной системе несколько ни
же, чем при той же газонасыщенности в двухфазной системе;

проницаемость для нефти в трехфазной системе может быть 
больше или меньше ее проницаемости в двухфазной системе 
при тех же коэффициентах нефтенасыщения;

фазовые проницаемости для нефти, газа и воды не зависят 
от вязкости нефтяной фазы;

существует сравнительно небольшая область, в которой про
исходит фильтрация всех трех фаз.

В количественном отношении результаты разных авторбв 
существенно отличаются. Очень много еще неясного в механиз
ме трехфазной фильтрации.
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Рис. 31. Линии равной проницаемости д л я  нефти (а ) ,  г аза  (б) и воды (в).
О тносительная проницаемость, %, по данны м : 1 — М. Л еверетта , В. Л евиса (1941 г .): 
2 — Р.  С нелла (1962 г .); 3 — С. А. К ундина (1960 г.)

Таким образом, для повышения достоверности лаборатор
ных определений ОФП исследования необходимо проводить с 
соблюдением всех критериев подобия натурных и лаборатор
ных условий. С этой целью должны использоваться естествен
ные керны пород, натуральная нефть и модель пластовой воды, 
природные давление и температура.

В расчетных методах используется уравнение У. Пурсела, 
устанавливающее связь между проницаемостью knv, пористо
стью kn и кривой капиллярного давления p K =  f ( kв):

1
h _  М а  cos б)” dkв 
”р---------- в— (6'36>о

где о — поверхностное натяжение; 0 — угол смачиваемости; 
К — литологический коэффициент, определенный Н. Бурдайном 
как относительная извилистость поровых каналов.
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На этой основе получены расчетные формулы для расчета 
■относительной проницаемости для смачивающей (вода) и не-
■ смачивающей (нефть) фаз:

^П Р. в

(6..37)

Методика расчета ОФП по кривым капиллярного давления 
■сводится к следующему. Экспериментально определенные кри
вые капиллярного давления p K =  f ( k в) перестраиваются графи
чески в функцию \ / p2K =  f ( kB) (рис. 32).

Д ля выбранных значений kB рассчитывают значения интег
ралов в формулах (6.37). Значения искомых интегралов соот
ветствуют площади под кривой 1 / р 2 к =  Д & в )  для заданных пре
делов интегрирования. Затем, задаваясь величинами kB.0 и 
&н.о, определяют ОФП.

Капиллярные кривые можно использовать для вычисления 
ОФП по более сложным трехмерным сеточным моделям (Фэтт, 
Ентов и Чен-Син, Саффман, Николаевский). Однако в этом

■ случае требуются вычислительные программы.
В методах определения ОФП по промысловым и геофизи

ческим данным много неоднозначности и они не получили ши
рокого распространения.

КОНТРОЛЬНЫ Е ВОПРОСЫ

1. Напишите уравнение Дарси для фильтрации жидкости и 
газа в породах с межзерновой пористостью; в чем заключается 
различие?

2. Как определяются коэффициенты абсолютной, фазовой и 
относительной проницаемости горных пород?

3. В чем заключается сущность уравнения Козени — Кар
мана? Как можно использовать зависимости из него вытекаю

щие?
4. Какие величины определяют проницаемость трещинова

тых пород? Почему проницаемость кернов пород не всегда 
может представлять проницаемость пород в естественном за-

. легании?
5. Как изменяется проницаемость горных пород с межзер

новой пористостью от глубины залегания? Назовите главные 
причины.
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6. Что такое упругие (обратимые) изменения проницаемос
ти горных пород? Когда требуется определять эти изменения? 
Какова их величина?

7. Относительные фазовые проницаемости горных пород. От 
каких главных факторов изменяется их величина?

7. ЭЛЕКТРИЧЕСКИЕ СВОЙСТВА

7.1. ТЕ О РЕ Т И Ч Е С К И Е  ОСНОВЫ  
Э Л Е К Т Р И Ч Е С К И Х  Я В Л Е Н И Й  В ГОРН ЫХ П О Р О Д А Х

По Максвеллу п л о т н о с т ь  п о л н о г о  э л е к т р и ч е с 
к о г о  т о к а в  среде определяется выражением

->■ —► —V
/полн =  ./пР +  /см> (7.1).

где / пр, /с м  — плотности тока проводимости и смещения.
В соответствии с законом Ома в дифференциальной форме

/пр =  оЕ,  (7 .2)

где а — удельная проводимость среды; Е — напряженность 
электрического поля.

Величина /см по Максвеллу определяется выражением

/ см =  dD/dt =  BgdE/dt, (7 .3 ) f

где Ь  =  г &Е — индукция электрического поля; еа — абсолютная 
диэлектрическая проницаемость среды, причем еа =  ее0, где е — 
относительная диэлектрическая проницаемость среды; ео =  
=  8,85 -10-12 Ф/м — значение ее в вакууме.

Таким образом:

/полн ==оЕ +  глдЕ№.  (7.4)'
В поле, гармонически изменяющемся во времени с частотой со

/полн =  оЕ +  шеаЕ. (7.5)
В постоянном и низкочастотном переменном полях полный ток 
определяется целиком током проводимости. В высокочастот
ном переменном поле полный ток является суммой токов про
водимости и смещения.

Ток проводимости возникает непосредственно под действи
ем электрического поля Е. Как следует из (7 .2 ) ,  величина /пр 
определяется значением а= 1/р .
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Проводимость среды — способность пропускать электричес
кий ток, сопротивление — способность препятствовать прохож
дению тока. У д е л ь н а я  э л е к т р и ч е с к а я  п р о в о д и 
м о с т ь  среды о и ее у д е л ь н о е  э л е к т р и ч е с к о е  с о 
п р о т и в л е н и е  р1 равны соответственно проводимости S и 
сопротивлению R единицы объема (1 м3) среды. Размерность 
о и р соответственно Сим/м и Ом-м.

Проводимость среды обусловлена переносом электрических 
зарядов сквозным током — электронов, ионов, дырок. В веще
ствах с электронной проводимостью (металлы, графит) ток рас
пространяется благодаря движению электронов. В диэлектри
ках природа проводимости ионная, в полупроводниках — дыроч
ная. Растворы электролитов обладают ионной проводимостью.

В высокочастотном поле в средах с низкой проводимостью, 
представленных диэлектриками и полупроводниками, наряду со
сквозным током /скв появляется релаксационная составляющая 
тока /Рел, обусловленная поляризацией частиц среды. В резуль
тате поляризации наряду с основным полем возникает допол
нительное, направленное противоположно основному, поляризу
ющему. Поляризация Р  пропорциональна поляризующему по
лю: Р  =  аЕ,  где а —-поляризуемость среды. Поляризуемость ха
рактерна, как правило, для сред с низкой проводимостью — ди
электриков. Любое вещество способно быть проводником и по
ляризоваться; в общем случае его относительная диэлектричес
кая проницаемость определяется как е=1-1-4яа. Различают по
ляризации смещения, ориентационную, структурную.

1. П о л я р и з а ц и я  с м е щ е н и я  состоит в упругом сме
щении зарядов под действием внешнего поля. К этой группе 
относят электронную, ионную и атомную поляризацию.

Э л е к т р о н н а я  п о л я р и з а ц и я  заключается в смеще
нии электронов атома относительно его ядра, характеризует
ся  временем т смещения и релаксации порядка 10-15 с, не за 
висит от частоты поля со вплоть до оптических частот, набПюда- 
-ется в твердых, жидких и газообразных веществах.

И о н н а я  п о л я р и з а ц и я  происходит в твердых телах с 
ионной кристаллической решеткой, выражается в упругом сме
щении ионов относительно узлов решетки, характеризуется х 
10-12— 10-13 с.

А т о м н а я  п о л я р и з а ц и я  наблюдается в веществах с 
валентными кристаллами, у которых атомы соединены в моле
кулы благодаря обменному взаимодействию валентных электро
нов. Времена смещения и релаксации т = 1 0 Ч1-ь10-13 с. Веще
ства с поляризацией смещения характеризуются за редким ис
ключением значениями е от 4 до 12.

1 В дальнейшем — проводимость ( а )  и удельное сопортивление (р ) .



2. О р и е н т а ц и о н н а я  (релаксационная, дипольная) п о 
л я р и з а ц и я  обусловлена наличием в диэлектрике полярных 
молекул, которые располагаются вдоль силовых линий поляри
зующего поля, характерна для жидкости с полярными молеку
лами прежде всего для воды. Время т составляет 10_7-f-10-10 с, 
значения е для жидкостей с ориентационной поляризацией от 
нескольких единиц до 80 (вода).

Разновидность ориентационной поляризации является ион
ная (не смешивать с ионной поляризацией смещения), харак
терна для кристаллов со слабосвязанными ионами, например 
для глинистых минералов, содержащих в решетке гидроксиль
ную группу. Такие минералы имеют значения е > 1 0 — 12, т. е. 
более высокие, чем большинство минералов, для которых ха
рактерна поляризация смещения.

3. С т р у к т у р н а я  п о л я р и з а ц и я  наблюдается в не
однородных средах с межфазными границами, характеризуется 
значениями т 10-1— 10_6 с. В зависимости от состава гранича
щих фаз различают м и г р а ц и о н н у ю  (т =  10~6-f-10_3 с ) , к о н- 
ц е н т р а ц и о н н  о-д и ф ф у з  и о н н у ю  (т =  Ю-1ч-10 с), э л е к т 
р о л и т и ч е с к у ю  (т — единицы, десятки секунд и более) 
поляризацию. Структурная, по-видимому, не играет роли при 
изучении в в полях с частотой более единиц мегагерц, но явля
ется основной в формировании полей, изучаемых методом ВП.

Обособленную область составляют явления самопроизволь
ной поляризации в ионопроводящих породах, возникающей без 
воздействия внешнего электрического цоля.

В а ж н е й ш и е  в и д ы  п о л я р и з а ц и и  г о р н ы х  п о 
р о д .

1. Поляризация пород под воздействием внешнего электри
ческого поля.

1. Поляризация смещения зарядов (электронная, ионная, 
атомная). Возникает в газах и твердых диэлектриках; / =  
=  106-М 0 7 Гц; т =  10_15-j- 10-п  с; е =  4-М2.

2. Ориентационная поляризация. Возникает в воде и некото
рых газах: / = 1 0 6-М 07 Гц; т =  10_11-т-10~7 с; е =  3-^-80.

3. Структурная поляризация. Возникает в неоднородных 
ионопроводящих породах; f =  10-М03 Гц; т = 1 0 -6-М0~3 с; 
А в =  2- 10 -2 -г-5,0%.

4. Электролитическая поляризация. Возникает в породах, 
содержащих включения электронопроводящих минералов (руд, 
углей); / =  10ч-103 Гц; т= 1 0 ° -М 0 _1 с; Лв =  2-М0%.

II. Самопроизвольная поляризация в ионопроводящих поро
дах с развитой межфазной поверхностью. Возникает без воз
действия внешнего электрического поля.

1. Диффузионно-адсорбционная поляризация; Лда =  0—70 мВ.
2. Фильтрационная поляризация; Лф =  0—2 мВ.
3. Окислительно-восстановительная поляризация.

117



7.2. Э Л Е К Т Р О П Р О В О Д Н О С Т Ь  ( У Д Е Л Ь Н О Е  
С О П Р О Т И В Л Е Н И Е )  И Д И Э Л Е К Т Р И Ч Е С К А Я  
П Р О Н И Ц А Е М О С Т Ь  М И Н Е Р А Л О В ,  Ж И Д К О С Т Е Й  И ГАЗОВ

7.2.1. ТВЕРДАЯ ФАЗА — М ИНЕРАЛЫ

По величине и природе проводимости и диэлектрической 
проницаемости выделяют три группы минералов.

1. Самородные металлы и их природные образования, гра
ф ит— вещества с электронной проводимостью; их удельное со
противление р составляет 10~8ч-10-5 Ом-м, значение диэлект
рической проницаемости е стремится к бесконечности.

2. Большая часть оксидов, сульфидов, арсенидов, селени- 
дов — минералы с электронной и дырочной проводимостью, 
в основном полупроводники; р этой группы 10~6- И 0 8 Ом-м, 
е нередко больше 80, например у арсенопирита, галенита, мо
либденита, рутила, пирротина. Высокие значения е обусловле
ны наличием в этих минералах высокополярных ионов атомов 
кислорода, серы, меди, железа, свинца и др. Однако в этой 
группе присутствуют также минералы с небольшими значения
ми е и высоким р (сфалерит, киноварь, антимонит).

3. Большая часть минералов третьей группы — типичные ди
электрики с удельным сопротивлением от 5-107 до 3-1016 Ом-м 
(чаще всего р > 1 0 п Ом-м) и диэлектрической проницаемостью 
е =  4ч-12, причем для большинства минералов характерны е =  
=  4-^8. Проводимость минералов третьей группы — ионная, для 
них характерны различные виды поляризации смещения. К этой 
группе относится большинство породообразующих минералов 
осадочных пород — кварц, полевые шпаты, кальцит, доломит, 
гипс, ангидрит, галит, сильвин. Отдельные минералы этой груп
пы отличаются повышенными значениями е: а л м а з— 16, сери
цит (гидрослюда) — 19—25.

Влияние температуры Т на параметры р и е различных ми
нералов неодинаково. Удельное сопротивление проводников 
(минералы первой группы) с ростом Т растет благодаря воз
растанию интенсивности колебаний ионов кристаллической ре
шетки, препятствующих перемещению электронов; р полупро
водников и диэлектриков напротив уменьшается с ростом Т 
благодаря: возрастанию концентрации свободных электронов 
вблизи дырок и росту числа дырок (полупроводники); увеличе
нию числа подвижных ионов в решетке (диэлектрики). Величи
на в минералов вначале с ростом Т не меняется или растет не
значительно, а затем, начиная с некоторого значения Т, харак
терного для данного минерала, возрастает интенсивно до опре
деленного значения е.

Влияние давления р на параметры р и е минералов незна
чительно.
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7.2.2. Ж И ДКАЯ ФАЗА

Рассмотрим электрические свойства водных растворов 
электролитов и углеводородных жидкостей.

Вода, насыщающая породу в условиях естественного зале
гания, является обычно водным раствором солей, среди кото
рых наиболее распространены NaCl, К.С1, MgCl2, СаС12) 
N a H C 0 3, Na2S0 4 . Удельное сопротивление водного раствора 
сильного одновалентного бинарного электролита, полностью 
диссоциирующего в воде, при постоянной, например комнатной 
температуре  ̂=  20°С, определяется выражением

10 10 ,ГЛ , /-7Рв. го ~  , ■ _ — ~ттг~ [Ом-М], (7.6)
( l i - L y J Cu  Л С а

где и , v  —  подвижности катиона и аниона; Л —  эквивалентная 
электропроводность электролита при Т =  20 °С, выраженная в 
Ом-1-см2; С в — концентрация электролита, г-экв/л.

Величины и, V, А  являются функциями Св, что необходимо 
учитывать при расчете рв по формуле (7.6). Для большинства 
электролитов, в частности для типичных солей пластовых вод, 
характерно уменьшение и, и и Л с ростом Св, что обусловли
вает отклонение зависимости рв =  / (С в) от линейной в области 
высоких С в (рис. 33). Уменьшение и, v, А  с ростом Св вызвано 
усилением взаимодействия между ионами при движении их в 
растворе с ростом концентрации раствора.

При температуре раствора Т, отличной от 2 0 °С, рв опреде
ляется выражением

рвт =  Ягрв20 = ---------— ---------, (7.7)
в 8 1 +  а г (Г  — 20°С)

где а т — температурный коэффициент электропроводности, из
меняющийся для рассматриваемых электролитов в пределах
0,021—0,023 [1/°С].

Изменение рв в зависимости от Св и Т pacTBopa*NaCl харак
теризует семейство экспериментальных зависимостей рв =  / (С в) 
для различных 7' =  const.

Величину рв раствора со сложным составом электролитов 
рассчитывают по формуле

Рв =  ~7Г ~ > (7-8)
2  Л гС г 

i=i
где Л,- и С,- — эквивалентные электропроводность и концентра
ция г-го электролита в растворе, содержащем п электролитов. 
Величину Л; определяют для каждого электролита по данным 
справочника или экспериментальным кривым АП =  / (С В) (рис.

П
34) для заданной суммарной концентрации СВ= 2 С ,-  с учетом

i=i
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/ 'g  Ом • м

Рис. 33. Зависимость удельного электрического сопротивления водного раство
ра хлористого натрия от концентрации.
Ш ифр кривых — тем пература Т,  °С

температуры раствора. Приближенную оценку рв раствора 
сложного состава выполняют, определяя рв по графикам рв =  
=  / (С в) для растворов NaCl, используя в качестве Св суммар
ную концентрацию раствора сложного состава СВ2 =  ЕС,- в 
г-экв/л. Удельное сопротивление нефтей составляет Ю10-*- 
-М 014 Ом-м.

Диэлектрическая проницаемость дистиллированной воды 
е с = о при Т = 20 °С составляет 80. При частоте поля со в едини-
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•цы и десятки мегагерц величина е зависит от минерализации 
воды в соответствии с уравнением

s  =  8 C = o  +  3i7 9 / C > (7.9)

где С — концентрация раствора, моль/л.
С ростом частоты поля влияние С на е падает и практиче

ски не наблюдается при c o ^ l  ГГц. Влияние С на величину е 
водных растворов электролитов связано, по-видимому, с поля
ризацией ионной атмосферы и гидратной оболочки ионов, глав
ным образом катионов.

Величина в дистиллированной воды и водных растворов со
лей закономерно снижается при изменении частоты и от десят
ков мегагерц до 1—2 ГГц. Природа этого явления рассмотрена 
далее в связи с анализом причин частотной дисперсии г.

Значение е дистиллированной воды при изменении Г от О 
до 100 °С снижается от 88 до 55. Соответственно уменьшается 8 
водных растворов электролитов при увеличении Т в указанном 
диапазоне. При замерзании воды 8 существенно не меняется и 
для льда при Т=0~.— 2°С составляет 79.

Диэлектрическая проницаемость физически связанной воды 
в аномальных пленках на поверхности твердой фазы по дан
ным различных исследователей составляет от 2 до 40 и зависит 
от толщины пленки 8. Значение е прочно связанной воды око
ло 2, по мере удаления от поверхности твердой фазы оно рас
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тет пропорционально In S, достигая е свободной воды. С ростом 
Т величина е физически связанной воды увеличивается, стре
мясь к е свободной воды. Значение е углеводородных жидкос
тей, в частности нефтей, составляет 2—3 и слабо зависит от тем
пературы.

Зависимость е жидкостей от давления р изучена недостаточ
но. Можно предположить, что этот фактор мало влияет на ве
личину е жидкостей.

7.2.3. ГАЗЫ

Проводимость газов имеет ионную природу и определяется 
уравнением того же типа, что и проводимость растворов элект
ролита. Удельное сопротивление р смеси газообразных углево
дородов, так же как и воздуха у поверхности Земли, составля
ет 1014 Ом-м. Величина е воздуха при Т =  0—20 °С и давлении 
р =  1—2 МПа равна 1ч-1,01. Величина е углеводородных газов 
с ростом давления увеличивается, изменяясь от 1 до 2 в связи 
с увеличением плотности газа. Удельное сопротивление газов с 
ростом температуры незначительно уменьшается, величина s 
газов практически не зависит от температуры при 7 ^ 5 0 0  °С.

7.2.4. ЗАВИСИМОСТЬ ПРОВОДИМОСТИ И ДИЭЛЕКТРИЧЕСКОМ 
ПРОНИЦАЕМОСТИ ВЕЩЕСТВА ОТ ЧАСТОТЫ ПОЛЯ

Проводимость и диэлектрическая проницаемость вещества 
не являются его константами и зависят от частоты «  поля, 
в котором происходит измерение а и е. Это явление называют 
частотной дисперсией параметров о и е.

Природа частотной дисперсии о и е связана с проявлением 
различных видов поляризации в различном диапазоне © и 
влиянием поляризации на величину а и е. Предположим, что 
мы исследуем сложную среду, состоящую из нескольких компо
нентов, в которых могут возникать все рассмотренные выше ви
ды поляризации. В поле с оптическими частотами возникает 
электронная поляризация смещения, для которой характерны 
наиболее низкие значения г. В поле с меньшей частотой кроме 
электронной возникает атомная поляризация, при этом средний 
уровень е несколько возрастает (рис. 35). Далее к электронной 
и атомной поляризации добавляется дипольная, что способст
вует дальнейшему росту е, особенно если источником диполь- 
ной поляризации является вода. Наконец, с переходом в об
ласть радиочастот к перечисленным видам поляризации добав
ляется структурная, которая в объектах, содержащих минера
лы с электронной проводимостью, может быть огромной (см. 
подразд. 7.6). Поскольку в области частот менее десятков ки
логерц основную роль среди других видов поляризации играет
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структурная, определяющая явления вызванной поляризации, 
в настоящем разделе учебника рассмотрим влияние частоты 
поля на величины а и е в области с о ^ Ю — 100 кГц [12].

В полях низкой частоты (со ^ 2 0 —50 кГц) проводимость ве
щества а имеет чисто омическую природу и не отличается от 
проводимости о о в постоянном поле, т. е. при со =  0. Величина е 
практически не отличается от го (при со =  0) и определяется в 
основном поляризацией ориентационно-дипольной и частично 
поляризацией смещения. У горных пород эти виды поляриза
ции характерны для воды в поровом пространстве (дипольная 
поляризация) и минералов, составляющих скелет породы (по
ляризация смещения).

С ростом со в области 1 М Г ц— 1000 МГц ощущается умень
шение г в веществах с дипольной поляризацией (вода) и в 
сложных системах, содержащих эти вещества (влажные поро
ды). Это объясняется тем, что полярные молекулы, которые при 
более низкой частоте успевали менять свою ориентацию в со
ответствии с изменением направления поляризующего поля, 
начиная с определенных значений не поспевают за изменения
ми поля. Это приводит к уменьшению тока смещения и сниже
нию величины е. Одновременно появляется компонента тока, 
сдвинутая на 90° по отношению тока смещения и совпадающая 
по направлению с током проводимости; это ведет к росту тока 
проводимости, что означает возрастание а. Таким образом, при 
повышении о) величина s закономерно падает, а а — растет. 
Уменьшение е и рост о происходят обычно плавно, без скачков, 
пока диапазон частот соответствует определенному виду поля
ризации. Так, для воды величина е постепенно снижается от 80 
до 30 при росте со от 10—50 МГц до 1—2 ГГц [12].

Дальнейший рост со не приводит к заметному изменению е 
и а до тех пор, пока значения со не достигнут области, соответ
ствующей различным видам поляризации смещения (см. рис.
35). В этом случае изменение е и о будет обусловлено отстава
нием ориентации полярных атомов и ионов от изменения поля.

Теоретическая основа явления частотной дисперсии величин 
с и е  разработана Дебаем. В соответствии с (7.5)

j =  (0 +  кое) Е.
Для того чтобы объяснить возникновение дополнительного 

тока, сдвинутого по фазе на 90° по отношению к току смещения 
и совпадающего по направлению с током проводимости, пред
ставляют е в виде:

е  =  е '+  г'е" (7.10)

и после подстановки в уравнение (7.5) получают:

/  =  (о сое -{-ins')Е.  (7 ,11)
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£ э+а+д+с Рис. 35. С хематизированная 
зависимость диэлектриче
ской проницаемости от чис
тоты поля при проявлении 
различных видов по л яр иза 
ции (по Д .  С. Д а ев у ) :

I*) ной

е э — электронной; е а — атомной; 
е д — дипольной; ес — структур-

Сравнивая выражения (7.11) и (7.5) и полагая г =  г", находим, 
что произведение сое" и является дополнительной проводимо
стью, обусловленной отставанием поляризации при повыше
нии м. В литературе по теории диэлектриков и электротехнике 
используют параметр, называемый тангенсом угла потерь:

характеризующий количественно рассматриваемое явление.
Если предположить, что поляризация подчиняется экспонен

циальному закону с постоянной т (время релаксации), полу
чим выражение для комплексной диэлектрической проницаемо
сти среды е:

где вое — предел е при со->-°о; ео — предел е при со-*-0. Выде
л я я  в правой части (7.13) действительную и мнимую компо
ненты, получаем формулы Дебая:

Выражения (7.14) объясняют основные закономерности поведе
ния о и е с изменением со, установленные экспериментально. 
Так, из (7.14) следует, что е максимально при со =  0 и мини
мально при со-^оо. Фактор диэлектрических потерь г" достига
ет максимума при сот =  1 .

Полученные уравнения справедливы для среды с фиксиро
ванным значением времени релаксации при ее поляризации. 
Однако теория Д еб ая  справедлива и для сред, включающих 
компоненты с разными значениями т.

Если величина т распределена во всем диапазоне со, в соот
ветствии с выражением для эффективной проводимости1

tg б
и  4 -  (08 (7.12)

(08

(7.13)

1 +  (шт)2г ’ (7 . 15)

1 Оэф — усредненное значение а в рассматриваемом диапазоне ш.



где т; — время релаксации для i-й компоненты среды; со —  
проводимость при (о =  0. Анализ выражения (7.15) показывает,, 
что изменение оЭф с частотой определяется величиной сое/оо, т. е. 
соотношением токов смещения и проводимости. Если преобла
дают токи проводимости, сое/а0< 1, а Эф =  Оо и частотная диспер
сия а не наблюдается. При сое/ао>1 величина а Эф становится 
больше Оо и растет с увеличением со.

С учетом изложенного и материалов обширных э к с п е р и м е н 
тальных исследований частотной д и с п е р с и и  о и г  [12] МОЖНО' 
сформулировать следующие основные з а к о н о м е р н о с т и .

1. Дисперсия значений а и е наблюдается в области со, где 
ток смещения преобладает над током проводимости. Не суще
ствует единого значения со, разделяющего области наличия и 
отсутствия дисперсии, так  как это значение зависит от е и ст- 
среды .

2. С ростом величины сое/ао значение е плавно уменьшается, 
ст — растет. Дисперсия е и а при прочих равных условиях тем 
больше, чем больше влажность среды.

3. Д л я  пород с значениями о =  14-1000 О м-м  и е ^ 2 0  в об
ласти со единицы-десятки мегагерц дисперсия е й  а незначи
тельна. При со <  1 МГц дисперсия р и о отсутствует. Дисперсия 
г  в неоднородных средах с межфазными границами при со< 
< 1  МГц возрастает с уменьшением со благодаря явлениям 
структурной поляризации.

7.3. У Д Е Л Ь Н О Е  С О П Р О Т И В Л Е Н И Е  ОС А Д О Ч Н Ы Х  П О РО Д

Поскольку удельное сопротивление большинства породооб
разующих минералов осадочных пород на 5— 10  порядков выше 
удельного сопротивления пластовой воды рв, то удельное со
противление породы зависит в основном от рв, насыщ аю щ ей 
породу, объемной влажности w B и геометрии пространства, з а 
нимаемого в породе водой.

7.3.1. У Д ЕЛ ЬН О Е СОПРОТИВЛЕНИЕ  
ПОЛНОСТЬЮ ВОДОНАСЫЩ ЕННОИ ПОРОДЫ

Чистые (неглинистые) породы. Рассмотрим удельное сопро
тивление рв.п породы, полностью насыщенной водой, с простей
шей геометрией пор, представленных пучком параллельных ци
линдрических капилляров постоянного сечения. В направлении, 
совпадающем с направлением осей капилляров, удельное со
противление составит:

Р в .п =  - ^ - Р в. (7-16>kn
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hn~l Рис. 36. Схема, поясняю щ ая 
влияние геометрии порового 
кан ал а  на величину п а р а 
метра пористости Р п

/ / / / / / / / / / / / / / / / / / / / / / / /

где рв — удельное сопротивление воды, насыщающей породу; 
k n — коэффициент пористости в долях единицы.

Если направление, в котором измеряют удельное сопротив
ление, и направление капилляров не совпадают,

где Тэл — отношение длины капилляра к кратчайшему расстоя
нию между соответствующими гранями куба породы.

Аналогично выражение для удельного сопротивления р в.п 
породы с извилистыми капиллярами (рис. 36), длина которых в 
Тэл раз больше длины капилляров с прямой осью. Величину 
Тэл называют электрической извилистостью капилляров в отли
чие от извилистости гидродинамической, рассматриваемой при 
течении жидкости и газа. Всегда Гэл^ 1 .  Д л я  породы с простей
шей геометрией пор 7’эл= 1 ;  с усложнением геометрии пор 7ЭЛ 
растет, при этом рв.п при неизменной пористости возрастает 
пропорционально Р эл-

Соотношения (7.16), (7.17) можно записать в виде

где Р п — электрический параметр пористости, или просто п ара
метр пористости, предложенный В. Н. Дахновым, который з а 
висит от коэффициента пористости и геометрии пор.

Д л я  пород с размером пор больше 0,1 мкм, когда можно 
пренебречь влиянием Д ЭС на поверхности твердой фазы  на 
электропроводность поровых каналов, параметр пористости Р п 
является константой данной породы:

(7.17)

Рв. п РпРа, (7.18)

Рп Рв. п/рв> (7 . 19)
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которая не зависит от минерализации Св и удельного сопротив
ления рв воды, насыщающей породу.

Д л я  параметра Р п пористых сред с различной геометрией’ 
порового пространства получены теоретические выражения [ 1] .

Однако геометрия порового пространства реальных осадоч
ных пород настолько сложна и разнообразна, что целесообраз
ность применения теоретических выражений для описания х а 
рактера связи между Р п и kn весьма ограничена. Д л я  практи
ческих целей удобнее выражать  связь между Р а и к„ эмпири
ческими формулами

где а и т  — константы, которые определяют экспериментально 
для  коллекции образцов, представляющей изучаемый геологи
ческий объект.

Величину т называют показателем цементации породы. П ри  
а =  1 и т =  1 выражения (7.20), (7.27) тождественны (7.16). 
С усложнением геометрии пор т  становится больше 1; отличие 
tn  от 1 тем больше, чем сложнее геометрия пор.

Зависимости, описываемые выражениями (7.17) и (7.21),. 
изображаю т прямыми в двойном логарифмическом масштабе. 
Наклон прямых растет с усложнением геометрии пор, т. е. с 
ростом in и Т. Зависимости P n =  f (k„) ,  описываемые ф ормула
ми (7.17) и (7.21), образуют пучок прямых, проходящих через 
точку с координатами Р п=  1, k a=  1.

На практике чаще используют зависимость P n =  f ( k „) в виде 
(7.21). При отсутствии влияния глинистости наиболее характер
ными являются следующие значения т : для хорошо отсорти
рованных песков и слабосцементированных песчаников т =  1,3 -5- 
-5- 1,4 ; для терригенных и карбонатных пород с межзерновой по
ристостью хорошо сцементированных т = 1 ,8 -=-2 ; для пород с 
каверново-межзерновой пористостью т > 2 , причем величина tn 
тем больше, чем выше каверновая составляю щая величины k n 
и чем больше размеры каверн; для плотных сцементированных 
пород, содержащих трещины, величина т  существенно ниже 
значения /м =  1,84-2, характерного для таких пород при отсутст
вии трещин, в пределе /?;->-1 .

Удельное сопротивление воды, насыщающей породу, нахо
дят, используя зависимости и приемы, изложенные в подразде
ле 7.2, для известных минерализации, химического состава рас
творенных солей и температуры раствора.

М инерализация пластовых вод в разрезах  нефтяных и газо
вых месторождений изменяется от 5 до 400 г/л. Низкие концент
рации характерны для районов, разрезы которых представлены 
отложениями эоценового возраста при активном питании их ат 
мосферными водами (эоценовые отложения Восточной Грузии).

P u =  aku‘m>
р  .— ь -т
г  п  к п  »

(7.20)*
(7.21) i
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Рис. 37. Схема, поясняю щ ая 
вы раж ение дл я  электропро
водности порового кан ала  
при наличии на поверхно
сти к ан ал а  Д Э С :
1 — ДЭС; 2 — свободный раствор

Средние концентрации 15— 50 г/л типичны для  обширных тер
риторий Западной Сибири, частично Якутии, Северного К ав к а 
за, Средней Азии, где основную часть разреза  представляют 
мезозойские, частично кайнозойские отложения. Высокие кон
центрации (более 1 0 0  г/л) характерны для  палеозойских отло
жений на территории Русской и Сибирской платформ. Основ
ным компонентом пластовых вод при любой их минерализации 
является NaCl. Д л я  вод небольшой концентрации характерно 
такж е наличие N a H C 0 3 и N a2S 0 4. В водах средней и высокой 
концентрации появляются СаСЬ, M gC b, абсолютное и относи
тельное содержание которых тем больше, чем выше общ ая ми
нерализация.

Температура пластовых вод изменяется в пределах 10— 
230 °С, удельное сопротивление от 0,01 до 1 Ом-м. Примерно в 
тех ж е пределах изменяется рк в разрезах  угольных месторож
дений.

Глинистые породы. Породы, содержащие глинистые и другие 
минералы, находящиеся в высокодисперсном состоянии в при
роде, например, лимонит, цеолиты и др., характеризуются 
наличием в общем объеме пор субкапиллярных поровых кан а
лов, радиус г которых соизмерим с толщиной Д ЭС  на поверх
ности пор. Поэтому удельное сопротивление полностью водона
сыщенных глин и глинистых пород зависит не только от р ас
смотренных выше факторов, но и от величины адсорбционной 
поверхности породы 5  и соотношения удельных электропровод
ностей Д ЭС  а сл и свободного раствора ав (рис. 37).

Удельная электропроводность цилиндрического канала  а Кан,  
заполненного водой с удельной электропроводностью ав, опре
деляется выражением

<*кан =  ^ в  +  (1 - £ К Л. (7-22)
где £ — доля объема канала ,  занимаемая свободным раствором 
(рис. 37).

Величина с в =  (ы + и )С в. Величина а сл подобно ав определя
ется как  произведение средней эффективности подвижности идэо 
катионов Д ЭС  на концентрацию поглощенных катионов в объ
еме Д ЭС  <7/(1—1):

<7сл =  «дэс<7/(1 - £ ) .  (7-23)

1 ^ д э с А э с

2  ^ в / в

1

"7 7 7 7 7 7 7 7 ? 7 7 /////’7 7 7 7 7 7 7 7 7 7 7 7 7 7 /

/ '4

С

1 - 1
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где q — приведенная емкость обмена (см. раздел 2 ).
Подставляя значения ов и а сл в (7.22), получим

анан =  (“ +  У)Св +  «дэс<7- (7.24)

Учитывая, что удельное сопротивление канала р кан =  10 /аКан, 
вычислим истинное значение Р„ по формуле (7 .1 9 ) ,  подставляя 
в нее р Кан вместо рв:

Ра =  Рв. п/р,<ан- (7.25)

При вычислении параметра пористости породы с тонкими 
капиллярами по формуле (7.19) получим фиктивное значение

Рп. ф =  рв. ц/рв. (7.26)
которое не является константой породы и зависит от величины 
р„. Отношение фиктивного параметра пористости Р п ф к истин
ному Р п

п  =  Рп ф/Рп = ---------— ----------  (7.27)“ ' ф £aB +  ( l - g ) a CJI V '
называют коэффициентом поверхностной проводимости. Вели
чина П зависит от соотношения значений ов и осл и от доли 
объема пор, занимаемой ДЭС.

Рассмотрим частные случаи.
1. Чистая неглинистая порода, размер пор намного больше 

бдэс, поэтому | = 1 ,  Р П.Ф =  Р п, П = 1 ,  поверхностная проводимость 
отсутствует.

2. Глина, поровое пространство которой представлено к а 
пиллярами с г та бдэс- Д ЭС целиком заполняет капилляры, § =  
=  0, Р п.Ф =  Рп Ов/осл, П =  ов/а сл. В этом случае П = 1  только при 

ов =  Осл; при 0 в > о Сл П > 1 ;  при а в< о сл П < 1 .
В электрохимии ДЭС дисперсных систем рассматривается 

только условие а в< 0 сл, когда наличие ДЭС создает дополни
тельную проводимость поровых каналов; в этой области влия
ние Д ЭС приводит только к снижению удельного сопротивле
ния пористой среды. Существуют две области значений кон
центрации растворов, в которых соотношение осл и ов различ
но [8 ].

Назовем условно, точку пересечения графиков оДЭс =  f (C B) и 
o„ =  f (C„)  инверсионной с координатами о1Ш и СШ1 (рис. 38). О б
ласть С в С С ии соответствует асл> 0 в, при котором справедливы 
закономерности, установленные в электрохимии дисперсных 
систем. В области Св> С „ н справедливо соотношение оСл < о в, 
при котором наличие ДЭС на поверхности каналов, заполнен
ных свободной водой, приводит к снижению их проводимости 
0 j.au и росту удельного сопротивления по сравнению со значе- 
ьиями ов и рв соответственно. Эта закономерность соотношения 
0 В и а, л была в дальнейшем подтверждена рядом исследователей
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Рис. 38. Соотношение эл ек 
тропроводностей Д Э С  о д»е а  
свободного раствора  а , при 
Г = 2 0  °С:
/ - a I5c- f ( C B); 2 ов=?(Ся)

s’,053 1154 5,5 53 £'в ,н

[25, 36]. Удельное сопротивление в точке инверсии по данным 
различных авторов составляет 0,2—0,8 О м-м, поэтому можно 
говорить о наличии зоны инверсии отношений рв/рдэс и ав/адэс.

При температуре 20— 100°С, характерной для разрезов 
большей части известных месторождений нефти и газа, у ка
занная область значений рсл соответствует удельному сопротив
лению растворов NaCl с концентрацией Св =  0,2—0,5 н (при
мерно 10—25 г/л). Таким образом, области СВ> С ИН, С сл < ав, 
рсл>рв соответствуют условия, характерные для пород нефтя
ных и газовых месторождений, насыщенных пластовыми вода
ми, минерализация которых обычно выше 20 г/л. Следует от
метить, что для значительной части продуктивных отложений 
Западной Сибири характерны условия, соответствующие инвер
сионной зоне, когда можно принять аСл « а в, рсл~ р в .  Д л я  зоны 
проникновения фильтрата промывочной жидкости в породах- 
коллекторах при бурении скважин на пресном глинистом рас
творе напротив будут типичны условия, характерные для «клас
сической» области поверхностной проводимости: С ф < с С , .н, о Сл >
^><Тв, рсл^рв-

Особенности поведения удельного сопротивления рп.г.-. и фик
тивного параметра пористости Р „.ф глинистых пород и суспензий 
при изменении в широких пределах коэффициента пористости kn 
(для суспензий — объемной влажности), концентрации свобод
ного раствора С в, размера частиц а и, следовательно, адсорб
ционной способности глинистого материала Q рассмотрим на 
примере расчетных графиков Р п.ф =  /(^п) для различных Св =  
=  const при а =  const для каждого семейства и Р п.ф =  / ( £ п) для 
различных а =  const при С в =  const для каждого семейства 
(рис. 39).

Расчетные графики Р п.$ — f { k n) получены для модели «моно- 
минеральной глины», образованной кубическими частицами по-
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Рис. 39. Расчетные (1) и  экспериментальные (2) кривые Р„.гл (или Ри.ф)=[(к„) 
д л я  мономинеральных глин и глинистых суспензий. Шифр расчетных и экспе
риментальных кривых — концентрация раствора С8, г -экв /л  (эксперименталь
ные зависимости составлены по данным П. Т. Котова, Е. А. Полякова)

стоянного размера а, расположенными по кубической сетке с 
постоянной шириной щелевидных пор, разделяющих слои куби
ков. Величина k n изменяется в пределах \ > k n ’> k n m\n,  где 
k n min — предельно уплотненная «глина», для которой ширина 
щелей /г между рядами кубиков уменьшаясь достигает двойной 
толщины монослоя /1т 1п =  26сл. Изменение k„ в таких пределах 
охватывает весь спектр глинистых дисперсных систем, вклю ча
ющий глинистые суспензии, глинистый неуплотненный осадок, 
уплотненные в разной степени глины. Величина kn m in, опреде
л яем ая отношением hmm/a, тем больше, чем меньше размер 
частиц а. Изменение а  в пределах 5 < а < 5 0 0 0  нм позволяло 
имитировать глинистые минералы с различной дисперсностью и 
обменной адсорбционной способностью твердой фазы 2 , 3 < Q <  
< 2 3  мг-экв/г. Модели «насыщались» раствором NaCl, кон
центрация которого изменялась в пределах 0 ,0 0 1 — 4 н., а значе-
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Р„ Рас. 40. Расчетные зависи
мости P B = f(kn) для моде
лей мономинеральных Na- 
глин и их суспензии при 
различной минерализации Св 
раствора NaCl.
/  —  С в =  4н.; 2 —  с в =  0,1н. Шифр  
кривых — р азм ер  частиц а. см

i

ю го so
ния рв и Ов при Г =  20°С соответственно в пределах 0,05— 
94 О м-м  и 0,106—200 Ом- 1-см-1.

Значение рп.гл рассчитывалось по формуле

Рп. гл =  ЛтРкан- ( 7 -2 8 )

Величина Р „ вычислялась в соответствии с заданным ka по 
формуле В. Н. Дахнова для модели пористой среды с кубиче
скими зернами [1, 13]. Величина ркан рассчитывалась по фор
муле (7.25), в которую подставлялось значение | ,  вычисленное 
в соответствии с отношением 6 c.Jh. Величина о,.., определялась 
по графику Осл =  / ( С в )  (см. рис. 38).

Значение Р п.ф вычислялось по формуле
^ п . ф  =  Р п . г л / Р в -  ( 7 - 2 9 )

Несмотря на упрощающие предположения о форме глинистых 
частиц, геометрии порового пространства и т. д., расчетные гра
фики Р П.Ф =  f (&п) находятся в удовлетворительном соответствии 
с экспериментальными, полученными различными исследова
телями на искусственных образцах мономинеральных глин (см. 
рис. 39 и 40).

Анализ расчетных кривых позволяет отметить следующее.
1. Во всем диапазоне изменения k n с уменьшением концент

рации Св свободного раствора, насыщающего глину или явл я
ющегося водной фазой суспензии, величина Р п. ф уменьшается. 
Степень снижения Р „.ф тем больше, чем выше дисперсность 
глины.

2 . Больш ая часть кривых Р п.ф  =  / ( & п ) характеризуется моно
тонным ростом Рп.ф с уменьшением k n при CB =  const. Кривые
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P n.<i> =  f(kn) для значений Св^ 0 , 0 0 2  н и глин низкой дисперсно
сти, для значений Св^ 0 ,0 2  н и глин высокой дисперсности име
ют аномальную форму: в области высоких k n (суспензии и гли
нистые неуплотненные осадки) с уменьшением k„ значение 
Рп.ф уменьшается, достигая минимума, после чего растет. При 
этом значительная часть кривой расположена в области Я п. ф <  
< 1 .  Такое явление «сверхпроводимости» глинистых частиц в 
пресных растворах объясняется тем, что при определенных со
отношениях дисперсности глины и концентрации свободного 
раствора снижение удельного сопротивления дисперсной систе
мы за счет высокой электропроводности асл^>ов Д ЭС  на поверх
ности частиц преодолевает противоположное влияние, обуслов
ливающее рост удельного сопротивления системы по сравнению 
с рв благодаря замещению части объема практически непрово
дящими частицами глины.

3. Закономерность изменения Р п.ф с  изменением дисперснос
ти глины при CB =  const различна в зависимости от области 
концентрации Св. Так, при Св =  4н и 1н графики зависимости 
Р п.ф“ ■ /" ( п) для глины с меньшей дисперсностью располагаются 
ниже зависимости Р„.$, =  f ( k n) для глины с большей дисперсно
стью. При Св^ 0 , 1  н., напротив, графики Р п.ф =  /(&п) д л я  высо
кодисперсных глин расположены ниже графиков для  глин мень
шей дисперсности. При Св ~  0,2 н. значения Р п. ф ~ Р л • Поэто
му для глин любой дисперсности график P n =  f ( k n) практически 
один и тот же. Вид его определяется влиянием только геометрии 
пор, влияние электрохимического фактора отсутствует.

Получены такж е расчетные графики для модели глинистой 
породы, в частности глинистого коллектора с рассеянной глини
стостью. П араметр  Р п ф рассчитывали по формуле

р  — -£з. р1 П. ф —■ г  п. ск> 
рв

где Рп.ск — параметр пористости чистого минерального скеле
та, не содержащего глинистых частиц; р3 — удельное сопротив
ление среды, заполняющей неактивный скелет, образованной 
смесью агрегатов глинистых частиц (глинистый цемент) и сво
бодной воды. Величина р3 зависит от удельного сопротивления 
глинистых агрегатов и свободного раствора рв, степени заполне
ния глинистым материалом пространства между скелетными 
зернами, а такж е от геометрии участков, занимаемых глиной и 
водой, и их взаимного расположения.

В качестве модели чистого скелета принят трехмерный иде
альный грунт с расположением капилляров в трех взаимно
перпендикулярных направлениях; величину Р п.а< рассчитывали 
по соответствующей формуле для заданных &п.ск. Модель з а 
полнения скелета представлена обособленными участками, з а 
нимаемыми глинистыми агрегатами и свободной водой; часть
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Рис. 41. Модель глинистого коллектора:
/  — неактивный скелет: 2 — глинистый цемент; 3 — свободный раствор

глинистого материала расположена параллельно участкам, з а 
нимаемым водой, часть — последовательно с ними (рис. 41). 

Величину р3 рассчитывали по формуле
_ ________Ргл [Ргла  (I Ч~ Рв U  а) ]________  / у  3Q )

ргл (1 — а а ) 2 +  р гла 2а  (1 — а )  +  р в (1 — а) аа  *

где а  — доля глинистого материала, размещенного последова
тельно с раствором; а — степень заполнения глинистым мате
риалом пустот чистого скелета. В формулу (7.30) подставляли 
расчетные или экспериментальные значения ргл, для заданных
рв> П̂.ГЛ> <?ГЛ.

Величина коэффициента пористости модели глинистого кол
лектора с рассеянной глинистостью

k u =  k a. с к П  — 0 ( 1  — ^ п . г . , ) ] -  (7-31)
Расчетные зависимости P n.$ =  f { k n) для & п . с к  =  0,3 и глинисто

го материала различной дисперсности, полученные при разли ч
ных рв =  const, охватывают интервал k„ =  0 ,1 8 4 -0 ,3  для пород- 
коллекторов с различным содержанием глинистого материала, 
которое имитируется изменением а в пределах 0 — 1 , соответст
вующих чистому коллектору и глинистой иороде-неколлектору.

Зависимости Я п.ф =  / ( & п ) характеризуются следующими осо
бенностями (рис. 42).

Н аблю дается закономерное снижение Р п.ф с  уменьшением 
Св при постоянной дисперсности глинистого материала, как  и 
для моделей чистых мономинеральных глин. Степень снижения 
тем больше, чем больше активность Q глины. В области Св>  
> 0 ,2  н. дисперсия зависимостей Pn =  f ( k n) для различных Св 
и Q невелика. Эта дисперсия существенно возрастает при Св<  
< 0 , 2 и., а при Св< 0 ,0 1 н .  величина Р п уменьшается при сни
жении k„, что объясняется рассмотренным выше эффектом 
сверхпроводимости глинистых частиц в пресных растворах. 
В области Св> 0 , 2 н .  значения Р п.ф>Рп.ск,  в области Св< 0,2 н. 
значение Р п.ф < Р п.ск- Следовательно, при Св> 0 ,2  н. присутст-
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Рис. 42. Расчетные и экспериментальные зависимости Р п .ф = / (£ п) для  глинистых 
коллекторов:
с — расчетные зависимости Pn=f(kп) для  модели коллектора с  глиной различной дис
персности,  шифр кривых — qn; б — экспериментальные зависимости Яп— f ( k n) д ля  о б р а з 
цов с различной глинистостью Сгл (шифр кривых),  насыщенных раствором высокой 

= Омм, по Б. Ю. Вендельштейну) и низкой (Ра = 3  О м м ,  по Б. JI. Александро
ву) минерализаций

вне в породе глины вызывает увеличение Р п.ф по сравнению с 
Р п.ск для чистой породы, а при Св< 0 , 2 н .  — уменьшение Р п.ф 
по отношению к Р п.сК. Влияние глинистости тем больше, чем 
выше ее дисперсность.

Рассмотренные закономерности поведения зависимостей Р п =  
=  f ( k n) подтверждены обширным фактическим материалом, 
полученным для реальных глинистых пород-коллекторов. И н
версионное значение С в и соответствующее ему рв для коллекто
ров с различным составом глинистого цемента, обменного к а 
тионного комплекса глин и при различной температуре меняют
ся в пределах: Св =  0,2ч-0,5 н. и рв =  0,2—0,8 О м-м  [8 , 25, 36].

Учитывая это обстоятельство, рекомендуется в качестве ко
эффициента поверхностной проводимости породы как  характе
ристики влияния глинистости на связь P n =  f ( k n) использовать 
параметр П:

П =  Р п. ф/Pn. пред» (7.32)

где Р п.пред — предельное (максимальное) значение параметра 
пористости, соответствующее удельному сопротивлению породы 
при насыщении ее высокоминерализованной водой. Рассчитан
ная по формуле (7.32) величина П ^ 1 .  Значение П тесно связа-
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Рис. -43. Экспериментальные зависимости м еж ду  параметрами II и qn (а) и П 
и А да (б) для терригенных отложений девона Башкирии.
Значение  П  вычислено для  величин Я„, измеренных при Св=3,9 ч. и С'н = 0,43 н.: растчо- 
ры NaCl

но с приведенной емкостью обмена qu и диффузионно-адсорбци
онной активностью Л да породы (рис. 43).

Все три параметра характеризуют адсорбционную способ
ность породы. Д ля  пород с различным содержанием глинистого 
материала постоянного минерального состава наблюдается так 
же тесная связь П и ц™. Д л я  определения величины П состав
лены палетки в виде семейства кривых П =  / ( р в) для различных 
<7n =  const или r|™ =  const, позволяющие найти П при известных 
рв и характеристиках глинистости породы q„ или г)гл (рис. 44). 
Д ля  использования при интерпретации материалов ГИС удоб
ны палетки, представленные семейством графиков П =  / ( р в) 
для различных асп =  const, где относительная амплитуда асп 
играет роль параметра глинистости.

Трещиноватые, кавернозные и трещиновато-кавернозные по
роды. Рассмотрим породу, где все трещины имеют границы в 
виде гладких параллельных плоскостей. Если блоки породы, 
между которыми расположены трещины, представлены непро
водящим минеральным скелетом, коэффициент пористости т а 
кой породы равен отношению суммарного объема трещин к 
объему породы, т. е. коэффициенту трещиноватости k T. Удель
ное сопротивление полностью водонасыщенной трещиноватости 
породы с одной системой параллельных трещин, расположен
ных по направлению тока,

откуда следует, что параметр пористости P„.T =  k T Если все 
трещины ориентированы перпендикулярно к направлению тока,

(7.33)

Рв.П.Т --  00 •
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Рис. 44. П р и м ер  па ле т ки  д л я  о пр ед е л ен ия  п а р а м е т р а  II при з а д а н н ы х  з н а ч е 
ниях  (>ф и п а р а м е т р а  а с„ =  1 - .4ла/.4да тих; р» =  0,05 О м - м .  Ш и ф р  к ри вы х  — 
« С П

Д ля породы с двумя системами трещин при расположении 
одной системы по направлению тока, другой — перпендикуляр
но к нему при одинаковых суммарных объемах систем

Р в .  п.  т =  J k f -  ( 7 . 3 4 )

Д ля породы с тремя системами взаимно перпендикулярных 
трещин при равном распределении объема трещин между сис
темами

рв. П. т =  Зрв/(2ЛТ). (7.35)

Формула (7.35) справедлива и для более общего случая — 
хаотического расположения трещин с равновероятным распреде
лением объемов в разных направлениях.

С учетом выражений (7.33) — (7.35) получена обобщенная 
формула для параметра пористости Р пл трещиноватой породы:

Яп.т =  ( ^ т)-1, (7.36)

где 0 < Л <  1 .
В реальных условиях блоки трещиноватой породы имеют 

межзерновую пористость k„ и соответствующее удельное сопро
тивление р,т.бл. Удельное сопротивление полностью водонасыщен
ной трещиноватой породы

■■“ - “ л & г + т  (737)
где А такж е изменяется в пределах 0 < Л < 1 .

Параметр пористости трещиноватой породы в рассматривае
мом случае

< 7 - 3 8 >

Нетрудно показать, что при рп.бл- * 00  выражения (7.37),
(7.38) переходят в (7.36) и (7.33) — (7.36).

Характерные значения А =  0; 0,5; 0,67 и 1 в формуле (7.38) 
соответствуют рассмотренным выше системам трещин для тре
щиноватой породы с непроводящими блоками.
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Расчет Рп.т по формуле (7.38) для 0 , 5 < Л < 1  показывает, 
что графики зависимостей P n.T= f  (kn) Для различных kT — 
=  const располагаются ниже графиков зависимостей Р п.бл =  
=  f ( k п мз). Причем отличие Р п.т от Р п.бл тем больше, чем выше 
kr. Величина kT реальных трещиноватых пород не превышает
0,01. Поэтому расчеты выполнены для 0 < £ т< 0 ,0 1 .  Влияние 
трещин существенно для низкопористых пород при £ „ < 0,1  и 
при k r =  const возрастает с уменьшением k„. В породах средней 
и высокой пористости влияние трещин при реальных значениях 
£т пренебрежимо мало (рис. 45).

При заполнении трещин водным раствором более пресным, 
чем вода, насыщающая блоки, так, что удельное сопротивле
ние раствора в трещинах р ф ^ 1 0рв, величина рп.т определяется 
выражением

Влияние трещин на величину рп.т уменьшается и при рф->- 
->Рп.бл исчезает. Те ж е  закономерности справедливы и при з а 
полнении трещин смесью воды и углеводородов с удельным со
противлением рсм-

Породу с каверновой пористостью можно представить как 
минеральный скелет, в котором регулярно по определенной сис
теме или хаотически распределены каверны, заполненные р ас
твором с удельным сопротивлением рв. Т акая  порода имеет 
рпк =  оо, поскольку проводящие участки среды — каверны — 
разобщены непроводящим материалом. В геологических р азр е
зах присутствие такой породы маловероятно. Реальные кавер- 
новые породы представлены обычно блоками с межзерновой 
пористостью fen.мз,  содержат каверны различного размера, боль
шего размеров межзерновых пор. Каверны и межзерновые поры 
насыщены водным раствором с удельным сопротивлением рв. 
Удельное сопротивление такой породы определяется вы р аж е
нием

где /г к ав — коэффициент каверновой пористости или каверноз- 
ности, равный суммарному объему каверн в единице объема 
породы.

Коэффициент общей пористости такой породы

поскольку коэффициент межзерновой пористости блоков указы 
вается по отношению к объему блоков, а не к всему объему по-

Р п. блРв (7.39)

(7.40)

(7.41)
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Рп а  Рп 6

Рис. 45. Зависимости парам етра  пористости Р а от  коэффициента пористости 
ка д л я  моделей пород:
а  — с межзерновой ( / ) ,  межзерновой и трещинной (2), межзерновой и каверновой (3) 
пористостью; б — с межзерновой,  каверновой и трещинной пористостью. Все виды пор 
насыщены водой одинаковой минерализации,  £кав/«х" 5

роды. При малых значениях к П величина Р п.к^>1 и величине 
Р в .п .к  применимо приближенное выражение:

Рв. П. К =  . , „  8В Рп. бл* (7.42)
1 ~Г ^#кав

Параметр пористости кавернозной породы Рп.к =  р п. к / р в выше 
значения Р„ для породы с межзерновой пористостью, значение 
k n которой определяется выражением (7.41). Расчетные кривые 
P n. u= f (kn) для различных & K a B  =  const располагаются выше з а 
висимости Р п .б л  =  /  ( б п . м з ) .  При постоянном значении kKan отли
чие Р п .к  от Р п возрастает с уменьшением kn. Такое влияние к а 
верн на величины р в .п .к  и Р П.К объясняется усложнением геомет
рии токовых линий в каверне и, следовательно, возрастанием 
их извилистости ТэЛ по сравнению с извилистостью линий тока 
в межзерновых порах.
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Каверново-трещинную породу можно представить как рас
смотренную выше кавернозную породу с пористостью блоков 
^ п .м з 1, отличной от нуля, рассеченную одной, двумя или боль
шим числом систем трещин. Коэффициент общей пористости 
такой породы

fen =  ( 1 — feT — &кав) +  +  ^кав- (7 -4 3 )

Удельное сопротивление каверново-трещинной породы рп.п.ьт 
можно вычислить, подставив в формулы (7.40) или (7.42) зна
чение рп.бл =  рв.п.т и Рп.бл “  Рп.т» где рв.п.т н Рп.т определяется вы
ражениями (7.37), (7.38):

Рз. П. и . т  =  Г П- Л.. тРв (7-44)
Р п. т (1

или приближенно при малых fen:

о =  1 ~ ккав Р п тРв. (7.45)
Р в .  п .  к. Т j +  26кав

Расчеты зависимостей Р п.K T  =  f ( k n) с использованием вы ра
жений (7 .44) или (7 .45) для р в п .к т  показывают, что одновремен
ное присутствие в породе трещин и каверн уменьшает влияние 
каждого из этих видов пустот на величину Р„.т. Поэтому отли
чие зависимости P n.KT =  f(fen) от P n = / ( f e п) для породы с меж 
зерновой пористостью становится менее значительным. З ам ет
ное влияние трещин на величину Р„.кт наблюдается лишь при 
feKan/feT< 2  (снижение Р п.кт по сравнению с Р п), а влияние к а 
верн преобладает над влиянием трещин при k KaB/kT> \ 0 .  При 
изменении отношения k KaB/k T в диапазоне 2 — 1 0 , типичном для 
каверново-трещинной породы, расчетные графики Р п.KT =  f(fen) 
мало отличаются от P n =  f { k n). В тех случаях, когда на величи
не Рп.кт сказывается в большей степени влияние каверн или 
трещин, это влияние, как и прежде, тем больше, чем меньше 
fen (см. рис.4 5 ) .

7.3.2. УДЕЛЬН О Е СОПРОТИВЛЕНИЕ  
ЧАСТИЧНО ВОДОНАСЫЩ ЕННОЙ ПОРОДЫ

Удельное сопротивление р н . п породы с частичным водонасы- 
щением объема пор определяется выражением

Рн. П ^нРв. П> (7-46)
где Р„ — параметр насыщения, предложенный В. Н. Дахновым, 
показывающий, во сколько раз возрастает величина р„.„ частич
но водонасыщенной породы по сравнению с ее удельным сопро
тивлением р в .п  при полном насыщении водой объема пор.

1 Величина k n.мз берется по отношению к объему блоков.
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Величина Р„ зависит от объемной влажности w  или коэффи
циента водонасыщения kB, а также от геометрии объема, зани
маемого в порах остаточной водой. Д л я  идеального грунта, в 
котором остаточная вода образует цилиндрическое кольцо по
стоянной по длине капилляра толщины, тогда как центральную 
часть капилляра занимает нефть или газ.

P H =  k - \ .  (7.47)

При усложнении геометрии токопроводящего пространства за 
счет появления извилистости капилляров, шероховатости по
верхности твердой фазы, прерывистости слоя пленочной воды и 
т. д. величина Р н описывается по аналогии с (7.17) для п ар а
метра Р„ выражением

P n =  T * J k  в, (7.48)

где 7’э..| — электрическая извилистость токопроводящих путей в 
рассматриваемом объекте.

Как и для параметра Р п были получены теоретические вы
ражения параметра Р н, справедливые для конкретных простых 
моделей пористой среды с частичным водонасыщением [1, 13]. 
Однако практической ценности эти выражения не представля
ют, поскольку реальные модели нефтегазонасыщенных коллек
торов значительно сложнее использованных при теоретических 
расчетах. Поэтому связь между параметрами Р н и ke вы р аж а
ют эмпирическими формулами

P n =  ak-%- Р я =  к - \ ,  (7.49)

где а и п константы, характеризующие определенный класс про
дуктивного коллектора. Чащ е используют связь P H =  k в~".

Различаю т два вида связи между Р н и kB по способу их по
лучения.

1. Д ля  каждого образца, представляющего изучаемый кол
лектор, рассчитывают несколько значений Р н =  рн.п/рв.п при р аз 
личных значениях kB, который изменяют в пределах kBO< k B< \ .  
При этом Р„ изменяется в пределах Р н.пред>Рн>  1, где kB0 и 
Р. ..пред соответственно коэффициент остаточного водонасыщения 
(см. разд. 4) и предельное (максимальное) значение параметра 
Р н, отвечающее k BQ. В результате таких исследований для к а ж 
дого образца получают индивидуальную зависимость Р н=  
=  f ( k в). В дальнейшем связи P H =  f ( k B), полученные для отдель
ных образцов, объединяют в одну группу, характеризующую 
определенный класс коллектора. В результате для различных 
классов коллекторов изучаемого объекта получают семейство 
графиков P H =  f ( k в) с различными п =  const. Таким семейством 
чаще всего характеризуют связь Р н и kB для терригенных отло
жений с изменением рассеянной глинистости коллекторов в ш и
роких пределах (рис. 46). В качестве шифра графиков Р н =
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Рис. 46. Экспериментальные зависимости парам етра  насыщения Р я от коэфф и
циента водонасыщения к в для  терригенных коллекторов разных классов:
а — Башкирия,  девон (по данным Л. П. Орлова).  Значения &пр- 1 0 - !- м: : 1 — U, 1—0,6, 2 — 
0,6—2, 3 — > 2 Д ;  б — Тюменская область. Вартовский свод, горизонт АВ: /  — кривые Р„  =  
=/(fea), ш и ф р — a q j - j ; 2 — зависимость £>н*“/ ( * в.0)

=  f { k в) используют один из параметров, характеризующий гли
нистость— петрофизический (т]гл, <?п) или геофизический ( а Сп)- 
С переходом от неглинистых и слабоглинистых коллекторов к 
глинистым п  обычно уменьшается.

2. Д л я  каждого образца изучаемой коллекции определяют 
только величину k B.Q и соответствующее ему значение Р н.пред. 
Затем наносят точки с координатами Рн.пред, k B,0 для различных 
образцов на бланк и методом наименьших квадратов получа
ют статистическую связь Р н.пред—кв.о для всего геологического 
объекта. На рис. 46 эта связь является геометрическим местом 
точек Ри.пред, &в.о или огибающей семейства P „ = f { k в) для по
род с различной глинистостью.

Зависимости P „ = f { k в) первого рода характеризуют связь 
параметров Р н и k B в переходной зоне нефтяной или газовой 
залеж и в недонасыщенных углеводородами коллекторах, а з а 
висимость Р н.пр=/(&в.0) — в зоне предельного насыщения за л е 
жи углеводородами.
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Однако нередко зависимости P H =  f ( k в) для разных (по гли
нистости или фильтрационно-емкостным свойствам) классов 
коллекторов и сопряженную с ними зависимость Р„.пр=/(&в.0) 
трудно отличимы, тогда пользуются единой для изучаемого 
объекта связью P „ = f ( k в). Такая ситуация характерна для к а р 
бонатных коллекторов межзернового типа.
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Рассмотрим наиболее характерные виды связей и их особен
ности, установленные различными исследователями для реаль
ных коллекторов нефти и газа на обширном эксперименталь
ном материале.

1. Д ля  межзерновых гидрофильных коллекторов, террнген- 
ных и карбонатных, в значительном диапазоне изменения /гв з а 
висимости Р н =  1{кв) характеризуются уравнением (7.49), З н а 
чения 1 , 3 < л <  1,6 типичны для глинистых терригенных коллек
торов, значения 1,8 < / / < 2  — для хорошо сцементированных сл а 
боглинистых карбонатных и терригенных пород. Д ля значитель
ной части объектов получены нелинейные (в двойном логариф
мическом масштабе) связи Р„—f ( k B), которые можно предста
вить совокупностью отрезков связей P H= f ( k в) с различным п. 
Д ля слабоглинистых и неглинистых с низким kB.0 по мере 
уменьшения k B наблюдается рост п, тогда как в глинистых кол
лекторах с уменьшением kB п обычно уменьшается.

2. В коллекторах со сложной геометрией пор зависимости 
Pu — f ( k B) существенно отличны от зависимостей для межзерно
вых коллекторов. Так, для кавернозной породы 1 < /г<  1,3, а для. 
трещиноватой п $̂>2. Д ля  трещиновато-кавернозной породы воз
можны различные п в зависимости от того, какое влияние пре
обладает на величину рнп — трещин или каверн. При взаимной 
компенсации этих влияний наиболее вероятно п =  2 .

3. В гидрофобных коллекторах с межзерновой пористостью, 
а такж е смешанного типа (межзерновые поры, каверны, тре
щины) я > 2 , причем отличие п от 2  тем больше, чем выше сте
пень гидрофобизации коллектора. Это объясняется резким уве
личением извилистости токовых линий благодаря прерывистос
ти пленки воды на поверхности пор, вызванной гидрофобизаци- 
ей.

Получают также экспериментальные зависимости парам ет
ров насыщения Р п и влажности Р„ = Р „ Р 1{ от объемной влаж но
сти w B частично водонасыщенной породы, которые обычно близ
ки к прямой в двойном логарифмическом масштабе и описыва
ются эмпирическими уравнениями

Последнее время в практике подсчета запасов используют так 
же зависимость

которую получают по материалам ГИС и керна в скважине, 
пробуренной с раствором на нефтяной основе (Р Н О ),  сопо
ставляя по интервалам разреза удельное сопротивление рн.,. по 
данным ГИС или керна с величиной до„, установленной в л аб о 
ратории прямым методом в аппарате Закса.

(7.^0)

Рн. п =  W~nB (7.51)
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Получение зависимости (7.51) для изучаемого объекта или 
группы объектов позволяет избежать информации об удельном 
сопротивлении рв остаточной воды внутри контура нефтяной 
или газовой залежи. Это существенно, поскольку некоторые 
исследователи утверждают, что минерализация, состав и удель
ное сопротивление пластовой воды за контуром и внутри за л е 
жи, как правило, отличаются. Поэтому при расчете параметра 
Л( =  рн.п/Рпрв не следует брать значение рв, соответствующее со
противлению законтурной воды. В то же время удовлетвори
тельных способов определения рв остаточной воды продуктив
ных коллекторов, особенно в зоне предельного насыщения, не 
существует. Поэтому спор о том, какое значение рв использо
вать при расчете Р п, является беспредметным. Построение свя
зи p „ . n =  f ( w B) при условии ее достаточной тесноты дает надеж 
ное средство определения величины шв, а при известном k„ и 
значения k B (рис. 47).

Рассмотрим связь удельного сопротивления пород-коллекто
ров с различной степенью насыщения углеводородами и пород- 
коллекторов с коэффициентом пористости при фиксированном 
значении рв= const для всей совокупности пород изучаемого 
объекта (рис. 48). График рв.п =  f ( k n) для неколлекторов и во
доносных коллекторов ограничивает снизу область возможных 
значений рп. Значение k n =  k n.rp делит график р в.п =  f(k„)  и всю 
координатную плоскость на две области, соответствующие кол
лекторам и неколлекторам. Сверху поле возможных значений 
рп частично водонасыщенных (нефтегазонасыщенных) коллекто
ров ограничено графиком рн.п.пред =  / ( ^ п) зависимости удельного 
сопротивления предельно нефте(газо)насыщ енных коллекторов. 
График рн.п.пРед =  /: (^п) пересекает зависимость рв.п =  / ( 6 п) вбли
зи границы k n =  k „ . r P. На площади, ограниченной графиками 1,
2, расположены зависимости р„.п =  /(^п) для различных фиксиро
ванных значений коэффициента относительного водонасыщения 
А-в =  const:

где k B — коэффициент водонасыщения, в общем случае отлич
ный от k B.0 (см. разд. 4).

Значения кв, равные 1 и 0, соответствуют графикам 1 и 2 , 
промежуточные значения k B — различной степени нефте (газо) - 
насыщения коллектора. Используя корреляционные связи 
k B.n =  f ( k n) и зависимости knp.B =  f { k B), кшп =  } { к в) относитель
ной фазовой проницаемости для различных классов коллекто
ра, характеризуемых определенным интервалом значений 
k„, можно найти граничные значения k B, разделяющие области 
коллекторов, дающих при испытании чистую нефть (газ),  
нефть (газ) с водой и чистую воду и обозначить эти области
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Рис. 47. Зависимость удельного сопротивле
ния рв продуктивного коллектора от его 
объемной влажности W* для продуктивных 
отложений Вартовского свода (по В. X. Ахи- 
ярову и Г. Таутнянскому)

\ Рис. 48. Палетка  для  разделения коллекто
ров по характеру  насыщения по данным ме
тодов сопротивления и пористости.

Кривые: 7 — Р„.пред“ ^<*п)• 2 ~  Рвл” ^ * п ) :  3 ~
I I______ рм=/( /гп) для различных k t  (шифр кривых); 4 —

ц 10 15 Рп кР= ^ * п ) ; 5 — граница коллектор — неколлек- 
ц/ % тор; 6 — нефть (газ);  7 — нефть (газ) + в о д а ;  4 —

а 1 вода



(см. рис. 48). Полученное построение можно использовать для 
прогноза характера насыщения коллектора по положению точ
ки, соответствующей этому коллектору, в системе координат
рп kn.

Приведенная на рис. 48 палетка справедлива для гидро
фильных пород при отсутствии в них микрослоистости и посто
янной минерализации пластовой воды в пределах изучаемого 
геологического объекта.

7.3.3. В Л И Я Н И Е  Т Е М П Е Р А Т У Р Ы И Д А В Л Е Н И Я  
НА У Д Е Л Ь Н О Е  С О П Р О Т И В Л Е Н И Е  П О Р О Д Ы

Удельное сопротивление полностью водонасыщенной породы 
при пластовых условиях рп(р, рпл,  Т ) — горном давлении р, 
пластовом давлении р Пл, пластовой температуре Т  — отличает
ся от удельного сопротивления той же породы при атмосфер
ных условиях рп(0). При насыщении породы водой с минерали
зацией, отвечающей диапазону минерализации пластовых вод 
большинства нефтяных и газовых месторождений С в =  2 0 — 
2 0 0  г/л, величина р„ при пластовых условиях выше, чем при 
атмосферных. Д ля  оценки величины рп(р, р пл, Т) при извест
ных значениях рп (0), р, р пл, Т пользуются уравнением
Рп (Р. Рпл, Т) __ Рп (Рэф) Рп (Рпл) 1 Рп ( Г )  1

Рп (0) . Рп (0) . Рпл* т.  Рп (0) Jр . г .  Рп (0) . р* рпл
(7.53).

В правой части уравнения (7.53) — три множителя, которые 
характеризуют следующее: изменение рп с ростом р Эф при р пл =  
=  const, r  =  const; изменение рп с ростом р пл при p =  const, Т =  
=  const; изменение р п с ростом Т при p = c o n s t ,  р пл =  const. О с
новным фактором, изменяющим р п в пластовых условиях п с  
сравнению с рп (0 ) ,  является эффективное давление р Эф =  р —р пп\ 
с ростом р Эф величина рп (р Эф) возрастает благодаря уменьше
нию параметра kn и росту электрической извилистости Гэл по
ровых каналов породы. Изменение р п под влиянием р Эф оцени
вают коэффициентом К\,  значение которого для заданных усло
вий определяют по палетке 'на рис. 49.

Влияние р пл значительно меньше; его оценивают коэффици
ентом Кг,  значение которого рассчитывают по приближенной 
ф ормуле/С 2 = 1—Ктврпл,  где/С тв— коэффициент, учитывающий 
влияние деформации твердой фазы на удельное сопротивление 
породы. Д ля  слабоглинистых терригенных коллекторов среднее 
значение /Ств = 1 ,5 -1 0—3 М П а-1. Влияние температуры сложнее, 
поскольку оно создается действием трех факторов: а) снижени
ем рв с ростом Т;  б) изменением’ k n и Т эл в результате теплово
го расширения скелетных зерен; в) изменением соотношения
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Рис. 49. Палетка  для оценки изменений удельного сопротивления терригенных 
пород /г ,=  рп(рэф)/р„ (0) при воздействии эффективности давлени я  (по 
В. М. Добрынину).
Зн ачения р эф, МПа: а  — 15, б  — 30 , в — 60, г — 100. Ш ифр кривых — 6 П, %

проводимости ДЭС 0 ДЭс и свободного раствора ов с изменением 
Т.

Изменение рв с ростом Т рассчитывают по формуле рвг =  
— Ртрв2о, где Р т — температурный коэффициент электропровод
ности растворов:

Р т -_= [1 +  а  (Г -  20 °С) +  р (Т -  20 “С)2]-1, (7.54)
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где а  для различных электролитов меняется от 1 0 - 10 —3 до 
26-10-3 , р — от 10~ 6 до 10~5. Обычно полагают р =  0; для раст
воров NaCl а  =  21,6-10~3. Влиянием теплового расширения зе 
рен скелета обычно пренебрегают.

В породах со значительным содержанием глины, например в 
глинистых коллекторах, при нагревании появляется дополни
тельная поверхностная проводимость за счет изменения элект
ропроводности Д ЭС  на поверхности твердой фазы:

рп (р , Т )
Рп (0) _ Р> Рпл

=  ех р [— (а г + б гг]гл) (Г — Г,,)], (7.55)

где 6 г — коэффициент, учитывающий дополнительную проводи
мость глинистого компонента, зависит от значений qa и Св. З н а 
чение 8т, вычисленное для глин различного минерального соста
ва по экспериментальным данным, меняется от 0  (каолинит) до
0,01 °С-1  (монтмориллонит); промежуточные значения соответ
ствуют гидрослюдам и их смеси с каолинитом и монтморилло
нитом.

При насыщении образцов водой с удельным сопротивлением 
р в ниже «инверсионного значения» рв.Ин в~0 ,4ч-0,6 Ом-м при 
нагружении образца рост рп и Р п происходит вследствие как 
усложнения токопроводящих путей (растет электрическая изви
листость), так и увеличения доли менее проводящего Д ЭС  в 
объеме пор ( р с л > р в ) .  При насыщении образцов водой с р в >  
> р в . и н в  и при высокой адсорбционной активности минерального 
скелета (глинистые коллекторы, эффузивные породы) возраста
ние доли Д ЭС  в объеме пор при нагружении образца, наоборот, 
снижает значения р п и Р п и, следовательно, существенно умень
шает привычный для экспериментаторов рост р п и Р„ с увеличе
нием р Эф за счет изменения извилистости. При определенном 
сочетании параметров образца, насыщенного раствором низкой 
минерализации (Св= 1  — 10 г/л и менее), при нагружении возмо
жен обратный эффект — значения рп и Р п будут уменьшаться с 
ростом р Эф, т. е. влияние возрастающей доли Д ЭС в объеме пор 
будет сильнее влияния роста извилистости.

Удельное сопротивление частично водонасыщенных пород 
изменяется в пластовых условиях вследствие изменения содер
жания и распределения в порах воды. Удельное сопротивление 
гидрофильных слабоглинистых частично водонасыщенных кол
лекторов изменяется так же, как и полностью водонасыщенных, 
следовательно, параметр Р н таких пород с ростом р эф и Т прак
тически не меняется.

7.3.4. У Д ЕЛ ЬН О Е СОПРОТИВЛЕНИЕ МИКРОСЛОИСТОЙ ПОРОДЫ

Осадочные породы, в первую очередь терригенные, нередко 
обладаю т микрослоистостью, что обусловливает отличие значе
ний удельного сопротивления, измеренных вдоль слоистости
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(jx и по нормали к ней р„. Микрослоистость образована чередо
ванием тончайших прослоев песчаников или алевролитов с р а з 
личной глинистостью, песчаников (алевролитов) и глины и т. д. 
Причем толщина прослоев / г ^ 1 —5 мм значительно меньше 
стандартных размеров образцов, используемых в практике пет- 
рофизических исследований. Если мйкрослоистая порода пред
ставлена чередованием двух видов Прослоев с удельными сопро
тивлениями рь рг и относительным содержанием по толщине 
соответственно %i и %г =  1—xi, то

= ------------ Р1Р2------------  (7 > 5 6 ) .

XiPa-h (1 — Xi) Pi 
Р»» =  P i X i  +  Р г  I 1 —  X i) -  ( 7 . 5 7 )

Нетрудно показать, что р п > р т Для всех случаев кроме р i =  рг 
или xi =  1 , т. е. когда слоистость отсутствует и порода однород
на.

К о э ф ф и ц и е н т  а н и з о т р о п и и  К по удельному сопро
тивлению определяется выражением

Ь =  У  рп/рт. (7.58)

Всегда при рг-»-°° или рг-»-0 А,-»-оо; при р2—̂ pi или
Xi- » - 1 Л-»-1 .

В практике интерпретации данных ГИС в слоистых глинис
тых коллекторах выражения (7.56), (7.57), особенно (7.56) ис
пользуют для характеристики продольного рт и поперечного 
Рп сопротивлений, подставляя pi =  ргл, Xi =  Хгл, р2 =  рнп, где 
Ргл, Рнш х™ соответственно удельные сопротивления глинистых 
и песчаных прослоев, %гл — относительное по мощности содер
жание прослоев глины в пачке.

Другой пример анизотропной породы — трещинный коллек
тор с одной системой трещин. В этом случае чередующимися 
средами являются слои блоков с межзерновой пористостью и 
удельным сопротивлением рп.бл и трещины с удельным сопро
тивлением рв. Подставляя в выражения (7.56), (7.57) значения 
Pi =  Pb, Р2 =  Рп.бл, Xi =  ̂ t  и полагая 1—kTw  1, получим соответст
вующие формулы для удельного сопротивления трещинного 
коллектора (предельные случаи), приведенные выше. П одстав
ляя полученные выражения для рп и р, в формулу (7.58). полу
чим формулу для расчета Я.

7.3.5. П РЕ Д Е Л Ы  ИЗМЕНЕНИЯ УДЕЛЬНОГО СОПРОТИВЛЕНИЯ  
РАЗЛИЧНЫ Х ЛИТОТИПОВ ОСАДОЧНЫХ ПОРОД

Удельное сопротивление рв.п водоносных коллекторов — пес
чаников и алевролитов, в зависимости от пористости породы и 
минерализации пластовой воды изменяется от 0 ,2 — 0 ,3  до 15—
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20 Ом-м. Наиболее характерные значения рв.п водоносных кол
лекторов большинства нефтегазовых регионов заключены в 
пределах 0,5—5 О м-м. Удельное сопротивление продуктивных 
гидрофильных коллекторов завшсит в основном от их влажнос
ти, в первую очередь от коэффициента нефтегазонасыщения, и 
изменяется от нескольких Ом-метров и глинистых коллекторах 
до 100— 200 Ом-м в высокопористых слабоглинистых коллекто
рах. В гидрофобных коллекторах возможны более высокие зна
чения р„.п. Величина р„ пород-неколлекторов в терригенном 
разрезе изменяется в зависимости от пористости и в меньшей 
степени в связи с минерализацией пластовой воды от единиц 
до сотен ом-метров. Удельное сопротивление глин зависит в 
первую очередь от их пористости, закономерно возрастая от 
1—2 Ом-м в слабоуплотненных глинах до десятков ом-метров 
в аргиллитах и глинистых сланцах с k„ =  \ —5%. Д ля  глин в 
разрезах нефтяных и газовых месторождений при глубине 1 — 
3 км наиболее характерны значения ргл равные 2— 5 Ом-м. П о 
явление в глинах песчаных и карбонатных примесей повышает 
их рп,. Удельное сопротивление гидрофобных битуминозных глин 
из-за их низкой влажности может достигать сотен и д аж е  тысяч 

■ом-метров.
Удельное сопротивление углей, приуроченных обычно к тер- 

ригенным отложениям, изменяется в очень широких пределах. 
Угли наиболее высокой степени метаморфизма — антрациты — 
содержат графит, поэтому их рп =  10- 4 -М О м-м и оно тем мень
ше, чем выше содержание графита. С уменьшением степени м е
таморфизма антрацита и содержания в нем графита удельное 
сопротивление его растет, достигая единиц ом-метров, в углях 
переходных марок от антрацитов к каменным. Удельное сопро
тивление каменных углей зависит только от их влажности и 
достигает сотен и тысяч ом-метров в каменных углях наиболее 
высокой степени метаморфизма. В дальнейшем с переходом от 
каменных углей к бурым удельное сопротивление угля законо
мерно снижается в соответствии с ростом его влажности и золь
ности (содержания глинистого материала),  достигая единиц ом
метров. Таким образом, для углей четко установлены две х а 
рактерные области изменения рп: в первой рп определяется со
держанием минерала с электронной проводимостью графита, 
во второй — влажностью угля.

Битуминозные породы имеют удельное сопротивление от 
десятков до тысяч ом-метров, максимальные значения рп соот
ветствуют породам с высоким битумосодержанием 50— 80% и 
очень низкой влажностью. Удельное сопротивление карбонат
ных пород меняется в тех же общих пределах, что и терриген
ных. Д л я  неколлекторов рп достигает более высоких значений 
(тысячи ом-метров), чем в терригенном разрезе, поскольку 
встречаются известняки и доломиты с kn =  \ — 2%. Удельное со
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противление рв.п водоносных коллекторов несколько выше, чем 
у песчаников и алевролитов. Удельное сопротивление продук
тивных коллекторов изменяется в тех же пределах, что и в тер- 
ригенном разрезе, от единиц ом-метров в тонкопористых мело
подобных известняках до сотен ом-метров в крупнопористых 
известняках и доломитах с высоким нефтегазонасыщением. 
При прочих равных условиях удельное сопротивление карбонат
ной породы снижается с повышением в ней содержания глинис
того материала (мергели) и возрастает, достигая, как и в тер- 
ригенном разрезе, тысяч ом-метров с ростом битумосодержа- 
ния.

Удельное сопротивление гидрохимических отложений обычно 
высокое и очень высокое — от сотен до десятков тысяч ом-мет
р о в — в соответствии с очень низкой их влажностью W '< 1 %.

7.4. Д И Э Л Е К Т Р И Ч Е С К А Я  П Р О Н ИЦ АЕ М ОС ТЬ  
ОС А ДОЧ НЫ Х П О Р О Д 1

7.4.1. ДИЭЛЕКТРИ ЧЕСКАЯ ПРОНИЦАЕМОСТЬ  
ПОЛНОСТЬЮ ВОДОНАСЫЩ ЕННЫХ ПОРОД

Диэлектрическую проницаемость мономинералыюй полно
стью водонасыщенной (максимально влажной) породы е в.п 
можно выразить приближенной формулой

ев. п =  е в£ п “Ь 8СК (1 &п) ' (7 .5 9 )

где вСк, ев — диэлектрические проницаемости минерального ске
лета и воды в порах породы при расположении твердой и ж и д 
кой фаз в виде параллельных слоев в направлении силовых л и 
ний поля.

Лучшее приближение к экспериментальным данным можно 
получить используя эмпирическую формулу

ев.п =  ев^т п +  8ск(1 - k ma), (7.60)
где значение т =  1— 2  подбирают, добиваясь наилучшего совпа
дения расчетной зависимости z BM =  j ( k n) с результатами опреде
ления ев.„ и k n на исследуемой коллекции образцов. Хорошее 
согласие с данными эксперимента установлено для расчетных 
зависимостей e B.n =  f { k n), полученных по формуле

ев.п =  « +  Т/ « 2 +  ескев/2, (7.61)

где
а =  [(2 -  3kn) 8СК +  (3kn -  1) ев]/4. (7.62)

1 Диэлектрическая проницаемость осадочных пород рассматривается в 
диапазоне  частот (1— 50 М Г ц ) ,  характерном для серийной отечественной аппа
ратуры диэлектрического метода исследования разрезов  скважин [12].

152



Ф ормула (7.61) получена в результате решения уравнения Оде- 
левского [25], которое связывает диэлектрическую проницае
мость Бем многокомпонентной системы с значениями е, и объем
ным содержанием Ki  этих компонентов при хаотическом их 
расположении в пространстве и отсутствии взаимодействия 
между ними:

2  e i ~ Ecu- Kt  =  0. (7.63)
1 = 1  е,- +  2еом

Расчетные и экспериментальные зависимости е в.п =  f(k„)  для 
пород с мономинеральным скелетом показывают, что с ростом 
к„ значение ев.п увеличивается. При k n =  0 величина е п =  еСК. 
Поскольку ев незначительно меняется с изменением Св, наблю
дается известная дисперсия значений е.

Геометрия порового пространства не влияет существенно 
на характер связи между е в .п и k„, о чем свидетельствует срав
нение расчетов для различных моделей породы [ 1].

При расчете зависимостей e B.n =  f ( k n) используют значение 
е  с к для соответствующего минерала:

К в а р ц ........................................4,3— 4,6 А н ги д р и т ...........................................5,7—6,0
Х а л ц е д о н ..................................... 5,6—7,5 Г и п с .....................................................6,3— 7,9
Полевой шпат: Г а л и т ........................................ 5,6—6,4
к а л и е в ы й ................................4,5— 6,0 С и л ь в и н ............................................ 4,8
к а л ь ц и е в ы й ................................5,4—7,0 Л и м о н и т ............................................ 10— 11
К а л ь ц и т ........................................7,5— 8,0 Г и д р о с л ю д а .....................................17— 25
Д о л о м и т ................................6,8— 10,0 К а о л и н и т ..................................... 9,0

Д ля большинства минералов указаны не фиксированные 
значения е Ск , а их диапазон в связи с тем, что полного едино
гласия между данными различных источников нет.

Диэлектрическая проницаемость е ск основных породообразу
ющих минералов для терригенного и карбонатного разрезов ме
няется в узких пределах, поэтому влияние минерального соста
ва скелета на величину е в.п и  связь между е в.п и  k„ несущест
венно для большинства пород. Так, в терригенном разрезе на 
величину ев.п почти не влияет замещение части зерен кварца 
полевыми шпатами, а в карбонатном разрезе — доломитизация 
известняков. Исключение представляет глинистый компонент, 
характерный прежде всего для терригенных пород. Влияние 
глинистости породы на величину е в. п обусловлено следующими 
факторами.

1. Глинистые минералы содержат химически связанную воду 
в виде групп ОН в кристаллической решетке, а некоторые — 
межслоевую воду в межпакетном пространстве раздвижной 
кристаллической решетки. Это приводит к дополнительной по
ляризации, обеспечивающей значение еск д о  2 5 ,  т .  е. в  4 — 5  раз 
выше, чем у кварца и полевых шпатов.
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2. Прочносвязанная вода и часть рыхлосвязанной воды на 
поверхности глинистых частиц имеют значения е в . с в  по данным 
различных авторов от 2 до 40, существенно отличные от е в сво
бодной воды.

3. Структурная поляризация двойного слоя на поверхности 
глинистых частиц — явление, формирующее вызванные потен
циалы (см. подразд. 7.6), может вызвать дополнительный рост 
е глинистых пород.

Первый и третий факторы вызывают рост е глин и глинис
тых пород по сравнению с неглинистыми терригенными порода
ми с той ж е  пористостью, второй приводит к снижению е сис
темы, содержащей высокодисперсный глинистый материал.

Результаты лабораторных исследований, расчетов и данные 
ГИС позволяют заключить, что при изучении параметра е в 
диапазоне частот 10— 50 МГц влияние глинистости на ев.п 
обусловлено двумя первыми факторами, причем доминирует, 
бесспорно, первый, что обусловливает значения егл в пластах 
чистых глин примерно в 2—2,5 раза  более высокие, чем еа.п чис
тых и слабоглинистых водоносных коллекторов. Третьему ф ак 
тору, вероятно, принадлежит реш аю щая роль при изучении е 
при со <  1 МГц. Однако экспериментально он изучен пока недо
статочно, а значение его при интерпретации результатов ди
электрического метода ГИС несущественно, поскольку эти ис
следования выполняют при со>  10 МГц.

Влияние глинистости на величину е в . п демонстрируют экс
периментальные данные рис. 50. Расчетным путем влияние гли
нистости на бгл.п глинистой породы устанавливают, используя 
уравнение

Г̂л. П 8СК (1 ka &гл) “I- ®гл̂ ГЛ ( 1 ^В. св) “Ь 8В, СВ̂ В. св^п
(7.64)

или решая уравнение
I —  е'ГЛ. п , Ьгл ---  ь гл. п ,

(1 - k n - k rJ +  — кг 4 -  Ор „  „  \  п  Г Л / Т о  _L Opt П ь гл I гл. п
(7.65)

г - + ^ п (1 -  К. св) +  - е-в- св ^ л-п К. СА ,  =  о
Ь в  ^ Ь г л _ п  Ь в _ с в  - р  Z fc ji-  -ьгл . п

относительно егл.п.

7.4.2. ДИ ЭЛ ЕКТРИ ЧЕСКАЯ ПРОНИЦАЕМОСТЬ 
ЧАСТИЧНО ВОДОНАСЫЩЕННЫХ ПОРОД

В природных условиях частично водонасыщенными являются 
обычно нефтегазовые коллекторы. Величину ен.п нефте(газо)-  
насыщенного чистого мономинерального коллектора можно
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Рис. 50. Зависимости величины 
« п газоносных песчаников и 
алевролитов от парам етра  
(по Е. И. Л еонтьеву):

/  и 2 — песчаник чистый и слабо- 
глиынстый соответственно; 3 — глн- 
wистый алевролит

представить уравнениями вида (7.59) или (7.60) с дополнением 
их правой части одним слагаемым, соответствующим нефте(га- 
го)насыщению доли порового пространства:

где — коэффициент водонасыщения; ен,г — диэлектрическая 
проницаемость нефти (газа) в пластовых условиях.

Производя в (7.66) и (7.67) подстановку k Bk n= W B, получим

Используя (7.63), получим для рассматриваемого случая 
уравнение

реш ая которые относительно ен.п, получим формулы для рас
чета зависимостей ен.п от k„ при различных kB или от W B.

Если установлена корреляционная связь между коэффициен
тами остаточной водонасыщенности ka.0 и пористости k„, вводя 
параметр относительного водонасыщения k B, можно, используя

®н. и ®скО ^п) +  е в^п^в +  8Н г&пО кв), (7.66)
е „ .  П =  е 0ч (1 -  kmn) +  г вк™пk \  +  eHi rk %  (1 -  kmB), (7.67)

e H. П =  8CK (1 -  ^п) +  8 BW B +  eHi r (kn -  W B); (7.68)
e„. П =  eCK (1 -  kmn) +  e BW \  +  Eh, p ( k \  -  W ” J .  (7.69)

(1 — *n)4-
e B ---  е Н. П

M l - * „ )  =  <>;
(7.70)

£ ck 2 e H. n eB +  2eH n

или
е ск  —  f H. n

( k n - W B) =  0, (7.71)е ок "h 2eH_ n



Рис. 51. Палетки для разделения терригенных коллекторов по характеру  н а 
сыщения по величине диэлектрической проницаемости е п и коэффициента по
ристости к п породы:
1 ~  еп.пред =  ̂ *и*- - — Ев.м= ^ * п ^  3 — Еп=Цкп) для различных /гв (шифр кривых);  4 — 
е л.кр“ /**п*: 5 — граница коллектор — неколлсктор; 6 — нефть (газ);  / — н еф тм газ )  +во-  
да ; 8 — вода

одно из выражений (7.66), (7.67), (7.70), получить семейство 
расчетных графиков е н.п =  f(k„)  для различных &B =  const, з а д а 
ваясь значениями констант е н,г, е в с учетом особенностей изуча
емого геологического объекта. Отметим главные особенности 
этого семейства (рис. 51).

Основные зависимости семейства следующие: 1 ) eB.n =  f ( k n) 
с шифром Ав =  1 для неколлекторов и полностью водонасыщен
ных коллекторов рассматривалась ранее; 2 ) e H.n =  f(k„)  с шиф
ром кв =  0  для предельно нефтегазонасыщенных коллекторов 
расположена правее границы коллектор — неколлектор, прове
денной по известному значению k n.rp. Эта зависимость отраж ает 
слабое уменьшение ен.п с ростом k„, поскольку ен.г обычно не 
превышает 2,5 и следовательно меньше еск; 3) графики к в =  0 
и к В= 1  образуют «ножницы», ограничивающие область возмож
ных значений еп.п для коллекторов данного объекта с различным 
водонасыщением. М ежду ними расположены графики для различ
ных A’B =  const, выходящие, как и зависимость ен.п =  / ( £ п) Для 
кв =  0, из точки, расположенной на линии e B.„ =  f ( k п). С ростом 
к в при фиксированной пористости kn =  const величина ен.п растет 
пропорционально объемной влажности породы W B (см. рис. 51).
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Семейство графиков е н.п =  f ( k n) для различных /fB =  const 
можно использовать в качестве основы для оценки характера 
насыщения коллекторов нефти и газа при интерпретации диаг
рамм диэлектрического метода, если для изучаемого геологиче
ского объекта установлено граничное значение k B.Kp или вероят
ный диапазон его изменения на основе зависимостей коэффици
ентов относительной фазовой проницаемости от коэффициента 
водонасыщения (см. разд. 7.3).

Расчетные графики e H.„ =  f ( k n) для различных k B =  const, 
e„.n =  f ( k B) и eH.n =  f ( W B) для различных £n =  const при правиль
ном выборе констант петрофизических уравнений хорошо согла
суются с данными лабораторных исследований.

Влияние степени гидрофобизации поверхности твердой фазы 
на величину еп частично водонасыщенных пород изучено пока 
недостаточно. Известно только, что гидрофобизация поверхнос
ти ведет при прочих равных условиях к снижению величины 
е п по сравнению со значением е„ для полностью гидрофильной 
породы. Степень влияния гидрофобности на величину еп суще
ственно меньше, чем на величину рп.

7.4.3. АНИЗОТРОПИЯ Д И ЭЛЕК ТРИ Ч ЕСК ОЙ  ПРОНИЦАЕМОСТИ

Анизотропия породы по диэлектрической проницаемости воз
можна, как и по отношению к удельному сопротивлению, в по
родах микрослоистых и трещиноватых при неравномерной про
странственной ориентации трещин. Д л я  модели породы, рас- 
мотренной при получении выражений (7.56), (7.57) для удель
ного сопротивления (см. разд. 7.3), представленной чередова
нием слоев с различными величинами диэлектрической прони
цаемости Ei и 62 с учетом относительного содержания Х\ и 
у:, слоев 1 и 2  по толщине, будут справедливы следующие вы
ражения:

для величины еПц, измеренной при параллельной слоистости 
ориентации силовых линий поля

еп II =  e lXl +  е2 (1 — Xl)' (7 -7 2 )

для величины еп±, измеренной в поле, силовые линии которо
го перпендикулярны к слоистости

1/еп± =  Xi/ei +  ( 1 — Xi)/e2- (7-73)
Отношение значений е Пц и enj_, характеризующее анизотро

пию среды по параметру е, зависит от различия в величинах 
е 1, е2 и значения х\- Д л я  микрослоистой породы, представленной 
чередованием прослоев, например, глины ( 1 ) и песчаника (2 ) 
в уравнения (7.72), (7.73) подставляем ei =  er.i, e2 =  e„.,i, зо =  Хгл- 
Д л я  трещиноватой породы с одной системой трещин б 1 =  ефЛ 
(где бфЛ — диэлектрическая проницаемость флюида, заполняю-
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Т а б л и ц а  7. Диэлектрическая проницаемость, поляризуемость 
осадочных пород

Порода е, отн. ед. %

Песок 4—30 2 ,5 -1 0 '* —2
Песчаник 3— 30 3-19-*—5
Алевролит 3— 30 0 , 7 — 10
Г лина 20 0 , 1 — 1
Аргиллит 8— 12 0 ,5 —3

щего трещины), ё2 =  ё6л — диэлектрическая проницаемость бло
ков породы, 5Ci =  &t.

Возможна анизотропия диэлектрической проницаемости, 
обусловленная и текстурными особенностями внешне однород
ной породы, однако она изучена недостаточно [ 1 , 1 2 ].

7.4.4. В Л ИЯ НИ Е ТЕРМОБАРИЧЕСКИХ УСЛОВИИ  
НА ДИЭЛЕКТРИЧЕСКУЮ  ПРОНИЦАЕМОСТЬ

Влияние термобарических условий (эффективного давления 
и температуры) на диэлектрическую проницаемость породы 
еп определяется в основном влиянием этих факторов на п ара
метры ёск твердой фазы и ЕфЛ флюида, насыщающего поровое 
пространство породы (см. подразд. 7.2). Изменения е п , обус
ловленные влиянием эффективного давления и температуры на 
структуру порового пространства породы, существенно меньше, 
чем для удельного сопротивления породы. Экспериментально и 
теоретически они не исследованы.

7.4.5. П РЕ Д Е Л Ы  ИЗМЕНЕНИЯ ДИ ЭЛЕКТРИ Ч ЕСКОЙ  
ПРОНИЦАЕМОСТИ

Пределы изменения е п различных литотипов в разрезах, 
представленных терригенными, карбонатными и гидрохимичес
кими отложениями, даются в табл. 7.

Отметим наиболее существенные особенности е п осадочных 
пород, которые следуют из данных табл. 7.

1. Пределы изменения еп терригенных и карбонатных пород 
определяются их влажностью, а для полностью водонасыщен
ных пород — их пористостью. При низкой влажности w <  1%, 
т. е. в очень плотных водонасыщенных породах, в предельно 
нефтегазонасыщенных коллекторах и битуминозных породах с 
низким kB.p, величина е п становится минимальной, приближаясь 
к значению еск данной породы.
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Максимальные значения еп соответствуют глинам и высоко
пористым водоносным коллекторам, причем е гл глин обычно вы
ше е п коллекторов в тех же отложениях. Величина егл законо
мерно уменьшается с увеличением глубины и возраста отложе
ний, однако сохраняется достаточно высокой д аж е для аргилли
тов и глинистых сланцев, значение k„ которых достигает 1— 2 % 
благодаря высокому значению е твердой фазы большинства 
глинистых минералов.

2. В гидрохимических отложениях, влажность которых обыч
но очень мала, значения е определяются в основном величиной 
Еск, т. е. минеральным составом породы.

3. Величина еп углей меняется в довольно широких пределах 
в зависимости от степени их метаморфизма. Максимальные зн а
чения 8 П (около 15) соответствуют наиболее метаморфизован- 
ным углям — антрацитам, содержащим минерал с электронной 
проводимостью — графит. С уменьшением степени метаморфиз
ма антрацита и переходом к каменным углям величина еп по
степенно снижается до 2,5— 3, поскольку содержание графита 
уменьшается до нуля, а влажность углей остается очень низкой 
и на величину е п практически не влияет. С переходом от камен
ных углей к бурым в углях возрастают содержание глинистого 
материала (зольность Л с) и соответственно влажность, что ве
дет к росту Е п, которая достигает наибольшего значения в бу
рых углях самого низкого качества.

7.5. У Д Е Л Ь Н О Е  С О П Р О Т И В Л Е Н И Е
и д и э л е к т р и ч е с к а я  п р о н и ц а е м о с т ь
МАГМА ТИЧ ЕС КИХ  И М ЕТ А М О РФИ Ч Е С К И Х  П О Р О Д

Теоретически удельное сопротивление и диэлектрическая 
проницаемость магматических и метаморфических горных пород 
описываются выражениями для а п= 1/рп и е, которые получают 
при решении уравнения (7.63). В качестве упрощенной модели 
этих пород, обычно имеющих сложный минеральный состав, 
можно принять статистическую смесь трех компонент: 1 ) мине
ралы с электронной проводимостью; 2 ) минералы диэлектрики 
и полупроводники, близкие по свойствам к диэлектрикам; 
3) поровое пространство, обычно полностью насыщенное водой. 
Соотношение этих компонент и определяет в основном значение 
е л породы.

Пределы изменения параметров рв.п и е п магматических и 
метаморфических пород приведены в табл. 8 , 9 .

Удельное сопротивление магматических пород определяется 
в первую очередь их пористостью. При очень низкой пористос
ти всех видов магматических пород величина k n возрастает при 
переходе от основных к средним и кислым породам, соответст-
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Т а б л и ц а  8. Удельное сопротивление (максимально влажных), 
диэлектрическая проницаемость, поляризуемость метаморфических пород руд, 
углей, образовавшихся из осадочных пород (по В. Н. Кобрановой)

Порода р, Ом-м е, отн. ед. л  в, %

Филлит 103— 104 13 —

Г нейс 103— 104 9— 10 1 ,3 —4 ,6
Кварцит железистый — 5— 10 0 , 5 — 10
Мрамор 105— 106 8— 14 0 , 2 —2
Р у д а  магнетитовая 10— ю 5 8— 14 2— 20

» гематитовая — — 2— 20
» мартитовая 104— 105 15— 18 2— 10

Боксит 10 - 1 —  103 — 2— 35
Графит 10 6— 10 — —
Уголь бурый 10— 102 — —

» каменный 102— 106 2 , 5 — 15 —
» антрацит 10-3— 10 — 95

Т а б л и ц а  9. Удельное сопротивление, диэлектрическая проницаемость, 
поляризуемость магматических пород и образовавшихся 
из них метаморфических пород и руд (по В. Н. Кобрановой)

Порода |), Ом-м е, отн. ед. А ,.  %

Перидотит 105— 10е 5— 16 _
Габбро 103— 105 9 — 15 0 , 5 —2
Г ранит 103— 104 4 , 5 — 11 0 ,1 — 4
Б а за л ь т 5 - 102— 105 6— 19 0 , 2 —4
Андезит 5-Ю 2— ю 4 — 0 ,4 — 4
Липарит 10— 103 — 0 , 5 — 4
Р у д а  магнетитовая 10— 105 30— 35 2— 20

» полиметаллическая ю - 5— 104 — 3—70
» пирит-халькопирит- 

сфалеритовая
ю - 7— ю - 3 --- 10— 20

» медно-колчеданная — -- 8—70
» свинцовая — --- 0,1 — 10

венно уменьшается их удельное сопротивление. Удельное сопро
тивление магматической породы может резко снизиться только 
при достаточно высоком содержании минералов (обычно руд) 
с электронной проводимостью, образующих единую токопрово
дящую систему. Диэлектрическая проницаемость при переходе 
от кислых к основным породам изменяется под влиянием двух 
факторов: уменьшения влажности, которое ведет к снижению 
е„; роста содержания железа  и других элементов, присутствие 
которых вызывает рост еп. Роль второго фактора оказывается 
сильнее, поэтому при переходе от кислых к основным породам 
еп растет.
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Удельное сопротивление большей части метаморфических 
пород больше 103 Ом-м, достигает 106 О м-м, что такж е обус
ловлено их очень малой пористостью. Исключением являются 
глинистые сланцы с рп =  1^-5-102, пористость которых выше по
ристости большинства метаморфических пород. Значительное со
держание минералов с электронной проводимостью резко сни
ж ает рп метаморфических пород. При отсутствии или низком 
содержании минералов-проводников величина еп определяется 
в основном пористостью, а при одинаковой пористости — еск. 
так еп кварцитов меньше еп мрамора.

7.6. В Ы З В А Н Н А Я  Э Л Е КТРО ХИ М И ЧЕ СКА Я АК ТИ ВН ОСТЬ

Явление вызванной поляризации заключается в том, что при 
пропускании импульса постоянного тока через образец породы 
последний приобретает разность потенциалов A U Bn, которую 
удается обнаружить и измерить после выключения поляризую
щего тока. Величина вызванных потенциалов (ВП) Д ^вп  сп ад а
ет во времени по экспоненциальному закону

=  Д^впоехР ( ^в?), (7-74)

где Д ^ в п о — максимальное значение, наблюдаемое сразу после 
выключения поляризующего тока; А,в — постоянная распада по
ля ВП.

Д ля  большинства пород закон спада Д£/вп во времени вы
раж ается суммой экспонент с различными значениями 1 В. Выз
ванные потенциалы возникают благодаря поляризации породы 
и возбуждению в ней различных электрохимических процессов 
пропускаемым через нее постоянным током. Аналогичные про
цессы возбуждаются в породах при обработке ее и переменным 
током частотой от единиц герц до сотен килогерц (структурная 
поляризация — см. подразд. 7.1). Способность породы создавать 
ВП при обработке током называют вызванной электрохимичес
кой активностью и характеризуют ее параметром Л в:

A B =  AU;n/AUap, (7.75)

где A U np — разность потенциалов, приложенная к образцу для 
создания вызванной поляризации.

Всегда Л в < 1  и для  большинства пород Л в<0,01 , следова
тельно, обычно Д ^ в п ^ Д ^ п р .  Однако для пород с значительной 
А в величиной Д£/вп нельзя пренебречь по сравнению с A i /щ. и 
следует рассчитывать Л в по формуле

Лв =  ДС/вп/(Д£/вп +  Дг/ир), (7.76)

поскольку при обработке образца поляризующим током ВП в 
образце присутствуют.
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Основной объем экспериментальных исследований ВП в л а 
боратории представлен зависимостями ВП от плотности поля
ризующего тока А ^ в п = / ( / ) ,  которые во многих случаях линей
ны в определенном диапазоне /; тогда тангенс угла наклона з а 
висимости используют для расчета А в. Важными условиями 
опыта являются время зарядки — обработки током образца и 
время, прошедшее после выключения поляризующего тока до 
момента измерения ВП. Сравнивая значения А в, полученные 
разными исследователями, необходимо учитывать эти условия.

Природа ВП различна в минералах с электронной проводи
мостью и породах, содержащих такие минералы, и в породах 
с ионной проводимостью.

7.6.1. ПОРОДЫ, СО Д ЕРЖ А Щ И Е  
ЭЛЕКТРО Н О П РО ВО Д ЯЩ И Е М ИНЕРАЛЫ

В минералах с электронной проводимостью основную роль 
в возникновении ВП играют процессы, происходящие при поля
ризации электродов в ходе электролиза. При пропускании тока 
через водный раствор электролита к катоду направляются во
дородный Н+, Na+, К+ и другие катионы, к аноду — гидроксиль
ный анион О Н - , С1~ в растворах хлоридов и другие анионы. 
На катоде катионы отбирают у вещества электрода электроны 
и превращаются в нейтральные атомы, при этом водород, иг
рающий важную роль в электродной поляризации, находясь в 
атомарном состоянии, насыщает поверхность электрода, а з а 
тем благодаря образованию молекул Н 2 выделяется в виде 
пузырьков на поверхности электрода. На аноде анионы отдают 
электроду избыточные электроны, гидроксильный анион перехо
дит затем в воду и кислород, который вначале проходя через 
атомарную стадию, насыщает поверхность электрода, а затем 
переходит в молекулярное состояние, выделяясь в виде пузырь
ков, анионы хлора переходят в атомы, а затем в молекулы С 12» 
такж е образуя пузырьки на поверхности электрода. Рассмот
ренные процессы изменяют электродный потенциал катода и ано
да, что приводит к образованию ЭД С электродной поляризации, 
равной сумме потенциалов катода и анода, а такж е к сущест
венному изменению омического сопротивления цепи, в которую 
входит электролитическая ванна. Это отраж ается на зависимо
сти измеряемой в цепи разности потенциалов Е  от плотности 
тока /. Вначале Е  растет пропорционально /  в соответствии с 
законом Ома (отрезок ab на рис. 52), затем происходит резкий 
рост Е  при незначительном увеличении / (отрезок Ьс, рис. 52), 
соответствующий периоду образования двойного слоя электрод
ной поляризации и насыщению поверхности электрода атомами 
газа  (Н, О, С1).
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Возбуждающий, ток

Величина Е 1, соответствующая точке с, является обратимым 
значением ЭДС электродной поляризации. При Е > Е 0бр начина
ется выделение пузырьков газа на электродах, величина Е  с 
ростом / растет более интенсивно, чем на участке Ьс, но не в 
соответствии с законом Ома. В этой области (с—d ) величину 
Е эл можно представить суммой Е эл =  Еоб? +  Е п (здесь Е п — э. д. с. 
перенапряжения), описываемая уравнением Тафеля:

'E =  a +  b l g j ,  (7.77

где а и b — эмпирические постоянные. Величина а  для металли
ческих н угольных электродов меняется в пределах 0,5— 1,5, 
значение Ь от 0,1  до 0 ,2 , причем для большинства металлов Ь =  
=0,116.

Становление величины Е эл во времени происходит по закону 
£ э л  =  а  +  [1 lg f ,  время становления стабильного потенциала со

1 Эту величину обозначают также £ Р и называют напряжением разложе
ния.
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ставляет для различных металлов от 90 до 120 мин, что связа
но с протеканием на электродах окислительно-восстановитель
ных химических реакций между веществами, выделившимися 
на поверхности электрода, и материалом электрода. Спад во 
времени Е эл после выключения поляризующего тока вы раж ает
ся уравнением Е ЭЛ =  К  ех р (—I t ) .  При прочих равных условиях 
скорость спада Е эл во времени тем больше, чем меньше плот
ность /' поляризующего тока и больше содержание в растворе 
окислителей.

ВП изучают на образцах минералов и пород с электронной 
проводимостью в специальной ячейке (рис. 53). Исследуемый 
образец разделяет отделения ячейки с одинаковыми растворами 
электролита. При пропускании постоянного тока через систему 
электрод А — раствор электролита — образец — раствор элект
р о л и т а — электрод В образуются как бы две пары электродов 
А— С и Д — В, где С и Д  — поверхности образца, обращенные 
соответственно к аноду (электрод А) и катоду (электрод В), 
причем на электроде С происходят процессы катодной, а на 
электроде Д  — анодной поляризации по схемам, рассмотренным 
выше. В результате на образце возникает ЭДС электродной по
ляризации, равная алгебраической сумме электродных потенци
алов С и Д. Величина скачков потенциала на поверхностях С 
и Д  определяется плотностью тока, составом образца и кон
тактирующего с ним раствора электролита и концентрацией 
последнего. Значение А£/вп, фиксируемое как разность потен
циалов между электродами М и N, подчиняются уравнению 
(7.77). Становление ВП и их спад во времени происходят по 
законам, установленным для потенциалов электродной поляри
зации.

Значения Uвп, наблюдаемые на образцах минералов с элек
тронной проводимостью, даж е  при малой и средней плотностях 
тока / достигают нескольких вольт, что соответствует величине 
А в 0,1н-0,7. Эти значения Af/вп  и А в на один-два порядка пре
восходят значения At/в п  и А в, наблюдаемые в осадочных поро
дах, не содержащих частиц с электронной проводимостью, яв 
ляющихся ионными проводниками. Поэтому при наличии в оса
дочной породе рассеянных частиц пирита, гематита или угля, 
а в магматической или метаморфической породе вкраплений 
полиметаллов ВП такой породы обусловлено в основном при
сутствием частиц минерала с электронной проводимостью. 
В этом случае при пропускании тока поляризуется каж дая час
тица по схеме, рассмотренной выше для образца минерала-про
водника. В результате возникает система последовательно и 
параллельно соединенных элементов, которые при выключении 
поляризующего поля разряжаю тся, создавая поле ВП. При 
прочих равных условиях ВП породы, содержащей рассеянный 
минерал-проводник, тем больше, чем выше содержание в поро-
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де проводящих частиц (до известного предела, когда возникает 
единая токопроводящая система таких частиц) и чем больше 
суммарная поверхность частиц. Последнее доказано исследова
нием вызванных потенциалов пород, содержащих вкрапления 
полиметаллов.

7.6.2. ГОРНЫЕ ПОРОДЫ С ИОННОЙ ПРОВОДИМОСТЬЮ

В ионных проводниках, к которым относятся осадочные и 
магматические породы, не содержащие минералов с электрон
ной проводимостью, природа вызванных потенциалов связана с 
электрокинетическими явлениями в поровых каналах, заполнен
ных водным раствором электролита.

Рассмотрим природу вызванных потенциалов в осадочных 
породах на примере двух моделей пористой дисперсной систе
мы, какой является осадочная порода.

В качестве первой модели используем фиктивный грунт, об
разованный совокупностью сферических зерен одинакового р аз 
мера, при укладке зерен по кубической, тетраэдрической или 
промежуточной решетке (геометрия решетки в данном случае 
значения не имеет). При включении поляризующего поля про
исходит деформация двойного электрического слоя на поверхно
сти каждой частицы, которая выражается в перемещении по
движных катионов внешней обкладки ДЭС в направлении като
да, в результате чего на поверхности частицы, обращенной к 
аноду, возникает избыток отрицательного, на поверхности, об
ращенной к катоду — избыток положительного заряда . Таким 
образом, на стадии зарядки возникает система диполей, распре
деленных в объеме породы (объемная поляризация в отличие 
от поляризации поверхности электрода и минералов-проводни
ков), с моментом р  каждого диполя, равным произведению з а 
ряда е на диаметр частицы d 3. Величина е определяется значе
нием g-потенциала на поверхности твердой фазы и содержанием 
в единице объема пор катионов Д ЭС  — приведенной емкостью 
обмена q n. При снятии поляризующего поля равновесное состо
яние Д ЭС  на поверхности частицы восстанавливается путем 
возврата смещенных катионов, при этом создается спадающее 
во времени поле ВП, которое исчезает при достижении Д ЭС  
равновесия. Эта гипотеза, предложенная в 1951 году М. Г.Латы- 
шовой, объясняет основные закономерности, характерные для 
ВП осадочных пород, установленные экспериментально [23].

1. Величина А в породы с ионной проводимостью при неиз
менных свойствах самой породы (структура пор, гранулометри
ческий состав) растет пропорционально удельному сопротивле
нию рв раствора, насыщающего породу, уменьшается при изме
нении состава катионов во внешней обкладке Д Э С  с переходом 
от одновалентных к двухвалентным катионам, а при замещении
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двухвалентных катионов трех- и четырехвалентными резке 
уменьшается и меняет свой знак в связи с изменением знака 
внешней обкладки ДЭС (перезарядки). Эти особенности ВП 
полностью отражаю т поведение ^-потенциала в связи с измене
нием указанных факторов: чем больше £, тем больше ВП и Л в.

2. Величина А в терригенных пород-коллекторов при устойчи
вом минеральном составе скелетных зерен и глинистой ф р ак 
ции, насыщенных раствором одинакового состава и концентра
ции, закономерно растет с уменьшением проницаемости и сред
него радиуса пор, ростом удельной поверхности и глинистости 
до определенных значений k np, d n, S„ и Сгл, при которых связь 
А в с указанными параметрами сначала выполаживается, а з а 
тем меняется на обратную (рис. 54). Наличие такой зоны ин
версии рассматриваемых связей подтверждено экспериментами 
на искусственных мономинеральных образцах с различными 
гранулометрическим составом зерен, размером пор и т. д. Д и а 
пазон зоны инверсии зависит от концентрации и состава раство
ра, насыщающего образец. Д ля  растворов с концентрацией, х а 
рактерной для фильтрата глинистого раствора и слабоминера
лизованных пластовых вод, зона инверсии характеризуется зн а 
чениями /гпр =  20—50-1СН2 м2, d a =  5— 10  мкм, 5ф = 103— 2 - 10 3 
см-1, типичными для перехода от хороших к плохим коллекто
рам. ВП пород-неколлекторов с &пр< 1 0 ~ 12 м 2 изучено меньше, 
однако известно, что в глинах и неколлекторах с высокой гли
нистостью значения ВП низкие. Таким образом, в области по
род-неколлекторов связь ВП с проницаемостью и средним р а з 
мером пор обратная.

Такой характер связи А в с параметрами йщ,, s<j, (рис. 54, 55) 
и др. хорошо объясняет изложенная гипотеза, если учесть со
вместное влияние двух факторов — qn и £. Д ля  большей части 
коллекторов с уменьшением среднего размера скелетных зерен, 
ростом глинистости растут значения S n и q„, при этом уменьша- 
С ТС Я &пр И d n • Рост q n и S п обусловливает увеличение количест
ва подвижных катионов ДЭС, формирующих эффект ВП, что 
приводит к росту А в. В этой области величина ^-потенциала з а 
висит только от концентрации свободного раствора, состава к а 
тионов ДЭС и природы поверхности твердой фазы и не зависит 
от размеров пор (рис. 55). При входе в область пор малого 
размера, соизмеримых с толщиной Д ЭС  (см. подразд. 4.2), 
б д э с ,  а соответственно и £ начинают снижаться с уменьшением 
d п. Снижение £ происходит интенсивнее, чем рост q n, что и вы
зывает изменение характера связи А в с проницаемостью (см. 
рис. 54) и параметрами, характеризующими дисперсность поро
ды. В породах с ультратонкими порами (плотные глины) при 
близких к нулю значениях £ значения А в минимальны.

3. В частично влажных породах, например, нефтегазонасы
щенных терригенных коллекторах при прочих постоянных усло-
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Рис. 54. Сопоставление вызванной активно- 0- 
сти А в песков и песчаников с коэффициен- /1 в мВ 
том проницаемости 6Пр (по М. Г. Л аты ш о- г/1 мК
вой): JU
и — кварцевый песок; раствор X а СI; Св = 0,01 н.;
6 — песчаники, алевролиты кварцевые; девон Туй- 
мазинского месторождения; раствор NаС1; Св =
=  2 г/л
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виях А в вначале растет с уменьшением W  и kB, а затем при 
низких W  и kB снижается. Это явление с позиций рассмотренной 
гипотезы такж е имеет объяснение: вначале с уменьшением W  и 
k B растет концентрация катионов Д ЭС  q'„ в проводящем объеме 
пор, поскольку q'n =  qnl k B, что приводит к росту А в, но начиная 
с некоторых kB толщина слоя остаточной воды становится соиз
меримой с бдэс, что такж е приводит к снижению £ более интен
сивному, чем рост q'n, а это в свою очередь изменяет характер 
связи А в с W  и kB (инверсия, как и в предыдущем случае).
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4. Время зарядки породы до стабильных значений ВП и про
должительность спада ВП во времени зависят от размеров час
тиц, слагающих породу, а следовательно, от параметров knp и 
<7п. С увеличением среднего размера частиц, величины knp и 
уменьшением q„ время зарядки и разрядки растет, что объяс
няется увеличением пути, а следовательно, и времени возвра
щения смещенных при поляризации катионов к их равновесно
му положению. Д л я  монодисперсных систем спад ВП во време
ни характеризуется простой экспонентой с одной постоянной 
распада поля ВП. Д л я  полидисперсных систем, в том числе о б 
разцов терригенных пород, распад поля ВП описывается сум
мой экспонент с различными постоянными распада.

В качестве второй модели пористой среды рассмотрим сис
тему параллельных капилляров переменного сечения по оси к а 
пилляра. Каждый капилляр представим чередованием элемен
тов 1 и 2  — сужения длиной U и площадью сечения S t и расш и
рения длиной U и сечением S 2. Элементы 1, 2, в которых ДЭС 
занимает соответственно большую и меньшую долю объема пор, 
различаются числами переноса катионов и анионов. При нало
жении внешнего поля, как  и в случае первой модели, подвиж
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ные катионы Д ЭС  смещаются в одном направлении, что приво
дит к накоплению избытка положительных зарядов в одной сто
роне каждого элемента и дефицита их в другой, вдоль каждого 
канала образуется цепочка последовательно расположенных 
диполей, создающих поле ВП. После снятия поляризующего 
поля смещенные заряды возвращаются на прежнее место, соз
давая  при этом спадающие во времени разность потенциалов и 
ток ВП.

Авторы этой модели и соответствующей гипотезы ВП 
А. Ф. Постельников (1959 г.), Д. А. Фридрихсберг, М. П. Си
дорова (1961 г.) основным фактором возникновения ВП в поро
дах с ионной проводимостью считают чередование в капилля
рах участков с различными числами переноса ионов и возраста
ние этого различия в локальных зонах поровых каналов при 
наложении поляризующего поля, а в качестве механизма тока 
ВП предлагают диффузию ионов из участков с повышенной их 
концентрацией в зоны пониженной концентрации. Эта гипотеза 
получила название концентрационно-диффузионной. Величина 
Л в выражается следующей формулой (Д. А. Фридрихсберг):

4ТФ (А » ) ‘

( 1 + ф > < Т  +  ф>

где 1 — отношение электропроводностей в объеме узкого ( 1 ) и 
широкого (2 ) капилляров; (f =  S 2l l/ S ll2; А п — разность чисел пе
реноса в узком и широком капиллярах.

Вторая модель, как и первая, объясняет результаты экспе
риментального изучения ВП пористых сред с ионной проводи
мостью. В аж ная особенность этой модели — акцентирование ро
ли неоднородности сечения капилляра как одного из условий 
появления ВП в пористой системе. Роль этого фактора показы
вают исследования ВП на искусственных образцах с постоян
ным сечением поровых каналов, ориентированных по направле
нию поляризующего тока (волокнистая вата) .  На таких объек
тах величина А в существенно ниже, чем для природных и ис
кусственных зернистых образцов, поскольку здесь не возникает 
множество локальных диполей, приуроченных к зернам (первая 
модель) или расширениям поровых каналов (вторая модель). 
Происхождение ВП в объектах с простейшей геометрией пор 
(пучок параллельных капилляров постоянного сечения или сис
тема параллельных щелевидных пор — третья модель) можно 
объяснить сочетанием процессов электроосмоса, возникающего 
на стадии зарядки, и образования фильтрационных потенциалов 
(см. подразд. 7.7), созданных электроосмотическим перемеще
нием жидкости (В. Н. Дахнов, 1947 г.). Компонента ВП, обус
ловленная этими процессами, по-видимому, возникает в порис
той среде с любой геометрией пор, но доля ее в суммарном эф 
фекте ВП незначительна [2 1 ].
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Сравнивая первую и вторую модели, заметим, что принци
пиальной разницы между ними нет, так  как в обоих случаях 
механизмом, создающим поле ВП, являются перемещение под
вижных катионов внешней обкладки Д ЭС  вдоль границы р а з 
дела твердая ф аза — жидкость со сложной геометрией и воз
никновение системы локальных диполей, а процессом спада ВП 
во времени — возвращение переместившихся при поляризации 
катионов в первоначальное положение. Механизм разрядки — 
спада поля ВП, предложенный авторами второй модели (диф
фузия перемещенных при зарядке катионов), сомнителен, по
скольку скорость наблюдаемого в экспериментах спада Af/вп во 
времени значительно выше той, которая наблюдалась бы в слу
чае возврата поляризованной системы к равновесному состоя
нию за счет процесса диффузии.

7.6.3. ВЫЗВАННАЯ ЭЛЕКТРОХИМИЧЕСКАЯ АКТИВНОСТЬ  
ОСАДОЧНЫХ, МАГМАТИЧЕСКИХ И МЕТАМОРФИЧЕСКИХ ПОРОД

Отметим важнейшие особенности ВП в разрезах, представ
ленных осадочными, магматическими и метаморфическими по
родами, следующие из анализа данных таблиц 1 0 , 1 1 , 1 2 .

Осадочные породы. Т е р р и г е н н ы е  о т л о ж е н и я .  При от
сутствии или незначительном (доли процента) содержании ми
нералов-проводников в породах-коллекторах величина А в растет 
с уменьшением проницаемости и ростом глинистости коллекто
ра, достигая максимальных значений в плохих коллекторах, 
близких по свойствам к границе коллектор — неколлектор (см. 
рис. 54). В породах-неколлекторах величина А в падает с ростом 
глинистости, степени уплотнения глинистого материала и в ко
нечном счете с ростом параметра qn. А в терригенных пород, не 
содержащих углистых и рудных включений, составляет 0 ,0 0 1  — 
0 ,1 .

Пласты угля, терригенные породы со значительным содерж а
нием пирита, магнетита и углистых частиц характеризуются 
повышенными значениями А в. Величина А в углей растет с рос
том содержания в угле графита, отражающим степень метамор
физма угля, и с уменьшением зольности угля. А в пиритизиро- 
ванных пород увеличивается пропорционально росту содерж а
ния в породе пирита, пока частицы пирита не образуют единой 
токопроводящей системы. Время распада поля ВП в пиритизи- 
рованных породах существенно больше, чем в других литотипах 
терригенного разреза. А в терригенных пород с углистыми и руд
ными включениями (пирит и др.) составляет 0,05—0,6.

По параметрам А в и Хв, определяемым методом ВП в сква
жине, можно проводить литологическое расчленение разреза, 
выделять коллекторы и оценивать их проницаемость с учетом 
данных других методов ГИС. По данным метода ВП четко вы
деляются пласты угля всех марок, что было широко использо

170



вано до появления гамма-гамма-метода для выделения пластов 
бурого угля и "переходных марок угля от бурых к каменным, не
значительно отличающихся от внешних пород по удельному со
противлению.

К а р б о н а т н ы е  о т л о ж е н и я .  Возможности использо
вания параметров ВП для изучения карбонатного разреза ис
следованы в меньшей степени. Имеются предпосылки для выде
ления в карбонатном разрезе трещинных зон путем использо
вания аномальной геометрии пор трещинного коллектора.

Высокие значения А в в водоносных коллекторах, насыщен
ных пресной водой, явились основанием для широкого примене
ния метода ВП в разведочной геофизике при поисках и развед
ке скоплений пресной воды.

Магматические и метаморфические породы. При отсутствии 
в этих породах включений минералов-проводников А в магмати
ческих и метаморфических пород невысокое и составляет 0 ,0 0 1  — 
0,04. В зонах оруденения эти породы содержат вкрапления руд
ных минералов, что приводит к резкому увеличению А в до
0,1—0,6. При прочих равных условиях А н тем больше, чем вы
ше содержание минерала-проводника и больше общая поверх
ность рудных включений. Это явилось предпосылкой для ис
пользования метода ВП в разведочной геофизике для поисков 
месторождений вкрапленных руд, в первую очередь полиметал
лических [2 0 ].

7.7. ЕСТЕСТВЕННАЯ Э Л Е К ТР ОХ ИМ ИЧ ЕСКА Я  
А К ТИ ВН ОС ТЬ

Естественная электрохимическая активность горных пород — 
их способность создавать естественные электрические поля (по
ля собственной или самопроизвольной поляризации) в резуль
тате возникновения в породе различных электрохимических 
процессов, приуроченных, как правило, к границам пластов и 
более сложных геологических тел, а такж е к границе скваж и
на — порода при вскрытии геологического разреза скважиной 
и изучении его методами ГИС. К этим процессам относятся: 
диффузия солей на границе растворов электролита различной 
концентрации, течение жидкости в пористой среде под влиянием 
перепада давлений, окислительно-восстановительные реакции 
на границе рудное тело — вмещающие породы. Соответственно 
различают диффузионно-адсорбционную, фильтрационную, окис
лительно-восстановительную электрохимическую активность.

7.7.1. Д И Ф Ф У З И О Н Н О - А Д С О Р Б Ц И О Н Н А Я  А К Т И В Н О С Т Ь

Н а границе водных растворов электролита различной кон
центрации образуется диффузионная э. д. с. определяемая фор
мулой Нернста:

1?1



m _  nKu - n av [ n ± L  =  K  l g ± L  (7 .7 9 )
F nKzKu +  nazav C2 C2

где ^  — универсальная газовая постоянная; T — температура, 
К; F — число Фарадея; п к, па — число катионов и анионов в 
молекуле электролита; z K, z a — валентности; и, v — подвижнос
ти катиона и аниона; С и С2 — концентрации растворов 1 и 2 ; 
Л'д — коэффициент диффузионной э. д. с., мВ. Последователь
ность индексов при С  определяет знак потенциала в растворе
1 по отношению к потенциалу в растворе 2 .

В общем случае

ER =  2 , 3 - ^ ( N K- N a) \ g C l/C2, (7.80)

где

П А И  +  naZaV nKzKu - f  nazaV

соответственно числа переноса катионов и анионов, определяю
щие доли электричества, переносимые при диффузии катиона
ми и анионами.

Д л я  одновалентного электролита

/Сд =  2 , 3 - ^ ^ .  (7.81)
Л F и +  v

При Т =  293 К коэффициент в формулах (7.80) — (7.81) при
нимает значение 58 мВ, а величина К А для некоторых наиболее 
типичных электролитов пластовых вод составляет, мВ: NaCl —
11,6; N a H C 0 3 — 2,2; СаС12 — 19,7; M gCl2 — 22,5; N a 2S 0 4 +  
+  2; KCl +  0,4.

Анализ выражений (7.79) — (7.80) показывает, что для воз
никновения диффузионной э .д . с. необходимы два условия: р а з 
личие чисел переноса катионов и анионов электролита, в прос
тейшем случае одновалентного электролита — различие подвиж
ностей катиона и аниона; различие концентраций контактирую
щих растворов.

На границе растворов I и II со сложным составом электро
литов, из которых каждый раствор содержит соответственно m 
и п различных электролитов, величину Е л рассчитывают по фор
муле Гендерсона:

Е _  RT ( U i - V i ) - (Цц-Уп)  ln U'x +  V'i (782) 
Д F ( U' t  +  V ' t i - W ц  +  К ' и )  V *

где

i / j - — 21 t l Ki C Ki l l i ,  V \ —  2  t l a i C a iVi ,
i=l f=l

m m
U  i i  =  2  n Ki C KiZKiUi ,  V n =  2  n a i C a j 2 a iU ; ,

i=l i - 1
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Рис. 56. Схема диф ф узии ионов через широкий (а) и узкий (б) капилляры 
<СЬ С2 — концентрации растворов)

U и, V„, LJ'п, V'n — выражения, аналогичные соответственно 
LJ I, У I, U'l, У' и н о  для раствора II с суммированием по п ком
понент.

Диффузионно-адсорбционная э. д. с. возникает такж е между 
растворами электролита различной концентрации С i и С 2, когда 
последние не контактируют непосредственно, а разделены по
ристой перегородкой из диэлектрика, например, образцом поро
ды. Если образец разделяет растворы одного и того же электро
лита по аналогии с выражениями (7.80) и (7.81), можно зап и 
сать следующие выражения для диффузионно-адсорбционной
э. д. с. Еда и коэффициент Дда диффузионно-адсорбционной
э. д. с.:

E ^ K ^ l g C J C , ;  (7.83)

^ д а =  2,3 {N K — N a), (7.84)

где N K, N а — числа переноса ионов при диффузии их через по
роду, разделяющую растворы.

Д ля  породы с крупными порами, размеры которых гораздо 
больше толщины Д ЭС  на поверхности твердой фазы (чистый 
песчаник или известняк), значения N K и N a не отличаются от 
чисел переноса для непосредственного контакта тех ж е  раство
ров, поэтому Кд.а =  К д  и £ да =  £д (рИС. 56).

При разделении растворов породой с ультратонкими порами 
(«идеальная мембрана» в науке о коллоидах), радиус которых 

соизмерим с толщиной ДЭС (плотная высокодисперсная гли
на),  подвижные катионы ДЭС, принимая участие в диффузии
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ионов из раствора с большей в раствор меньшей концентрации, 
резко изменяют соотношение N K и N a так, что vVK =  1, ;Va = 0 .  
При этом Кла приближается к предельному значению /Сда.пр =  
=  2,3 RT /F  или 58 мВ для одновалентных электролитов при 7  =  
=  293 К, характерному для идеальной мембраны. Значения/Сда =  
=  /Сд и ^Сда =  /Сда.пр определяют вид зависимостей £ да =  / ( ^ С , /  
/С 2), соответствующих крупнопористой неглинистой породе:

Эти зависимости ограничивают область значений £ да для дан 
ной пары растворов при фиксированной 7  =  const. Зависимости 
E aa =  f ( \ g C i / C 2) для пород с промежуточной характеристикой 
(глинистые песчаники и алевролиты, песчаные глины и т. д.) 
располагаются между рассмотренными з а в и с и м о с т я м и  
для предельных случаев. Д л я  растворов хлористого натрия при 
7 =  293 К /Сд =  — 11,6 мВ, / С д а .„р =  58 мВ, и выражения £ да для 
предельных случаев принимают вид: £ д =  — 1 1 ,6  Сi/ С ; £ д а .пр =  

=  58 lg С ,/С2. По мере перехода от породы 1 к породе 2 умень
шается средний радиус пор г, растет отношение fi/r, приближ а
ясь к единице, значения jVk и iVa стремятся соответственно к 
единице и нулю. Уменьшение г обусловлено ростом содержания 
в породе высокодисперсной компоненты, прежде всего — гли
нистых минералов. Содержание глинистого материала в породе 
характеризуется параметрами Сгл, &гл, Лгл, <?п (см. разд. 2 ). 
В качестве шифра зависимости £ да =  / (C i /C 2) целесообразно ис
пользовать параметры qa (рис. 57) или г)г.т

В выражениях (7.85), (7.86) отношения концентрации под 
знаком логарифма можно заменить обратным отношением 
удельных сопротивлений pi и р2 растворов 1 , 2 :

Экспериментальные зависимости £ да= / ( р г /p i) Для пород с 
различным Qn =  const являются как бы зеркальным отражением 
зависимостей £ да =  /(С ’1/С 2) для соответствующих условий.

Зависимости E Aa =  f ( C i / C 2) , £ да =  f (Р2/Р1) получают путем 
измерений £ да для каждого изучаемого образца в специальной 
электрохимической ячейке, где образец разделяет два водных 
раствора электролита различной концентрации. Обычно исполь
зуют растворы NaCl, концентрации которых выбирают так, что
бы раствор 1 имитировал фильтрат промывочной жидкости, а 
раствор 2 — пластовую воду. Образец, как  правило,, насыщают 
раствором 2, При специальных исследованиях в качестве рас*

(7.85)

(7.86)

lg Рг/Рр 
^да =  ^да 1§ Р2/Р1

(7.87)
(7.88)
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од 0,5 1 2 Cv н. 0,05 0,2 5
/ ’Ом-м1'

Рис. 57. Зависимости £ Ha= / ( l g C i )  при C2= c o n s t  (а) и £ Ha = / ( l g P i )  при 
р 2= const (б) для  песчано-глинистых пород в растворах  NaCl.  Шифр кривых —
qп, мг-экв/см3

твора 2  используют модель пластовой воды, раствора I — мо
дель фильтрата применяемых в данном районе промывочных 
жидкостей. Кривую £ да =  / (C i/C2) или £ fla = / ( p 2/pi) для единич
ного образца строят по нескольким точкам, из которых каж д ая  
соответствует измерению стабильного значения £ да для конкрет
ных величин С I, Со или рг, рь В серии опытов для каждого о б 
разца обычно сохраняют постоянным значение С 2, изменяя Ci в 
достаточно широких пределах (два-три порядка величины С).

Способность породы вызывать отличие диффузионно-адсорб
ционной э. д. с., измеряемой на образце этой породы, от соответ
ствующего условиям опыта диффузионной э. д. с. называется 
диффузионно-адсорбционной активностью. Она характеризуется 
параметром Л да, который предложен В. Н. Дахновым (1943 г.):

где Е 'Да, Е ' д и Е " Аа, Е ' \  — значения э. д. с. для концентраций 
С 1 и С ' \  при С 2 =  const. Приближенно Л да =  /Сда—К л- Значения 
Л да и /Сда не являются константами, изменяются в некоторых 
пределах с изменением диапазона концентраций, д л я  которого 
они рассчитываются. В качестве параметра породы рекоменду-

(£"да - £ ' да) - ( Е * д - £ ' д )
IgCj/Cz

(7.89)
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ется определять Л да в интервале концентраций, для которого 
связь £ fla= / ( l g  Ci) линейна.

Теории диффузионно-адсорбционных потенциалов посвящены 
многочисленные работы, в которых рассмотрена связь величины 
£ да с составом и концентрацией солей в растворах, разделен
ных образцом и насыщающем образец, с параметрами образца.

Формула Т. Теорелла (1953 г.) для расчета Е да между раст
ворами одновалентного электролита с концентрациями С\, С 2, 
подвижностью ионов и, v , разделенных образцом с приведенной
емкостью обмена qn\

с  кт
Да — р

I n  ^ 2  I u —  v  I n  С 1 ( K 1U + V / K 2)
Ki u + v  (K2U +  V / K z )  c 2

(7.90)

где К =  I 1 + Qn qn ■ К = 1 /  1 +  4 " ___ 4JL
A l  V [ (2Cj)  )2 (2Cj) ’ A z  \  [ ( 2  C2) ] 2 (2Co| '

Формула (7.90) получена в предположении, что £ да является 
алгебраической суммой скачков потенциала £фь Еф2 на грани
цах образца с внешними растворами (фазовые потенциалы) и 
диффузионной э .д . с. £ д, искаженной влиянием образца.

Формула Б. Ю. Вендельштейна (1970 г.):

£да =  £ ГРда1 +  £ ГРда2. (7.91)

где £ Да1гр, £да2гр — э.д . с. на границах образца с растворами 1,
2 , которые рассчитывают по формуле

£ грда =  а £ д +  ( 1 - а ) £ да. пр, (7.92)
где а  и 1— а  — доли общей площади контакта внутрипоровой 
жидкости образца с внешним раствором, приходящиеся на сво
бодный раствор и Д ЭС в порах образца. В частном случае для 
растворов одновалентного электролита

EAdL =  ^ ( a ^  +  \ - a ) \ n C J C 2. (7.93)
F \ и +  v ]

Значение а  рассчитывают как долю объема пор, занимаемую 
свободным раствором, с учетом порометрической характеристи
ки образца и толщины ДЭС.

Расчетные графики £ да = / ( lg C i /C 2) , полученные с использо
ванием формул (7.90), (7.91), хорошо согласуются с экспери
ментальными данными и позволяют прогнозировать вероятные 
значения £ да и Л да для различных условий.

Рассмотрим основные особенности диффузионно-адсорбцион
ной активности Лда горных пород, главным образом осадочных, 
для которых этот параметр изучен наиболее полно.

1. П одавляю щ ая часть осадочных пород имеет отрицатель
ный 1 -потенциал, положительную внешнюю обкладку ДЭС на 
поверхности твердой фазы, поэтому их значение Л да^ 0 .  Поло-
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J m __
^ да  max

Vvn

!!! 30 u
Puc. 58. Зависимости величины Л да от параметров, характеризующих с о д ер ж а 
ние в породе дисперсной фазы:
и от пр.(веденной емкости обмена qn (терригенные отложения,  по Б. Ю. Вендельштей- 
Ну ) ; б __ от относительной глинистости Tir i  (терригенные отложения,  по Б. Ю. Вендеть- 
штейну)

жительный g-потенциал отмечается у некоторых разновидностей* 
эффузивных, магматических и метаморфических пород, для них 
Л д а^О . В дальнейшем рассматриваем породы только с положи
тельной диффузионно-адсорбционной активностью.

2. Пределы изменения Л да (в мВ) для растворов: однова
лентных электролитов — от нуля до 58—/Сд; двухвалентных — 
от нуля до 29—К я; трехвалентных — от нуля до 19— Кл. В вы
ражениях для верхнего предела Л да постоянное слагаемое — 
величина К д а .пр соответственно для растворов одно-, двух- и 
трехвалентных электролитов. При наличии в растворах элект
ролитов разной валентности верхний предел и А да зависит 
от соотношения электролитов разной валентности.

3. Величина Л да при прочих равных условиях зависит от со
отношения в объеме пор породы концентраций катионов ДЭС 
<7г, и ионов свободного раствора Св и растет с увеличением от
ношения <7п/ С в. При CB =  const величина Л да определяется значе
нием qn, с которым она тесно связана (рис. 58, а) .

4. Д ля  терригенных пород с различной глинистостью приве
денная емкость обмена

зависит прежде всего от содержания Сгл и адсорбционной ак
тивности Огл глинистого материала. От этих факторов зависит и 
Л да, которая растет с увеличением глинистости и активности 
глинистого материала породы.

(7.94>
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При изучении параметра Л да породы следует иметь в виду, 
что кроме глинистых существуют другие минералы, например, 
гидроксиды железа и алюминия, обладающие значительной ад 
сорбционной активностью, сравнимой с активностью глинистых 
минералов. Присутствие в породе этих минералов оказывает на 
А  да такое же влияние, как глинистость, поэтому содержание и 
активность этих минералов такж е следует учитывать, понимая 
под глинистостью содержание в породе любых высокодисперс
ных активных минеральных компонент.

Из всех параметров, непосредственно характеризующих гли
нистость породы, с А да наиболее тесно связана относительная 
глинистость Цгл. На рис. 58, б приведены три характерные з а 
висимости параметра Л да от т]гл для отложений с различной ак 
тивностью глинистого материала, которая отраж ает возраст и, 
следовательно, степень метаморфизма пород.

Присутствие в терригенной породе неактивного (карбонат
ного или силикатного) цемента не оказывает влияния на вели
чину Лда, поэтому при различном содержании в песчаниках и 
алевролитах этих видов цемента и при отсутствии в них глинис
того материала Л да =  0.

5. В карбонатных отложениях величина q n выраж ается фор
мулой, аналогичной (7.94), если вместо Q™ и Сгл в нее подста
вить Qh.o и Сн.о — активность и содержание в породе нераство
римого остатка, значительную часть которого представляют 
глинистые минералы. Кроме qn значение Л да наиболее тесно 
связано с относительным содержанием в породе нерастворимого 

■остатка г)н.о:

1̂н. О =  ^Н. о / ( ^ Н .  о ”Ь ^ п )>  (7.95)
где /С н .о  —  объемное содержание нерастворимого остатка.

Характерно, что породы с существенным различием в значе
ниях параметра Сн.0, например, мергель с Сно =  0 , 3  и плотный 
известняк с Сн.о =  0,02, но одновременно и с резко отличающей
ся пористостью (соответственно &п =  0 ,2  и 0 ,0 2 ) могут иметь 
■близкие значения т]„.0, а следовательно, и Л да.

6 . Величина Л да тесно связана с параметром П в породах 
любой литологии. Особый интерес представляют граничные 
значения Л да, соответствующие границе коллектор — неколлек- 
тор в терригенном разрезе. Величина Л да.гр изменяется в до
вольно широких п р ед ел ах — 10ч-25 мВ для коллекторов с р ас
сеянной глинистостью; Л да.гр тем больше, чем выше активность 
глинистого материала.

Д ля  геологических объектов, представленных терригенными 
отложениями с преобладанием глинистого цемента, достаточно 
выдержанного минерального состава, отмечается наличие кор
реляционной связи между параметрами Л да и k n, Л да и knv в 
области значений k„ и k np, где величина этих параметров зави-
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сит от глинистости. На этих же связях обычно выделяется об
ласть наиболее высоких значений k n и knp, в пределах которой 
/4Д;, =  0  или некоторому минимальному значению, которое не ме
няется при изменении k„ и k np в довольно широких пределах.

7. Диффузионно-адсорбционная активность в пластовых ус
ловиях Лда (р , р пл, Т) характеризуется уравнением

Л д а  (Р ■ Рпл. Т)

А^Ло) *

X

Л  да  (Р ьф) 

•Лда (0 ) 
^да (Т)

■^да (Рпл

•^да (0 )  _ Ръф, Гх

=  / д а 3.Лда (0 )
где Лда(0 ) — диффузионно-адсорбционная активность обраща- 
при атмосферных условиях.

Коэффициент К\  учитывает изменение Лда, обусловленное' 
всесторонним сжатием породы. Это изменение можно рассчи
тать, используя связь между Л да и приведенной емкостью обме
на qn на основе того изменения, которое произойдет в резуль
тате уменьшения коэффициента пористости k„ при всестороннем 
сжатии. Расчеты и данные эксперимента показывают, что для 
слабоглинистых коллекторов с £ „ > 1 0 % величина К i составляет 
1,03— 1,08, следовательно, изменение Л да под влиянием эффек
тивного напряжения не превысит 10%. В плотных глинах рост 
Лда под влиянием р Эф достигает 25%, что объясняется резким 
увеличением доли, занимаемой ДЭС, в субкапиллярах глин при 
сокращении их объема в результате всестороннего сжатия.

Величину коэффициента Ко, учитывающего влияние на изу
чаемый параметр деформации твердой фазы породы под дей
ствием пластового давления при / ^  =  const, можно принять рав
ной единице, поскольку сжимаемость основных породообразую
щих минералов в диапазоне пластовых давлений, типичных для* 
большинства нефтегазовых месторождений, невелики.

Влияние температуры на величину Л да в первом приближе
нии оценивают, рассчитывая Кз  по формуле

К
Л да ( Г )  . .  Т +  273

Л да (0 )  293

которая учитывает термодинамические особенности контактиру
ющих электролитов.

В действительности влияние температуры на величину Л аа 
сложнее, поскольку с ростом температуры изменяются п ара
метры Д ЭС  на поверхности поровых каналов. Эксперименталь
ные данные показывают, что характер роста Л да с увеличением 
Т определяется относительной глинистостью образца.

7.7.2. ФИЛЬТРАЦИОННАЯ АКТИВНОСТЬ

При фильтрации жидкости, в частности, водного раствора 
электролита через капилляр конечной длины между концами
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ГфмВ Рис. 59. Экспериментальные зависи
мости £ф =  /((7п) д л я  разных Д р 
(шифр кривых) при р в =  1,5 Ом м (по 
Хиллу и Андерсону)

капилляра возникает фильтрационная э. д. с. (потенциал тече
ния) Е ф, определяемая уравнением Гельмгольца:

где е, рв, ц — соответственно диэлектрическая проницаемость, 
удельное сопротивление, абсолютная вязкость фильтрующейся 
жидкости; Л/5 — перепад давления между концами капилляра.

Формула справедлива такж е для системы параллельных к а 
пилляров (идеальный грунт), моделирующих пористую среду, 
при условии, что радиус капилляров г к намного превышает тол
щину Д ЭС  бдэс

Обозначая множитель перед Ар  в выражении (7.96) через 
А ф, получим £ф =  ЛфДр, где Л ф — коэффициент фильтрационной 
электрохимической активности. Последняя представляет собой 
способность пористой среды, в частности, образца горной поро
ды создавать разность потенциалов течения при фильтрации 
жидкости через образец.

Фильтрационные э. д. с., наблюдаемые в образцах терриген
ных пород-коллекторов и неколлекторов с различной глинисто
стью, характеризуются экспериментальными зависимостями 
Еф =  !(Яп) для различных фиксированных Ap =  const при посто
янном значении для рассматриваемого семейства кривых (рис. 
59).  Анализ этих зависимостей показывает существенное влия
ние параметра qn, следовательно, среднего эффективного радиу
са пор г на величину Е ф. Д л я  пород с г > 1 0  мкм и ^п<0,1мг- 
-экв/см3, т. е. для средних и хороших коллекторов, величина 
Е ф практически не зависит от г и равна э .д .с .  Гельмгольца. 
Д л я  пород с г < 1 0  мкм и <7п > 0 ,1  мг-экв/см3, т. е. для плохих 
коллекторов, неколлекторов, глинистых корок и глин, значения 
г  соизмеримы с бДЭс. В поровых каналах  с таким г  величина |

(7.96)
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зависит не только от состава и свойств твердой фазы и жидко- 
сти, но такж е от г  благодаря электростатическому отталкива
нию катионов подвижной части Д ЭС  друг от друга с перемеще
нием их в направлении границы твердая ф аза  — жидкость. 
Уменьшение |  в капиллярах конечного радиуса по сравнению 
•с значением £ 0 в капиллярах с г > 6 дэс происходит по закону

При r ^ -бдэс £—>-0, поэтому £ф->-0.
Изложенное позволяет сделать вывод, что величина Е ф 

практически не зависит от величины г, а след ова i ельно, и от 
коэффициента проницаемости knp в широком диапазоне изме
нения последнего для пород-коллекторов, исключая плохие 
коллекторы. Интересно отметить, что граница областей значе
ний <7п, г, кпр, где величины Еф и £ практически не зависят от 
перечисленных параметров и где эта зависимость наблюдается, 
примерно совпадает с границей, разделяющей области значе
ний fe пр, <?п, г, для которых установлен различный характер свя
зи коэффициента А в с рассматриваемыми параметрами.

При фильтрации жидкости через два последовательно распо
ложенных образца с различными q n, knp и т. д., суммарная э.д.с. 
фильтрации обоих образцов

где Аф1, Аф2 — фильтрационные электрохимические активности; 
Api,  АР2 — перепады давления соответственно для первого и 
второго образцов. Существенной особенностью выражения
(7.98) является то, что вклад каждого образца в суммарный 
эффект пропорционален Ар  между концами этого образца, а 
следовательно, обратно пропорционален величине kпр. Это зна
чит, что если один из образцов представлен коллектором, а 
другой — неколлектором, глиной или моделью глинистой кор
ки, то суммарная э.д.с'.  Еф будет практически зависеть только 
от фильтрационной активности слабопроницаемого образца, на
пример, глинистой корки, поскольку вклад образца-коллектора 
будет пренебрежимо мал.

Наибольший интерес для оценки фильтрационной составля
ющей амплитуды аномалии СП при интерпретации результатов 
ГИС представляют результаты, полученные М. А. Беляковым, 
при фильтрации глинистых растворов с различной водоотдачей 
через образцы коллекторов с различной проницаемостью. 
В этих опытах в ходе фильтрации через образец глинистого 
раствора часть образца кольматировалась, а на торце образца 
возникала глинистая корка. В дальнейшем происходило течение 
фильтрата глинистого раствора через последовательно располо-

(7.97)

E^t, — Аф 4Apt +  Лф2Д/?2! (7.98)
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Рис. 60. Экспериментальные зависимости фильтрационной з. д. с. £ ф от к о эф 
фициента проницаемости kn? (по М. А. Б елякову):
1 — ф и льтрация воды через образец; 2 — ф ильтрация глинистого раствора через образец

женные глинистую корку — зону кольматации — коллектор, при 
котором фиксировались стабильные значения £ ф.

Сопоставление £ ф с параметром k np позволяет установить 
следующее (рис. 60). При фильтрации раствора электролита, 
не содержащего глинистых частиц, в широком диапазоне knp 
наблюдается рост £ ф с увеличением к пр. При фильтрации гли
нистого раствора характер связи между £ ф и k np меняется с пе
реходом от неколлекторов к коллекторам. Причем наклон гра
фика при аппроксимации зависимости E$ =  f ( \ g k ap) прямой ме
няется на обратный с уменьшением водоотдачи (ВО) глинистого 
раствора, т. с. с повышением качества глинистого раствора. Д л я  
некоторых промежуточных значений ВО величина £ ф остается 
практически постоянной при изменении k np в широких пределах. 
Фильтрационная составляющая аномалии СП в коллекторе 
£s.({) является алгебраической разностью Еф.гк —  £ ф . зм э.д. с. 
фильтрации в глинистой корке1, возникшей на границе скваж и
н а — пласт — коллектор и во вмещающих породах, например, 
глинах. Величину £ 5ф можно оценить для конкретных условий 
разреза: а) по графикам типа приведенных на рис. 5 9 ; в этом 
случае для заданных значений q„, характеризующих глинистую 
корку и вмещающие глины, и известного Ар  по соответствующе
му графику Еф =  } (q„) находят значения £ ф.гк и £ ф . г л ; далее вы
числяют их разность £ ф .гк — Еф.гл =  Е 5ф\ если значение рф отли
чается от рв = 1 , 5  О м-м, полученное £„ф пересчитывают с уче
том различия рф от 1,5 Ом-м; б) по графикам на рис. 59 нахо
дят величину £ фгк для известных значений ВО глинистого рас

1 Значение Еф.гк является  суммой э. д. с. фильтрации в глинистой корке  
и зоне кольматации.
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твора и knp коллектора; из значения £ф.гк вычитают £ф.Гл> ис
пользуя минимальные значения Е ф в области неколлекторов.

Д ля  коллекторов нефти и газа, залегающих на глубинах 1 — 
3 км, фильтрационная компонента СП составляет 10—30 мВ 
для глинистых растворов с ВО 5— 10 см 3 за 30 мин. При буре
нии на технической воде или на глинистых растворах с высокой 
ВО в зонах интенсивного поглощения промывочной жидкости 
при больших репрессиях на пласт значения E s ,ф достигают 
100 мВ и более.

7.7.3. ОКИСЛИТЕЛЬНО-ВОССТАНОВИТЕЛЬНАЯ  
ЭЛЕКТРОХИМИЧЕСКАЯ АКТИВНОСТЬ

Окислительно-восстановительная электрохимическая актив
ность характерна для минералов с электронной проводимостью 
и пород с высоким содержанием этих минералов. Она обусловле
на процессами электродной поляризации и окислительно-восста
новительными реакциями, происходящими на границе электрон- 
но-проводящего минерала с окружающей средой.

Электродные потенциалы. На границе металла с водным р а 
створом электролита атомы металла переходят в раствор в ви
де катионов, при этом свободные электроны, сохраняясь в ме
талле, сообщают его поверхности отрицательный заряд, а кати 
оны металла — положительный раствору близ поверхности ме
талла. М ежду металлом и раствором возникает разность потен
циалов — электродный потенциал, который можно рассчитать 
по формуле Нернста

О -  RT. \ n - E - = K L \ n — , (7.99)
э zF Р zF С '

где р и с  — осмотическое давление и концентрация ионов ме
тал л а  в растворе; Р  — электролитическая упругость растворе
ния металла; С  — концентрация ионов металла, соответствую
щая нормальному электродному потенциалу Е 0 данного метал
ла.

Интенсивность растворения м еталла тем больше, чем мень
ше начальная концентрация его в растворе. М инимальная 
интенсивность растворения соответствует контакту концентриро
ванного раствора иона данного металла с этим металлом.

Если металл электрода образует при растворении ионы р а з 
личной валентности, возможны реакции следующего типа, по
рождаю щ ие э. д. с.:

F e -^ F e 2+, F e ^ F e 3+, F e 2+ ^ F e 3+,
Е =  — 0,43 В; £  =  —0,04 В. £  =  0,77 В.

Если электроды из двух различных металлов соединены на
коротко и погружены в раствор электролита вследствие разли
чия в значениях Е 0 металлов (табл. 1 0 ), эти электроды обра
зуют гальванический элемент.
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Т а б л и ц а  10. Значения Е0 различных металлов

М еталл Ион Ео, В

Натрий Na+ — 2 ,7 1
Магний M g 2+ — 2 ,3 8
Алюминий Al3+ —  1 ,6 6
Ж ел езо Fe2+ — 0 ,4 3
Свинец Pb — 0 ,4 3
В одород Н+ 0
Медь Cu+ + 0 , 3 4

Гальваническая пара создает э .д .с . ,  равную разности электрод
ных потенциалов, вычисленных по формуле (7.99), при этом 
происходит коррозия металла с более низким значением Е э.

Окислительно-восстановительные реакции. Различные мине
ралы и горные породы (сульфиды металлов, железные руды, 
графит, антрацит и т. п.) в условиях естественного залегания 
подвергаются окислительно-восстановительным реакциям. Вид 
этих реакций определяется химическим составом минерала или 
минеральным составом породы, водородным pH и окислительно
восстановительным Eh фактором среды, температурой, химиче
ским составом и концентрацией электролитов в контактирую
щих с минералом водах.

Окислительно-восстановительные реакции такж е приводят к 
появлению заряда на поверхности минерала или породы и об
разованию двойного электрического слоя, как и на поверхности 
электрода, погруженного в раствор. При протекании окисли
тельной реакции поверхность окисляемого минерала зар я ж ае т 
ся отрицательно, а раствор — положительно. При восстанови
тельной реакции знак твердой фазы и раствора близ границы с 
ней — противоположный указанному для окислительной реак
ции.

Величины э. д. с. окислительно-восстановительного происхож
дения в разрезах осадочных, магматических и метаморфических 
пород достигают сотен милливольт, значительно превышая зн а 
чения э .д .с .  диффузионного и фильтрационного происхождения. 
Максимальные аномалии СП такого происхождения наблю да
ются в скважинах, пересекающих рудные тела или пласты вы- 
сокометаморфизованного угля (антрацит), в которых содерж а
ние минерала с электронной проводимостью достаточно высо
ко для образования единой токопроводящей системы.

К О Н Т Р О Л Ь Н Ы Е  В О П РО С Ы

1. Перечислите известные Вам электрические свойства гор
ных пород.
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2. Назовите факторы, определяющие величину проводимости 
породы.

3. Как зависит удельное сопротивление породы от влажнос
ти?

4. Каким уравнением определяется проводимость растворов 
электролитов?

5. Проанализируйте влияние глинистости на удельное сопро
тивление осадочных пород.

6 . Д айте краткий обзор природы диэлектрической проницае
мости различных минералов и жидкостей, насыщающих поро- 
ДУ-

7. Что такое частотная дисперсия диэлектрической прони
цаемости? Д айте примеры.

8 . Каково влияние температуры и давления на проводи
мость и диэлектрическую проницаемость горных пород?

9. Расскаж ите о природе вызванной поляризации в элект
ронных и ионных проводниках.

10. Д айте анализ основных факторов диффузионно-адсорб
ционной активности горных пород.

8. МАГНИТНЫЕ СВОЙСТВА

Под магнетизмом понимают особую форму материальных 
взаимодействий, возникающих между движущимися электриче
ски заряженными частицами. В петрофизике магнетизм прояв
ляет себя как способность горных пород и минералов намагни
чиваться в магнитном поле, изменять его и иногда сохранять 
намагниченное состояние после прекращения действия поля. 
В результате намагничивания любой объем породы приобрета
ет магнитный момент. Магнетизм проявляется при взаимодейст
вии двух намагниченных образцов пород или образца породы и 
проводника, по которому течет ток; его определяют концентра
ция и распределение в породе магнетиков различных типов, их 
химический состав, структура кристаллической решетки мине
ралов, в частности, тип связи в ней атомов или ионов. М агнит
ные свойства зависят от происхождения и условий жизни по
род. Они изменяются с изменением состава и структуры пород, 
термобарических условий их залегания. По типу магнетизма 
выделяются диа- и парамагнитные химические элементы, обра
зующие все главные породообразующие минералы, и ферри- 
магнитные, ферро- и антиферромагнитные элементы и минералы 
(табл. 1 1 ).
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8.1. П РО Ц ЕС СЫ  Н А М А Г Н И Ч И В А Н И Я  И М АГН И ТН Ы Е  
С В О Й С Т В А  М И Н Е Р А Л О В ,  Ж И Д К О С Т Е Й  И ГАЗОВ

В веществе, помещенном в магнитное поле, появляется внут
реннее магнитное поле, которое накладывается на внешнее (на
магничивающее). Напряженность суммарного магнитного поля 
(внешнего и внутреннего) характеризуется магнитной индукци

ей. Магнитная индукция

В  =  ^ ( н  +  7 ) .  ( 8 . 1 )

Н а м а г н и ч е н н о с т ь  вещества J является функцией н а
пряженности внешнего поля Н.  Д ля  парамагнетиков связь м еж 
ду /  и Н в широкой области полей имеет линейный характер:
/  =  у.Я, где безразмерная величина х носит название м а г н и т 
н о й  в о с п р и и м ч и в о с т и .  Д ля  ферромагнетиков условно 
применяют ту же форму записи, но их к  сложным образом з а 
висит от напряженности поля.

С той же оговоркой связь между величиной магнитной ин
дукции В и внешним полем Н  выражается через м а г н и т н у ю  
п р о н и ц а е м о с т ь

(л =  1 + х .  (8 .2)

Д ля  характеристики магнитной проницаемости вакуума ис
пользуется величина |i0, равная 107/ (4 я ) .

Д иа- и парамагнитные минералы. Большинство минералов 
дна- н парамагнитные; антиферромагннтных минералов значи
тельно меньше (очень редко встречающееся метеоритное ж ел е
зо, u -гематит и некоторые гемоильмениты). Ферримагнитных 
минералов примерно полтора десятка, но их содержанием в ос
новном обусловлена намагниченность пород, так как магнетизм 
других минералов (исключая природное железо) значительно 
меньше.

Свойство диа- и парамагнитных минералов намагничиваться 
в поле Н  характеризуют н а м а г н и ч е н н о с т и  у д е л ь н ы е
о б ъ е м н а я  J v и м а с с о в а я  / от:

Jv =  'xH; J m =  xH .  (8.3)

Коэффициенты пропорциональности в соотношениях (8.3) 
названы у д е л ь н ы м и  о б ъ е м н о й  х  и м а с с о в о й  % в о с 
п р и и м ч и в о с т я м и .

Удельная массовая намагниченность (магнитный момент
единицы массы породы) Jm =  J v/8=%H-,  отсюда 7у =  б х Я  и 

=  а % =  к/8  м3/кг (или см3/г ) ,  где б — плотность породы.
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Рис. 61. Прецессия электронной 
орбиты I вокруг вектора маг
нитного поля Н  (по С. В. Вон- 
совскому)

К аж дая  из элементарных движущихся частиц обладает соб
ственным (спиновым) и орбитальным магнитным моментами. 
Моменты нейтронов и протонов и результирующий магнитный 
момент атомных ядер очень малы. В связи с этим можно рас
сматривать только суммарные магнитные моменты атомных 
электронных оболочек диа- и парамагнитных минералов.

Диамагнитные минералы в целом до действия поля не н а 
магничены, так  как их электронные оболочки симметричны и 
спин-орбитальные моменты электронов скомпенсированы. Н апро
тив, атомы парамагнетиков обладаю т результирующим магнит- 
ним моментом в связи с тем, что у их электронных оболочек 
внутренние (3 d  и 4 /) энергетические подуровни недостроены и 
спин-орбитальные моменты электронов неуравновешены. Однако 
и парамагнитные минералы в отсутствие поля не намагничены 
потому, что их результирующие атомные магнитные моменты, 
имея любое пространственное направление, взаимно скомпенси
рованы.

В магнитном поле электроны приобретают дополнительные 
скорости вследствие ларморовской прецессии. Последняя состо
ит в том, что в результате индукционного действия магнитного 
поля электроны оболочки атома приобретают ту добавочную 
угловую скорость, с которой их орбиты прецессируют вокруг 
внешнего поля (рис. 61), и как следствие этого получают до
полнительный магнитный момент, пропорциональный полю и 
направленный в соответствии с правилом Ленца против него.

Статистически определенная намагниченность парам агнит
ных минералов возникает при равновесии между ориентирую
щим магнитные моменты действием намагничивающего поля и 
дезориентирующим их влиянием теплового движения.

С ростом температуры магнитная восприимчивость парам аг
нитных минералов уменьшается, у диамагнитных она обычно не 
зависит от температуры.

Полиэлементные минералы могут состоять из нескольких 
чисто диа- или парамагнитных элементов, но чаще они являю т
ся смесями тех и других, и тогда их магнитная восприимчивость 
зависит не только от магнитной восприимчивости отдельных
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атомов, но и от их соотношений в полиэлементном минерале, и 
его кристаллической структуры [ 11 -

Намагниченность и магнитная восприимчивость, связанные 
с ларморовской прецессией атомных электронных орбит, х ар а к 
терны для всех минералов, но их учитывают только в случае
чистых диа- и парамагнитных минералов, так  как J и к  этого* 
процесса много меньше тех же величин, вызванных ферри- и 
ферромагнетизмом.

Удельная объемная магнитная восприимчимость диамагнит
ных минералов невелика и отрицательна: от —5 • 10 -4  (гроссу- 
ляр) ,  — 1,6-10~ 4 ед. СИ (висмут) до нуля.

Силикатные породообразующие минералы диамагнитны, если 
в их составе нет ионов F e2+, F e3+, М п2+ и некоторых других, и 
парамагнитны в противном случае.

К диамагнитным относятся многие важнейшие породообра
зующие минералы осадочных пород (кварц, калиевые полевые 
шпаты, плагиоклазы, кальцит, ангидрит, гипс, галит, сильвин, 
графит). Диамагнитны такж е сера, висмут, медь, золото, сви
нец, ртуть и др.

Парамагнитны, например, мусковит, шпинели, рутил, доло
мит, магнезит; их магнитная восприимчивость и такж е невели
ка: от 12,6-10~ 6 (доломит), 37 ,7 -10_6 (магнезит) до 21-10_ 5 СИ 
(мусковит) до (по-видимому 2 5 - 10-5 ед. СИ. Оливины же, пи- 
роксены, гранаты, биотиты, амфиболы, кордиериты, вольфрами- 
ты, касситериты, хромиты, магнитная восприимчивость которых 
достигает нескольких тысяч миллионных долей единицы СИ, 
нельзя согласно исследованиям последних лет считать чистыми 
парамагнетиками. Во многих разностях этих минералов содер
жатся микропримеси ( 10- 5— 10~10/0) ферримагнетиков в составе 
относительно крупных кристаллов железосодержащих минера
лов. Это согласуется с их о с т а т о ч н о й  н а м а г н и ч е н 
н о с т ь ю  Jrs н а с ы щ е н и я  и с теми большими расхождениями 
в значениях х, которые получают при измерении этих величин 
на чистых веществах и природных минералах [ 1]

В минералах магматических и реже метаморфических пород 
в качестве постоянных примесей чаще находится магнетит.

Ферро- и ферримагнитные минералы [1] .  Изолированные 
атомы ферромагнитных минералов имеют значительные резуль
тирующие спин-орбитальные магнитные моменты вследствие не
заполненное™ подуровней 3d  и 4f их оболочек. Однако в одно
элементных минералах (самородное метеоритное железо) они 
в основном скомпенсированы и не способны к ориентации в- 
магнитном поле из-за большой плотности упаковки атомов этих 
веществ. Зато  спиновые моменты электронов в определенных 
незначительных (около 10-9 см3) областях (доменах) ориенти
рованы параллельно друг другу, и, следовательно, здесь ферро
магнетики намагничены до насыщения.
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■Рис. 62. Кривые намагничивания слабомагнитных веществ (а) и кривая на
магничивания А БВ  и петля гистерезиса В Г Д Е Ж К Л В  ферромагнетика и ее
участки 1— 3

Эта ориентация спиновых магнитных моментов объясняется 
весьма значительным положительным обменным взаимодействи
ем между электронами незаполненных оболочек соседних ато
мов. Такое взаимодействие изменяет у атомов ферромагнетиков 
(Fe, Ni, Со, Cd) распределение электронов по возможным сос
тояниям и ориентирует параллельно спиновые магнитные мо
менты, хотя тепловое движение и стремится нарушить эту 
структуру. Пространственная ориентация параллельных спино
вых магнитных моментов одинакова лишь в пределах опреде
ленных, разных по величине доменов моноэлементного ферро
магнитного минерала в связи с особенностями его кристалличес
кой структуры и наличием энергии анизотропии кристаллов. 
Различны по значению и направлению такж е результирующие 
спиновые моменты, поэтому в целом до действия поля ферро
магнитный минерал не намагничен. При наложении магнитного 
поля магнитные моменты доменов изменяются по величине и 
ориентируются по его направлению, что приводит к намагничен
ности ферромагнитного минерала. Намагниченность сохраняется 
и после снятия приложенного поля (остаточная намагничен
ность) .

При температуре выше точки Кюри Т с ферромагнетики ста
новятся парамагнетиками. Намагничивание в магнитном поле 
характеризуется кривой J v = f ( H ) ,  которая для ферромагнетиков 
(рис. 62, б) значительно отличается от аналогичных кривых для 
диа- и парамагнетиков (рис. 62, а).

Возрастание намагниченности с увеличением напряженности 
поля у ферромагнетиков нелинейно. Кривая намагничивания 
имеет характерные участки 1— 3 (см. рис. 6 2 ,6 ) .  Участок 1 со
ответствует обратимому процессу, при котором связь между 
J v  и Н  линейна и намагниченность исчезает вместе со снятием



намагничивающего поля. Это процесс обратимого смещения! 
границ, при котором намагниченность растет за  счет увеличе
ния магнитного момента отдельных доменов в связи с ростом 
их размеров без изменения ориентации границ.

На участке 2  намагниченность резко возрастает с увеличе
нием Н  вследствие смещения границ: вырастают размеры до
менов с ориентацией векторов намагниченности, одинаковой и 
близкой к направлению поля. Процесс необратим, так  как зн а 
чительная доля энергии растрачивается в виде тепла. Н а участ
ке 3  J v медленно возрастает с увеличением Н,  стремясь к пре
дельному значению из-за обратимого вращения. Причем объем 
отдельных доменов не изменяется, а их векторы намагниченно
сти ориентируются в направлении поля.

При уменьшении напряженности поля до нуля намагничен
ность понижается до некоторого значения Jvr, называемого о с- 
т а т о ч н о й  и з о т е р м и ч е с к о й  н а м а г н и ч е н н о с т ь ю .  
Н улевая намагниченность достигается при напряженности поля, 
равной к о э р ц и т и в н о й  с и л е  # с (см. рис. 62 ,6 ).

Ферромагнетики с относительно незначительной площадью 
гистерезисной кривой и коэрцитивной силой (см. рис. 62, б ) , 
не превышающей тысяч ампер на 1 м, называются мягкими в 
противоположность жестким ферромагнетикам, характеризую 
щимся широкой петлей гистерезиса и коэрцитивной силой в не
сколько десятков или даж е  сотен тысяч ампер на 1 м.

Остаточная изотермическая намагниченность Jvrt и коэрци
тивная сила Н с наравне с J v , Jv s ,  х,  %, |х и т. д. характеризуют 
магнитные свойства ферромагнетиков при их н о р м а л ь н о й  
н а м а г н и ч е н н о с т и .  Н ормальная намагниченность возника
ет при наложении постоянного магнитного поля на породу при 
нормальных температуре (20 °С) и давлении (0,1 М П а) .  При 
этом изменяют направление на параллельное намагничиваю
щемуся полю те векторы намагниченности доменов, у которых 
это изменение не сопровождается преодолением значительных 
энергетических барьеров. Н ормальная намагниченность полу
чается, например, у осадочной породы в современном геомаг
нитном поле ( Не^ 40 А/м).

Кроме нормальной, различают и д е а л ь н у ю  и т е р  м о  н а 
м а г н и ч е н  н о с т ь .  Идеальная намагниченность наблюдается 
при совместном действии постоянного и переменных магнитных 
полей с амплитудой, изменяющейся от полей насыщения до 
нуля.

Термонамагниченность обычна для пород, нагретых до тем 
пературы выше точки Кюри и остывающих до нормальных тем
ператур в постоянном магнитном поле. При этом возникает наи
более значительная остаточная намагниченность Jvrt пород, так 
как при высоких температурах в условиях незначительных м е
ханических напряжений ориентируется наибольшее число век-
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торов намагниченности доменов по полю, направление которых 
после остывания пород закрепляется.

Д ля  этого процесса максимальны такж е объемная магнит
ная восприимчивость Kt, относительная остаточная намагничен
ность J v r t / J v  и относительная коэрцитивная сила H cij He или ее 
абсолютное значение H ct при одинаковой остаточной намагни
ченности.

Магнитная восприимчивость ферромагнетиков при напряжен
ности поля, близкой к нулю, постоянна, затем она возрастает, 
достигнув максимума, в дальнейшем уменьшается.

Большинство сильно магнитных минералов, имея близкие к 
ферримагнетикам магнитные свойства, значительно отличаются 
от последних по магнитной структуре и относятся по этому 
признаку к особой группе — ферримагнетикам.

В кристаллах ферримагнетиков векторы намагниченности 
образуют две группы; в группах векторы намагниченности п а 
раллельны, а у различных групп — антипараллельны. Так как 
результирующие магнитные моменты групп не равны (рис. 63), 
возникает значительная собственная намагниченность ферри
магнетиков.

Свойствами ферромагнетиков обладаю т ферромагнитные ти- 
таномагнетиты, слабоферромагнитные гематит, гидроксиды ж е 
леза  (гетит, гидрогетит и лепидокрокит), сидерит, такие ферри
ты, как маггемит, треволит, якобсит, франклинит, магнезиофер- 
•рит, гемоильмениты (редкие разности антиферромагнитные со 
слабым ферромагнетизмом), а такж е сульф оф ерриты — пирро
тин (некоторые разности его), валлерит, кубанит.

Магнетит имеет большую восприимчивость (от 1,25 до 25 ед. 
С И ),  намагниченность насыщения около 4 9 0 -103 А/м, точку 
Кюри около 576 °С.

Д ля  кубических монокристаллов магнетита обычна магнит
ная анизотропия — намагничивание происходит легче всего по 
•оси диагонали куба и наиболее трудно в направлении его ре- 
•<5ер. В направлении диагоналей границ куба намагниченность 
имеет промежуточное значение.
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Рис. 63. Схема распределения 
векторов намагниченности в 
кристаллах:
а — ф ерром агнетик; б — антиферро- 
м агнетик; в — ф еррим агнетик

ш



Магнитные свойства ферромагнитных минералов зависят и 
от величины их зерен. Например, магнитная восприимчивость 
гематита уменьшается с повышением их дисперсности. Послед
нее объясняется снижением числа доменов в зернах при умень
шении их размеров. По той же причине с уменьшением р азм е
ров зерен коэрцитивная сила возрастает.

Совместное действие магнитного поля и механических на
пряжений, так  же как и температуры, оказывает большое влия
ние на значения магнитных характеристик пород. В магнитном 
поле образцы ферри- и ферромагнитных минералов могут иметь 
как положительную, так и отрицательную магнитострикцию — 
относительное удлинение образца при его намагничивании. 
С ростом растягивающей нагрузки намагниченность магнитных 
минералов с положительной магнитострикцией (например, м аг
нетита) увеличивается, а ферромагнитных минералов с отрица
тельной магнитострикцией уменьшается.

Магнитная восприимчивость минералов изменяется под дей
ствием одноосного сжатия. Титаномагнетиты при одноосном 
давлении 103 М П а и намагничивающем поле 800 А/м имеют х 
почти в 6  раз меньшую, чем при атмосферном давлении, а при 
Я ~ 1 7 0 0  А/м-— в 7 раз. Значения х магнетита при тех же д ав 
лении и намагничивающих полях уменьшаются соответственно 
в 4, 5 и 6  раз. При значительных нагрузках х магнетита стаби
лизируется и не зависит от поля. Изменение х под действием 
одноосного давления р  объясняют вращением векторов J Vs до
менов.

Изотермическая остаточная намагниченность минералов, 
возникающая в постоянном поле, такж е  падает при их нагру
жении. Почти все виды остаточного намагничивания минералов 
гематита, магнетита, титаномагнетитов и т. д. уменьшаются под 
действием всестороннего давления.

Стабильность изотермической, термоостаточной удельной н а 
магниченностей при изменении давления различна, наиболее 
стабильна термоостаточная.

Из-за их различной стабильности под давлением может из
меняться направление суммарной намагниченности, возможно 
такж е изменение знака остаточной намагниченности. Увеличе
ние давления обычно понижает способность минералов к н а 
магничиванию.

Влияние давления уменьшается, когда минералы приобрета
ют температуру, соответствующую точке Кюри. При этой тем
пературе уменьшаются такж е намагниченность насыщения и ко
эрцитивная сила.

Если минерал устойчив к намагничиванию (магнетит), то 
Х =  / ( Т) первого нагревания магматических пород, где он нахо
дится, не отличаются от тех же кривых при повторных нагревах 
(рис. 64, а ) ,  что нельзя сказать о кривых % =  f ( T)  для тех же
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Рис. 64. Зависимости магнитной восприимчивости % от температуры Т.
К ривые тип а: а — обычного обратимого; б  —  обычного необратим ого; в — необы чного об
ратим ого; г  — необы чного необратим ого. 1 —  нагрев; 2 — охлаж ден ие



пород с неустойчивыми к нагреванию ферро- и ферримагнетика- 
ми (титаномагнетит, маггемит, пирротин) (рис. 64 ,6 ) .

Антиферромагнетики при Н =  0 не имеют результирующего 
магнитного момента, но магнитные моменты соседних атомов в 
их кристаллах антипараллельны. Такое расположение моментов 
обусловлено отрицательным обменным взаимодействием, наблю 
дающимся, когда атомы сближаются между собой значительнее, 
чем у ферромагнетиков (рис. 6 4 ,6 ) .  Из-за большой общности 
магнитных свойств антиферромагнетики и парамагнетики отно
сятся к парамагнитным веществам.

Твердая, жидкая и газовая фазы [1] .  Т в е р д а я  ф а з а .  
Обычно состоит из смеси диа-, пара-, ферри- и реже ферромаг
нитных минералов; иногда представлена одним или двумя из 
этих минералов. Магнитные свойства этого компонента пород в 
основном зависят от содержания и распределения в его объеме 
ферри- и редко ферромагнитных минералов. Значения к  изме
няются от —0,4-10-5  до 1 ед. СИ.

Ж и д к а я  ф а з а .  Вода и нефть диамагнитны (для воды у_ =  
=  х =  0,9-10 -5  ед. СИ, а для нефти % =  — 1,04-10-5 ед. С И ),  т. е. 
эти компоненты природных жидкостей практически не магнит
ны. М инерализация вод мало влияет на их магнитные свойства, 
так  как  обычные для них соли (NaCl, СаС12, M gC l2 и др.) такж е 
диамагнитны.

Г а з о в а я  ф а з а .  Эта ф аза  пород, представленная возду
хом, еще слабее намагничивается и имеет меньшую восприим
чивость по сравнению с жидкой фазой, и все ее компоненты, за 
исключением кислорода, диамагнитны.

Поскольку магнитная восприимчивость парамагнитного кис
лорода значительно превосходит и других газов, его содерж а
ние в воздухе по объему относительно велико, а у, очень мала 
(0 ,1 7 -10^5 ед. С И ),  то воздух такж е является парамагнетиком, 
и его х =  0 ,04-10-5 ед. СИ. Очень незначительна и диамагнит
ная восприимчивость сухих углеводородных газов.

8.2. М А Г Н И Т Н Ы Е  СВ ОЙ СТ ВА  О С Н О В Н Ы Х  ТИ П О В П О Р О Д

8.2.1. МАГМАТИЧЕСКИЕ ПОРОДЫ

Магнитные свойства магматических пород определяет м аг
нетизм их твердой фазы. Высокую и повышенную магнитную 
восприимчивость этого компонента объясняют наличием в его 
составе магнетита, гематита, минералов титаномагнетитовой и 
гемоильменитовой серий. Важнейшими из них являются магне
тит, титаномагнетиты и гемоильмениты { 1, 6 ].

Интрузивные породы. Сравнение свойств ферромагнетиков в 
кислых, средних и основных породах показывает, что: 1) удель
ная магнитная восприимчивость их возрастает с увеличением
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размеров зерен; 2 ) приведенная к одинаковому размеру зерен 
начальная удельная магнитная восприимчивость тем больше, 
чем меньше в этих минералах окиси титана.

Д л я  интрузивных комплексов магнитные свойства обуслов
лены как ферри-, так и парамагнитными минералами.

Магнитная восприимчивость магматических пород варьиру
ет от десятков до сотен тысяч (п -105) долей единицы СИ. Ш и
рокие пределы изменения к  определяются в основном составом 
первоначальных расплавов, термобарическими и окислительно
восстановительными условиями происхождения и жизни пород и 
обусловливают их значительную дифференциацию по индуциро
ванной и остаточной намагниченности.

Средние значения к  возрастают от кислых к основным и 
ультраосновным породам (табл. 1 2 ) [6 ].

Основные и средние породы фаз внедрения отличаются во 
всех интрузивных комплексах различных формаций более высо
кой х,  чем последующих фаз. Это связано с ростом кислотности 
пород от фазы к фазе (слабомагнитные комплексы), либо так 
же с уменьшением содержания ферримагнетиков. Однако поро
ды с одинаковой основностью (в частности, кислые) могут быть 
от сильно- до слабомагнитных.

Эффузивные породы. Быстрая скорость остывания эффу
зивных пород обусловливает наличие в них не только маг
нетита, но и титаномагнетитов, особенно в основных породах. 
Титаномагнетиты Fe3_xTix04 при 0 < х < 1  и окисленные катион- 
дефицитные титаномагнетиты (титаномаггемиты) (FeTi.v) 30 4 
являются главными легко намагничивающимися минералами 
эффузивных пород основного состава (базальты, диабазы и 
др.) как  континентального, так  и глубинного океанического про
исхождения.

Различный размер зерен, их неоднородное распределение 
определяют большой разброс магнитных характеристик.

Коэрцитивная сила, естественная остаточная намагничен
ность и точки Кюри. К о э р ц и т и в н а я  с и л а  магматических 
пород изменяется от — 400 до —37000 А/м, причем у большин
ства не превышает — 8000 А/м. Магнитожесткие разности об
наружены в основном среди базальтов, гранитов и сиенитовых 
порфиров.

О с т а т о ч н а я  н а м а г н и ч е н н о с т ь  определяется при
родой, концентрацией и размерами зерен ферромагнетиков. Тер
моостаточная намагниченность увеличивается с уменьшением 
размеров зерен ферромагнетиков.

Естественная удельная объемная остаточная намагничен
ность J Vn пород изменяется от 10~ 3 до 102 А/м и более и может 
быть больше и меньше индуцированной намагниченности Jvi =  
=  х Н е, измеренной на порошковых пробах в магнитном поле 
около 40 А/м.
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Т а б л и ц а  12. Магнитная восприимчивость х  первичных осадков и пород

П ервичны й осадок или порода

У дельная объем н ая м агнитная 
восприимчивость х , • 10—5 ед. СИ Ф ерримагнитны е и 

други е минералы
с относительно вы 

п редельн ая наиболее ве
роятная

сокой х , находящ ие
ся в рудах

Первичные осадки, образовавшиеся из них осадочные 
и метаморфические породы и руды

Песок 0—3800 ____ ___

Песчаник —3— > 5 0  000 12,5— 125 —

Кварцит 0—380 0—50 —

Алевролит —3—6300 12,5— 125 —

Глинистый ил 15— > 5 0 — ____

Глина 2,5—3800 12,5— 125 ___

Аргиллит 2,5— 1250 12,5— 125 ___

Филлит
Ил

— 0— 125 — —

известковый 6------ 9 — ___

фораминиферовый 1,3------ 6 — ____

Известняк 0,15------ 3800 1,25—30 ___

Известняк мраморизован-
ный

—6------- 0 — —

Мрамор —5------6 —2 ,5 -6 —

Доломит 0,15— > 125 0— 12,5 —

Мергель 0,15------ 250 1,25—30 —

Гипс 0,15— 125 — ____

Ангидрит 0,4— 12,5 — ___

Каменная соль 
Руды формаций

до > 1 0 — —

железистых кварцитов 125 000—380 000 Магнетит, титано- 
магнетит, магге- 
мит, магнезиофер- 
рит

бокситоносной терриген- 
ной

-  0—4400 Маггемит, магне
тит, гематит (по
следних меньше)

бокситоносной карбонат
ной

— 0— 1250 — Магнетит

лептохлоритовой (ж елез
ная руда)

< 9 0 — > 3 0 0 — Мартит, сидерит, 
гидрогетит

мартитовых и бурых ж е
лезняков

> 1 2 5 — > 2 5 0 — То же

сидеритов 125—625 — —

медистых песчаников > 6 — > 125 — —

Угли —7,5-н —9 — —

Магматические, образовавшиеся из них метаморфические породы и руды

Интрузивные
Денит > 1 — > 5 0  000
Перидотит > 1 — > 5 0  000
Пироксенит > 1 — > 5 0  000
Серионтинит 190— > 6 0  000 3800—50 000
Габбро < 1 — > 2 5  000
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Продолж ение табл. 12

У дельная объем н ая м агнитная 
восприимчивость х , -I0 -5 ед. СИ Ф ерримагнитны е и 

другие минералы
П ервичны й осадок или порода

п редельн ая
наиболее ве

роятная

с относительно вы 
сокой к , н аходящ и е

ся в рудах

Диорит < 1 — > 1 5  000 _ —
Диорит кварцевый < 1 — > 7500 --- —
Сиенит < 1 —> 8000 --- —
Гранит < 1 — > 7500 --- —
Гранидиорит < 1 —> 7500 --- —

Эффузивные
Базальт ~ 0 —> 2 5  000 --- —
Андезит ~ 0 — > 3800 --- —
Липарит > 1 —5000 --- —
Д иабаз — 0— > 1 5  000 --- —
Кварцевый порфир ~ 0 — < 900 —

Ортометаморфические поро
ды
Сланец

кварц-серицитовый -  0— 1900 12,5— 125 —
кварц-хлоритовый ~ 0 — >8800 12,5— 125 —
слюдяной - 0 — 1900 12,5— 125 —
актинолито-хлоритовый - 0 —3800

(12,5— 125)— 
(1900—3800)

—
Амфиболит - 0 — > 1 5  000 —

Эклогит — 38—90 —
Гнейс

биотитовый - 0 — > 7500 12,5—200 —
пироксеновый - 0 —3800 1900—3800 —

Гранулит
кислый - 0 —880 — —
основной 380— > 7500 — —

Гранит плагиомикроклино- - 0 —3800 — —
вый
Мигматит — 0—7500 —
Чарнокит контактовый - 0 — 1900 380— 1250 —
Сланец пятнистый - 0 —380 — —
Роговик биотитовый эпидот- - 0 — > 7500 0—880 —
пироксеновый
Скарн Д о 3800 125— 1250 

12,5— 15 000
—

Листвинит 0—380 — _
Карбонатит 0— > 3 8 0 — _
Грейзен

кварцевый 0— > 125 — —
слюднсто-топаз-кварцевый 0— > 125 — —

Руды формаций
магнезиоферрито-скарно- 125 000— — Магнетит, титано
вой < 5 7  000 магнетит, магге 

мит, магнезиофер 
рит

магнетито-скарновой > 7 5  000— 
1 000 000

~~~ То же

титаномагнетитовой 38 000—440 000 — »
оловоносных скарнов 125— > 7 5 0  000 — Магнетит
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Продолж ение табл. 12

П ервичны й осадок или порода

У дельная объем н ая м агнитная 
восприимчивость к ,  ' 10—5 ед. СИ Ф ерримагнитны е и 

други е минералы

предельная н аиболее ве 
роятная

с относительно вы
сокой х , находящ ие» 

ся в рудах

касситерит-сульфидной 8800— 10 ООО _ Пирротин
касснтерит-силикатной < 125 --- Магнетит, гематит
касситерит-кварцевой <12,5 --- —
оловоносных пегматитов > 5 --- —
габбро-перидотитовой 
(сульфидные медно-нике
левые)

— 125— 41 ООО Пирротин, магне
тит

перидотит-пироксенитовой 
(сульфидные меднонике
левые)

3800— 125 000 То же

медно-колчеданной > 5 —25 000 -- »
медно-порфировой > 6 — 12 500 --- Магнетит, гематит
медно-молибденитовой 12,5 -- _
хромитовой (дунит сер- 
пентинизированный)

1000—7000 --- Магнетит

хромитовой (хромит) < 9 0 — < 2300 --- »
редкометалльной кварце
вой (золотоносные)

Д о 1900—2500 -- Магнетит, пирро
тин

золото-кварцевой (золо
то-сульфидные)

630 -- Пирротин

кварц-антимонитовой < 12 ,5 --- —
кварц-серицитовых мета- 
соматитов

6— 12,5 -- —

золото-серебряной < 6 --- —
скарно-сульфидно-шеелито- 

вой (вольфрамовые)
3,8—630 --- Пирротин

вольфрамо-сульфидно-
скарноидной

< 12 ,5— 1000 --- »

кварц-жильно-грейзеновой
(вольфрамовые)

12,5 --- —

колчеданно-полиметалли
ческой

> 6— 1000 --- Пирротин (при по
вышенных х)

скарновой (полиметалли
ческие руды)

п*—п * -1000 -- То же

кварц-сульфидной (поли
металлические)

6—20 -- »

свинцово-цинковые (поли
металлические)

< 6

* Н есколько единиц.

Естественная остаточная намагниченность у кристаллических 
пород с малым содержанием крупнозернистых ферримагнетиков, 
например у лейкократовых гранитов, оценивается десятыми 
долями Jvi. Значения JVn, в несколько раз или даж е  на несколь
ко порядков превосходящие JVi, наблюдаются чаще при высо
ком содержании ферримагнетиков.
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Отличительными особенностями естественного остаточного 
намагничивания являются неоднородность в пределах одного 
массива и устойчивость к размагничиванию. С ростом темпера
туры термоостаточное намагничивание уменьшается и достига
ет нулевых значений при точках Кюри.

Т о ч к и  К ю р и  магматических горных пород не зависят от 
размера зерен и содержания ферромагнетиков и хорошо опре
деляют их вещественный состав. Магматические породы х ар ак 
теризуются одной — обычной точкой Тсо, или двумя — обычной 
Тс0 и необычной Тсе— точками Кюри, устанавливаемыми, н а
пример, из зависимостей % — f ( T)  первого нагревания образцов 
в полях напряженностью около 160 А/м (см. рис. 64).

Точка Кюри Тсо получается из обычных зависимостей % =  
=  f ( T)  (см. рис. 64, а, б), тогда как две точки Тсо и Тсе получа
ются из необычных (ступенчатых) зависимостей % =  f ( T)  (см. 
рис. 64, г, б). При этом кривые % =  f ( T)  (см. рис. 64, а) назы ва
ются обратимыми, если их можно получить не только в резуль
тате нагревания образца породы, но такж е и при его о х л аж д е
нии и повторных нагреваниях. Кривые этого типа соответству
ют породам, у которых ферромагнетиками являются магнетит 
или магнетит с незначительной примесью окиси титана. Н еоб
ратимыми (см. рис. 64 ,6 )  называются кривые % =  f { T ) ,  которые 
неповторимы при охлаждении или последующих нагреваниях 
образцов с нестойкими к нагреванию ферромагнетиками, напри
мер титаномагнетитами. Ступенчатые кривые получаются при 
наличии в породах ферромагнитных минералов различного хи
мического состава. Причем необратимые кривые типичны для 
пород, содержащих магнетит и не стойкие по отношению к на
греванию ферромагнетики (титаномагнетит, маггемит и др.).

Согласно исследованиям А. С. Семенова и Ф. С. Файнберга, 
обратимость и необратимость кривых % =  f ( T)  зависят от среды, 
в которой происходят нагревание и охлаждение ферромагнети
ков. При продолжительном нагревании образцов гематитовых и 
лимонитовых руд, сидерита и пирита до 800 °С при доступе воз
духа обнаружена неизменность их магнитных свойств. При на
гревании в восстановительной среде практически немагнитные 
образцы приобретали повышенные или высокие Jn и % вследст
вие появления в их составе магнетита и иногда железа.

8.2.2. М ЕТАМ ОРФИЧЕСКИЕ ПОРОДЫ  [1]

Магнитная восприимчивость метаморфических пород изменя
ется примерно в тех ж е  широких пределах, что и магматичес
ких — от практически немагнитных до сильномагнитных.

Незначительная магнитная восприимчивость характерна для 
метаморфических пород, происходящих из практически немаг
нитных осадочных (глинистые сланцы, филлиты, кристалличес
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кие сланцы, параамфиболиты, кварциты, парагнейсы, мрамор и 
др.) или из практически немагнитных магматических (гранито- 
гнейсы и др.) пород.

Очень высокие значения магнитной восприимчивости (обыч
но свыше 7 5 0 0 -10-5 ед. СИ) наблюдаются у железистых кв ар 
цитов (джеспилитов).

Магнитная восприимчивость других метаморфических пород 
(например, хлоритовых и тальковых сланцев, гнейсов, диорито
вого состава и других) обычно заключается в пределах (12,5-^ 
-н7500) - 10—5 ед. СИ (см. табл. 12). Эти породы происходят из 
малообогащенных ферромагнетиками магматических горных по
род.

Значения характеристик намагниченности пород пропорцио
нальны содержанию ферримагнетиков, которые в регионально 
метаморфизионных породах представлены магнетитом, а в по
родах, измененных гидротермально-метасоматическими и гипер- 
генными процессами — магнетитом, гематитом, маггемитом и 
другими ферримагнетиками. В сульфидных месторождениях ча
сто встречается пирротин.

8.2.3. ОСАДОЧНЫ Е ПОРОДЫ  [1]

Магнетизм осадочных пород связан в основном с их акцес
сорными минералами. Ферро- и ферримагнитные минералы 
встречаются здесь в виде: зерен магнетита, мартита и гематита 
с эффективным диаметром от 0,01  до 2  мм; позднедиагенетичес- 
ких и эпигенетических образований из лимонита, продуктов 
окисления и замещения сидеритов, пирита и магнетита. Ферри- 
магнетики (как маггемит, гематит, реже магнетит) оказываются 
в глинистой фракции этих пород в тонкорассеянном состоянии 
или в виде скоплений и пленок гидроокиси железа.

Магнитная восприимчивость пород осадочного чехла (вклю
чая руды) в СССР находится в пределах —3 - 10“ 5—5 0 - 10-2 ед. 
СИ. Ири этом у глин, аргиллитов, песчаников и алевролитов 
преобладают разности со сравнительно низкой магнитной вос
приимчивостью в пределах ( 12,5-ь- 125) • 10~ 5 ед. СИ, а у извест
няков, доломитов и мергелей (1 ,2 5 ^ 3 0 )  • 10~ 5 ед. СИ. М акси
мальные значения х установлены у песчаников и алевролитов 
вблизи источников сноса, и они обусловлены относительно вы
сокой концентрацией магнетита. Наименьшей магнитной вое’ 
приимчивостью (обычно 30-10-5 ед. СИ) обладают известняки, 
доломиты, ангидриты, гипсы, каменная соль и угли. Ангидри
ты, гипсы, каменная соль, чистые разности известняков, угли, 
содержащие в основном диамагнитные минералы, могут быть, 
такж е диамагнитны.

У осадочных пород обнаружена очень слабая (от 10~ 4 до- 
10 1 А/м), но весьма стабильная естественная остаточная намаг
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ниченность. Она растет с увеличением содержания ферромаг
нитных минералов, в частности магнетита.

Направление естественного остаточного намагничивания о са
дочных пород обычно мало отличается от направления совре
менного геомагнитного поля. Однако встречаются породы, у ко
торых ориентация векторов Jvn не совпадает с ориентацией со
временного поля Земли. Прямой связи между Jп и минераль
ным составом осадочных пород не обнаружено. Большие значе
ния Jп обычны для осадочных бокситовых и железных руд, а 
малые — для известняков, доломитов, кварцевых песчаников и 
гипсов. Термоостаточная намагниченность такж е установлена 
прн повторных нагреваниях этих пород до температур, наблю 
дающихся в атмосфере, и при наличии геомагнитного поля, при
чем значение ( Не — напряженность геомагнитного по
ля) не превышает, по-видимому, 10~ 2 А/м.

Д ля  осадочных пород характерна анизотропия магнитной 
восприимчивости Л* =  ( хшах—к т i n ) / x cp. О н а  достигает макси
мальных значений (А,*~1,5) у сильно метаморфизованных оса
дочных пород. В складчатых районах /.* больше, чем в плат
форменных областях.

Измерение магнитной восприимчивости осадочных отлож е
ний (каппаметрия) в принципе позволяет получить важную ин
формацию о литологических, фациальных, структурных и дру
гих особенностях разреза. Техническая реализация магнпто- 
фракционно-минералогического изучения осадочных пород о к а 
залась возможной благодаря разработке высокоточной апп ара
туры магнитных исследований в скважинах с использованием 
соленоидного зонда (М. И. Плюснин, 1982 г.). Соленоидный 
зонд состоит из двух длинных индукционных катушек — соле
ноидов, оси которых совпадают с осью скважинного прибора, а 
расстояние между их сближенными концами (длина соленоид
ного зонда) меньше длины каждого из соленоидов.

При помещении зонда в среду с магнитной проницаемостью
э.д .  с. на заж им ах измерительной катушки изменяется 

(по сравнению с э .д .с .  Е0 в немагнитной среде) на величину 
АЕ =  Е 0—Е 0/ц.  При малых магнитных восприимчивостях среды 
( х < 1 ) :  ц = 1 + х ,  АЕ =  к Е 0. Осадочный разрез весьма детально 
расчленяется по магнитной восприимчивости (1 0  ” 0 <  >: <  1.5- 
•10~ 3 ед. С И ). Минимальными значениями отмечаются гипсы, 
ангидриты, максимальными — глинистые прослои [27].

Современная остаточная намагниченность является результи
рующей создававшихся и исчезавших со временем остаточных 
намагниченностей пород. Ее изменения связаны с изменениями 
магнитного поля Земли и с рядом других причин. Однако не
редко вектор Jn можно представить геометрической суммой пер
воначальной естественной остаточной намагниченности J„о и 
вторичной современной намагниченности с направлением сущ е
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ствующего в настоящее время поля. Это позволяет изучать 
историю магнитного поля Земли. Есть и другие аспекты при
менения палеомагнитных исследований (региональные геологи
ческие исследования, геологическое картирование) [6 ].

8.3. М АГН И ТН Ы Е СВО ЙСТ ВА ПРИ Р А З Л И Ч Н Ы Х  
Т Е Р М О Б А Р И Ч Е С К И Х  УСЛ ОВ ИЯ Х [1]

Магнитная восприимчивость, определенная в направлении, 
параллельном одностороннему сжатию, обычно уменьшается с 
его ростом. Восприимчивость, измеренная перпендикулярно к 
сжатию, у ряда образцов вначале увеличивается резче, чем 
впоследствии, и в дальнейшем сжатие не влияет на значения 
у.. Есть образцы, у которых наблюдается незначительное умень
шение х при сжатии. Отрицательные изменения к  при сжатии 
объясняются присутствием в породах магнетита.

Различие в характере изменения магнитной восприимчивос
ти пород с их сжатием, вероятно, определяется неодинаковой 
упругостью минералов, вмещающих ферромагнетики, а такж е 
величиной, формой и взаимным расположением зерен послед
них.

Исследование влияния всестороннего давления (800 М П а) 
на устойчивость изотермической (J Vr), идеальной (Jvn)  и тер 
моостаточной (Jvn)  намагниченности габбро-диабазов, щелоч
ных гранитов, кварцевых диоритов и плагиогнейсов показало, 
что вне зависимсти от типа пород и состава их ферримагнит- 
ных минералов значения JVr уменьшаются под действием давле
ния почти на 85% в условиях опыта, причем 60% этого измене
ния приходится на интервал давлений 0— 200 М Па. С ростом 
поля роль давления уменьшается. Относительное изменение тер
моостаточной намагниченности J Vrt не более 15%. Устойчивость 
к размагничиванию JVrt имеет промежуточное значение. Таким 
образом, наиболее устойчива к давлению J Vrt и наименее — 
J Гг.

При нагревании магматических пород, содержащих устойчи
вый к последнему ферримагнитный минерал (например, маг
нетит), их магнитная восприимчивость сперва возрастает, затем 
падает до значений, близких к нулю, при температурах, дости
гающих точки Кюри, и при повторных нагреваниях кривые 
y. =  f ( t ) могут совпадать с первоначальными (см. рис. 64, а) .  
Если ферримагнетик неустойчив к нагреванию, то породе при 
тех же условиях соответствует аналогичный вид кривой х =  
=  f ( t ) ,  который, однако, не сохраняется при повторных нагрева
ниях в связи с изменением состава ферримагнетиков (напри
мер, титаномагнетиков) ( см. рис. 6 4 ,6 ) .  Породы, в составе ко
торых находятся два и более ферри- или ферромагнетика (на
пример, магнетит и титаномагнетит или магнетит и пирротин),
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характеризуются более сложными по форме кривыми x = f ( t )  
(см. рис. 64, в) ,  объясняющимися двумя или более точками Кю
ри ферримагнетиков. Эти кривые могут быть такж е обратимы 
(если ферримагнетики устойчивы к нагреванию) и необратимы 
(один или оба ферримагнетика неустойчивы к нагреванию) (см. 
рис. 64, г ) .

При повышении температуры до 200— 300 °С снижается не 
только магнитная восприимчивость, но и намагниченности изо
термическая, идеальная, вязкая и др. П?и нагреве пород до 
точки Кюри термоостаточная намагниченность, возникшая при 
остывании пород в поле Я, теряется. Уменьшается с ростом 
температуры и коэрцитивная сила.

8.4. С ВЯ ЗЬ  МАГН ИТ НО Й В О С П Р И И М Ч И В О С Т И  
С Д Р У Г И М И  П Е Т Р О Ф И З И Ч Е С К И М И  
Х А РА К ТЕ РИ С ТИ К А М И

М ежду магнитными и другими петрофизическими или петро- 
химическими величинами выявлены следующие связи.

Средняя магнитная восприимчивость пород, состоящих из 
минералов с различной магнитной восприимчивостью и нахо
дящихся в неодинаковом соотношении, может быть такж е р ас
считана по уравнению

^cp==f(^nMi ^цм) "Ь f (^фм1> <̂}>Ml) +  /  (ифм2> ^фмг)> (®Л)
где Хпм и Упм — соответственно восприимчивость и объемное со
держание диа- и парамагнитных минералов; ХфМь Уфм1 ■— то же, 
рассеянных ферримагнитных микрозерен при концентрации, 
меньшей 0 ,0 1 —0 ,1 %; х ф„2, Уфм2 — то же, ферримагнитных мине
ралов при концентрациях более 0 ,0 1 — 0 , 1 %.

Принимая во внимание слабое магнитное взаимодействие 
между диа-, пара- и рассеянными микрозернами ферримагнит
ных минералов, можно допустить, что их магнетизм можно оп
ределить по произведению восприимчивости на концентрацию, 
т. е.

П П
f  ( к ПМ! ^ п м )  =  ^  ^ п м ^ п м /  (^фМ1> ^j>Ml) =  ^  ^фМ 1^фМ Г ( 8 -5 )

Уравнение, оценивающее среднюю магнитную восприимчи
вость с учетом магнитного взаимодействия ферримагнетиков 
при обычной для магматических пород концентрации, имеет 
вид (по А. К. Вейнбергу)

v  л /  I v  т /  I К ф м г ^ ф м г  „
^ с р — ^  и п м ^пм  "4" 2  Ифм1^фм1 -f- ^ • (8 -6 )

1 -[- ^^фм2
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Уравнение применимо при идиоморфном включении ферри
магнетиков, которое обычно для магматических пород. Если 
включение ферримагнетиков имеет ксеноформный характер, то 
знаменатель последнего члена уравнения преобразуется к виду

Д ля пород, в составе которых находятся ферри- и парам аг
нитные минералы, формула (8 .6 ) приобретает следующий вид:

где у.пм1 и хпм2 — магнитные восприимчивости различных диа- и 
ларамагнитных минералов; Упм и Vnм2 — их объемное содерж а
ние.

Так как последний член формулы (8 .6 ) намного больше дру
гих, то при идиоморфных включениях ферримагнетиков

Магнитные свойства пород определяются не только содер
жанием магнетитовых и титаномагнетитовых зерен, но и их р аз 
мерами, формой, расположением. Существенно влияет присут
ствие легко намагничивающихся минералов, например маггеми- 
та, пирротина, а иногда и слабомагнитных разностей авгита, 
биотита, роговой обманки, хромита.

При этом прямо пропорциональная зависимость магнитной 
восприимчивости от содержания ферромагнитных минералов по
лучается лишь для образцов из незначительных по объему об
ластей интрузивных тел и других геологических образований, 
возникших в конкретных условиях и содержащих только один 
ферримагнетик. При одном и том же содержании магнетита, 
но различном расположении его включений в породе можно по
лучить значения магнитной восприимчивости пород, отличаю
щиеся почти на порядок.

Выявлены достаточно тесные и устойчивые прямые связи 
между: магнитной восприимчивостью и содержанием оксида ж е 
леза в концентрате; магнитной восприимчивостью и отношением 
F e 3+/F e 2+ для пород с ферримагнитными минералами и пород с 
ферри- и парамагнитными минералами; магнитной восприимчи
востью и содержанием сульфидов; магнитной восприимчивостью 
и плотностью; отношением J V s / J v r s  и коэрцитивной силой Н с\ 
естественной остаточной намагниченностью JVn и содержанием 
магнетита; обратные связи между: магнитной восприимчивостью 
и содержанием оксида хрома; магнитной восприимчивостью и 
коэффициентом пористости.

К О Н Т Р О Л Ь Н Ы Е  В О П РО С Ы

1. Опишите элементарные носители магнетизма в горных по
родах.

(1  + 4 л х ф Мг ) 1/3-
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2. В чем состоит различие между диа-, пара-, ферро- и фер- 
римагнетиками?

3. Охарактеризуйте температурную зависимость намагничен
ности в магнетиках различного типа.

4. Что такое коэрцитивная сила и точка Кюри?
5. Опишите зависимости магнитной восприимчивости и на

магниченности от давления и температуры.
6 . Чем определяются магнитные свойства твердой, жидкой и 

газовой фаз в горных породах?
7. Каковы основные различия между магнитными характе

ристиками магматических, метаморфических и осадочных по
род?

8 . Д айте петрофизическое обоснование наличия (или отсут
ствия) корреляционных связей между магнитными и другими 
свойствами:

естественной радиоактивностью;
удельным электрическим сопротивлением;
теплофизическими свойствами;
скоростью распространения и затуханием упругих волн;
плотностью;
пористостью;
нейтронными свойствами.

9. ТЕПЛОПРОВОДНОСТЬ, ТЕПЛОЕМКОСТЬ,  
ТЕМПЕРАТУРОПРОВОДНОСТЬ

Изучение теплофизических характеристик горных пород ле
жит в основе применения методов термометрии при поисках, 
разведке и эксплуатации нефтяных и газовых месторождений.

Знание теплофизических характеристик необходимо для ре
шения следующих задач: 1) изучение естественных тепловых 
полей в недрах с целью выявления глубинных структур; кор
реляция разрезов и литологическое расчленение; выделение га
зоносных горизонтов в разрезах разведочных скважин; 2 ) изу
чение искусственных тепловых полей, например, распростране
ния фронта тепловой волны при термическом воздействии на 
пласт; изучение тепловой конвекции жидкости, смеси жидкости 
и газа в скважине и пласте; теоретическое и эксперименталь
ное исследование процесса теплообмена при движении теплоно
сителя в пористой среде, при использовании глубинного тепла 
Земли.

Важнейшие теплофизические характеристики горных пород— 
теплопроводность X, температуропроводность а и теплоемкость 
с.
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9.1.  ПР ОЦЕССЫ  И ЗА К О Н Ы  Т Е П Л О П Р О В О Д Н О С Т И  
И Р А С П Р Е Д Е Л Е Н И Я  ТЕ П Л А  В П О РО ДАХ

•9.1.1. М ЕХАНИЗМЫ ТЕП Л О П ЕРЕДАЧ И

Механизм передачи тепловой энергии определяется характе
ром взаимодействия частиц вещества — молекул, атомов, ионов, 
электронов — в процессе их теплового движения. Теплообмен 
может происходить в любых телах с неоднородным распределе
нием температуры. Механизм переноса теплоты зависит от аг
регатного состояния тела. В жидкостях и твердых телах — 
диэлектриках — перенос теплоты осуществляется путем непо
средственной передачи теплового движения молекул и атомов 
соседним частицам вещества (к о н д у к т и в н ы й п е р е н о с ) ;  в 
газообразных телах — вследствие обмена энергией при соударе
нии молекул, имеющих различные скорости теплового движ е
ния; в металлах — главным образом вследствие движения сво
бодных электронов.

Явление конвективного переноса теплоты наблюдается лишь 
в жидкостях и газах.

К о н в е к т и в н ы й  п е р е н о с  — это распространение теп
лоты, обусловленное перемещением макроскопических элемен
тов среды. Объемы жидкости или газа, перемещаясь из области 
с  большей температурой в области с меньшей температурой, 
переносят теплоту.

Конвективный перенос может осуществляться в результате 
свободного или вынужденного движения теплоносителя. Свобо
дное движение возникает тогда, когда частицы жидкости в р а з 
личных участках системы находятся под воздействием массовых 
сил различной величины, т. е. когда поле массовых сил неодно
родно. Если массовые силы обусловлены гравитационным по
лем, то в неизотермической системе неоднородность поля обус
ловлена изменением плотности, которое и вызывает свободное 
движение.

Т е п л о о б м е н  и з л у ч е н и е м  (или радиационный тепло
обмен) состоит из испускания энергии излучения телом, распро
странения ее в пространстве и поглощения ее другими телами. 
В процессе испускания внутренняя энергия излучающего тела 
превращается в энергию электромагнитных волн, которые рас
пространяются во всех направлениях. Тела, расположенные на 
пути распространения энергии излучения, поглощают часть па
дающих на них электромагнитных волн, и таким образом энер
гия излучения превращается во внутреннюю энергию поглощаю
щего тела.

Всякая молекула в энергетическом отношении представляет 
собой электромагнитную систему. Внутреннюю энергию молеку
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лы (поля кристаллической решетки) в первом приближении 
можно представить в виде трех аддитивных составляющих: 

энергия движения электронов в молекуле; 
энергия колебаний, образующих молекулу атомов; 
энергия вращения молекулы как целого.
Каждому виду внутренней энергии молекулы соответствует 

определенная спектральная область, причем колебательной и 
вращательной формам движения соответствует инфракрасная 
область спектра, простирающаяся от границы видимого света 
до радиодиапазона. Практически всегда одновременно с измене
нием колебательного состояния молекулы изменяется и в р ащ а
тельная энергия молекулы как целого, что приводит к образова
нию вращательно-колебательных молекулярных спектров.

При прохождении через вещество инфракрасных лучей (ИК) 
происходит возбуждение колебательно-вращательных уровней 
молекул. Если частота И К  излучения совпадает с частотой коле
бания молекулы, то происходит резонансное поглощение энер
гии с образованием полосы. Полоса поглощения характеризу
ется частотой или длиной волны, формой и интенсивностью. 
При этом положение полосы в спектре используется для качест
венной оценки состава исследуемого вещества, в то время как 
интенсивность полосы характеризует количественное содерж а
ние исследуемого компонента в составе анализируемого веще
ства. Д л я  количественного анализа используется закон Буге
ра — Л амберта — Беера, связывающий интенсивность прошед
шего через пробу исследуемого образца излучения в заданном 
диапазоне длины волн с концентрацией компонент:

/ ( ^ )  =  / 0(^) ехр[ — г(%)Сй],

где / (Я ) ,  Jo (А,) — интенсивность прошедшего и падающего излу
чения с длиной волны Я; е (А,) — коэффициент экстинкции; С —  
концентрация исследуемого компонента; d  — толщина пробы.

Количественный молекулярный анализ по инфракрасным 
спектрам поглощения обычно применяют к смесям, которые 
состоят из невзаимодействующих и неассоциирующих компонен
тов. В этом случае инфракрасный спектр системы получают ад 
дитивно из спектров ее отдельных составляющих. После отож
дествления наблюдаемых полос поглощения с отдельными фор
мами колебаний описанными выше способами выбирают полосу 
поглощения, наиболее пригодную для анализа.

Разработаны способы определения содержания одного из 
компонентов в сложной среде, реализуемые в методе инфра
красного излучения, использующем искусственный источник из
лучения (А. С. Моисеенко и др., 1986 г.). В естественных усло
виях, в недрах Земли, на глубине теплообмен излучением име
ет подчиненное значение. Он может быть заметен в газовых
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пластах как результат соударения молекул сильно нагретого 
газа.

9.1.2. УРАВНЕНИЕ ТЕПЛОПРОВОДНОСТИ

Процесс распространения тепла в пространстве может быть 
охарактеризован температурой Т (г, t ) ,  являющейся функцией
координат г и времени t. Уравнение неразрывности теплового 
потока можно записать в виде

dQ/dt = — div <7, (9.1)

где Q — количество тепла в единице объема вещества, равное 
произведению объемной теплоемкости с б на температуру Т (с —
молярная теплоемкость, б — плотность); q — вектор плотности 
теплового потока. Тепловой поток определяется законом Фурье

q — — К grad Т,  (9.2)

где Я — коэффициент теплопроводности, для изотропной среды 
являющийся скаляром.

Подставляя (9.2) в (9.1), получаем дифференциальное у р а 
внение в частных производных второго порядка параболическо
го типа (уравнение теплопроводности), выражающ ее закон со
хранения тепла в единице объема:

г)Т
сб —  =  div (A, grad Т).  (9.3)

Физический смысл этого уравнения: изменение количества теп
ла в единице объема в единицу времени обусловлено простран
ственным переносом тепла (а такж е тепловыделением в едини
це объема в результате действия источников тепла S ) .

В однородной изотропной среде в областях пространства, 
свободных от источников тепла, нестационарное поле темпера
тур определяется уравнением

dT/dt  =  a A T ,  (9.4)

где Д  — дифференциальный оператор Л апласа; а — коэффици
ент температуропроводности,

а =  Щс6).  (9.5)

Стационарное поле температур в общем случае неоднородной 
среды описывается уравнением

div (X grad Т)  =  0. (9.6)

Таким образом, свойства нестационарных тепловых полей 
(dQ/dt=f^= 0 ) определяются температуропроводностью вещества
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(можно сказать, что а является мерой тепловой инерции), 
а свойства стационарных полей ( d Q / d T  =  0)  определяются теп
лоемкостью К.

Закон Фурье является частным («тепловым») аналогом з а 
кона переноса вещества в различных его формах:

для переноса электрических зарядов это закон Ома в диф 
ференциальной форме:

Г =  — oVU,

где / — плотность тока; о — проводимость: U — потенциал;
для диффундирующих частиц (молекул, нейтронов, гамма- 

квантов) это закон Фика:

Ф =  — DVN,

где Ф — поток частиц; D  — коэффициент диффузии; Л' — плот
ность (концентрация) частиц;

для жидкости, фильтрующейся в пористой среде, это закон 
Дарси:

Q =  _  IP Vp,
И-

где Q — количество жидкости с динамической вязкостью ц, 
прошедшей через единицу поверхности среды в единицу време
ни; knp — коэффициент проницаемости среды; р  — давление.

9.1.3. КОЭФФИЦИЕНТЫ ТЕПЛОЕМКОСТИ,
ТЕП ЛОП РОВО ДН ОСТИ  И ТЕМ ПЕРАТУРОПРОВОДНОСТИ

Теплоемкость с вещества — это количество теплоты, необхо
димое для  повышения его температуры на 1 градус при зад ан 
ном термодинамическом процессе (p =  const, V ^ c o n s t  и т. д.):

с =  dQ/dT,

где dQ  — бесконечно малое количество переданного образцу 
тепла; d T  — бесконечно малое изменение его температуры.

Средняя теплоемкость образца при изменении его темпера
туры от Т\ до 7"2

с =  AQ/(T2 — T i),
где AQ — количество затраченной теплоты при изменении тем
пературы образца от 7i до Гг

Так как образцы разных веществ обычно отличаются по 
массе или объему, для сравнительной оценки их свойств неодно
кратно .поглощать тепловую энергию при теплообмене введены 
удельные теплоемкости: массовая, объемная и молярная.
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У д е л ь н а я  м а с с о в а я  т е п л о е м к о с т ь  ст в Д ж / '  
/ ( к г - К ) — количество теплоты, необходимое для изменения на 
1 градус температуры единицы массы т  образца в определен
ном термодинамическом процессе (p =  const, V =  const и т. д.):

ст =  dQ/dT =  d m ,

где dQ  — бесконечно малое количество теплоты, сообщаемой 
единице массы вещества — удельное количество теплоты; dT  — 
бесконечно малое изменение его температуры; т  — его масса.

С р е д н я я  у д е л ь н а я  м а с с о в а я  т е п л о е м к о с т ь  Ът 
в Д ж / ( к г - К ) — это то количество теплоты AQ (в Д ж /к г ) ,  ко
торое необходимо сообщить единице массы вещества для изме
нения ее температуры на 1 градус в определенном термодина
мическом процессе в интервале температур от Т\ до Тг.

cm =  AQ/[(Ti - T 2)m\ .

У д е л ь н а я  о б ъ е м н а я  т е п л о е м к о с т ь  c v в Д ж /  
/ ( м 3 -К )— количество теплоты, которое надо сообщить единице 
объема вещества для повышения его температуры на 1 градус 
в определенном термодинамическом процессе (р =  const, V =  
=  c o n s t ) :

су  =  dQ/(dTV)  =  Ьст,

где dQ  — элементарное количество теплоты, Д ж ; dT  — элемен
тарное приращение температуры, °С; V и б — соответственно' 
объем, м3, и плотность, к г /м 3, образца вещества при нормаль
ных физических условиях (Г =  О и р =  0,10 М П а).

С р е д н я я  у д е л ь н а я  о б ъ е м н а я  т е п л о е м к о с т ь  су 
в Д ж / ( м 3 -К)

~v  =  AQ/[ V7 (Т2 — Т {)] =  Ьст,

где AQ  — количество теплоты, сообщаемое образцу для изме
нения его температуры от Тi до Т2.

У д е л ь н а я  м о л я р н а я  т е п л о е м к о с т ь  в Д ж /  
/ ( к м о л ь - К ) — количество теплоты, которое необходимо сооб
щить единице молярного количества вещества для изменения 
его температуры на 1 градус в определенном термодинамиче
ском процессе (р =  const, V =  const):

cv =  dQ/iydT)  =  Mc m,

где d Q  и d T — соответственно бесконенчо малое количество теп
лоты, Д ж , и изменение температуры, °С; v — молярное количе
ство вещества, кмоль; М  — относительная молекулярная масса 
вещества, кмоль/кг. М олярная теплоемкость для всех веществ 
постоянна и равна 25• 10—3 Д ж / (к м о л ь - К ) .
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С р е д н я я  у д е л ь н а я  м о л я р н а я  т е п л о е м к о с т ь  

cv =  AQ/[v (T^ — T i)] =  Мс т,

где v — молярное количество вещества.
Так как при заданных условиях теплопередачи теплоемкость 

выражается через удельную массовую энтальпию W = E  +  p V  
(где Е —  внутренняя энергия образца; V —  его объем; р —  д ав 
ление), то выделяют такж е теплоемкость Cvm при постоянном 
объеме и срт при постоянном давлении на образце в период н а 
гревания. Удельная массовая теплоемкость при V =  const С у т =  
=  ( д Е/ д Т )  v^const характеризует теплоемкость вещества в том 
случае, когда в период нагревания (охлаждения) сохраняется 
постоянным его объем и вся теплота d Q  =  d E  расходуется на 
приращение внутренней энергии.

При р =  const сообщенная веществу теплота d Q =  d E  +  dA =  
=  dE +  р  d V  расходуется на изменение его внутренней тепловой 
энергии и на работу d A = p d V  для расширения образца, так как 
при нагревании часть тепловой энергии используется на расш и
рение образца Срт^Сут-

При температурах, далеких от температуры плавления, 
структура кристаллов устойчива, т. е. колебания частиц малы 
и являются гармоническими. Вещество, содержащее N  частиц, 
имеет систему трех классических гармонических осцилляторов 
(частицы колеблются в трех независимых направлениях). В со
ответствии с законом распределения энергии по степеням сво
боды на каждый классический осциллятор приходится в сред
нем энергия E =  kT  (где Т — абсолютная температура кристал
л а ) .  Следовательно, внутренняя энергия, определяющаяся 
колебаниями решетки минерала,

Е =  3 NkT,

поэтому cVm=  (d E / d T ) v  =  3 Nk .
Д ля одного моля вещества ( N =  N A) c Vm =  3 N Ak =  3R =  

=  2 5 - 103 Д ж / (к м о л ь - К ) .
Теплоемкость — аддитивное свойство молекул, поэтому для 

многокомпонентных сред рассчитывается как среднее
c =  Hciki \  h k i  =  1 , 

i i

где Ci, — соответственно объемная теплоемкость и объемные 
доли компонент твердой фазы породы и пластового флюида.

К о э ф ф и ц и е н т  т е п л о п р о в о д н о с т и  К характеризует 
свойство среды передавать кинетическую (тепловую) энергию 
ее молекул, [Х]=[<7]/[Г] =  В т / ( м - К ) — это количество тепла, 
проходящего за единицу времени через кубический объем ве
щества с гранью единичной длины, на противоположных гранях 
которого поддерживается разность температур 1 °С.
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В горных породах, поровое пространство которых насыщено 
■флюидом, теплопроводность определяется: теплопроводностью 
зерен минерального скелета породы; теплопроводностью флюи
да; контактной теплопроводностью в местах соприкосновения 
(контакта) зерен породообразующих минералов.

Величина, обратная теплопроводности, называется т е п л о 
в ы м  с о п р о т и в л е н и е м  £. Тепловое сопротивление горных 
пород — один из основных факторов, определяющих характер 
естественного теплового поля. Величина |  различных горных 
пород и полезных ископаемых варьирует в широких пределах 
(несколько порядков). Она понижается с увеличением плотно

сти, влажности, проницаемости и степени льдистости горных 
пород, повышается при замещении воды, насыщающей поровое 
пространство нефтью, газом или воздухом, и зависит от слоис
тости пород (тепловая анизотропия).

Магматические и метаморфические породы характеризуются 
минимальным тепловым сопротивлением, а комплекс осадоч
ных пород по тепловым свойствам значительно дифференциро
ван. Наибольшим тепловым сопротивлением обладают камен
ные угли, сухие и газонасыщенные породы; при переходе от 
терригенных к карбонатным отложениям оно уменьшается; ми
нимальные величины имеют гидрохимические осадки. Глинистые 
пласты среди других осадочных водонасыщенных пород выде
ляются наибольшим тепловым сопротивлением.

К о э ф ф и ц и е н т  т е м п е р а т у р о п р о в о д н о с т и  а  х а 
рактеризует скорость изменения температуры в неустановив- 
шемся (нестационарном) тепловом процессе; размерность а: 
м 2/с .

На тепловые свойства пород сильно влияют их структура 
(коэффициент пористости, плотность, размеры и расположение 
пор), характер насыщения (газ, вода, нефть), термодинамиче
ские условия залегания пласта (давление, температура), хими
ко-минералогический состав скелета.

Закономерности формирования тепловых полей в действую
щих скважинах определяются термодинамическими парам етра
ми жидкостей и газов — коэффициентом адиабатического рас
ширения г| 5 и коэффициентом Д ж оуля  — Томсона е. При по
ступлении жидкости или газа из пласта в скважину происходит 
дросселирование — расширение с изменением температуры при 
прохождении через прискважинную зону пласта и перфорацион
ные отверстия. Этот температурный эффект, сопровождающий 
дросселирование, называется эффектом Д ж оуля — Томсона

Д и ф ф е р е н ц и а л ь н ы й  а д и а б а т и ч е с к и й  к о э ф 
ф и ц и е н т  T)s определяет изменение температуры вещества в 
изолированной системе в зависимости от изменения давления:

T]s =  dT/dp,
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Д л я  небольших перепадов давлений пользуются усредненной 
величиной n]s =  A T / A p .  Обычно r)s> 0 ;  при адиабатическом с ж а 
тии вещество нагревается. Исключение составляет вода: при 
температуре от 0 до 4 °С r]s< 0 .  Величину дифференциального 
адиабатического коэффициента можно рассчитать по формуле

где V — объем; Т — температура (К); ср — теплоемкость при 
постоянном давлении; g — ускорение свободного падения; а  — 
коэффициент линейного расширения.

9.1.4. КОЭФФИЦИЕНТ Д Ж О У Л Я  -  ТОМСОНА

Коэффициент Д ж оуля  — Томсона е определяет изменение 
температуры d T z с изменением давления d p  при дросселиро
вании:

е =  d T J d p =  —  (1 — аТ)  =  — —  i]s.
Cpg Cpg

Величина е определяется двумя слагаемыми: V / c pg  опреде
ляет нагревание вещества за счет работы сил трения; r|s — 
охлаждение вещества за счет адиабатического расширения. Д ля 
жидкостей V / c pg > r \ s  (в процессе дросселирования нагревают
ся).  Д л я  газа в реальных пластовых условиях обычно е < 0 .  Н а  
практике пользуются средними значениями коэффициента Д ж о 
уля — Томсона е:

А Т  =  еЛр.

9.2. Т Е П Л О Ф И З И Ч Е С К И Е  ХА РА К ТЕ РИ С ТИ К И  
ГАЗО ВОЙ , Ж И Д К О Й  И Т В Е Р Д О Й  ФАЗ [1]

9.2.1. ГАЗОВАЯ ФАЗА

Теплопроводность. Перенос энергии молекулами газа тесно 
связан со средней длиной Т их свободного пробега (среднее рас
стояние, которое проходит молекула в газе до ее столкновения 
с другой молекулой). Коэффициент теплопроводности газовых 
смесей Я,г= 0 ,5  (Xs +  Яг), где и А,-— средние коэффициенты теп
лопроводности, рассчитываемые по формулам

Ks ^HxiXi ' ,  Я,-1г =  2 л:;Я-1г.
i I

Здесь {А;}— коэффициенты теплопроводности составляющих 
смеси; {*,}— их молярные доли. По этим данным К воздуха 
равен 0,2441 В т / ( м -К )  при р =  0,1 М П а и 7  =  0. С ростом тем-
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яературы  значения этой величины в В т / ( м - К )  возрастают от 
-2,57-10~ 2 при 2 0 °С до 3 ,0 6 -10-2 при 100°С и до 3,68■ 10—2 при 
200 °С. При этом азот, являющийся основной составляющей 
воздуха, имеет удельную теплопроводность в В т / ( м - К ) ,  равную 
•2,6-10-2  при 27 °С и 2 ,7 2 -10~2 при 50 °С. Теплопроводность воз
духа зависит от давления. При 20 °С и изменении р  от 0,1 до 
40 М П а его коэффициент % возрастает почти в 2 раза. При бо
лее высоких температурах а, растет с давлением все менее ин
тенсивно.

Метан и этан характеризуются значениями удельной тепло
проводности, возрастающими с температурой, и у метана боль
шими [0,034 В т / (с м -К ) ] ,  а у этана меньшими [0,021 В т / (с м -К ) ]  
при одинаковых 7’ =  26,7°С и р =  0,1 М Па, чем у воздуха с н а
званным давлением и близкими температурами.

Теплоемкость. При обычных достигаемых при бурении не 
очень высоких температурах (немного более 200 °С) имеет мес
то поступательное и вращательное тепловое движения молекул 
газа. Этим объясняется независимость теплоемкости от темпе
ратуры при сравнительно небольших значениях последней и 
обусловленность теплоемкости строением молекул газа. Тепло
емкость воздуха при р =  0,1 М Па и Т =  0 составляет 1,007 к Д ж /  
/ ( к г - К ) ,  а при 5 0 °С она достигает 1 к Д ж / ( к г - К ) .

Теплоемкость воздуха гораздо меньше, чем метана и этана, 
поэтому для пластового газа она гораздо выше, чем для возду
ха, и изменяется от 2,6 до 3,6 к Д ж / ( к г - К )  при изменении Т от 
40 до 80 °С и р  от 0,1 до 30 М Па. Удельная изобарная массовая 
теплоемкость воздуха закономерно возрастает с температурой. 
При Т =  0 и р =  0,1 М Па она, например, равна 1,007, а при 
100 ° С — 1,015 и 250 ° С — 1,027 к Д ж / ( к г - К ) .  С ростом д ав л е 
ния при постоянной температуре с )пп воздуха такж е возрастает. 
При Т =  0 и р =  0,1; 10 и 22 М П а она соответственно равна 
1,007; 1,188 и 1,333 к Д ж / ( к г - К ) .  То же можно сказать  и о теп
лоемкости пластовых газов.

Итак, Хг >1 ж>1 г .  Самая же высокая теплоемкость наблю
дается у жидкой фазы пород, ниже она у газовой и еще ниже 
у твердой фазы, если значительная доля последней не состоит 
из льда или минералов с большим содержанием кристаллиза
ционной или конституционной воды Ш-

9.2.2. Ж И ДК А Я  ФАЗА

Теплопроводность. Коэффициент теплопроводности жидкости 
пропорционален ее теплоемкости срт, плотности б, среднему 
межмолекулярному расстоянию L и скорости v перемещения 
молекул от горячего слоя к менее нагретому. Последняя то ж 
дественна скорости звука в этой среде и превышает скорость
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теплового молекулярного движения частиц. Эти допущения по
зволяют записать

Я =  6 cpmvL,  (9.7)

где L =  A— d  (А — расстояние между центрами молекул диамет
ра d) .

Расхождение значений К, полученных по формуле (9.7), 
с экспериментальными обычно заключается в пределах 5— 15%, 
но иногда доходит до 50%. Д л я  вычисления коэффициента теп
лопроводности жидкости Б. Варгафтиком предложена следую
щ ая эмпирическая формула:

где cpv — удельная изобарная молярная теплоемкость жидкости 
при постоянном давлении р; А — коэффициент пропорциональ
ности, зависит только от температуры (Acpvx  c o n s t ) ; б — плот
ность жидкости; М  — молярная масса жидкости.

Коэффициент А,в теплопроводности дистиллированной воды 
при нулевой температуре и атмосферном давлении равен 
0,582 В т / ( м - К ) .  С ростом температуры его значения сначала 
возрастают (Хв =  0,589 при 20°С  и 0,67 В т / (м - К )  при 75°С ),  
а затем, примерно со 120 °С, падают, так как при этом умень
шается притяжение между молекулами жидкости. Значения 
увеличиваются с ростом давления: при р = 1 2 0 0  М П а он имеет 
на 50% большее значение, чем при атмосферном (0,1 М П а) 
давлении. При р < 3 - М  М П а влияние давления на Кв очень мало.

При 7  и р = const слабо увеличивается с ростом солености 
воды. При Т = c o n s t  и росте давления р  значения Хв при солено
сти воды s = 3 5 %  такж е увеличивается от 0,571 (при 1 М П а) до 
0,619 В т / (м -К )  (при 140 М П а).

Сырая нефть характеризуется при 20 °С Ян =  0 ,13-^0,14 В т/ 
/ ( м - К ) ,  которое ниже более чем в 4 раза. Присутствие нефти 
в породах снижает их теплопроводность тем больше, чем выше 
их нефтенасыщенность.

Важнейшие жидкие компоненты нефти (пентан, н-гексан, 
н-оксан, н-декан) мало отличаются по теплопроводности и 
имеют при температуре 20 °С и давлении '0,1 М Па гораздо мень
шую теплопроводность, чем дистиллированная и минерализо
ванная вода, их X» изменяется от 0,135 для пентана до
0,147 В т / ( м - К )  для н-декана. Значение такж е растет с уве
личением давления, для пентана, например, при давлении р =
=  1200 М П а оно на 70% превышает значение, полученное при 
атмосферном давлении.

Теплоемкость. Д ля  воды срт находится в пределах 4,18— 
3,98 к Д ж / ( к г - К )  при температуре 2 0 °С и изменении ее соле
ности от 0 до 40%.

216



При заданной минерализации с увеличением температуры 
с рт снижается относительно слабо, например, от 4,19 к Д ж /  
/ ( к г - К )  при Т =  0 до 4,12 при 40°С  и солености воды 40%.

Изобарную удельную теплоемкость можно рассчитать по 
формуле (Л. П. Аткинсон и Ф. А. Ричард): срт =  1,005— 
-4 ,2 2 6 -  10- 4:Г +  6,321 • Ю -6?"2.

Д ля  воды определенной минерализации и температуры срт 
уменьшается с ростом давления: например, от 3,886 до 
3,820 к Д ж / ( к г - К )  при изменении давления от 10 до 30 М П а и 
минерализации воды около 35%.

Теплоемкость нефти при изменении температуры от 40 до 
80 °С и давления от 0,1 до 30 М П а находится в пределах 
1,885—2,764 к Д ж / ( к г - К ) .

-9.2.3. ТВЕРДАЯ ФАЗА

Теплопроводность. Величина /.т твердой фазы пород зависит 
от ее минерального состава, формы, размеров и пространствен
ной ориентации кристаллов или зерен, температуры и давления. 
Характер зависимости от всех указанных выше особенностей 
и условий ее существования практически не изучен [ l i 

n o  Ф. Берчу и X. Кларку, теплопроводность непористого аг 
регата минералов приближенно оценивается согласно представ
лению о последовательном включении относительных количеств 
составляющих минералов. Д ля  практически непористой породы 
(магматической, метаморфической или плотно сцементирован

ной осадочной) ХТ можно приближенно определить по формуле

1 0 0 / ( M T) =  S  mTi/(8Til Ti), 
t=i

где Ят, бт; — плотности твердой ф азы  породы и i-ro из состав
ляющих ее минералов; т т; — масса твердой фазы i-ro минерала 
(массовые проценты); и >,т; — коэффициенты теплопровод
ности твердой ф азы  породы и i-ro минерала, входящего в состав 
этой фазы.

Так как среди породообразующих минералов кварц и плаги
оклазы  обладаю т одной из самых высоких теплопроводностей 
[Хткв =  9  В т / ( м - К ) ] ,  значения Хт долж ны  у магматических по
род уменьшаться от основных к средним (за счет плагиоклазов) 
и возрастать от средних к кислым. В этом направлении растет 
в твердой ф азе пород содержание кварца [€]. В твердой фазе 
различных типов песчаных пород кварца содержится от 24 до 
> 7 0 %  (по массе). При этом установлено, что примеси в крис
таллах, приводящие к росту неравномерности распределения в 
них атомной массы, способствуют разбросу фононов и вследст
вие этого снижаю т теплопроводность кристаллов и, в частности, 
кристаллов S i 0 2. Любой дефект кристалла, снижающий путь
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свободного пробега волн тепловых колебаний, уменьшает теп
лопроводность.

Теплоемкость. Удельная изобарная массовая теплоемкость 
твердой ф азы  пород определяется ее минеральным составом:

Срт ^  t
где тп/ — относительное массовое содержание г-го минерала с 
удельной массовой теплоемкостью стр1.

Твердая ф аза  пород, имеющая в составе сульфиды и окси
ды, в среднем обладает  меньшей теплоемкостью, чем та же 
порода, не содерж ащ ая минералов этих классов. Увеличение л т 
магматических, метаморфических, осадочных пород связано с: 
тем, что главными компонентами ее являются различные сили
каты с относительно высокой теплоемкостью. Близкие значения 
ХТ имеет и твердая ф аза  карбонатных пород за исключением 
тех разностей, в составе твердой ф азы  которых присутствуют 
такие минералы, как витерит и церуесит, содержащие относи
тельно малотеплоемкие барит и свинец. Высокой теплоемкостью 
обладает  твердая фаза , в состав которой входят минералы с 
большим количеством кристаллизационной воды (гипс, эпсомит, 
бура и др.).

9.2.4. ПОРО ДО ОБРАЗУ Ю Щ И Е М ИНЕРАЛЫ

Теплопроводность. Коэффициент теплопроводности минера
лов изменяется от — 0,3 (для серы) д о  420 В т / ( м - К )  и более 
(для серебра). Высокая теплопроводность [до 300 В т / ( м - К ) ]  

наблюдается у золота, меди, некоторых других самородных эле
ментов неметаллов, таких как графит и алмаз.

Закономерные изменения X металлов связаны  с различием 
электронного строения их атомов, неодинаковой концентрацией 
у них электронов проводимости, которые переносят основное 
количество тепловой энергии. Это хорошо подтверждает тесная 
связь между коэффициентами электропроводности о и тепло
проводности X металлов (рис. 65), близкая к линейной. Поэтому 
отношение Х/ а  .почти постоянно. Например, для меди оно равно 
6 ,4- 10-8 , для свинца 7• 10—6 Д ж - О м - м / ( с - К ) .  Отношение Х/ а  
изменяется пропорционально абсолютной температуре по зако
ну Видемана — Франца; X/ a  =  3 ( k / e ) 2T = 2 , 2 3 - \ 0 ~ sT.

Присутствие в составе минералов элементов с высокой теп
лопроводностью [Х,м =  50—300 В т / (м -К ) ] ,  например, железа в 
пирите, цинка в сфалерите, алюминия в корунде, магния в пе- 
риклазе и т. д., нередко повышает их Я,м.

К минералам с относительно низкой теплопроводностью из- 
за высокой концентрации плохопроводящих элементов относят
ся: лед Н 20  — 2,3, гипс С а С 0 4 -2Н20  — 1,2, каолинит (А1, 
M g )2 (O H )2 [SuOm] Н 20 — 0,88, флогопит — 0,5, биотит — 2.
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Рис. 65. Связь между коэффициентом Я теплопроводности и удельной элек
тропроводностью о для металлов [ 1]:
/  — сам ородны х; 2 — чистых; 3 — не встречаю щ ихся в свободном состоянии

Состав минералов влияет на Ям не только из-за различия 
теплопроводностей входящих в минералы элементов, но и из-за 
неодинаковой плотности упаковки (разное число ближайших 
атомов и неодинаковое расстояние г 0 между ними) определен
ных атомов или ионов в минералах различного состава. Все это 
обеспечивает определенные решеточную (или смешанную элек
тронную и решеточную) теплопроводность минералов и кон
центрацию в них фононов (или такж е электронов), обусловли
вающих ту или иную их Ям. Теплопроводность минералов тем 
меньше, чем больше у них межатомные расстояния.

Обычно лм снижается с уменьшением плотности атомов, 
а следовательно, и плотности минералов. Однако тесная связь 
между Ям и бм отсутствует. Дефекты кристаллической струк
туры минералов такж е способствуют снижению их коэффициен
та Ям. Снижение Ям у центральных членов ряда плагиоклазов 
приписывают местным нарушениям их структуры при зам ещ е
нии кальция натрием и алюминия кремнием.

Несмотря на большие колебания значений Ям для  отдельных 
разностей определенного класса минералов или близость их 
для минералов разного класса, связаннные с особенностями их 
состава и структуры, главнейшие классы минералов по убыва-
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GpjT}fi~ Дж /  (к г • К) Рис. 66. Зависимость удельной массовой срт теп
лоемкости от плотности 6М минералов.
Группы м инералов: /  — с больш ой срт [от 1 до  
> 2  к Д ж /(к г -К )] и малой 6 М (2,5 г/см3) (вода, лед , не- 
р н клаз , гнпс, эпсомит, бура, н атриевая сели тра); I I  — со 
средними срт [от 0,6 до  1 к Д ж /(к г -К )] и 6 М (от 2,5 до 
> 5  г/см3) (граф ит, сера, вурцит, пирротин, корунд, м аг
нетит, хромит, анатит, ангидрит, целистин, кальц ит, а р а 
гонит, долом ит, форстерит, оливин, кварц , альби т, ано- 
рит, циркон, гиперстен, калиевая  селитра, галит, силь- 

ин и д р .); I I I  — с малой срт [< 0 ,5  к Д ж /(к г -К )] и боль
шой 6М (> 5  г,см 5) (п лати на, золото, ртуть, серебро, сурь
м а, висмут, олово, м едь, ж елезо , пирит, арсенопирит, га 
ленит, сф алерит, куприт, касситерит, массикот, вольф ра
мит, англезит, барит, витерит, церуссит, аргентит и др .). 
1 — сам ородны е металлы ; 2 — сам ородны е нем еталлы ; 
3 — сульф иды ; 4 — оксиды; 5 — вольф рам ы ; 6 — сульф аты  
безводны е; 7 — сульф аты  водные; 8 — карбонаты ; 9 — фос
фаты ; 1 0 — бораты ; I I  — фториды ; 12 — сили каты ; 13 
нитраты ; 14 — хлориды

п

Г I <3<Ъ I I № ® I
Платина.

15 20 <*м,г/смЗ

нию средних значений Ям располагаются в следующий ряд: с а 
мородные металлы и такие элементы, как графит и алмаз 
[Х « 1 2 0  В т /  (м -К )] ,  — сульфиды ( ~  19)— оксиды ( ~ Ц , 8 ) — 
фториты и хлориды ( ^ 6 ) — карбонаты ( ~ 4 ,0 ) — силикаты 
( ~ 3 ,8 )— сульфаты (3,3)— нитраты ( ~ 2 ,1)— самородные эле- 
менты-неметаллы (селен, сера ~ 0 ,8 5 ) .  Одно из последних мест 
в этом ряду занимают силикаты. Различные группы минералов 
этого класса далеко не одинаковы по Я,м. Сравнительно большие 
Хм наблюдаются у островных силикатов, меньше у цепочных, 
еще меньшему каркасных и слоистых силикатов. Такой порядок 
изменения Хм отдельных групп силикатов, для которых х ар ак 
терна фононная теплопроводность, зависит от особенностей их 
химического состава и структуры. Кроме того, можно отметить 
и более низкую теплопроводность водных сульфатов по сравне
нию с неводными разностями и сложных оксидов по сравнению 
с простыми, за  исключением льда и куприта. Последние имеют 
самую низкую теплопроводность среди оксидов.

Теплоемкость. Удельная изобарная массовая теплоемкость 
минералов срт изменяется от 0,125 до 2—4 к Д ж / ( к г - К )  и з а 
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висит в основном от их химического состава и структуры. Так 
как плотность бм такж е определяется их составом и структурой, 
то наблюдается достаточно тесная связь срт — бм (рис. 6 6 ).

По среднему значению удельной массовой теплоемкости ос
новные классы минералов можно расположить в следующий 
ряд: самородные металлы <  сульфиды и их аналоги <  окси
ды <  сульфаты <  карбонаты <  силикаты.

Минимальные значения срт для каждого из названных клас
сов минералов, за исключением самородных металлов, объяс
няются большой концентрацией в них элементов с высокой 
плотностью и низкой удельной теплоемкостью до 0,1 к Д ж /  
/ ( к г - К )  (Bi, Hg, Pb, Th, U и др.), а предельно высокие значе
ния — высокой концентрацией в них малоплотных элементов 
[В, С (графит), Mg, Na, Si, О и др.] со сравнительно большой 
удельной массовой теплоемкостью [0 ,2 —0,3 к Д ж / ( к г - К ) ]  и осо
бенно — присутствием водорода. Средняя теплоемкость послед
него в газовом состоянии, в пределах температур 0— 2 0 0 °С, 
достигает 14 к Д ж / ( к г - К )  и значительно превышает удельную 
теплоемкость других газов и элементов.

9.3. Т Е П Л О Ф И З И Ч Е С К И Е  ХА РА К ТЕ РИ С ТИ К И  
ГОРНЫХ П О Р О Д  [1)

9.3.1. ТЕП ЛОП РОВО ДН ОСТЬ

Осадочные породы. Пониженная теплопроводность заполня
ющей среды — главная причина значительных колебаний тепло
физических характеристик осадочных отложений, резко разли
чающихся пористостью, влагонасыщенностью в зависимости от 
условий образования, степени литификации, диагенеза и других 
особенностей. Значения теплофизических характеристик оса
дочных пород приведены в табл. 13.

Среди осадочных отложений по значению теплофизических 
характеристик можно выделить три группы пород:

1 ) терригенно-глинистые отложения с резко меняющейся 
теплопроводностью, варьирующей в зависимости от степени ли
тификации осадков;

2 ) плотные (кристаллические) карбонатные, соленосные и 
кварцитовые породы с постоянно повышенной теплопроводно
стью;

3 ) каустобиолиты (торф, бурые и каменные угли, углероди
стые горючие сланцы) с чрезвычайно низкой теплопроводностью 
и высокой теплоемкостью.

В силу большой распространенности терригенно-глинистых 
отложений их теплофизические свойства имеют решающее зн а
чение в формировании теплового режима земной коры.
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Т а б л и ц а  13. Теплопроводность, теплоемкость и температуропроводность 
первичных осадков и пород [6]

Первичный осадок или порода
Коэф ф ициент У дельная тепло

Коэффициент
тем пературопро

теплопроводно емкость с. водности
сти В т/(м -К ) к Д ж /(к г -К ) а, -10-г м г с

Осадки и образовавшиеся из них осадочные, метаморфические породы 
и руды

Брекчия 0 ,9 —3,3 . .
Конгломерат 1,0—5,0 0 ,7 —0,85
Гравий сухой 0,4 —
Песчаный ил 1,0— 1,8 1, 0—2,1
Песок

сухой 0 ,7 —6,5 —
влажный 1,1—7,4 _
нефтенасыщенный 0 , 8—4,2 _

Кварцит 2 ,6—7,6 0 ,7 — 1,3
Алеврито-глпнистый ил 0 ,98— 1,1 2 ,4 —2,5
Алевролит 0 ,4 —3,8 0 ,8 — 1,7
Глинистый ил 0 ,7 —0,9
Глина

сухая 0 , 1—0,2 —
влаж ная 0 ,4 —3,0 0 ,8—3,6

Аргиллит 0 ,2—3,0 0 ,7 — 1,0
Глинистый сланед 0 ,2—3,0 0 ,7 — 1,0
Филлит 2,9
Аспидный сланец 2,5 _
Триполит (диатомит и диа- 
томитовый трепел)

сухой 0 ,5 _
влажный 2,0 _

Глобигериновый ил 0 ,9 — 1,1 _
Мел 0 ,8—2,2 0 ,8 —3,9
И звестняк

сухой 0 ,7 —2,5 _
влажный 0 ,9 —4,4 0 ,4 — 1,7

М рамор 1,6—4,0 0 ,8 —0 ,9
Доломит 1,6—6,5 0 ,6 — 1,5
Мергель 0 ,5 —3,6 0 ,6—3,1
Гипс 0 ,6 — 1,7 0 ,9 — 1,1
Ангидрит 2 ,5—5,8 0 ,5 —0 ,6
Каменная соль (чистая) 6 , 1—7,1
Каменная соль 1,7—5,5 1,4—4,7
■Сильвинит 2 ,6—6,0
Р уда

мартитовая и магнетито 5 ,0 _.
вая
мартитовая джеспилито 5 0 ,5
видная
роговик магнетито-мар- 4 ,2 0 ,6
титовый
роговик мартитовый 

Торф 
сухой

4,3—4,8 0 , 6— 1,0

0,1 _

6 ,3 — 11,5

13,6—20,9 

5 ,4 — 15,4

2 ,5 — 11,5
5 .9 — 15,3
5 .9 — 15,3

3 ,1 — 6,2

3 ,9 — 17,0
7 ,8 —12

8 ,26— 16,8
3,14— 13,9

11,2— 17,7

25,3

2 2 ,5
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Продолж ение табл. 13

Первичный осадок или порода
Коэффициент 

теплопроводно
сти Я, Вт/(м-К)

Удельная тепло
емкость с, 

кД ж/(кг-К )

К оэф ф ициент 
тем пературопро

водности 
а, -10-7 м 2 с

влажный 0 ,5
Уголь 0 ,1 — 2 ,2 0 ,9 — 1 ,5 0 ,7 — 7
Графит 1 , 1 - 1 7 , 4 0 ,7 —

Магматические и образовавшиеся из них  
метаморфические породы и руды

Дунит 1,1— 1,9 0 ,6—0,8 7 ,1—8,5
Перидотит 3 ,8 —4,9 0 ,9 — 1,1 11,9— 14,1
Пироксенит 3 ,5 —5,0 0 ,9 — 1,2 9 ,4 — 14,9
Серпентинит 2 ,3 —2,9 0 ,9 — 1,1
Габбро 1,6—3,0 0 ,9 — 1,1 9 ,3 — 12,2
Диорит 1,4—2,9 1, 1- 1,2 3 ,3 —8,6
Сиенит 1,8—3,0 — 5 ,4—7,9
Г ранит 1,1—3,9 0 ,2 — 1,5 3 ,3— 16,5
Базальт 0 ,4 — 3,5 0 ,5 —2,1 3 ,4 — 13,4
Андезит 1,4—2,8 0 ,8 —0,82 6 ,2 —6,4
Трахит 1,7—2,6 — —
Обсидиан 1,3— 1,6 0 ,9 — 1,2 5 ,5 —5,9
Пемза

0,25сухая — —
влаж ная 0,50 -- —

Диабаз 1,7—3,3 0 ,8—0,9 5 ,0— 12,0
Порфирит 0 ,7 —3,5 1 , 7 - 1 ,6 2 ,6— 12,8
Кварцевый порфир 1,8—2,6 — 5,00—6,9
Пегматит 2 ,9 —3,3 — —
Туф 1,3—4,0 0 ,8 — 1,4 10,0— 12,4
Л ава 0 ,3 —0,7 0 ,7 — 1,4 2 ,4 - 4 ,1
Сланец 0 ,7 —4,8 0 ,7 — 1,6 2 ,9 —2 2 ,5
Кристаллический сланец 2 ,7 —2,9 — —
Г ней с 0 ,94—4,9 0 , 8— 1,2 6 ,3 —8,3
Амфиболит 1,6—2,9 1,0- 1,2 5 ,3—8,1
Эклогит 2 ,3 —3,5 — —
Роговик 2 , 1—6,1 1,4— 1,5 13,4— 15,6
Скарн 1,5—3,0 — —
Чарнокит 1— 1,5 — —
Руда

серный колчедан 2 ,4 —4,2 0 ,8 — 1,3 9 ,9 — 10
медный колчедан 4 ,2 0 ,86—0,98 10,3— 10,5
густой вкрапленник пири 3 ,3 0 ,6 13,6
та в кварце

1,6— 1,7 5 ,0 —5,4штаффелит-магнетитовая —
апатит-форстерит-магне- 3 ,0 —4,7 — 8,6— 14,1
титовая

2,0магнетитовая — —
магнетитовая 2 ,7
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Анализ данных, относящихся к пределам изменения глав
нейших типов осадочных пород, показал, что теплопроводность 
возрастает в ряду глины -*■ аргиллиты ->- пески -*■ алевроли
ты -»■ известняки доломиты каменная соль. В этот ряд 
не входят песчаники. С ам ая низкая теплопроводность [0,38 В т /  
/ ( м - К ) ]  наблюдается у сухих и высокопористых песчаников, 
а самая высокая — у низкопористых окварцованных или оруде- 
нелых их разностей с очень высокой концентрацией относитель
но высокотеплопроводных кварца или рудных минералов (пи
рит, магнетит и др.). Д л я  глин и аргиллитов обычны сравни
тельно узкие пределы изменения X и низкие ее значения для 
сухих и высокопористых разностей. Д л я  алевролитов и песков 
пределы изменения X несколько шире в связи с большим д и а
пазоном изменения их kn и меньшим содержанием глинистых 
минералов. Пределы изменения X известняков, каменной соли 
еще шире (за исключением песчаников) и сдвинуты в сторону 
более высоких значений X за счет снижения их kn и возрас
тания X породообразующих минералов (кальцита, доломита, 
г ал и т а ) .

Магматические и метаморфические породы. Д л я  интрузив
ных магматических пород наблюдается снижение самых высо
ких и самых низких значений X в ряду ультраосновные ->- сред
ние породы, рост предельно высоких и расширение предельных 
значений у сиенита и гранита. Д л я  сиенита это объясняется 
повышением концентрации более теплопроводных минералов 
(калиевые полевые шпаты и роговая обманка),  а для гранита — 
кварца.

Д л я  слабоизмененных эффузивных пород характерны суж е
ние пределов изменения коэффициента теплопроводности, сни
жение предельно высоких значений из-за наличия в составе 
этих пород пироксенов (см. табл. 13). Гораздо более низкие 
значения X у обсидиана и пемзы, содержащих много кремне- 
кислоты, объясняют их аморфной структурой. Предельно малые 
значения X у высокопористых базальтов значительно ниже, чем 
у андезита и обсидиана. Несмотря на высокое содержание 
кремнезема обсидианы, а такж е  пемзы не имеют высоких зн а 
чений А, и не только из-за высокой пористости, как у пемзы, но 
и из-за низкой теплопроводности стекловатого кварца, у кото
рого X не превышает 1,34 В т / (м -К ) .

Предельно высокие значения X у сильно измененных эффу
зивных пород снижаются от диабаза  к кварцевому порфиру, 
а предельно низкие значения возрастают в том же направлении. 
Низкие значения X у диабаза  и порфирита связывают с кристал
лоаморфной структурой этих пород. Относительно невысоки 
значения X у кварцевого порфира, поскольку данная порода со 
держит до 6 6 % минералов (ортоклаза, олигоклаза, биотита), 
X которых значительно ниже, чем у кварца.
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Многие типы метаморфических пород отличаются широкими 
пределами изменения К (особенно у роговиков и кварцитов). 
Исключение составляют некоторые кристаллические сланцы, 
серпентиниты и эклогиты. Очень низкие значения I  для  глинис
тых сланцев и очень высокие д ля  кварцитов объясняются осо
бенностями их минерального состава. Глинистые сланцы х ар а к 
теризуются высокой концентрацией глинистых минералов с низ
кими значениями К, а кварциты — большим содержанием крем
незема, причем здесь находятся в различном соотношении 
кварц, опал и халцедон, по-видимому, с резко отличными зн а 
чениями X. Коэффициент пористости этих пород нередко имеет 
очень низкие значения. Д л я  руд А, изменяется от 1,6 до 4,9 В т /  
/ ( м - К ) ,  и эти значения бизки к X низкопористых пород [ 1].

9.3.2. ТЕПЛОЕМ КОСТЬ

Д л я  пород срт варьирует от 0,42 (известняк) до 4,65 (камен
ная соль) к Д ж / ( к г - К ) .  Д л я  отдельных ж е  групп пород она 
изменяется следующим образом: от 0,42 до 4,65 (осадочные), 
от 0,45 до 2,13 (магматические), от 0,3 до 1,72 (метаморфиче
ские). Наибольший диапазон срт среди осадочных пород имеют 
каменная соль, песчаники, мел, известняки и глины, а наиболее 
узкий — ангидриты, гипсы и аргиллиты (см. табл. 13). Ш ирокие 
пределы изменения срт каменной соли пока удовлетворительно 
не объяснены, а для большинства других осадочных пород их 
связывают с большой вариацией их коэффициентов пористости 
и влажности. Чем выше значения последних, тем больше срт.

В широких пределах варьирует срт базальтов, так  как  в л а ж 
ность их значительно изменяется; срт всех остальных магмати
ческих пород, за  исключением гранита, укладывается в 0,5—-
1.2 к Д ж / ( к г - К ) .  Относительно небольшая вариация значений 
сРт метаморфических пород обусловлена малым изменением их 
влажности. Теплоемкость руд гораздо меньше [от 0,6 до
1.3 к Д ж /(к г - К ) ] ,  чем пород. Теплоемкость пород не зависит от 
их зернистости, слоистости, состояния (аморфности или кристал
личности) минералов.

9.3.3. ТЕМ ПЕРАТУРОПРОВОДНОСТЬ

Д л я  отдельных групп и типов пород она изменяется в пре
делах  (2ч -20 )-10 -7  м 2/ с .  Значения а могут быть оценены по X, 
ср и б. Температуропроводность руд гораздо меньше.

9.4. Т Е П Л О В Ы Е  СВО ЙСТ ВА ПРИ Р А З Л И Ч Н Ы Х  
Т Е Р М О Б А Р И Ч Е С К И Х  У С ЛО ВИ ЯХ [1]

Влияние температуры. Теплопроводность пород снижается 
с ростом температуры и особенно сильно до температуры 2 0 0 — 
427 °С. У некоторых пород (оливинит, гранит, диорит) при до-
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стижении минимальных значений с увеличением температуры Я 
несколько возрастает. Минимум теплопроводности обычно сов
падает с началом плавления пород. Неодинаковое поведение 
при нагревании, например, таких близких по составу разностей, 
как гранит и обсидиан, объясняют различием их структуры. 
Породы делят на три группы: кристаллические (гранит, диорит, 
эклогит и др.), аморфные (обсидиан) и с кристалломорфной 
структурой (диабаз, порфирит и другие) [1]. У пород с кристал
лической структурой теплопроводность обусловлена рассеянием 
фононов на кристаллических зернах и друг на друге. Последний 
процесс объясняет зависимость X =  f{X0/ T ) ,  где Я0 — значение X 
при 20 °С.

Д л я  аморфных неупорядоченных по структуре пород тепло
передача относится к случайным процессам и X =  f ( T) .

Д л я  пород с кристаллоаморфной структурой характерен ме
ханизм теплопередачи обычный как для кристаллических, так 
и для  аморфных тел. В связи с этим на их теплопроводность 
практически не влияет или слабо влияет температура.

Температуропроводность падает  с ростом Т. Этот процесс 
обычен для  пород с кристаллической и в меньшей степени с 
кристаллоаморфной структурой; он почти не наблюдается у 
чисто аморфных разностей. Объемная теплоемкость пород уве
личивается при их нагревании до температуры 8 5 0 °С.

Влияние давления. Теплопроводность увеличивается с рос
том давления, причем максимальные ее изменения относятся 
к давлениям от 0,1 до 10 М Па. В дальнейшем коэффициент X 
мало изменяется или сохраняется практически постоянным. 
Предполагают, что рост связан с уплотнением контактов между 
зернами, так как после снятия давления X становится выше 
первоначального [6 ]. Температуропроводность растет с д ав 
лением.

9.5. С В Я ЗИ  Т Е П Л О В Ы Х  И Д Р У Г И Х  ХА Р А К Т Е Р И С Т И К

Д ля  песчано-глинистых пород установлены обратные корре
ляционные связи между произведением коэффициента X тепло
проводности на параметр Р п пористости и коэффициентом k n 
пористости (рис. 67).

График зависимости X от массовой глинистости для песча
ной породы — это кривая гиперболического вида; спад значений 
X с ростом содержания глинистого цемента объясняется резким 
увеличением неплотных контактов между высокодисперсными 
глинистыми частицами пород, что приводит к росту их тепло
вого сопротивления.

Д л я  песчано-глинистых и других пород из определенных 
отложений найдены прямые корреляционные связи: между X 
и б, X и су, X и Е.  По установленным уравнениям, позволяющим
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Рис. 67. Связь произведения параметра Рп пористости на коэффициент X 
теплопроводности с коэффициентом ka пористости для песчаников и граувакк 
{по экспериментальным данным X. Цирффуса и Г. Ван-дер-Влита).
П есчаники: 1 — кварцевы е, 2 — полевош патовы е, 3 — с неизвестны м минеральны м соста
вом; 4 —  субграувакка; 5 —  мигрирую щ ие пески; 6 — кварцит

получить, например, зависимости коэффициента теплопроводно
сти максимально влажной и плотности сухой породы от коэф
фициента пористости, можно путем их совместного решения 
найти корреляционную зависимость X от б. Аналогично получают 
корреляционные уравнения и для  зависимостей Я(су) и К( Е) .  
Через пористость устанавливаются такж е корреляционные с в я 
зи с нейтронными свойствами горных пород.

Температуропроводность горных пород увеличивается с рос
том плотности; как функция влажности она имеет максимум: 
сначала растет с увеличением о  (в связи с ростом А), затем 
понижается (вследствие роста теплоемкости пород при значи
тельной влажности); несколько уменьшается при нефтенасыще- 
нии водоносной породы и существенно увеличивается при ее 
газонасыщении.

К О Н Т Р О Л Ь Н Ы Е  В О П РО С Ы

1. Каковы механизмы переноса тепла в горных породах в 
системе скважина •— пласт?

2. Назовите основные теплофизические характеристики гор
ных пород. Каков их физический смысл, какие процессы они 
характеризуют?
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3. Д ай те  петрофизическое обоснование коррелятивных св я 
зей между теплофизическими характеристиками горных по
род и:

а) удельным электрическим сопротивлением;
б) естественной радиоактивностью;
в) нейтронными характеристиками горных пород;
г) упругими свойствами пород.

10. ЕСТЕСТВЕННАЯ РАДИОАКТИВНОСТЬ

Применение ядерной физики в науках о Земле хронологиче
ски следует непосредственно за открытием радиоактивности 
урановых минералов. По словам В. И. Вернадского, «открытие 
явления радиоактивности, по существу, было не только откры
тием физическим, но и открытием геологическим... Оно было 
основано в конце концов на изучении урановых минералов. Не
медленно мир минералов был охвачен в этом направлении р а 
ботой физиков, минералогов и химиков».

Значительная дифференциация горных пород по естествен
ной радиоактивности явилась основой бескернового изучения 
геологического разреза скважин по данным г а м м а - м е т о д а  
(ГМ) в интегральной и спектрометрической модификациях.

Радиоактивность горных пород изучают для  решения сле
дующих задач:

1) установления пределов изменения гамма-активности ли
тологически различных пород с целью корреляции немых толщ 
и классификации пород по минеральному составу;

2 ) выяснения закономерностей изменения гамма-активности 
и содерж ания радиоактивных элементов в зависимости от гли
нистости в отложениях с одинаковым минеральным составом 
тонкодисперсных фракций;

3 ) реконструкции условий осадконакопления пород и выяс
нения цикличности процессов их образования (литолого-гене- 
тический анализ);

4) выяснения связей концентрации радиоактивных элемен
тов с фациальной характеристикой отложений и тектоническим 
развитием структур, благоприятных для скопления нефти и 
газа;

5 ) выяснения взаимоотношения радиоактивности пород с их 
геохимическими особенностями: доломитизацией известняков, 
битуминизацией пород и радиогеохимическими аномалиями в 
зоне ВНК;

6 ) установления корреляции между радиоактивностью к а 
лиевых и фосфорных руд и содержанием в них калия и фос
фора;
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7) изучения связи гамма-активности руд радиоактивных 
элементов с содержанием в них урана, радия и тория д ля  оп
ределения типов руды.

Среди осадочных горных пород наименьшую гамма-актив
ность имеют ангидриты, гипсы, кварцевые песчаники, чистые 
(неглинистые) разности известняков; наибольшую — глинистые 
полимиктовые песчаники, глины, калийные осадки.

Основное назначение ГМ в нефтегазопромысловой геоло
гии — количественное определение содержаний калия, урана и 
тория (спектрометрическая модификация ГМ) и суммарного 
содержания радиоактивных элементов (интегральная модифи
кация ГМ). Н а этом основана возможность определения гли
нистости, идентификации минерального состава глинистого м а
териала, оценки содержания органического вещества, изучения 
условий осадконакопления с помощью литолого-генетического 
анализа. Высокая петрофизическая информативность ГМ обус
ловлена особой ролью глин и конкретных глинистых минералов 
в формировании залежей углеводородов, определяющим в лия
нием глин на фильтрационно-емкостные свойства коллекторов. 
В скважинах, заполненных соленой промывочной жидкостью, 
когда кривая СП слабо дифференцирована, глинистость нельзя 
определить без учета данных ГМ.

Петрофизические основы метода естественной радиоактив
ности включают в себя г е о х и м и ч е с к и е  закономерности р ас
пределения естественно-радиоактивных элементов (ЕРЭ) и ф и 
з и ч е с к и е  закономерности генерации и распространения гам
ма-излучения в горных породах.

10.1. ЗАК ОН  Р А Д И О А К Т И В Н О Г О  Р А С П А Д А  
И Р А Д И О А К Т И В Н О Е  Р А В Н О В Е С И Е

Естественная радиоактивность представляет собой самопро
извольный, подчиненный определенному статистическому зако 
ну распад неустойчивых ядер атомов. Радиоактивный распад 
приводит к изменению строения, состава и энергии ядер и со
провождается испусканием а-  и р-частиц или захватом электро
на из К-  или L -оболочки, коротковолновым излучением элект
ромагнитной природы (^-излучение). При этом происходят вы
деление радиогенного тепла, ионизация газов, жидкостей и 
твердых тел.

В природных условиях отмечается такж е спонтанное деле
ние тяжелых ядер. Осколки деления могут образовывать треки 
и дефекты в кристаллической структуре минералов.

Поскольку а-  и ^-частицы в веществе испытывают сильное 
кулоновское взаимодействие и обладаю т очень малой прони
кающей способностью, в радиометрии нефтегазовых скважин 
используется только ^-излучение. Гамма-кванты распространя
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ются в веществе со скоростью света с, обладают энергией £  =  
=  /iv и импульсом р =  Е / с ,  где v — частота электромагнитных 
колебаний; h — постоянная Планка.

Закон радиоактивного распада естественных и искусствен
ных радиоактивных ядер (Э. Резерфорд и Ф. Содди, 1902 г.) 
описывает зависимость между количеством распадающихся и 
имеющихся радиоактивных атомов. В дифференциальной форме 
он имеет вид:

dN/dt  =  — XN,  (10.1)

где d N  — число распадающихся ядер из общего количества N  
за время dt \  X — постоянная, характеризую щ ая скорость распа
да  данного элемента. Величина A = X N  определяет число рас
падов в единицу времени и называется а к т и в н о с т ь ю .

После интегрирования получаем экспоненциальный закон 
изменения количества радиоактивных атомов во времени:

N( t )  =  N 0axp(—  Xt), (10.2

где N 0 — число атомов в начальный момент времени (начало 
распада при  ̂=  0 ).

Кроме постоянной распада X при описании явлений радио
активности широко используется период полураспада Т,,2— 
время, за которое N 0 убывает наполовину. С постоянной распа
да 7̂ х/г связан соотношением 3" 1/2 =  0,693/Л,. Фундаментальное 
свойство постоянной распада X — независимость ее от каких- 
либо природных факторов (термобарические условия, измене
ния напряженностей физических полей). Поэтому период полу
распада служит абсолютной мерой длительности геологических 
процессов (это свойство используется в ядерной геохронологии).

Среди многочисленной группы естественных радиоактивных 
элементов наибольший интерес представляют изотопы тяжелых 
элементов (2389aU, 23592U, 2329oTh), которые испытывают в ре
зультате а-  и ^-распада многократные последовательные пре
вращения, образуя радиоактивные ряды, семейства, включаю
щие до 15— 18 изотопов. Остальные радиоактивные элементы 
(401эК, 8737Rb и др.) обладают одноактным распадом и рядов 
не образуют.

Родоначальники трех естественных радиоактивных рядов 
(уранового, актиноуранового, ториевого), или материнские 
элементы, имеют вероятность распада, во много раз меньшую 
вероятности распада каждого последующего дочернего элемен
та: . . <-Хп■ При распаде элементов в радиоактивных 
рядах возникает состояние радиоактивного равновесия, когда 
числа распадающихся атомов в единицу времени для  каждого 
изотопа равны.

Радиоактивное равновесие определяется выражением A,iЛ/\ =  
= X 2N 2 =  X3N 3 =  . . . = X nN n, причем время перехода в это состоя-

230



ние оценивается как десятикратный период полураспада самого 
долгоживущего дочернего элемента соответствующего семей
ства.

В результате процессов выщелачивания и эманирования в 
природных условиях состояние радиоактивного равновесия мо
жет нарушаться. Это наиболее характерно для уранового се
мейства, где вынос U и Ra происходит с различной интенсив
ностью и отмечается интенсивное удаление эманации Rn.

10.2. ТИПЫ В З А И М О Д Е Й С Т В И Й  
ГАММА-КВАНТОВ С ВЕЩ ЕСТВОМ  
И ИХ ПЕ Т Р О Ф И ЗИ Ч Е С К А Я  И Н Ф ОРМА Т ИВ НОСТЬ

Мерой взаимодействия гамма-квантов (как и других час
тиц) с веществом являются эффективные сечения взаимодейст
в и я — микроскопическое и макроскопическое. М и к р о с к о п и 
ч е с к о е  с е ч е н и е  определяет вероятность взаимодействия 
одной частицы с другой частицей — мишенью (ядром, электро
ном, атомом). М а к р о с к о п и ч е с к о е  с е ч е н и е  — это веро
ятность взаимодействия частицы с единицей объема вещества; 
оно равно произведению микроскопического сечения на число 
мишеней в единице объема. Макросечение для гамма-квантов 
обычно называют линейным коэффициентом ослабления и обо
значают ц,.

Гамма-излучение ослабляется в породах вследствие: фото
эффекта; комптоновского эффекта; образования пар; фотоядер- 
ных взаимодействий.

При фотоэффекте (рис. 6 8 ) гамма-кванты взаимодействуют 
с электронной оболочкой атома. Возникающий фотоэлектрон 
уносит часть энергии гамма-излучения E =  h \ —Е 0, где Е 0 —• 
энергия связи электрона в атоме. Процесс идет при Е  не болеа 
0,5 МэВ. В результате фотоэффекта такж е возникает рентге
новское излучение.

Микроскопическое сечение фотоэффекта зависит от энергии 
гамма-кванта и порядкового номера Z элемента

сгф=  12,1£,-3’15ZJ’6 [барн/атом].

Сильная зависимость от Z позволяет использовать фотоэф
фект для количественного определения содержаний тяжелых 
элементов в горных породах (рентген-радиометрический и се
лективный гамм а-гамма-методы ).

При комптоновском эффекте гамма-излучение взаимодейст
вует с электронами, передавая им часть энергии, и затем рас
пространяется в горной породе, испытывая многократное рас
сеяние с изменением первоначального направления движения. 
Этот процесс возможен при любых энергиях гамма-квантов и
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Рис. 68. Основные типы взаимодействия гамма-излучения с веществом (а) и 
диапазоны энергий и атомных номеров, в которых они проявляются (б) 
(МАГАТЭ, 1976 г.):
1 — фотоэффект; 2 — комптоновское рассеяние; 3 — эффект образования электрон-пози- 
тронных пар .

является основным при 0 , 2 < £ < 3  МэВ, т. е. именно в области 
спектра первичного излучения естественно-радиоактивных эле
ментов.

Процесс образования электрон-позитронных пар, возникаю
щих из фотонов в поле ядер атомов, наиболее вероятен для по
род, содержащ их тяж елые элементы (см. рис. 6 8 , б)  при энер
гиях не менее 1,02 МэВ.

Таким образом, при различных энергиях гамма-кванты в за 
имодействуют преимущественно с различными мишенями: ато 
мами, электронами, атомными ядрами.

В области энергий, где наиболее существенны комптон- и 
фотоэффекты (см. рис. 6 8 , 6 ), полное макроскопическое сечение 
взаимодействия (линейный коэффициент ослабления)

Н- =  Иф +  Ик =  М 1  +  М -1к), (Ю.З)
где ~ПеОк — макросечение комптон-эффекта; пе — число элек
тронов в единице объема.

Д л я  моноэлементной среды ne =  8 N \ Z / А,  где N a — число 
Авогадро; А и Z — массовое число и порядковый номер; б — 
плотность. Поскольку условие устойчивости атомных ядер (ус
ловие насыщения ядерных сил) требует, чтобы А =  N +  Р ж N +  
+  Z m 2 Z ,  ( N t a Z )  (где N  и Р  — числа нейтронов и протонов в 
ядре), то Z / A  =  0,5 независимо от типа элемента (единственное 
исключение составляет водород).
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Таким образом, при комптоновском рассеянии макросечение 
Цк определяется плотностью. Величина 26Z/ А  называется элек
тронной плотностью. Этот ф акт служит строгим физическим 
обоснованием плотностной модификации гамма-гамма-метода. 
В энергетической области комптон-эффекта p , » 8 , и величина 
р  =  р / 8  не зависит от плотности (рис. 69); эта величина назы 
вается м а с с о в ы м  к о э ф ф и ц и е н т о м  о с л а б л е н и я .

Д л я  удобства сравнения влияния фотоэффекта и комптонов- 
ского рассеяния используется сечение фотопоглощения на один 
электрон

Оф/Z =  Р е - 10“2 (.Е/132)"3,15, (10.4)
где величина Р е («индекс фотоэлектрического поглощения») 
равна (Z /1 0 )3-6 (табл. 14). Отношение сечений |Лф/рк =  аф /2 ак«  
ж Р е/ак. Эффективный атомный номер Z3ф выраж ается следую
щим образом (для многоэлементной среды):

где Pi  — весовая (массовая) доля г'-го элемента.
Ослабление интенсивности dJ  широкого пучка гамма-излу

чения в плоском слое вещества толщиной dx  описывается диф 
ференциальным уравнением, аналогичным закону радиоактив
ного распада:

4~  =  —  VJ’ ( 1 0 -6 >ах

в интегральной форме
J (х) =  J0 exp (— их). (10.6')

Д л я  точечного изотропного источника на экспоненциальный 
закон ( 1 0 .6 ' )  накладывается закон геометрической расходимо
сти 1 / (4 я г 2) в сферической геометрии («закон обратных квад 
ратов») :

J (г) =  / 0 ехр (— [«■)/( 4лг2). (10.7)

Это выражение описывает пространственное распределение не- 
рассеянного излучения. Спектр многократно рассеянного излу
чения (рис. 70) от моноэнергетического источника включает 
нерассеянное излучение, но с уменьшением энергии все больший 
вклад  дает многократно рассеянное излучение. П ока сечение 
фотоэффекта мало, определяющим фактором является элект
ронная плотность вещества, которая, в свою очередь, определя
ется плотностью среды. С увеличением сечения фотоэлектриче
ского поглощения (в соответствии с уменьшением энергии 
гамма-квантов) амплитуда спектра убывает, и определяется уже 
не только плотностью, но и эффективным атомным номером
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Рис. €9. Зависимости массового коэффициента ослабления ц /б от энергии 
гамма-квантов (а) и атомного номера Z элемента (б).  Шифр кривых —  энер
гия гамма-квантов, МэВ



Т а б л и ц а  14. Характеристики фотоэлектрического поглощения гамма-квантов 
для некоторых элементов и породообразующих минералов (В. Бертоззи,
Д. Эллис, Д ж . Вол, 1981 г.)

Э лем ент, ми
н ерал Ф ормула

М олекуляр
н ая  (атом 
ная) масса

z p e
Плотность 

6, Г/емЗ

Электрон
ная плот

ность
2 6 < Z /Л>

Э л е м е н т ы

Водород н 1,008 1 0,00025
Углерод с 12,011 6 0,1588
Кислород О 16,000 8 0,44784
Натрий Na 22,991 И 1,4093
Магний Mg 24,32 12 1,9277
Алюминий Al 26,98 13 2,5715 2,700 2,602
Кремний Si 28,06 14 3,3579
Сера S 32,01)6 16 5,4304 2,070 2,066
Хлор Cl 35,457 17 6,7549
Калий К 39,100 19 10,081
Кальций Ca 40,08 20 12,26
Титан Ti 47,90 22 17,089
Ж елезо Fe 55,86 26 31,181
Стронций Sr 87,63 38 122,24
Цирконий Zr 91,22 40 147,03
Барий Ba 137,36 56 493,72

М и н е р а л ы

Ангидрит C aS 0 3 136,146 5,055 2,960 2,957
Барит B aS 0 4 233,366 266,8 4,500 4,011
Кальцит C aC 03 100,09 5,085 2,710 2,708
Карналлит K Cl-M gCl2- 277,88 4,089 1,61 1,645

•6H20 •М Чг.
Целестин S rS 0 4 183,696 55,13 ~ 3,960 3,708
Корунд AI2O3 101,96 1,552 3,970 3,894
Доломит C aC 0 3-M gC 03 184,42 3,142 2,870 2,864
Гипс C a S 0 4-2H20 172,18 3,420 2,320 2,372
!Г алит NaCl 58,45 4,65 2,165 2,074
Гематит Fe20 3 159,70 21,48 5,240 4,987
Ильменит F e 0 -T i0 2 151,75 16,63 4,70 4,46
Магнезит MgCOi 84,33 0,829 3,037 3,025
Магнетит Fe30 4 231,55 22,08 5,180 4,922
М арказит FeS, 119,98 16,97 4,870 4,708
Пирит FeS2 119,98 16,97 5,000 4,834
Кварц S i0 2 60,09 1,806 2,654 2,650
Рутил Ti0 2 79,90 10,08 4,260 4,052
Сильвин KC1 74,557 8,510. 1,984 1,916
Циркон Z rS i0 4 183,31 69,10 4,560 4,279
Вода H ,0 18,016 358 1,000 1,110
Соленая во (120 г/л NaCl) 807 1,086 1,185
да
Нефть 119 .0,850 0,948

125 0,850 0,970
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Рис. ТО. Спектр многократно рассеянного гамма-излучения в породах одина
ковой плотности, но различного состава (по И. Г. Дядькину, 1978 г.; В. Бер- 
тоззи, Д . Эллису, Д ж . Волу, 1981 г.):
1—3 —  атомны е номера Z соответственно м алы е, средние и больш ие; 4 — область фото
эф ф екта и комптоновскОго рассеяни я; 5 — область комптоновского рассеяния. S  — м ягкая  
часть спектра; Я  — ж есткая  (ком птоновская) часть спектра

вещества (индексом фотоэлектрического поглощения). Поэтому 
спектрометрическая регистрация позволяет определять не толь
ко плотность породы, но и ее эффективный атомный номер 
(литологический тип породы).

10.3. Е Д И Н И Ц Ы  И З М Е Р Е Н И Я  РА Д И О А К Т И В Н О С Т И  
И К О Н Ц Е Н Т Р А Ц И И  Р А Д И О А К Т И В Н Ы Х  ЭЛЕ МЕНТО В

Единицей измерения активности является беккерель 1 Б к =  
=  1 расп ./с ) ,  он соответствует активности вещества, у которого 
за время в 1 с происходит один распад; 1 Б к = 0 ,2 7 -1 0 10 Ки 
(Ки — внесистемная единица радиоактивности — количество 
любого радиоактивного изотопа, в котором происходит 3 ,7 -1010 
распадов в 1 с, столько же, сколько в 1 г R a),  1 Ки =  3 ,7-1010 Бк  
(табл. 15).

Радиоактивность пород характеризуют и такие величины, 
как у д е л ь н а я  м а с с о в а я  а к т и в н о с т ь  (Б к /к г ) ,  у д е л ь 
н а я  о б ъ е м н а я  а к т и в н о с т ь  ( Б к /м 3).

Гамма-активность пород характеризуется внесистемной ве
личиной — радиевым гамма-эквивалентом с единицей измере
н и я — миллиграмм-эквивалент Ra (мг-экв R a);  1 мг-экв Ra — 
это активность вещества, гамма-излучение которого имеет т а 
кую же ионизирующую способность, как и излучение 1 мг 226Ra 
(вместе с  продуктами его распада) после прохождения его че
рез платиновый фильтр толщиной 0,5 мм. Широко используют 
в геофизике и такие величины, как удельная массовая гамма-
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активность с единицами измерения мг-экв R a / r  или пкг-экв 
R a /K r=  (кг-экв R a/к г )  • 10~ 12 — активность 1 г породы в мг-экв 
Ra (или 1 кг породы в кг-экв R a);  удельная объемная актив
ность с единицами измерения мг-экв Ra/ с м 3 (или нкг-экв 
Ra/M 3=  (кг-экв R a/ м 3) • 10~9.

В радиометрии скважин для оценки интенсивности естест
венного гамма-излучения пород часто используют единицы 
мощности экспозиционной дозы (М Э Д )— микрорентген в час 
(см. табл. 15). Один рентген (Р) характеризует ионизирующее 
действие гамма-излучения, при котором в 1 см3 воздуха при 
нормальных условиях создается одна электростатическая еди
ница заряда  (2,083- Ю9 пар ионов).

К акая  ж е петрофизическая характеристика определяет пока
зания метода естественной радиоактивности? Ответ на этот 
вопрос не очевиден и заслуживает специального рассмотрения.

Обозначим содержание j -го излучателя в единице объема 
породы через Q/, и соответствующее число испускаемых с энер
гией Е  гамма-квантов через S j ( E ) .  Если излучатели равномерно 
заполняют все пространство, то интенсивность излучения J (Е)  
на основании формулы (10.7) равна

У ( £ ) = Л  Q jS j ( E ) X  

X  J ехр[- Р (Е) Г.]. 4л r*dr =  y r 1 (Е ) 1  QjSj  (Е) =
(оо) 4  я г 2 / =  1

= = r * ( E ) 2 q j S j { E ) ,  (10.8)
/ - 1

где р — массовый коэффициент ослабления; g, =  Q / / S — массо
вое содержание излучателя. В выражении (10.8) индекс / про
бегает значения / =  1 (40К), / =  2 (U +  Ra с продуктами распа
д а ) ,  /  =  3 (Th с продуктами распада).

Пусть детектор скважинного прибора регистрирует гамма- 
кванты с эффективностью r i (£ ) ,  тогда показание прибора J 
будет

оо

J  =  f Ti (Е)  J (Е) d E  =  2  Cjqj,  (10.9)
о

оо

C] =  \ r \ (E)~Vr i ( E ) S } ( E) d E.  (10.10)
о

Величина С,- называется к о н ц е н т р а ц и о н н о й  ч у в с т 
в и т е л ь н о с т ь ю  и определяет показание прибора, соответ
ствующее единице массовой концентрации /-го радионуклида
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(вместе с продуктами распада в состоянии радиоактивного р ав 
новесия), в однородной безграничной среде (или необсаженной 
сухой скважине).

Таким образом, показания прибора определяются массовы
ми содержаниями естественно-радиоактивных элементов (ЕРЭ). 
Ни число распадов, ни мощность экспозиционной дозы не х а 
рактеризуют однозначно содержания Е Р Э  в породе и не обес
печивают сопоставимости результатов лабораторных и сква
жинных измерений.

При неспектрометрических измерениях по показаниям при
бора невозможно выделить гамма-излучение различных излуча
телей и количественно оценить содержание каждого из них в 
отдельности. Единственная возможность количественной интер
претации данных интегрального ГМ состоит в оценке сум мар
ного содержания ЕРЭ  в определенных единицах. Такими еди
ницами могут быть эквивалентные массовые содерж ания от
дельных радионуклидов, т. е. такие содержания, которым 
соответствуют одинаковые показания скважинного прибора.

Допустим, что в однородной безграничной среде, окруж аю 
щей прибор, равномерно распределен /-й излучатель с единич
ной массовой концентрацией <?/=1. Определим эквивалентное 
по показаниям прибора содержание урана e U («урановый эк 
вивалент /-го излучателя»):

J  =  Cj [ 1 ] =  CueUj,

откуда
eUj =  Cj/Cxj] [eUj] =  [qj]. (10.11)

Аналогично можно ввести калиевый (eKj )  и ториевый {eThj)  
эквиваленты:

eKj  =  СуС к ;  eThj — С,7Сть-

З а  единицу уранового эквивалента примем содержание у р а 
на 10- 4 % (в разведке на уран эта величина получила обозна
чение и г ) :

10-“ % U =  l e U v = l u r .

И з определений (10.9) — (10.11) следует, что величина 
e U j ( e K i ,  eThj )  определяет массовое содержание урана (калия, 
тория), которому соответствует такое же показание прибора, 
как  и для единичного массового содержания /-го излучателя:

I % К  le t/ к  =  СК/Си, иг, 1 0 -4 %Г/г — e[/Th =  CTh/Cu, иг

Н а основании (10.9) и (10.11) урановый эквивалент eU  
суммарного содержания Е РЭ определяет такое массовое содер^- 
ж ание урана, при котором показание прибора в однородной
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безграничной среде такое же, как при данном содержании Е Р Э  
в их природной смеси:

e l l  — Sel l jq j . (10.12)
l

Д л я  определения концентрационных чувствительностей Су 
необходимо выполнить измерения в четырех моделях пластов — 
«фоновой», «калиевой», «урановой», «ториевой» (для контроля 
дополнительно проводятся измерения в модели со смесью из
лучателей). Тогда на основании (10.9) получаем систему урав
нений, разрешимую относительно С/. Измерения выполняются 
в специальных моделях пластов, прошедших государственную 
аттестацию в качестве стандартных образцов содержаний ЕРЭ.

Используя определения (10.10) и (10.11), можно показать, 
что в отличие от С) значения eU\  должны быть устойчивыми 
относительно изменения конструкционных параметров аппа
ратуры.

Экспериментальные данные подтверждают, что для различ
ных типов аппаратуры значения С,- изменяются в широком 
диапазоне, однако соответствующие эквиваленты остаются 
практически постоянными. Это означает, что для довольно 
широкого класса аппаратуры (интегральный канал приборов 
с диаметром более 6  см, предназначенных для исследования 
разрезов нефтегазовых скважин) параметр e U (еК/,  eTh, )  пере
ходит из разряда  метрологических в разряд физических. Н еза 
висимо от типа аппаратуры урановый эквивалент e U  вычисля
ется по известным содержаниям {«//} по правилу ( 1 0 .1 2 ):

Оценим вклад е/ различных излучателей (К, U, Th) в ре
зультирующие показания канала интегрального ГМ:

Используя численные значения eUj ,  легко оценить, что вклад 
калия составляет около 60%, а равновесных урана и тория — 
соответственно 30 и 10%.

П е т р о ф и з и ч е с к а я  м о д е л ь  г а м м а - м е т о д а .  П ере
ход к определению суммарного содержания Е РЭ в единицах 
уранового эквивалента позволяет строго сформулировать пет- 
рофизическую модель ГМ в виде

с U  =  1 , 7 9 < 7 к  [  % ]  +  qu [ 10 ' 4 % ]  +  0 , 3 9 qTh [ 10 - 4  % ] .

где e U  определяется выражением (10.12). 
П олагая  q,j =  const, находим:

Ej =  eUj  / 2  eUj. (10.13)
/  /

eU =  — 2 e U A K i ' ,  6 =  2  6 ,f f f; 2 * г  =  1, (10.14)-----
6 i i i
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где б — плотность породы; б;, eUi,  Ki  — соответственно мине
ралогические плотности, урановые эквиваленты и объемные со
держания компонент. Эта модель включается в систему у р ав 
нений комплексной петрофизической интерпретации данных ГМ 
(в комплексе с другими методами ГИ С ).

10.4. Э Н Е Р Г Е Т И Ч Е С К И Й  СПЕКТР
Г АММ А-И ЗЛ УЧ ЕНИ Я П О Р О Д  И ЕГО И С П О Л Ь З О В А Н И Е  
Д Л Я  О П Р Е Д Е Л Е Н И Я  С О Д Е Р Ж А Н И Й  ЕРЭ

По данным спектрометрии естественного гамма-излучения в- 
обсаженных и необсаженных скваж инах количественно опре
деляются массовые содержания калия, урана, тория. Это по
зволяет производить детальное литологическое расчленение и 
стратиграфические корреляции разрезов; определять мине
ральный состав глин; количественно оценивать глинистость- 
и фильтрационно-емкостные свойства коллекторов; выделять 
зоны, обогащенные тяж елыми минералами; прослеживать ди 
намику обводнения пластов при контроле разработки место
рождений, решать другие важные задачи (табл. 16).

Спектрометрический анализ содержаний ЕРЭ основан на 
измерениях гамма-излучения в нескольких (не менее трех) 
энергетических интервалах (окнах), в каждом из которых пре
обладает излучение одного из определяемых нуклидов (К, U,. 
Th). В табл. 17 приведено распределение энергий различных 
излучателей в трех спектральных окнах — калиевом, урановом 
и ториевом (обычно одновременно осуществляется интеграль
ная регистрация при £'т> 1  М эВ). В каждом окне помимо х а 
рактеристического фотопика излучателя на фоне излучения; 
равновесных продуктов распада регистрируется непрерывный 
спектр комптоновского рассеяния.

Интерпретационная модель спектрометрической модифика
ции гамма-метода (ГМ-С) аналогична (10.9) для каждого из 
спектральных окон (для однородной среды или сухой необса- 
женной скважины):

Ji =  ZCi j q j ,  i = l ,  2, 3,  . . . ,  N\  / = 1 ,  2, 3, (10.15) 
/

где Cij — концентрационная чувствительность i-ro окна для /-го 
излучателя. Массовые содержания сц находятся решением сис
темы уравнений (10.15).

Измерения полупроводниковыми детекторами, энергетиче
ское разрешение которых гораздо выше, чем у сцинтилляцион- 
ных, позволяют регистрировать отдельные линии и определять 
содержания Е Р Э  даж е  при отсутствии радиоактивного равно
весия.
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Таблица 16. Применение спектрометрии естественного гамма-излучения 
в скважинах (по В. Фертлу, с изменениями и дополнениями)

рактеристика Р еш аем ы е задачи О бласти  применения

Глинистые отложе
ния (глины и гли

нистые сланцы)

Трещиноватые ар
гиллиты

Песчаники

(Карбонаты (из
вестняк, мел, до- 
. ломит)

’Изверженные и ме
таморфические по
роды

Определение типа и диагенеза 
глинистых минералов, емкости 
катионного обмена; оценка со
держания органогенного угле
рода

Определение литологического 
состава (аргиллиты, кремнис
тые сланцы, алевролиты, кар
бонаты)

Выделение глинистых и чистых 
разностей; определение радио
активных минералов; выделе
ние собственно глинистых ми
нералов на фоне полевых ш па
тов, слюд и акцессорных ра
диоактивных минералов; оцен
ка емкости катионного обмена. 
Определение характера распре
деления глинистого вещества в 
породе, минерального состава 
глин; оценка интенсивности 
процессов вторичного преобра
зования породы. Оценка тре
щиноватости (открытых и за 
крытых трещин). Определение 
содержания пирита и других 
сульфидов, а такж е кислого 
газа. Выделение истощенных 
пропластков в слоистом раз
резе

Выделение глинистых и чистых 
разностей. Выявление откры
тых и закрытых трещин (из
вестняка, мел, доломиты), на
личие стилолитов; выделение 
проницаемых интервалов в ра
диоактивных доломитах; выде
ление истощенных пропластков 
в солистом разрезе

Определение литологии; выде
ление пород, вторично изме
ненных геотермальными вода
ми; выявление открытых тре
щин

Региональные и площ ад
ные корреляции разре
зов; стратиграфические 
исследования; детальное 
литологическое расчлене
ние

Поиск реперов; уточне
ние минерального соста
ва твердой фазы пород

Качественное определе
ние коллекторских 
свойств терригенных по
род; уточнение оценок 
ФЕС отложений на ма
терике и континенталь
ном шельфе. Определе
ние минерального соста
ва глин, слагающих по
крышки нефтяных и га
зовых залежей

Корреляции литологиче
ских изменений; выбор 
интервалов опробования 
в многопластовых кар
бонатных залеж ах; выде
ление проницаемых зон 
в карбонатных толщах. 
Оценка степени окремне- 
ния и доломитизации из
вестняков

Оценка запасов минера
лов и углеводородов; 
корреляции; выбор пер
спективных для заканчи- 
вания интервалов раз
реза
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Продолж ение табл. 16>

Л итологическая х а 
рактеристика Реш аем ы е задачи О бласти применения

Эвапориты (соли)

Угли

Уран

Смешанные поро
ды

Черные и цветные 
металлы, нерудные 
ископаемые

Определение литологии, сорт
ности руды, разделение глин и 
эвапоритов

Определение литологии; оценка 
зольности углей, состава золы, 
теплоты сгорания углей

Определение литологии; оцен
ка сортности руды

Выявление мест осаждения ра
диоактивных солей на обсад
ной колонне и в перфорацион
ных каналах; определение неф
тегазоносных интервалов в 
частично истощенных слоистых 
пластах; установление мест за- 
трубной циркуляции, помощь 
при цементировании (напри
мер, при закачке цемента с ра
диоактивными добавками) 
скважины и ее освоении 
Определение литологического 
состава. Поиск и выделение 
рудных зон

Корреляция калийсодер
жащих минералов; вы
явление пластов для. 
сброса сточных вод; рас
чет объема пустот; ре
шение вопросов разра
ботки месторождений 
Детальные стратиграфи
ческие корреляции; оцен
ка технологических ха
рактеристик углей 
Поиск и выделение руд
ных зон; контроль раз
работки методом под
земного выщелачивания- 
Контроль обводненности, 
пластов по радиогеохит 
мическому эффекту

Оценка технологического» 
качества руд. Определе
ние подсчетных парамет
ров по основным и со
путствующим элементам

Модель (10.15) справедлива для статической аномалии 
(показаний) в однородном пласте, насыщенном по мощности,, 

при отсутствии промежуточных зон между прибором и породой 
(сухая необсаженная скваж ина).  Предварительная обработка,, 
учет )фона и скважинных условий измерений, выполняются спе
циальным алгоритмом.

П е т р о ф и з и ч е с к а я  м о д е  ль для определения объемных, 
содержаний основных компонентов коллекторов нефти и газа 
по данным плотностного гамма-гамма-метода и спектрометрии 
гамма-излучения естественной радиоактивности имеет вид;

a P m =  H a n R m n K n ; о  =  2 а „ / 2 / С „ = 1 ,  ( 1 0 . 1 6 ) .
п п  п

где m  — индекс входного петрофизического параметра (плот
ность, объемные содержания калия, урана, тория; суммарное
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Т а б л и ц а  17. Распределение природных гамма-излучателей: калия, урана 
гм тория (с продуктами распада) в окнах спектрометра 
<Кох и Козански, 1976 г.)

Окна i Энергия, К э В Изотоп Продукт рас
пада

■■* = 1 (К), i6 6 i 214Bi и
.ширина окна 1638 228Ас Th
J  360—1560 КэВ 1631 2МДС Th

1621 21?Bl Th
1588 228ДС Th
1580 228ДС Th
1509 2HBi .U
1502 228ДС Th
1496 228Ас Th
1461 * 4£1|^ * K *
1,459 228Ас Th
,1408 2l4Bi u
14,02 214Bi и
1378 214 В i ■U
1281 214Bi и
1238 214B i и

к, и
Компгоновское

рассеяние
> 1 2 4 0

фотопик
Th

/1 =  2 (U ), 184$ 214B j ■и
ш ирина окна 1765 * 214B j *

и *
.1670— 1870 КэВ 1730 2UBi и

1661 214Bi и
1631 228Ac Th
1621 2UBj Th
1588 228Ac Th
1580 228Ac Th

и
Комптоновское

рассеяние
> |I5 2 0

фотопик
Th

<1 =  3 (Th), 2 6 1 4 * 2 0 8 J |  * Th*
ширина окна 2448 214B i u
-2050—2850 КэВ

* Характеристический

2204

Комптоновское
рассеяние

пик илучателя.

2 !4 B i

>(2)220
фотопик

и
U, Th

содерж ание Е Р Э  «  единицах уранового эквивалента); о — плот
ность породы; я — индекс компоненты (флюид, глинистый ма
териал, органическое вещество, минеральная матрица); Кп, 

*о„ — объемное содерж ание компоненты и минералогическая  
плотность; ||/?mn|| — матрица петрофизических характеристик  
компонент (породы.
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Д л я  петрофизической настройки алгоритма нахождения {/Сп} 
можно использовать данные лабораторных определений по кер
ну содержаний К, U, Th, пористости, плотности, глинистости. 
Устойчивость алгоритма обеспечивается контрастом содерж а
ний ЕРЭ  в компонентах, контрастом плотностей матрицы и ор
ганического вещества, высоким содержанием урана в ОВ и 
тесной связью между ними, возможностью диагностики типа 
преобладающего глинистого минерала (по отношению K /T h) 
и автоматической петрофизической подстройкой алгоритма.

10.5. Е С Т Е С Т В Е Н Н О -Р А Д И О А К Т И В Н Ы Е  ЭЛЕМ ЕНТ Ы,  
И Х  Р А С П Р Е Д Е Л Е Н И Е  И М И Г Р А Ц И Я  В ЛИТ ОС ФЕРЕ.  
В А Ж Н Е Й Ш И Е  М И Н Е Р А Л Ы  [ 1 ,6 ]

Большинство естественных радиоактивных изотопов относит
с я  к семействам урана, актиния и тория, содерж ащих соответ
ственно 20, 15 и 13 генетически связанных радиоактивных и 
устойчивых изотопов. Гамма-излучение актиниевого ряда весь
ма незначительно по сравнению с гамма-излучением урано-ра- 
диевого и ториевого рядов.

Кроме радиоактивных элементов семейств урана, актиния 
и  тория, в природе радиоактивными являются изотопы калия, 
■кальция, рубидия, циркония, индия, олова, теллура, лантана, 
неодима, самария, лютеция, вольфрама, рения и висмута. Эти 
изотопы долгоживущие — их период полураспада превышает 
1 0 9 лет; они генетически не связаны с другими радиоактивными 
элементами; для них характерен p-распад или К-захват, а иног
д а  и оба эти процесса, за  исключением самария, вольфрама и 
висмута (а-распад);  значительно изменяется такж е их относи
тельная распространенность в природе — в естественной смеси 
изотопов они содерж атся от 0,01  до 1 0 0 %.

С учетом распространенности радиоактивных изотопов в 
литосфере и вероятности их распада можно считать, что наи
большее влияние на геологические процессы оказывают U и Th 
с  продуктами их распада, калий 40К и отчасти рубидий 87Rb. 
Остальные радиоактивные элементы из-за их малой распрост
раненности и большого периода полураспада не могут играть 
существенной роли в создании радиоактивности литосферы.

В настоящее время за оптимальные кларки приняты для 
238U — 2,1 - 10-4%, 232Th — 7 ,0 -10—4%, К — 1,8% (кларки не 
окончательны, так как мало изучена радиоактивность пород 
л о ж а  океанов).

Радиоактивные элементы присутствуют в литосфере в со 
ставе  минералов. Установлено более 200 минералов, в которые 
входят радиоактивные калий, уран, торий.
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Исследованиями советских и зарубежных ученых установле
ны определенные закономерности регионального распределения 
ЕРЭ  и общей радиоактивности пород [1, 6 ].

К а л и й .  Имеет три изотопа: 39К, 40К, 41К, распространен
ность которых составляет 93,1; 0,02 и 6 ,8 8 %. Наиболее активен 
наименее распространенный изотоп 40К, испускающий монохро
матическое гамма-излучение с энергией 1,46 МэВ. Постоянство 
соотношения между содержаниями изотопов позволяет пересчи
тывать содержание 40К непосредственно в полное содержание 
калия (в естественной смеси изотопов).

Материнскими породами для калия являются преимущест
венно силикаты магматических пород (гранит, гранодиорит, 
сиенит), полевые шпаты (ортоклаз, микроклин), слюды (мус
ковит, биотит). В различных процессах слюды и полевые шпа
ты преобразуются (в зависимости от степени выветривания) 
в различные глинистые минералы: гидрослюду, монтморилло
нит, хлорит, каолинит. Больш ая часть калия поступает в поро
ды из водных растворов. С изменением глубины (давления, 
температуры) состав глин изменяется, например монтморилло
нит преобразуется в гидрослюду.

Калий образует только один ион, играющий роль компенси
рующего катиона в структуре слюд, гидрослюд, слоистых глин. 
Поэтому по содержанию калия можно определить тип глинис
тых минералов (рис. 71).

К важнейшим калийсодержащим минералам относятся 
сильвин КС1, карналлит KClM gCl2 -6H20  (14,1% К ), к а 
лиевая селитра KNO3 (38,5% К), полевые шпаты, микро
клин (KAlSiOg), ортоклаз (КгОАЬОз-бБЮг), слюды — биотит 
[K2 0 Al20 3 -6 (M g F e)0 2] и мусковит [K20 A l20 3 -6 S i0 2 -2H 20 ] ,  
нефелин (Ы аК)2ОА1гОз-25Ю3, глауконит (водный силикат К, 
Al, Fe) и др.

У р а н .  Имеет три изотопа (все радиоактивны): 234U; 235U, 
238U с распространенностью 5,7-;10~3; 0,72 и 99,27% и периода
ми полураспада 2 ,5 -105; 7 ,1-108 и 4 ,4 -109 лет соответственно. 
Средняя концентрация урана в земной коре составляет 3 - 10_4%. 
Материнскими для  урана являются силикаты магматических 
пород.

Важнейш ая геохимическая особенность урана — высокая ми
грационная способность благодаря образованию хорошо раст
воримого уранил-иона U 0 2+.

Содержание урана характеризует восстановительные усло
вия и наличие углерода органического происхождения.

Т о р и й .  Имеет только один долгоживущий изотоп 232Th, 
распространенность которого в земной коре составляет около 
12-10- 4  %. Материнскими породами являются силикаты м агм а
тических пород. Все соединения тория нерастворимы, при р аз
рушении (выветривании) пород они концентрируются в бокси-
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Рис. 71. Сопоставление массовых содержаний тория и калия для идентифика
ции глинистых минералов (данные фирмы «Шлюмберже>).
Л инии: /  — 70%-го содерж ан ия гидрослю ды , 2 — 40%-го содерж ан ия слю д, 3 — 80%-го 
содерж ан и я глауконита, 4 — 30%-го содерж ан ия полевы х ш патов

тах, тяжелых и глинистых минералах. В последних содержания 
тория изменяются от 8 - 10-4  до 2 0 • 10 - 4 % в зависимости от ти
па глин.

Наиболее распространенные минералы по радиоактивности 
подразделяются на четыре группы [1, 6 ]. В первую группу объ
единяются слаборадиоактивные главные породообразующие 
минералы: кварц, калиевые полевые шпаты, плагиоклаз, каль
цит, доломит, ангидрит, каменная соль, нефелин; во вторую 
группу с нормальной или слабоповышенной радиоактивно
с т ь ю — такие породообразующие минералы, как биотит, амфи
болы, пироксены и др.; в третью группу с повышенной радио
активностью — главные (часто встречающиеся) акцессорные 
и рудные минералы: апатит, эвдиалит, флюорит, ильменит, 
магнетит и др.; в четвертую группу с высокой радиоактивно
стью — менее распространенные акцессорные минералы: сфен, 
монацит, циркон, липарит и др. (табл. 18).

М инералы осадочных пород такж е подразделяются на четы
ре группы (низкой, средней, повышенной и высокой радиоактив
ности). По В. В. Ларионову, радиоактивность главных породо
образующих минералов первой группы: кварца, кальцита, до-

л.  1 2  3  4- К ,%
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Т а б л и ц а  18. Классификация минералов по степени их радиоактивности

Группа минералов М инералы
С одерж ан ие, % (по массе)

Th

Максимально ра
диоактивные (соб
ственно урановые 
и ториевые мине
ралы)

Высокорадиоак
тивные (редкие ак- 
цессории фельси- 
ческих пород)

Повышенно радио
активные (наибо
лее распространен
ные акцессории) 
Нормально радио
активные (минера
лы фельсических 
пород)
Слаборадиоактив
ные (главные ми
нералы фельсиче
ских пород) 
Низкорадиоактив
ные (минералы 
фемических пород)

Г ипогенные: 
уранинит, на- 
стуран, ториа- 
нит и др.
Г ипергенные: 
отенит, торбер
нит, шрекенге- 
рит и др. 
Циртолит, цир
кон, ториевын 
ортит
Ортит, монацит

Сфен, апатит, 
магнетит

биотит, рого
вая обманка

Кварц, калие
вый полевой 
шпат, кислые 
плагиоклазы 
Пироксен, ос
новные плагио
клазы

56—85

40—60

(400—2000) -10 - 4

(600—2 000)-10-4 

(Ю Ю О )-Ю - 4

(4— 8) - 10-"

(1—3) -ю- 4 

( < 0,1—1,0) ■ ю- 4

20—40

<0,01

(400— 1 0 0 0 )-1 0 " 4

(10 000— 30 0 0 0 )-1 0 -"  

(30— 200) -10 - 4

(8—18)•10~4

( 2 - 8 ) -Ю -4

< ( 0,1—1,0) - ю- 4

П р и м е ч а н и е .  К ларк  концентрации — отнош ение содерж ан ия элем ента к  e ra

ломита, ангидрита, каменной соли и др. — не превышает
0,1 пкг-экв Ra/кг. Вторая группа объединяет такие акцессор
ные минералы, как лимонит, магнетит, турмалин, корунд, гра
нит, а также такие минералы, как натрий-калиевые полевые 
шпаты (анортит, олигоклаз), роговая обманка, хлорит и др. 
Их радиоактивность заключается в пределах от 0,1 до 1 пкг-экв 
Ra/кг. К третьей группе принадлежат глинистые минералы, 
слюды, многие полевошпатовые минералы, калийные соли, се
рицит, апатит, обсидиан и сфен, их радиоактивность изменяется 
от 1 до 10 пкг-экв Ra/кг. В четвертую группу входят акцессор* 
ные минералы монацит, циркон, ортит с радиоактивностью бо
лее 10 пкг-экв Ra/кг, их радиоактивность на три порядка пре
восходит радиоактивность минералов первой группы.
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eU,  иг Th/U
К л ар к  концентрации

и Th

( 1 - 1 , 7 ) - 10е < 0 ,0 1
(урановые)

> 1 0  000 > 1 0  000

(0,7— 1,1) • 10е 40— 80 (ториевые) 
<0,001

> 1 0  000 —

(0,9—4 ) - 1 03 < 1 100— 1000 10— 100

(0,5— 1,5) • 10« > 1 0 100— 1000 100— 1000

30—220 2 - 5 5 —30 2— 15

10— 21 1 ,5 - 2 ,3 2 — 3 1—2

2,6— 8,5 1,8— 4,5 0,5— 1 0 , 2 - 0 , 5

0,2—2,1 2 - 5 < 0 , 2 < 0 , 2  '

кларку  (среднему содерж ан ию  в земной коре).

10.6. Р А Д И О А К Т И В Н О С Т Ь  МАГМА ТИЧ ЕС КИХ  
И М ЕТ А М О РФ И Ч Е С К И Х  П О Р О Д  [1]

Магматические породы. Распределение радиоактивных ми
нералов по группам и типам магматических пород и радиоак
тивность уран- и торийсодержащих минералов зависят от усло
вий образования пород и их состава.

П о р о д ы  у л ь т р а о с н о в н о г о  и о с н о в н о г о  с о с т а 
в о в .  Радиоактивность этим породам обычно сообщают циркон, 
ортит (алланит), другие акцессорные и некоторые калийсодер
жащие минералы. Реже основное количество урана сосредото
чено в главных породообразующих минералах.

Уран присутствует в рассеянном состоянии или в виде суб- 
микроскопических включений собственно урановых минералов, 
в акцессорных же минералах основное количество урана и то
рия входит изоморфно в их кристаллическую решетку. Радио-
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активность циркона и ортита в рассматриваемых породах мень
ше, чем в других магматических породах. Минералы габброидов 
по возрастанию их радиоактивности располагаются в последо
вательности: пироксен роговая обманка плагиоклаз

оливин -^магнетит -*■ биотит -> титанит (сфен) ->• апатит 
->  ортит -> циркон [ 1].

Сведения о среднем содержании Ra, U, Th и К в ультраос- 
новных и основных группах и типах пород приведены в табл. 19.

П о р о д ы  с р е д н е г о  с о с т а в а .  Концентрация урановых 
и урансодержащих минералов в средних породах выше, чем в 
породах основных; выше также в средних породах содержание 
радия, тория и калия (см. табл. 19), что обусловливает в целом 
большую радиоактивность этих пород.

Самые значительные количества урана установлены для ще
лочных сиенитов и фонолитов, возникающих на последних ста
диях магматической дифференциации. Щелочные сиениты обыч
но содержат в несколько раз больше урана, чем в среднем 
известково-щелочные граниты.

П о р о д ы  к и с л о г о  с о с т а в а .  Типичными радиоактивны
ми минералами кислых магматических пород считают цирконы, 
сфен, ортит, монацит, ксенотим и апатит. При этом в гранитах 
(за исключением лейкократовых) цирконы встречаются в боль
ших количествах, чем в породах средних, и радиоактивность их 
выше.

Рост радиоактивности цирконов и, по-видимому, других ак
цессорных уран- и торийсодержащих минералов и увеличение 
их концентрации от ультраосновных пород к кислым объясня
ются увеличением концентрации Th и U в магматических рас
плавах в процессе их кристаллизации. Больше всего урана в 
ксенотиме, цирконе, монаците и апатите, типичных граноднори- 
тах, известково-щелочных и натриевых гранитах; содержание 
урана в остальных минералах незначительно.

Содержание урана и тория, а также радиоактивность мине
ралов гранитов возрастают в последовательности: кварц — ор
токлаз плагиоклаз -*■ роговая обманка -> биотит ->• пиро
ксен магнетит -> флюорит -> апатит ->- эпидот ильме
нит ->- сфен циркон -*■ ортит монацит.

Концентрация радиоактивных акцессорных минералов мак
симальна в кислых магматических породах. Это обусловливает 
наивысшую радиоактивность кислых магматических пород, до
стигающую наибольших значений в гранитах (см. табл. 19).

Содержание урана в гранитах ^  (4-МО) • 10-4 %, а тория 
^  (20-^-50) • 10_ 4 % [4]. Повышенное содержание калия установ
лено в кварцевых порфирах, микроклиновых гранитах (до 6 %) 
и лейцитовых нефритах (до 7%) .  Содержание урана в вулка
нических стеклах изменяется в пределах (0,8ч-15) • 10~4% и 
составляет в среднем 5 ,6 -1 0 - 4 %. Это значение, по-видимому,
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представляет верхнюю границу содержания урана в кислых 
вулканических породах.

С р а в н и т е л ь н а я  р а д и о а к т и в н о с т ь  м а г м а т и ч е 
с к и х  п о р о д .  Радиоактивность в основном связана с присут
ствием акцессорных уран- и торийсодержащих минералов; от
части вызывается собственно урановыми и ториевыми и лишь 
в небольшой степени обычными породообразующими минера
лами.

Радиоактивность интрузивных пород известково-щелочной 
серии и пород эффузивных возрастает от ультраосновных по
род к основным, средним и далее к кислым пропорционально' 
увеличению содержания в них кремнезема и калия (см. табл. 
19). У отдельных толщ пород магматических формаций прямая 
связь между содержанием U и Th, U и К, Th и К, U и S i0 2, 
Th и S 1O2 проявляется яснее. К и SiC>2 так же, как U, Th, кон
центрируются в конечных продуктах магматической диффе
ренциации, что приводит к отмеченным коррелятивным свя
зям и повышению гамма-активности с ростом содержания К 
и S i0 2.

Наиболее существенно различие радиоактивности гранитов 
с высоким содержанием кальция (плагиограниты), в которых 
концентрации (1,5ч-3,1) • 10~4%, a T h ^  (5-М5) • 10-4 %, и с 
низким содержанием этого элемента, но высоким калия. Д ля  
последних характерны концентрации ( 4 - М О )  • 10_4 % и
Th^s (204-50) • 10 -4 %.

Интрузивные и эффузивные породы с повышенной щелочно
стью отличаются более значительной радиоактивностью, чем 
близкие по кислотности породы известково-щелочной серии 
(см. табл. 19). Это характерно как для ультраосновных щелоч
ных пород, так и для кислых.

Максимальные концентрации радиоактивных элементов при
урочиваются к краевым частям крупных интрузивных тел.

Радиоактивность эффузивных и эндоконтактных пород выше 
радиоактивности их интрузивных аналогов и коррелирует с со
держанием в них кристаллизационной воды.

Пегматиты. В пегматитах содержится значительно больше 
радиоактивных минералов, чем в собственно магматических 
породах (главным образом урановых и ториевых минералов). 
Это объясняется тем, что при возникновении пегматитов в 
основной магме содержатся большие количества скопившихся 
в результате предшествующих стадий магматической дифферен
циации радиоактивных элементов, чем в магме, порождающей 
кислые породы. В то же время в акцессорные минералы обыч
но входит меньше урана и тория, чем в те же минералы гра- 
нитоидов.

В пегматитах наблюдается разделение урана и тория. Уран, 
образующий летучие соединения, уходит в гидротермальные
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Т а б л и ц а  20. Средняя концентрация радиоактивных элементов (в %) 
в метаморфических и ультраметаморфических породах

Ф ация П орода К и  .104 Th-104 Th/U eU

Гранулитовая и Эклогит 0,8 0,2 0,4 2,0 1,8
эклогитовая Амфиболит 0,6 0 ,7 1,8 2 ,6 2 ,5

Аподиабазовый порфирит 0,8 0 ,9 2,7 3,0 3 ,4
Магнезиально-силикатный 0,8 1,2 4,0 3 ,0 4 ,2
сланец
Гиперстеновый гнейс 1,6 0,6 2,1 3,5 4 , а
Плагиоклазовый мигматит, 1,7 0,8 2 ,3 2 ,9 4 ,7
чарнокит
Силлиманит кордиеритовый, 2,6 1,3 4,2 3,2 7 ,6

Амфиболитовая
гнейс и сланец 

Амфиболит 0,8 1,0 4,0 4,0 4 ,0
и эпидот-амфи- Мрамор, мраморизованный 0,2 1,1 2,2 2,0 2 ,3
болитовая известняк

Кварцит 0,6 0,8 3,1 3,9 3,1
Метаморфизованный песча 2 ,5 2,7 9 ,2 3,4 10,8
ник
Кристаллический сланец 3,1 2,6 10,0 3 ,8 12,1
Полевошпатовый гнейс 3,4 3,5 15,0 4 ,0 15,5
Мигматит, гранито-гнейс 3,6 3,2 16,1 5 ,0 16,0

растворы, а большая часть тория выпадает с фракцией, обо* 
гащенной кремнием.

М етаморфические породы. Среди метаморфических пород 
выделяют слаборадиоактивные (амфиболиты, амфиболитовые 
сланцы, аподиабазы, кварциты, мраморы, кальцитофиры) и с 
нормальной или слабоповышенной радиоактивностью (фельси- 
ческие гнейсы, кристаллические сланцы, порфироиды, метамор- 
физованные песчаники) (табл. 20). Неодинаковая радиоактив
ность этих разностей объясняется различием их первоначаль
ного химического состава (1, 6]. В породах второй группы 
повышено содержание SiC>2, KzO, С 0 2 и Н20 . Чем больше сте
пень метаморфизма гнейсов и кристаллических сланцев и мас
сивов, тем меньше средняя концентрация в них урана и тория.

В породах, образовавшихся в результате метаморфизма 
вулканитов основного состава, концентрация урана и тория 
всегда низкая.

Таким образом, у пород, возникающих в результате регио
нального динамотермального и контактового метаморфизма,, 
концентрация U и Th неодинакова лишь для разностей, обра
зовавшихся в условиях амфиболитовой, эпидот-амфиболитовой 
и зеленосланцевой фаций. В породах, метаморфизованных зна
чительнее (гранулитовые фации), концентрации урана и тория 
почти выравниваются для всех типов пород. Ультраметамор
физм и метасоматоз способствуют росту концентраций урана
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и тория в их продуктах, а отношение Th/U  у последних может 
быть как очень малым ( < 1), так и очень большим ( > 10—20 ).

Рассматривая радиоактивность метаморфических разностей, 
необходимо особо выделить породы пневматолитовых и гидро
термальных жил. К последним приурочены очень многие виды 
и разновидности уран- и торийсодержащих минералов. Из соб
ственно урановых минералов для пород низкотемпературных 
гидротермальных жил наиболее характерен настуран. Настуран 
в виде прожилков и рассеянной вкрапленности обнаружен так
же во флюоритовых жилах.

Концентрация урана и тория в радиоактивных рудах, в зо
нах околорудных изменений и ореолов рассеяния гораздо вы
ше, чем в обычных породах. Содержание урана достигает 
4000-10-4 %, а тория 10ООО• 10-4 % и отношение Th/U  изменя
ется от 0,1 до 20 в рудных телах; оно характеризуется данными, 
приведенными в работе [6].

10.7. Р А Д И О А К Т И В Н О С Т Ь  О С А Д О Ч Н Ы Х  П О Р О Д  
И ПЛ АСТОВ ЫХ Ф Л Ю И Д О В  [1, 6]

Радиоактивность осадочных пород связана с наличием в их 
составе калийных, уран- и торийсодержащих минералов, а так
же адсорбированных радиоактивных элементов; она изменяется 
в широких пределах.

J 0.7.1. ОБЛОМОЧНЫЕ ПОРОДЫ

Р о с с ы п и .  При разрушении пород, обогащенных радиоак
тивными минералами (например, гранитов и их пегматитов), 
уран легко окисляется, образуя с анионами кислот растворимые 
соединения, и затем мигрирует в водных растворах, поэтому 
россыпи содержат в основном минералы тория. Последние из- 
за их большой плотности отлагаются и концентрируются вско
ре после выноса из зоны разрушения исходных пород, образуя 
совместно с другими обломками промышленно важные аллю
виальные и прибрежно-морские россыпи.

Согласно имеющимся данным, содержание тория в породах 
этих месторождений изменяется от 5 0 -10~4 до 3500• 10~4%, а 
урана от 13-10-4 до 120• 10—4%.

Г л и н ы  и г л и н и с т ы е  с л а н ц ы .  Среди осадочных пород 
(за исключением калийных солей, некоторых горючих сланцев 
и кварцевых конгломератов) глины обладают в среднем наибо
лее высоким содержанием U, Th и К и радиоактивностью 
(табл. 21 ).

Относительно высокая радиоактивность глин и глинистых 
•сланцев объясняется повышенной сорбцией урана, радия, тория 
и калия на глинистых частицах, присутствием минералов калия,
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Т а б л и ц а  21. Концентрация урана, тория и калия (% ) в осадочных 
отложениях континентальной части земной коры (средняя)

Группа пород П орода К и-104 Th-104 Th/U eU

Терригенные
(песчано-глини

Конгломерат, граве
лит

1,5 2,4 9,0 3,7 8,6

стые) Кварцевый конгломе
рат

1,2 6 ,3 31,0 5— 10 20,6

Песчаник, алевролит 1,7 2 ,9 10,4 3 ,6 10,0
Аргиллит, глинистый 
сланец, глина

2,7 4 ,0 11,5 2 ,9 13,4

Кремнистые Кремнистый сланец, 
кварцит

0,3 1,7 2,2 1,2 3,1

Глинисто-кремнистый
сланец

1,1 2,8 6,2 2,2 7 ,2

Карбонатные Известняк 0 ,3 1,6 1,8 1,1 2,8
Мергель 0,8 2,8 2,5 0 ,9 5,2
Доломит 0,4 3,7 2,8 0,8 5,5
Битуминозный извест
няк

0 ,3 7,8 11,9 1,5 13,0

Соляные Гипс, ангидрит 0,02 1,0 1,0 1,0 1,4
Каменная соль 5—50 0,9 1,0 1,1 10,2—9 1
Сильвин (КС1) 54 — — — 96,7

Каустобиолито- Каменный уголь 0,1 3,4 4,8 1,4 5,5
вые Торф — 2 ,0—5,0 5 ,2 1,8 4 ,0—7,0

Горючий сланец — 100—200 10— 15 0,5 100—200

тория и шестивалентного урана, образованием в условиях вос
становительной среды минералов четырехвалентного урана,, 
возникновением твердых растворов (некоторые из радиоактив
ных минералов могут образовывать с минералами глин твердые 
растворы).

Возможна значительная адсорбция ионов урана из природ
ных вод, где он присутствует в виде: 1) легко растворимых 
карбонатных соединений, например Ка2и 0 2(С0 з)з, диссоции
рующегося на ионы Na+ и [UO2 (СОз)з]2—; 2) урано-органиче- 
ских соединений; 3) золя гидроокиси [иО г(О Н )2]п или других 
коллоидов; 4) сульфат-уранила U O 2 S O 4  — наименее устойчиво
го в природных условиях и др.

Сорбенты не извлекают уран из наддонной воды. Сорбция, 
начинается в стадии диагенеза, когда в иловых водах, богатых 
углекислотой, протекают химические реакции, существенно из
меняющие состав и структуру осадка. Насыщение иловых вод 
биогенной двуокисью углерода приводит к разрушению уранил- 
карбонатных анионов. В результате разложения комплексов 
возрастает концентрация катионов урана и начинается их по
глощение сразу несколькими сорбентами. При этом сорбирую-
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адими являются глинистые минералы (монтмориллонит, галлу- 
азит, каолинит и др.), дисперсные агрегаты гидрослюд и хло
ритов, .измененные биотиты, серицит, глауконит. Концентрация 
равномерно рассеянного U в алюмосиликатном веществе неред
ко достигает 2—3%.

Одной из причин скопления U в слоистых алюмосиликатах 
и пелитах со скрытокристаллической структурой является воз
никновение в них дисперсной гидроокиси титана — активного 
сорбента, извлекающего уран из поровых и морских вод. По
роды легко отдают U в карбонатсодержащую жидкую фазу. 
Из появляющихся таким образом урансодержащих растворов 
могут осаждаться минералы урана.

Адсорбентами являются также коллоидные оксиды железа, 
-алюминия, кремния, марганца и органические вещества.

Совместное осаждение урановых, урансодержащих глинис
тых минералов и других соединений особенно интенсивно, если 
они возникают в непосредственной близости от разрушающихся 
урановых месторождений в зонах окисления и цементации пер
вичных урановых месторождений. Однако чаще глинистые ми
нералы и другие соединения адсорбируют уран, освободивший
ся при разрушении различных пород.

Адсорбция зависит от pH природных вод: она тем значи
тельнее, чем меньше в растворе свободного кислорода и иона 
С 0 32-, глубже и спокойнее воды, более дисперсны осаждающие
ся частицы.

Осаждение соединений урана наиболее интенсивно в вос
становительной среде в присутствии органических веществ 
(гуминовых кислот и углистых остатков) и сульфидов. Орга
ническое вещество адсорбирует из окружающей среды уран, 
■иногда восстанавливая его до четырехвалентных соединений, 
нерастворимых в воде.

Повышенную радиоактивность глин и глинистых пород объ
ясняют также относительно высоким содержанием в этих поро
д ах  калия (до 6,5%), который находится здесь не только в ми
неральной (микроклин, ортоклаз, анортоклаз, нефелин, муско
вит, флогопит, биотит, гидрослюда, глауконит и др.), но и в 
■сорбированной форме.

П е с ч а н и к и  и а л е в р о л и т  ы. Чаще всего радиоактивные 
элементы содержатся в песчаниках и алевролитах в виде изо
морфной .примеси к минералам тяжелой фракции. Радиоактив
ные элементы находятся в глинистой части этих пород в адсор
бированном виде.

Песчаники и алевролиты содержат в среднем микроколиче- 
■ства U, Th и немного К (см. табл. 21). Повышенной радиоак
тивностью отличаются их калийсодержащие полимиктовые раз
ности. Минеральное содержание радиоактивных элементов 
характерно для хорошо отсортированных морских, в основном
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Рис. 72. Уровни содержания урана 
и тория в осадочных отложениях 
земной коры [6].
О тлож ения: I  — терригенны е, I I  — крем 
нистые, I I I  — карбонатны е (Ш а  — д о 
лом и ты ), I V — соленосны е, V — каусто- 
биолиты. С трелкам и  п оказан а тенден
ция увеличения содерж ан ия урана в 
породах, обогащ енны х органикой 
(Сорг), урана и тория в терригенны х 
отлож ен иях , обогащ енны х вы сокора
диоактивны м и акцессориям и (м онаци
том Mz, цирконом Zr и др .). Ш ифр 
кривых — Th/U

кварцевых песчаников. Повышенное содержание радиоактивных 
элементов установлено для глинистых разностей песчаников, 
а также для песчаников с органическими примесями.

Интенсивные прямые связи найдены П. А. Курочкиным для 
терригенных пород между общей удельной объемной гамма-ак
тивностью Q и их объемной емкостью катионного обмена; меж
ду Q и удельной поверхностью S; Q и остаточным водонасыще- 
нием &в.о, а также между содержанием Th и теми же величи
нами.

Нередко глинистость определяет также и пористость песча
ников, поэтому между коэффициентом их пористости kn и об
щей радиоактивностью Qz наблюдаются обратные корреляци
онные связи; они установлены и между QTh и kn.

Обратные корреляционные и достаточно тесные зависимости 
найдены между общей гамма-активностью Q и средним радиу
сом пор, Q и коэффициентом проницаемости knp и не менее 
тесные обратные связи.

10.7.2. ОРГАНОГЕННЫ Е И ХЕМОГЕННЫЕ ПОРОДЫ

К а р б о н а т н ы е  п о р о д ы .  Чистые морские известняки и 
доломиты, как правило, слабо радиоактивны. Содержание ура
на в них не превосходит 4■10- 4 %. Такая радиоактивность ор
ганогенных известняков определяется окислительными условия
ми среды, в которой образуются эти отложения (раковины и 
другие организмы живут в мелководных бассейнах, содержащих 
кислород). Окислительная среда не способствует осаждению 
урана (рис. 72).

Образование хемогенных .известняков и доломитов из мор
ских и пресных вод возможно также в условиях, не подходящих 
для адсорбции и осаждения урана (слабонасыщенные углекис
лым газом, содержащие карбонат-ион турбулентные воды с из-

■10 %
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меняющейся температурой). Не осаждается уран с магнезита- 
ми, сидеритами, туфами и другими карбонатами, которые воз
никают в тех же условиях. Глинистость повышает радиоактив
ность карбонатных пород. Радиоактивность карбонатных 
отложений связана также с их нерастворимым остатком, по
скольку он содержит в основном глинистую фракцию.

Средняя радиоактивность известняков и доломитов очень 
низка и меньше радиоактивности глин (см. табл. 21).

В некоторых разрезах нефтяных месторождений установле
ны доломитизированные известняки повышенной радиоактивно
сти. Значительные (до промышленных) концентрации радионук
лидов встречаются в морских известняках, обогащенных 
ванадием.

М е р г е л и .  Радиоактивность мергелей в среднем (см. табл. 
21 ) выше, чем у чистых известняков, и в ряде случаев близка 
к радиоактивности глин.

К а л и й н ы е  о с а д к и .  Калийные минералы — сильвин КС1, 
карналлит KClMgCl2-6Н20 ,  каинит KClM gS04-3H20 , полига
лит K2S0 4 -MgS0 4-2CaS0 4-2H20  и другие, в которых содержа
ние калия изменяется от 12,9 (для полигалита) до 52,5% (для 
сильвина), характеризуются высокой радиоактивностью. Содер
жание урана в калийных солях весьма незначительно.

Г а л и т ,  а н г и д р и т ,  г ипс .  Эти породы так же, как и кар
бонатные, возникают в окислительной среде в условиях, небла
гоприятных для осаждения и адсорбции урана. Здесь уран 
концентрируется в остаточных рассолах. Отложения же, обра
зованные из последних, чаще всего подвергаются выветриванию 
и обогащают тем самым соседние кластические породы, а затем 
выщелачиваются из них. Гипс, ангидрит, галит и другие соли 
содержат уран в среднем 1 • 10- 4 %.

Ф о с ф а т ы .  Иногда сильно обогащены ураном. Это объяс
няется их образованием в восстановительных условиях при на
личии значительных количеств органического материала (рис. 
73). Катионы урана в карбонат-фторапатите замещают ионы 
кальция, принимая участие в строении кристаллической решет
ки. Фосфаты кальция извлекают уран даже из морской воды, 
но урановые минералы возникнуть не могут, так как U и Ra 
практически не извлекаются из природных фосфатов карбонат
ными растворами. Фосфат кальция, прочно связывая уран и 
продукты его распада, ограничивает миграцию радиоактивных 
элементов. Содержание урана в фосфатах изменяется в преде
лах (104-1500) • 10-4 % .

И с к о п а е м ы е  у г л и .  Радиоактивность углей, как прави
ло, весьма незначительна (см. табл. 21). Однако среди пород 
этого класса встречаются высокорадиоактивные разности. Н а
иболее активным концентратором U оказалось гумусовое орга
ническое вещество, в меньшей степени — сапропелевое. Радио-
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Рис. 73. Сопоставление содержания урана с содержанием Р 20 5 (по данным 
инструментального нейтронно-активационного анализа) (по Ю. Г. Чуланову 
и В. А. Касаткину):
1 — верхняя часть разреза  В ятско-К ам ского месторож дения (меловые отлож ен и я); 2 — 
ниж няя часть разреза  (ю рские отлож ения)

активность углей и углистых пород различной степени мета- 
морфизма возрастает с увеличением зольности.

К л а с с и ф и к а ц и я .  Осадочные породы по степени радио
активности можно разделить на три группы.

1. Породы с низкой радиоактивностью: хорошо отсортиро
ванные и слабосцементированные мономинеральные кварцевые 
пески, алевролиты, чистые известняки, доломиты, каменная 
соль, ангидриты, гипсы, большинство углей (гумусовые углис
тые отложения) и нефтенасыщенные породы.

2. Породы с повышенной радиоактивностью: глинистые раз
ности осадочных пород, глинистые пески, песчаники, алевроли
ты, некоторые мергели, глинистые известняки и доломиты, 
а также породы с органическими примесями.

3. Породы с высокой радиоактивностью: калийные соли, мо- 
нацитовые и ортитовые пески, глубоководные глины, глобиге- 
риновые илы и красная глина.
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Максимальная концентрация U и Th и отношение Th/U  
установлены у обломочных пород: конгломератов, песчаников, 
глинистых сланцев (см. табл. 21). Меньших значений концент
рация и отношение Th/U достигают у кремнистых пород (крем
нистых сланцев, кварцитов, глинисто-кремнистых сланцев). Еще 
меньшие значения средних концентраций и отношения Th/U 
наблюдаются у таких карбонатных пород, как мергели, извест
няки, битуминозные известняки. Самые малые концентрации U 
и Th и относительно низкое отношение Th/U характерны для 
соляных пород. Доломиты и каустобиолиты (каменный уголь, 
торф, горючие сланцы) отличаются сравнительно высоким со
держанием урана и малым — тория, особенно первые.

Большое количество тория и урана с торием содержат гру
бообломочные породы (конгломераты, гравелиты, песчаники) 
элювиальных, прибрежно-морских и иных толщ. В отличие от 
этих пород извястники, сланцы, песчаники, возникающие в мор
ских бассейнах, в основном ураноносны и содержат фосфат и 
органику.

Содержания U и Th, а следовательно, и радиоактивность 
обломочных пород возрастают от конгломератов к песчаникам, 
алевролитам, аргиллитам.

10.7.3. ПЛАСТОВЫЕ ФЛЮ ИДЫ

Ж и д к а я  ф а з а .  Фоновое содержание U (в безрудных по
родах), достигающее 10-5 к г /м 3, установлено в водах до глу
бин в сотни метров. На глубинах, измеряемых километрами, 
содержание урана нигде не превышает 10-6 к г /м 3. С глубиной 
максимальное содержание U в водах имеет тенденцию к убы
ванию, обычно глубинные воды вообще лишены U [1, 6].

Удаление U из раствора в природных условиях может про
исходить вследствие: образования труднорастворимых соедине
ний в присутствии V, Р, As и Si; сорбции уранил-иона гидрок
сидами Fe, Al, Ti, органическим веществом угольного и неф
тяного рядов, минералами глин.

Многочисленные исследования показали, что содержание 
радия в пластовых водах заметно повышается с приближением 
к контурам нефтеносности.

Содержание изотопов радия в связанной воде нефтяного 
пласта достигает 37—370 Бк, что на один-два порядка выше, 
чем в свободной воде за пределами залежи. Диффузионный пе
ренос радия из связанной воды нефтяной залежи в подпираю
щую водоносную часть создает р а д и о г е о х и м и ч е с к и й  
э ф ф е к т  — аномальное повышение радиоактивности в зоне 
водонефтяного контакта (М. X. Хуснуллин, 1964 г.).

Содержание U в многочисленных образцах нефтей различ
ных типов находится в пределах 6 - 10_9ч - 1,2 - 10- 7 %. Концент
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рациями урана в нефтях служат асфальтены и спирто-бензоль- 
ные смолы, содержание которых возрастает со степенью окис
ления нефти. С глубиной концентрация урана в нефти сначала 
снижается, а затем становится приблизительно постоянной. Со
держание урана в нефти увеличивается с ростом ее сернистости, 
плотности и смолистости.

Г а з о в а я  ф а з а .  ЕРЭ поступают в почвенный воздух в ви
де эманаций радона, торона, актинона из горных пород и отча
сти природных вод. Радиоактивность почвенного воздуха, где 
содержится радон, в среднем 5,4• 10-18 расп ./(с -м 3). Таким 
образом, вклад в радиоактивность пород газовой фазы очень 
мал.

КОНТРОЛЬНЫ Е ВОПРОСЫ

1. Каковы типы воздействий гамма-квантов в горных поро
дах и их геофизические приложения для определения состава 
и свойств горных пород?

2. Какова петрофизическая информативность жесткой и мяг
кой частей энергетического спектра гамма-излучения?

3. Почему метод рассеянного гамма-излучения позволяет 
определить плотность горных пород?

4. Какие радионуклиды являются основными гамма-излуча
телями в горных породах?

5. Раскройте физический смысл закона радиоактивного рас
пада.

6. Что такое радиоактивное равновесие, какие причины мо
гут его нарушить?

7. Дайте определения концентрационной чувствительности, 
уранового эквивалента.

8. Перечислите основные геохимические закономерности рас
пределения калия, урана и тория в горных породах.

9. Почему показания ГМ и ГМ-С определяются массовыми 
содержаниями ЕРЭ?

10. Сформулируйте петрофизические модели гамма-метода 
(в обеих модификациях) и раскройте их информативность при 
комплексной интерпретации.

11. Дайте петрофизическое обоснование коррелятивных свя
зей между содержанием ЕРЭ и:

а) нейтронными характеристиками горных пород;
б) удельным электрическим сопротивлением;
в) проницаемостью;
г) упругими свойствами пород.
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11. НЕЙТРОННЫЕ СВОЙСТВА

Реакции, вызываемые нейтронами в горных породах, значи
тельно разнообразнее реакций, вызываемых гамма-квантами. 
Поэтому стационарные и импульсные нейтронные методы заня
ли основное место в арсенале методов скважинной радиомет
рии. Эти методы широко применяются на месторождениях неф
ти, газа и других полезных ископаемых для определения кол
лекторских свойств горных пород, выявления продуктивных 
объектов, контроля разработки месторождений, элементного 
анализа пород и минерального сырья, решения других важных 
задач.

Принципиальное достоинство нейтронных методов — возмож
ность телеметрического к о л и ч е с т в е н н о г о  и з у ч е н и я  
э л е м е н т н о г о  с о с т а в а  п о р о д .  Благодаря этому обеспе
чивается:

количественное определение содержаний различных по ядер- 
но-физическим свойствам элементов (изотопов) в широком ди
апазоне их изменения;

оперативная оценка главных (при необходимости — сопут
ствующих) компонентов полезных ископаемых с большей точ
ностью и достоверностью, чем традиционными методами геоло
гического опробования (керновый, бороздковый);

универсальность применения при изучении полезных иско
паемых различного состава и структурно-текстурных форм.

Ведущая роль нейтронных методов при исследовании обса
женных скважин определяется возможностью изучения геологи
ческого разреза через стальную обсадную колонну. Такая важ 
ная задача, как, например, доразведка месторождения, в прин
ципе не может быть решена без применения нейтронных 
методов.

Применение нейтронных методов позволяет повышать досто
верность геофизических исследований и, как следствие, сокра
щать сроки и затраты на разведку, надежно оценивать геоло
гические и извлекаемые запасы, применять более прогрессивные 
и экономичные системы разработки месторождений, повышать 
коэффициент извлечения запасов.

Темпы роста разведанных запасов нефти и газа в мире от
стают от темпов роста потребностей в них: все более острой 
становится проблема повышения нефтеотдачи. Поэтому еще бо
лее возрастает роль нейтронных исследований, контролирую
щих соблюдение оптимальных условий разработки месторож
дений, позволяющих определять начальную, текущую и оста
точную нефтенасыщенность. С помощью нейтронных методов 
выявляют характер обводнения по мощности и площади зале
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жи, оценивают степень выработанное™ продуктивных пластов, 
уменьшают невосполнимые потери нефти и снижают соответст
вующие затраты разведочных и нефтедобывающих предприятий 
как на прирост запасов, так и на добычу.

Пористость, глинистость, нефте-, водо-, газонасыщенность, 
химический состав твердой фазы пород, давление и температу
ра влияют на показания нейтронных методов не непосредствен
но, а через соответствующие нейтронные характеристики. Ха
рактеристиками пространственно-энергетического и временного 
распределения в горных породах надтепловых и тепловых ней
тронов являются длина замедления нейтронов; время замедле
ния нейтронов; дисперсия импульсов замедленных нейтронов; 
длина диффузии и длина миграции, время жизни и коэффици
ент диффузии тепловых нейтронов. Знание этих параметров 
необходимо для петрофизического обоснования способов при
менения нейтронных методов, оптимизации условий измерений, 
создания алгоритмов обработки результатов, установления свя
зей интерпретационных параметров со свойствами изучаемых 
сред.

Современная методология нейтронных методов ориентирова
на па непосредственное измерение нейтронных характеристик 
горных пород (интегральные модификации) и на их элементный 
анализ (спектрометрические модификации).

11.1. ТИПЫ В З А И М О Д Е Й С Т В И Я
НЕ ЙТ РОН ОВ С ВЕЩ ЕСТВОМ
И ИХ ПЕ Т Р О Ф И ЗИ Ч Е С К А Я  И Н ФОР МАТ ИВН ОС ТЬ

В основе применения нейтронных методов изучения вещест
ва в геофизике лежит исследование физических процессов и 
явлений, сопровождающих распространение нейтронов в горных 
породах (рис. 74). Процесс замедления нейтронов охватывает 
широкую область энергий — от 14 МэВ (для изотопных источ
ников— от 11 МэВ) до примерно 1 эВ и протекает в сравни
тельно узком временном интервале, измеряемом временем за 
медления нейтронов, которое не превышает первых сотен микро
секунд. Процесс диффузии тепловых нейтронов отличается 
значительно большей длительностью: ширина соответствующего 
временного интервала, измеряемая временем жизни тепловых 
нейтронов, достигает (в слабопоглощающих средах) сотен мил
лисекунд. Область тепловых энергий ограничена сверху энер
гией химической связи и измеряется дисперсией максвеллов
ского спектра со средней энергией 3/ 2&Т\ где Т — температура 
нейтронного газа в абсолютных единицах; k — постоянная 
Больцмана.
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14 М

Врем я , мке

Рис. 74. Схема взаимодействий нейтронов с атомными ядрами (а) и распреде
ление нейтронных методов ядерной геофизики по физическим процессам (б)

По характеру взаимодействия с нейтронами породообразую
щие элементы можно условно разделить (по массовому числу 
А)  на три группы: 1) легкие (1 < Л < 2 5 ) ;  2) средней массы 
(2 5 < Л < 8 0 ) ;  3) тяжелые (8 0 < Л < 2 4 0 ) .  Элементы первой груп
пы типичны для горных пород осадочного комплекса, второй и 
третьей групп — для изверженных и метаморфических пород. 
К первой группе должны быть отнесены также магические ядра, 
близкие по своим свойствам к легким ядрам.

Взаимодействие нейтронов с ядрами различных элементов 
определяется не только массовыми числами ядер-мишеней, но
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и (весьма существенно) энергией нейтронов. Можно выделить 
три области энергий, ход нейтронных реакций в которых ка
чественно различен: 1) Е <  1 кэВ; 2) 1 к э В < £ < 0 ,5  МэВ; 
3) 0,5 М э В < £ < 1 4  МэВ. Такое подразделение в общих чертах 
определяет характер ядерных реакций, типы испускаемых час
тиц, их угловое и энергетическое распределение и т. д. Напри
мер, в области низких энергий преобладает резонансное погло
щение нейтронов тяжелыми ядрами, в области средних энергий 
наиболее существенно упругое рассеяние, в области относитель
но высоких энергий конечное ядро может образоваться в не
скольких возбужденных состояниях, благодаря чему возможно 
неупругое рассеяние нейтронов; в последней заметной вероят
ностью обладают также реакции с вылетом заряженных частиц.

К изучаемым в горных породах физическим явлениям отно
сятся: 1) неупругое рассеяние быстрых нейтронов на атомных 
ядрах, сопровождаемое испусканием характеристического гам
ма-излучения (гамма-излучение неупругого рассеяния — Г ИНР); 
2 ) активация атомных ядер быстрыми нейтронами; 3) резонанс
ное поглощение нейтронов; 4) деление ядер надтепловыми ней
тронами (для делящихся изотопов тяжелых ядер); 5) актива
ция атомных ядер тепловыми нейтронами; 6 ) поглощение 
тепловых нейтронов, сопровождаемое испусканием характери
стического гамма-излучения (захватное гамма-излучение);
7) ужесточение спектра тепловых нейтронов, обусловленное 
присутствием в горной породе элементов-поглотителей; 8 ) деле
ние тяжелых ядер тепловыми нейтронами.

Перечисленные процессы происходят независимо от того, 
каков режим облучения: стационарный или импульсный.

Так как процессы замедления быстрых нейтронов и дуффу- 
зии тепловых нейтронов разграничены во времени, можно раз
дельно регистрировать гамма-излучение неупругого рассеяния 
замедляющихся нейтронов, гамма-излучение, возникающее при 
поглощении тепловых нейтронов, и гамма-излучение наведенной 
радиоактивности.

Таким образом, использование источников нейтронов, рабо
тающих в импульсном режиме, позволяет резко увеличить объ
ем информации о составе исследуемой среды по сравнению со 
стационарными источниками.

Каждому из перечисленных процессов взаимодействия ней
тронов в горных породах соответствует один (или более) ней
тронный метод ядерной геофизики (см. рис. 74).

В настоящее время 'известны следующие нейтронные методы: 
метод спектроскопии гамма-излучения неупругого рассеяния 
(ГИ НР); метод наведенной активности (активационный анализ) 
на быстрых нейтронах (НАб); метод резонансной активации; 
нейтрон-нейтронный метод по надтепловым нейтронам (ННМнт); 
стационарный нейтрон-нейтронный метод по тепловым нейтро
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нам (ННМт); импульсный нейтрон-нейтронный метод по тепле 
вым нейтронам (ИННМ); стационарный нейтронный гамма-ме
тод; спектроскопия захватного гамма-излучения (НГМ-С); им
пульсный нейтронный гамма-метод (ИНГМ), имеет также 
спектроскопическую модификацию; импульсный нейтронный 
гамма-нейтронный метод (ИНГМ); метод наведенной актив
ности (активационный анализ) на тепловых нейтронах (НАт); 
нейтронные методы, использующие реакцию деления.

11.2. Н Е Й Т Р О Н Н Ы Е  Э Ф Ф Е К Т И В Н Ы Е  СЕЧЕНИЯ  
И ИХ З А В И С И М О С Т Ь  ОТ Э Н Е Р Г И И  Н Е Й Т Р О Н О В  
И СОСТАВА ВЕ ЩЕСТВА

В отличие от комптоновского рассеяния гамма-квантов для 
нейтронов энергетические зависимости микросечений упругого 
рассеяния для различных элементов заметно отличаются, при
чем имеют сложную пилообразную («резонансную») форму 
(рис. 75).

При высоких энергиях (£ ;»  Юч-14 МэВ) сечение поглоще
ния относительно невелико, и поглощение нейтронов слабо влия
ет на их распределение в горных породах. Однако положение 
существенно меняется в области надтепловых энергий в горных 
породах и рудах, для которых характерно присутствие сильно 
поглощающих элементов. Почти у всех породообразующих эле
ментов в надтепловой области сечение поглощения с уменьше
нием энергии изменяется по закону 1 / ь .  В резонансной области 
сечения поглощения ряда тяжелых (рудных) элементов дости
гают очень высоких значений, на несколько порядков (в тысячи 
и десятки тысяч раз) превосходящих величину сечений рас
сеяния.

При расчетах нейтронных характеристик и распределения 
нейтронов в горных породах концентрации породообразующих 
элементов задаются плотностью их ядер (число ядер в 1 см3). 
В табл. 22 приведены средние плотности ядер различных эле
ментов в осадочных горных породах.

Наиболее распространенным в земной коре элементом явля
ется кислород, содержание которого составляет около 50% (по 
массе). Горные породы состоят почти исключительно из кисло
родных соединений, в основном из силикатов алюминия, каль
ция, магния, натрия и железа. В связи с этим для многих пород 
величины отношений Al/Si, Fe/Si и Mg/Si изменяются в срав
нительно узких пределах.

В осадочных горных породах, поровое пространство которых 
заполнено пластовой водой, плотность ядер кислорода очень 
слабо зависит от литологического состава. Если поровое прост
ранство пород насыщено не водой, а нефтью, то плотность ядер
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кислорода по-прежнему почти не зависит от литологического 
состава, но от пористости зависит столь же сильно, как и плот
ность протонов.

Земная кора обогащена кремнием, алюминием и особенно 
калием, но обеднена элементами группы железа. Восемь эле
ментов (О, Si, Al, Fe, Са, К, Mg) составляют 99% всей массы 
земной коры. Геохимическое поведение микрокомпонент в ней 
практически не зависит от их атомных масс.

В табл. 26 приведены сечения взаимодействия с нейтронами 
при двух существенно различных энергиях: полное сечение at =  
=  ase/ +  as‘n +  oa, сечения упругого asel и неупругого asin рассея
ния, соответствующие вероятности рассеяния hel =  asel/ot  и 
h in =  osin/a t ,  порог неупругого рассеяния Е*,  полные вероятности 
рассеяния h  =  o s/ o t  и поглощения g  =  o a/ o t .  Некоторые породо
образующие элементы слабо поглощают тепловые нейтроны 
(кислород, кремний, магний), но при £ ^ 1 4  МэВ становятся 
заметными поглотителями (в реакциях с вылетом заряженных 
частиц). Есть и противоположные примеры (кальций, калий, 
железо).

В области тепловых энергий нейтронов особенно важен учет 
изменения концентрации поглощающих элементов.

Величина одного из важнейших параметров горных пород — 
времени жизни тепловых нейтронов, определяется микроскопи
ческим сечением захвата их ядрами элементов, входящих в со
став скелета породы и пластовых флюидов.

Наряду с основными породообразующими элементами, кото
рые обладают сравнительно небольшими (от десятых долей до 
единиц барна) сечениями поглощения оа, в горных породах 
присутствуют, как правило, в небольших количествах элементы 
с аномально большими значениями аа (кадмий, бор, иридий), 
а также элементы из группы редкоземельных (гадолиний, с а 
марий, европий и т. д.). В табл. 23 приведены элементы с 
аномально большими сечениями поглощения тепловых ней
тронов.

Основная масса редких земель накапливается в кислых и 
щелочных породах, а также в некоторых породах осадочного 
происхождения. Несмотря на незначительное содержание гадо
линия и самария в осадочных породах, указанные в табл. 23 
количества их, особенно гадолиния, существенно повышают 
макроскопическое сечение поглощения пород, что в свою оче
редь обусловливает значительное уменьшение времени жизни 
тепловых нейтронов.

Накопление бора в осадочных породах связано с наличием 
борных минералов в материнских породах, с концентрацией 
бора в водной среде (солевые воды), откуда он сорбируется 
пелитовыми фракциями осадка и входит в решетку глинистых 
минералов, а также с накоплением в осадке органических ве-
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Т а б л и ц а  23. Элементы — аномальные поглотители тепловых и резонансных  
нейтронов в горных породах

Элемент

Сечение поглощения 
нейтронов*

Содержание в осадочных 
дах, г/т

поро-

тепловых резонансных

песчаных глинистых
карбо
нат-
ных

сред-
нееоа> барн o(jp-10-3, барн 

<£,„ эВ>**
v *** 

Р

Гадолиний Gd 49000 1,3(2,58) _ 0 ,7 5 4,5
Самарий Sm 5800 16(0,096) 4 3 ,7 5 1 ,4 5,25
Европий Eu 4600 11(0,46) 3 0 ,7 1. — М
Кадмий Cd 2450 7,2(0,178) 1 — 0,37 0,03 0,3
Диспрозий Dy 930 7 ,5 (5 ,5 ) 1 2,6 4 0,8 3,4
Бор В 760 — --- 4 150 12 110
Ртуть Hg 375 1(34) --- 0,03 0,015 0,02 0,023
Индий In 194 29(1,46) 1 0 ,3 3 — 0,05
Эрбий Ег 162 2 ,6 (0 ,46 ) 1 •— 2,5 2,5
Тулий Т т 103 16(3,9) 1 — 0,2 — 0,4
Лютеций Lu 77 1,7(5 ,2) -- — 0,2 — 0,4
Гафний Hf 102 9 , 8 ( 7 , 6 ) 3 — 4 — 13 — 6,0
Золото Ап 99 30(4,9) I — — — 0,001
Рений Re 88 3 ,5 (2 ,1 ) 1 — — — —
Литий Li 71 — — 7— 17 60 26 60
Гольмий Но 67 5 ,1 (3 ,9 ) 2 — 1 — 0,95
Серебро Ag 64 12,5(5,12) 1 — 0,9 — 0,1
Неодим Nd 51 — — — 18 — 25,0
Торбий ТЬ 25 — — — 0,9 — 0,9
Кобальт Со 37 7(134) — —. 23 — —
Иттербий Yb 37 — 1,4 2,2 20 2,1
Хлор С1 33 -- — — -- —

* По данны м атласа  BNL-325, 1973 г.
** В скобках указан а  энергия основного резонансного м аксим ум а. 

*** v p — количество резонансны х максимумов с о ар> 2-103 барн.

ществ. Основные носители бора в глинах — сорбирующие его 
гидрослюды, монтмориллонитовые минералы и отчасти као
линит.
11.3. З А М Е Д Л Е Н И Е  БЫСТРЫХ Н ЕЙ ТР О Н О В  
В ГОРНЫХ П О Р О Д А Х

Нейтронные характеристики вещества, определяющие зако
номерности замедления нейтронов, выявляются при изучении 
пространственно-энергетического и временного распределения 
нейтронов. Одна из важнейших закономерностей состоит в 
свойстве мультипликативности функции распределения нейтро
нов для точечного импульсного моноэнергетического источника 
быстрых нейтронов [19]:

N( r ,  t, E) =  N ( E ) N ( t ,  E ) N ( r ,  E),  (11.1)



где N ( r , t , E ) — плотность нейтронов в единице объема фазово
го пространства (r , t , E ); N  ( Е) — энергетический спектр замед
ленных нейтронов; N ( t , E ) — энергетически-временное распреде
ление; N ( r , E ) — пространственно-энергетическое распределение 
замедленных нейтронов.

Для водородсодержащих сред спектр нейтронов хорошо опи
сывается выражением

2 в (Я)N(E) 1 + (11.2)

здесь На — макросечение поглощения; x s — замедляющая спо
собность, равная =  где — макросечение 'рассеяния;
I — средняя логарифмическая потеря энергии, или среднее из
менение летаргии |  =  1п (Е' /Е) .  В среде сложного многокомпо
нентного состава

1 =  2  Ь Ъ ,  
i

где hi — вероятность рассеяния на ядрах г-го элемента;

2Лг- U i  -  1 )
Влияние концентрации поглотителя на плотность нейтронов 

показывает рис. 76, на котором отражена зависимость отноше
ния плотности нейтронов в поглощающей среде к плотности 
нейтронов в той же среде без поглощения Р г от параметра 
Sa/V-s-

Для вещества произвольного, состава и сечений взаимодей
ствия, изменяющихся с изменением энергии нейтронов, функция 
N ( t , E ) описывается гамма-распределением с плотностью

* 1' .  Ч ' т й т г 1 ' <1L3>

где Q =  X/v  — время свободного пробега при конечной энергии 
Е; параметры а = а { Е )  и у = х ( Е )  определяются интегральными 
характеристиками кинетики замедления — полным временем за 
медления ts (E) и дисперсией импульса D[ t ( E) ] :

а  (Е) =  ts (E)/D [t (£)]; х (Е) =  t \  (E)/D [t (£)] -  1.

Закономерности пространственного распределения нейтронов 
в среде произвольного состава невозможно описать какой-то 
одной достаточно простой и наглядной универсальной форму
лой. Приведем лишь два наиболее простых выражения, обла
дающих достаточно высокой количественной достоверностью 
в областях своей применимости.
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Рис. 76. Уменьшение плотности потока нейтронов в веществах с поглощением 
по закону \ / v  относительно плотности потока в тех же средах при чистом 
рассеянии (по данным В. Н. Аваева):
/  — расчет по ф ормуле (11.2). Экспериментальны е данн ы е соответствую т измерениям в 
следую щ их средах: 1 — смесь ж елеза  с карбидом  бора; 2 —  смесь граф ита с бором; 3 — 
ж елезо ; 4 — смесь ж елеза  с полиэтиленом и карбидом  бора

В средах низкого водородосодержания и на малых расстоя
ниях от источника справедлив результат «возрастного» прибли
жения:

N  (г, Е)  =  [4ят0 (£ )]-3' 3 ехр [ -  г2/4т0 (£)], (11.4)

где г — расстояние от источника; т0 ( Е ) — фермиевский возраст 
нейтронов (см. ниже).

В средах высокого водородосодержания (&п> 1 5 % ) и на 
больших расстояниях от источника справедлив результат «од
ногруппового диффузионного» приближения:

N( r ,  E) =  [4nrxs (E)]-1e x p [ - r / V :̂ W ) } ,  ( П . 5)

где Ts(£)— полный возраст нейтронов. Здесь и выше полагает
ся, что источник обладает единичной мощностью.

Возраст нейтронов — важнейшая характеристика простран
ственного распределения замедленных нейтронов, позволяющая 
оценить влияние на распределение нейтронов в горных породах



изменений состава твердой фазы, состава и содержания плас
товых флюидов — нефти, газа и воды, глубинности исследова
ния горных пород нейтронными методами, радиальной чувстви
тельности приборов в системе скважина — пласт.

Возраст r s (Eo,E)  нейтронов с энергией Е  моноэнергетиче- 
ского источника с энергией Е 0 определяется через средний 
квадрат расстояния Я 2 (Е0, Е) ,  пройденного нейтронами в бес
конечной однородной среде заданного состава в процессе замед
ления от энергии Е 0 до энергии Е:

где М 2 и Мо — второй и нулевой пространственные моменты 
функции пространственно-энергетического распределения ней
тронов:

Величина xs имеет размерность площади. Часто вместо воз
раста нейтронов удобнее пользоваться производной от него ве
личиной— длиной замедления Ls

Возраст нейтронов — один из немногих параметров в теории 
замедления нейтронов, который можно вычислить строго в ана
литической форме. Формула для возраста нейтронов имеет 
следующую структуру (рис. 77):

Первое слагаемое соответствует среднему квадрату смеще
ния первичного нейтрона, имеющего начальную энергию Еп 
(это так называемая поправка за первый пробег), второе сла
гаемое — среднему квадрату смещения нейтрона в процессе 
собственно замедления, третье — смещению нейтрона с задан
ной конечной энергией (так называемая поправка за последний 
пробег) (см. рис. 77).

здесь h (и)— полная вероятность рассеяния; cos у { и ) — средний 
косинус угла рассеяния; | ( и ) — средняя логарифмическая поте
ря энергии в среде; A-tr — транспортная длина свободного про
бега; « — летаргия, и =  \ п{ Е0/ Е ) .

t s (Е0, E) =  ± R *  (Е0, Е) =  М 2 (Е0, Е ) / Ш 0 (Е0, Е), (1 1 .6 )
О

М п (Е0, Е) =  j r " N ( r ,  Е0, E)dV,  п =  0 ; 2.

LS(E0, £) =  1/тД£„, Е). (11.7)

т5 (£ 0, Е) =  \ К  (Е0) +  т0 (Е0, Е)  +  ^  (Е).  (11.8)
О

U

(11.9)
о

(11.10)
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Рис. 77. Схема, поясняющая физический смысл формулы (11.8):
1 — пробег до  первого соударения (и = 0); 2 — пробег до v + 1 -го соударения; 3 —  дискрет
ное зам едлени е в водородосодерж ащ ей  среде; 4 — модель непрерывного зам едлени я (воз- 
рр.стное приближ ение)

Выражение (11.8)— приближенное (погрешность 10— 15%). 
На рис. 78 приведены результаты теоретического расчета зави
симостей длины замедления нейтронов от пористости водона
сыщенного известняка для различных полиэнергетических ис
точников нейтронов в сравнении с  данными физического и 
математического моделирования [19].

По различию закономерностей пространственно-энергетиче
ского и временного распределения замедленных нейтронов сре
ды различного состава можно разделить на три группы: с вы
соким водородосодержанием; «резонансные» замедлители, ха
рактеризующиеся ярко выраженной резонансной структурой 
сечений взаимодействия; «тяжелые» замедлители — с высоким 
содержанием тяжелых элементов.

В средах с высоким водородосодержанием спектр нейтронов 
определяется свойствами водорода. Сечение рассеяния нейтро
нов на водороде быстро растет с уменьшением энергии нейтро
нов, причем в одном столкновении нейтрон теряет в среднем 
половину своей энергии. В связи с этим на большие расстояния 
от источника могут проникнуть только нейтроны с относительно 
высокой энергией и малым сечением взаимодействия (велика 
длина свободного пробега). Это значит, что с увеличением рас
стояния спектр замедленных нейтронов обогащается нейтронами 
со все более высокой энергией, т. е. становится более жестким.
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Рис. 78. Зависимость длины замедления нейтронов L*s с энергией 1,5 эВ и дли
ны диффузии тепловых нейтронов Ld от пористости kn для известняка. 
Источники нейтронов: / — реакци я (D, Т ), £ 0=14,1 М эВ, 2 —  (Ро — B e), 3 —  ( R a -т-В е), 
4 —  (Р о  — В ), 5 — спектра деления 252Cf; 6 — расчет методом М онте-К арло д л я  источника’ 
(Р о — Be) (Ф. X. Е никеева, Б. К. Ж уравлев ); эксперим ентальны е данн ы е д л я  источника 
(Р о — B e): 7 — Д . А. К ож евникова, Н. Н. М арьенко и др ., 8 — В. В. М иллера, В. А. Еа- 
ры ш ева; многогрупповой расчет А. К реф та: 9 — (Р о — B e), 10 — ?52Cf

Импульс замедленных нейтронов обладает крутым передним 
фронтом, малой дисперсией и резкой асимметрией. Угловое 
распределение с ростом летаргии быстро стремится к изотроп
ному, возрастное приближение неприменимо.

Если источник нейтронов полиэнергетический, то вклад раз
личных участков его спектра в результирующую плотность по
тока нейтронов -сильно изменяется с увеличением расстояния 
от источника: на малых расстояниях основной вклад дает 
«мягкая» часть спектра, а на больших расстояниях — «жест
кая». Иными словами, на больших расстояниях полиэнергетн- 
ческий источник как бы вырождается в жесткий моноэнергети- 
ческий (средняя энергия спектра «источника» с расстоянием 
растет, а дисперсия уменьшается).
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В этом заключается спектральный эффект полиэнергетиче- 
■ского источника. Этот эффект тесно связан с зависимостью 
сечения рассеяния от энергии нейтронов (можно сказать, по
рождается этой зависимостью) и наиболее заметно проявляется 
в водородсодержащих средах (особенно в средах с высоким 
водородосодержанием), будучи характерным для любых сред, 
поскольку зависимость сечения рассеяния от энергии нейтронов 
наблюдается практически во всех средах.

В «резонансном» замедлителе в спектре нейтронов четко 
проявляется резонансная структура полного сечения, причем 
амплитуда нерегулярностей спектра заметно увеличивается с 
расстоянием. В интервале энергий 0,5 М э В < £ < 1  МэВ наблю
дается некоторое ужесточение спектра, а при £ < 0 ,5  МэВ (се
чения слабо зависят от энергии) спектр нейтронов подчиняется 
закону 1 /Е.  В зависимости от водородосодержания закономер
ности пространственно-временного распределения приближают
ся к закономерностям сред 1-й или 3-й групп.

В «тяжелом» замедлителе при энергиях, превышающих по
рог неупругого рассеяния Е*,  основной механизм замедления — 
неупругое рассеяние, причем сечение этого процесса слабо за 
висит от энергии при Е > 3 МэВ, но быстро убывает с уменьше
нием энергии нейтронов. В связи с этим на большие расстояния 
от источника могут проникать только нейтроны с £ < £ * ,  т. е. 
спектр с увеличением расстояния смягчается; тонкая структура 
выражена слабо. Импульс замедленных нейтронов симметричен, 
обладает большой дисперсией. Возрастное приближение имеет 
широкую область применимости.

Горные породы относятся преимущественно к «резонансным» 
замедлителям. Для горных пород и природных сред в целом 
характерна высокая концентрация ядер кислорода (различные 
элементы входят в них, как правило, вместе с кислородом). 
Поэтому резонансная структура энергетической зависимости 
сечения рассеяния нейтронов на кислороде определяет характер 
изменения спектра быстрых нейтронов при прохождении их 
через горные породы и проявляется очень ярко. Присутствие 
ядер водорода обусловливает ужесточение спектра при сохра
нении его резонансной структуры, причем оба эффекта усили
ваются с увеличением расстояния от источника.

11.4. Д И Ф Ф У З И Я  Т Е П Л О В Ы Х  НЕ ЙТР ОНО В  
В ГО РНЫХ ПОР ОДАХ

При слабом поглощении распределение тепловых нейтронов 
является результатом большого числа рассеяний. Обмен энер
гией между нейтронами и атомами замедления приводит систе
му «нейтронный газ» — атомы вещества в состояние термоди
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намического равновесия, при котором спектр нейтронов f ( E , T )  
описывается распределением Максвелла — Больцмана М  (Е , Тп):

f (Е) =  М (Е, Тп) =  — § — г < р [ - Е / ( Ь Т п)] (11.11)
Tl)

с наиболее вероятной энергией

E =  kTn,

где Тп — эффективная температура спектра тепловых нейтро
нов («температура нейтронов»); k — постоянная Больцмана,

r„  =  : r ( l+ c o n s t - g - j .  (11.12)

Пространственно-временное распределение тепловых нейтро
нов описывается нестационарным уравнением диффузии частиц 
с ограниченным временем жизни т

dN/dt  =  DAN — N /т, (11.13)
где D — коэффициент диффузии.

Подстановкой N (г, t) = n ( r ,  t ) exр (— t/т) уравнение (11.13) 
упрощается

dn/dt—-DAn (11.13')

и формально совпадает с уравнением теплопроводности, по ана
логии с решением которого функцию Грина N (г, t) нестацио
нарного уравнения диффузии (11.13) можно написать сразу:

N(r,  t) =  (4nDt)~3/2 exp (11.14)

Стационарное пространственное распределение тепловых 
нейтронов N (г) описывается уравнением диффузии

AN(r) — - ± - N ( r )  =  — t~ Q (0 ;  L2i  =  °т,  (11.15)
L  d D

где Q ( r ) — плотность замедления надтепловых нейтронов, яв
ляющихся распределенными в пространстве источниками тепло
вых нейтронов.

Решение этого уравнения следующее:

Л/ (г) =  j* Q(r') G(| г — г' |) dr' , (11.16)

где G (г)— функция Грина уравнения диффузии для бесконеч
ной однородной среды имеет вид

G (г) =  exp (— r/Ld)/{\nDr).

Коэффициент диффузии и длина диффузии тепловых нейтро
нов зависят от температуры Тп нейтронного газа и, следова



тельно, от термодинамической температуры среды Т. Измене
ние диффузионных параметров тепловых нейтронов с повыше
нием температуры замедлителя объясняется ужесточением 
спектра тепловых нейтронов и изменением плотности вещества. 
Повышение скорости нейтронов вызывает увеличение коэффи
циента диффузии и (вследствие уменьшения сечения захвата) 
длины диффузии.

Изменение диффузионных параметров с температурой наи
более существенно влияет на пространственное распределение 
тепловых нейтронов в средах со слабым поглощением, когда 
длина диффузии больше длины замедления или сравнима с ней 
по величине.

Температурные зависимости описываются следующими фор
мулами:

2а+ 1

Ld (T) =  Ld (Tl>) - ^ l ^ - )  ; (11.17)
' О

D (Т) =  — D (Т0) I - ^ - ) а 12, (11.18)
' О

где Ld {To), D (То)— значения параметров при нормальной тем
пературе (20 °С). Параметр а  для воды близок к 0,5; для раз
личных углеводородных соединений он изменяется в диапазоне
0,3—0,7 в зависимости от молекулярной структуры.

Рассмотрев пространственное распределение замедляющихся 
нейтронов в одногрупповом диффузионном приближении, под
ставив выражение ( 11.5) в (11.16), получим

Д/ / г ) ^  t e x P t —  r/ Ls) -  e x P I —  r / Ld) 1 / J J
4лr ( L \  -  L*d) ' '

Из выражения (11.19) следует, что на больших расстояниях 
от источника быстрых нейтронов пространственное распределе
ние тепловых нейтронов зависит от свойств среды или через 
длину замедления L s, или через длину диффузии Ld в зависи
мости от того, какой из этих параметров обладает наибольшей 
величиной. Поскольку в водоносных породах, насыщенных ми
нерализованной пластовой жидкостью, длина диффузии всегда 
меньше длины замедления, на достаточно больших расстояниях 
выражение (11.19) можно с хорошим приближением заменить 
выражением

N ( r ) t a -------- - -------- — р- t.~  r/ h L  (11.19')
V ' 4]t { L \  -  L?d) г

Отношение плотностей тепловых нейтронов, измеренных на 
двух различных (но достаточно больших) расстояниях от ис

278



точника г 1 и го, уже не зависит от тепловых нейтронных харак
теристик среды (а также от мощности источника нейтронов)

I «  JL  ехр [ -  (г2 -  ri)/Ls]. (11.20)

Величина этого отношения весьма чувствительна к измене
нию водородосодержания и устойчива по отношению к измене
ниям минерализации пластовой воды и типа горной породы, 
которые сильно влияют на величины т и Ld. Этот вывод оста
ется справедливым и в условиях скважинных измерений.

Средний квадрат расстояния, проходимого нейтронами в 
процессе замедления и диффузии до поглощения, определяет 
важную нейтронную характеристику среды, называемую пло
щадью миграции нейтронов М 2:

оо оо

М 2 =  { N ( r ) r 4dr/6 f N( r ) r 2dr =  L2s +  L2d. (11.21)
о о

Величина М называется длиной миграции. Знание указан
ной величины позволяет описывать пространственное распре
деление тепловых нейтронов от источников быстрых нейтронов 
в одногрупповом диффузионном приближении. Для изучения 
закономерностей распределения тепловых нейтронов в системе 
прибор — скважина — пласт удобнее пользоваться не величи
ной М,  а обратной величиной a M =  Af-1.

Знание длины замедления и миграции нейтронов позволяет 
сформулировать следующий принцип ф и з и ч е с к о й  э к в и 
в а л е н т н о с т и  горных пород: при фиксированных техниче
ских условиях измерений породы с различными составом и 
петрофизическими параметрами отмечаются одинаковыми по
казаниями ННМ-Т (ННТ-НТ), если совпадают их длины миг
рации М  (длина замедления Ls).

Рис. 79 показывает, что при фиксированных технических 
условиях (тип аппаратуры, конструкция и заполнение скважи
ны) переход к М  (или Ls) как аргументу зависимости показа
ний (вместо коэффициента водо- или нефтенасыщенности) 
позволяет получить универсальную зависимость для пород раз
личных литотипов. Благодаря возможности точных расчетов 
нейтронных характеристик пород принцип физической эквива
лентности оказывается полезным для количественного учета 
изменений состава пород, термобарических и других факторов.

11.5. Н Е Й Т Р О Н Н Ы Е  СВО ЙСТ ВА ГОРН ЫХ П О Р О Д

11.5.1. ХАРАКТЕРИСТИКА ЗА М Е Д Л Е Н И Я  НЕЙТРОНОВ

Твердая фаза.  В газонефтяной геофизике основной интерес 
представляет зависимость параметров замедления нейтронов
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Рас. 79. Обратные величины показаний HHM-HT и ННМ-Т (в единицах пока
зании в пресной воде) в породах различного состава как функции объемной 
влажности, выраженной через длину замедления L s (HHM-HT, Z =  47,5 с м — 
кривая 1) и длину миграции М  (ННМ-Т, 2  =  50 с м — кривая 2).
С кваж ина н еобсаж ен ная, c/CKB =  200 см, прибор Д РС Т , приж ат к стенке скваж ины  (по 
данны м  ф. X. Еникеевой и Б. К. Ж уравлева, расчет методом М онте-К арло)

от водородосодержания пород и породообразующих минералов 
различных классов.

Результаты расчетов длины и времени замедления нейтро
нов показывают, что даже в пределах одного класса минералы 
сильно различаются по своим замедляющим свойствам. Решаю- 
шую роль здесь играет содержание химически связанной воды.

В распределении минералов по величине параметров замед
ления L s, t s наблюдается определенная закономерность (рис. 80 ) .  
Независимо от класса минералы делятся на три группы: водо
родсодержащие (Ls< 2 0  см, /s< 2 0  мкс), кислородсодержащие 
(но без водорода, 20 c m < L s < 4 0  с м ,  20 м к с < ^ < 5 5  мкс) и, на
конец, не содержащие ни водорода, ни кислорода (L s > 4 0  см, 
^ > 5 5  мкс).

При отсутствии водорода замедляющие свойства минералов 
определяются наличием кислорода. Из-за высокой распростра
ненности кислорода его содержания в различных минералах 
сравнимы: диапазон изменения параметров замедления для ми
нералов второй группы оказывается относительно узким. Наи
худшими замедляющими свойствами обладают минералы треть-
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Рис. 80. Диапазоны изменения параметров замедления нейтронов в породооб
разующих минералах различных классов

ей группы — безводные галоиды, сульфиды и их аналоги, само
родные элементы.

Жидкая фаза.  При нормальных условиях параметры замед
ления в воде и дегазированной нефти практически совпадают. 
Однако в условиях естественного залегания с учетом различия 
молекулярного строения нефтей различного типа, растворимо
сти газа, термодинамических условий они могут заметно отли
чаться. Для различных углеводородных соединений можно 
предложить очень простые аналитические зависимости для мас
совых величин нейтронных параметров как функций отношения 
числа атомов углерода к числу атомов водорода в молекуле 
соединения [19]. Для массовой длины замедления И. А. Коза- 
чок, В. В. Кулик и Ю. В. Яковлев получили следующую линей
ную зависимость:

(6Ls)2 =  a ( C /H )  +  b

с погрешностью не более 2% в диапазоне 0 ,4 < С /Н < 2 ,0 ;  ко
эффициенты а и b даны в табл. 24.

Газовая фаза.  При расчетах макроскопических сечений вза
имодействия для природных газов плотность ядер каждого эле
мента

щ =  \ i N Ap/zRT,

где V, — число атомов t'-ro элемента в молекуле; р — пластовое 
давление; NA — число Авогадро; 2 — коэффициент сжимаемо
сти; R — газовая постоянная; Т — абсолютная температура.

При низких давлениях замедлением в газе можно прене
бречь, однако при высоких пластовых давлениях этого уже де
лать нельзя из-за сравнительно высокого водородосодержания 
(при р= 62 ,3  МПа tin в метане такое же, как в воде).
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Т а б л и ц а  24

Источник нейтронов а Ь

D -T
( £ 0=  14,1 М э В ) 212,61 12 ,72
Р о — Be
( £ 0= 4 , 3 5  М э В ) 8 4 ,2 6 — 8 ,6 7
“ 5 "С f
( £ 0= 2,1 М э В ) 4 6 ,4 6 — 6,3 4

11.5.2. Д И Ф Ф У ЗИО Н НЫ Е ХАРАКТЕРИСТИКИ ТВЕРДО Й  ФАЗЫ  
И ПЛАСТОВЫХ Ф ЛЮ ИДОВ

Горные породы состоят из двух основных компонентов — 
твердого минерального каркаса (скелета) и флюидов, насыща
ющих поровое пространство, — нефти, воды и газа. Диффузи
онные характеристики породы в делом можно вычислить, если 
известны диффузионные характеристики твердой фазы и плас
товых флюидов, а также петрофпзические параметры пласта — 
пористость, водо-, нефте- и газонасыщенность.

Если через Kt  обозначить доли объема, занимаемого скеле
том, пластовой жидкостью, нефтью и газом, то

т-‘ =  2 т  ~lKr,
t i

где тг и D i — соответственно диффузионные параметры компо
нент породы (скелета и флюидов).

Нефть. Диффузионные параметры нефти для тепловых ней
тронов определялись экспериментально (А. В. Антонов и др.): 
при 14 “С т =  214±3  мкс, Z) =  33700± 1000 см2/с.

Результаты теоретических расчетов величин т и D хорошо 
согласуются с этими данными. Таким образом, при нормальных 
условиях время жизни и коэффициент диффузии тепловых ней
тронов в сепарированной (дегазированной) нефти практически 
такие же, как у пресной воды. Исключение составляет коэффи
циент диффузионного охлаждения С, что объясняется различи
ем молекулярной структуры воды и нефти.

Величина макроскопического сечения поглощения тепловых 
нейтронов для нефти зависит от ее углеводородного состава 
и плотности, при количественной интерпретации данных ИНЫМ 
т нефти желательно вычислять для каждого отдельного пласта.

Содержащаяся в нефти в небольших количествах сера не 
влияет на величину т. В незначительных количествах (порядка 
10- 4ч - 10-5 % ) присутствует в нефти и бор, поэтому основным 
поглотителем тепловых нейтронов в жидких углеводородах яв
ляется водород. Водород обладает в 100 раз большим сечением
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захвата тепловых нейтронов, чем углерод, поэтому т нефти 
лочти полностью определяется содержанием водорода. Углево
дороды нефти описываются формулой C n H 2n+z ,  в которой ве
личина г тесно коррелирует с п, принимая различные значения 
для ароматических, нафтеновых и парафиновых соединений. 
Используя известную корреляцию z (n) ,  можно получить удоб
ную зависимость для определения т нефти по известным соста
ву и плотности [19].

В пластовых условиях в нефти содержится растворенный 
газ, количество которого зависит от термодинамических условий 
залегания пласта — давления и температуры. В-следствие на
личия растворенного газа нефть в пластовых условиях занима
ет больший объем, и ее свойства (включая нейтронные харак
теристики) отличаются от свойств той же нефти, находящейся 
при нормальных условиях.

Количество растворенного в нефти газа характеризуется 
величиной отношения объема нефти в пластовых условиях к 
о О ъ е м у  того же количества нефти после отделения газа на по
верхности: b =  Vu/ V 0, где Кп — объем нефти в пластовых усло
виях; Vo — объем нефти при атмосферном давлении и / =  20 °С 
после дегазации. Чем больше величина Ь, тем сильнее отлича
ются диффузионные параметры пластовой нефти от соответст
вующих значений при нормальных условиях. Поскольку раст
воримость газов в нефти существенно зависит от их состава, 
последний также будет влиять на величины D и т.

Таким образом, хотя диффузионные параметры нефти при 
атмосферных условиях практически совпадают с диффузионны
ми характеристиками пресной воды, в условиях естественного 
залегания они отличаются, и тем больше, чем выше газовый 
фактор нефти и легче попутные газы.

Зависимость обратного времени жизни тепловых нейтронов 
в нефти при пластовых условиях от ее газового фактора и плот
ности (103 мкс-1) можно, вычислить по формуле

т ' 1 =  —  (11,8 — 7б0) +  — (0,71 — 0,18y)G-10'3,
Ь Ь

где 6и — плотность дегазированной нефти при нормальных ус
ловиях;  ̂— плотность газа относительно воздуха (4 « 0 ,7 ) ;  
b — объемный коэффициент нефти; G — газовый фактор нефти.

Пластовая вода. Химический состав пластовых вод опреде
ляется многими факторами: минеральным составом пласта, ха
рактером его гидрогеологического режима, возрастом пород, 
термодинамическими условиями и т. д. Коэффициент диффузии 
тепловых нейтронов практически не зависит от минерализации 
воды, однако наличие солей существенно изменяет время жиз
ни тепловых нейтронов. Наибольшее влияние оказывает изме
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нение содержания в пластовой воде ионов хлора, обладающего 
большим сечением поглощения.

Диффузионные параметры воды для тепловых нейтронов, 
определенные экспериментально (А. В. Антонов и др.), следую
щие: при 14 °С т =  207 мкс, £> =  34800 см2/с ;  при 21 °С т =  
=  207 мкс, £> =  35500 см2/с.

При расчетах времени жизни тепловых нейтронов в пласто
вых водах необходимо иметь в виду, что состав и минерализа
ция связанной и пластовой воды могут заметно различаться.

Поскольку количество связанной (реликтовой) воды в гор
ных породах коррелирует с пористостью (через проницаемость), 
минерализация даже в литологически однородных пластах раз
ной пористости может быть различной.

Обратное время жизни тепловых нейтронов в пластовой во
де, содержащей NaCl,

т-! =  (4,8406 + 7 ,2 4 5 .10-2C).10-3 [мкс'1],

где б — плотность раствора, С — содержание NaCl, г/л.
Солянокислотная обработка карбонатных пород вызывает 

резкое увеличение пластового флюида. Хлористый кальций 
СаС12, являющийся продуктом реакции, хорошо растворим в 
воде и дает раствор, концентрация которого зависит от перво
начальной концентрации кислоты. Для водного раствора хло
ристого кальция, образованного в реакции НС1 с С аС 03, соот
ветствующая величина т-1 определяется соотношением

т-‘ =  (4,8406 +  1,2327)• Ю' 8 [мкс-1],

где У — концентрация НС1, %.
Кислоты большой концентрации дают растворы СаС12 с се

чением поглощения намного большим, чем насыщенные раст
воры NaCl.

Природные газы. Нейтронные характеристики природных га
зов существенно зависят от их состава и термодинамического 
состояния •— пластового давления и температуры, определяемых 
условиями залегания пласта-коллектора. Пластовые условия 
нефтяных и газовых месторождений весьма разнообразны, по
этому учет давления и температуры при расчетах нейтронных 
параметров газов (и газоносных пород в целом) имеет исклю
чительно важное значение. Время жизни и коэффициент диф
фузии тепловых нейтронов в газах вычисляют по формулам, 
в которых плотность газа

6 =  Mp/zRT,

где М  — молекулярная масса; р — пластовое давление; 2 — 
коэффициент сжимаемости; R  — универсальная газовая посто
янная; Т — температура пласта, К.
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Таким образом, плотность ядер каждого элемента в составе- 
природного газа

tii =  ytp/ zRT,
где Vi — число атомов i-rо элемента в молекуле.

Из определений величин D u x  следует, что если известны 
параметры D ( p u T\) и t ( p i , 7’i ) ,  т о  значения D и х  при других 
термодинамических условиях (р2 , Т 2) можно вычислить при 
помощи простых соотношений

т {Pz> T 2) =  't (Pi, T i) ( p i/p2) ( T 2/ T l)',
D { p 2, T z) =  D ( p l , T i) ( p l/p2) ( T 2/ T i)

(при условии z =  const).
Поскольку природные газы представляют собой смесь угле

водородных газов с неуглеводородными, коэффициент сжимае
мости 2 газовой смеси вычисляют с учетом закона псевдопри- 
веденных свойств r a f30B. Наибольшее влияние на величину ней
тронных характеристик D u x  природных газов оказывает плас
товое давление. С ростом величины р значения т и D заметно 
уменьшаются, при фиксированном р с повышением температуры 
значения т и D несколько увеличиваются.

По составу природные газы делятся на газы чисто газовых 
месторождений и газонефтяных и газоконденсатных месторож
дений. Основной компонент природных газов — метан. В газах 
газовых месторождений содержание метана изменяется от 75 
до 99 %-  Эти газы представляют смесь углеводородов (метана, 
этана, пропана, бутана, пентана и т. д.) с неуглеводородными 
газами (углекислым, сернистым, азотом и т. п.). Содержание 
азота может изменяться от долей процента до 2 0 %.

Газы газоконденсатных месторождений отличаются повы
шенным содержанием этана (около 5%) ,  пропана и бутана 
(около 2,5 %), причем с увеличением глубины залегания содер
жания пропана и бутана заметно повышаются.

Состав попутных газов нефтяных месторождений характе
ризуется повышенным (по сравнению с газами чисто газовых 
месторождений) содержанием тяжелых углеводородов за счет 
уменьшения концентрации метана.

Изменение химического состава газа, в частности содержа
ния тяжелых углеводородов, влияет на нейтронные характерис
тики главным образом через плотность.

Время жизни тепловых нейтронов тг в газовой смеси с плот
ностью ч (относительно воздуха) можно вычислить через время 
жизни их в метане тсн4 (при тех же термодинамических усло
виях) :

тг =  4 ,3 5 т Сн4/(1  +  6 ,1 ? ) -
Твердая фаза  осадочных пород. Численные расчеты значе

ний х и D для породообразующих минералов осадочных пород
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показывают, что в осадочных породах величина т может изме
няться почти на два порядка (ттах — у кварца, тт т  — у гали
та). В действительности пределы изменения этого параметра 
еще более широки: в угленосных отложениях т может быть в 
10 раз больше, чем у кварца, а в борсодержащих породах т 
/существенно меньше, чем у каменной соли.

Отметим некоторые общие закономерности изменения диф
фузионных характеристик, присущие минеральному скелету 
осадочных пород. Наиболее широкий диапазон изменения т 
(почти в 160 раз) отмечается у породообразующих минералов 
химического и биохимического происхождения, значительно 
меньший — у обломочных (почти в 8 раз), и еще более узкий — 
у глинистых минералов (почти в 2 раза). Аналогичные законо
мерности свойственны коэффициентам диффузии: у минералов 
химического и биохимического происхождения D изменяется 
почти в 8 раз, у минералов обломочных и глинистых пород — 
примерно в 4,5 раза.

По величине длины диффузии тепловых нейтронов L d по
родообразующие минералы можно разделить на три группы. 
К первой относятся водородсодержащие минералы с элемента
ми Li, В, Cl, Mn, Со, Hg, сильно поглощающими тепловые 
нейтроны. Ко второй группе относятся безводные минералы, 
в состав которых входят К, Ti, Сг, Fe, Си, Мо, Ва (элементы 
первой группы во вторую уже не входят). К третьей группе 
о т н о с я т с я  минералы с элементами, не входящими в состав пер
вых двух групп. Поскольку время жизни тепловых нейтронов 
не характеризует рассеивающих свойств сред, по величине т 
отчетливо выделяются только минералы первой группы, содер
жащие отмеченные выше сильные поглотители тепловых ней
тронов.

Неглинистые и незагипсованные карбонатные отложения от
личаются постоянством химико-минералогического состава, по
этому величины диффузионных параметров скелета этих пород 
практически постоянны. Доломитизация известняков, обуслов
ливающая повышение содержания магния, несколько увеличи
вает время жизни нейтронов. В сульфатизированных разностях 
карбонатных пород наблюдается коррелятивная связь между 
величиной т и содержанием серы, увеличение содержания серы 
уменьшает величину т. Чистые кварцевые песчаники и доломи
ты характеризуются наибольшими величинами т скелета. Если 
изменение химического состава песчаников связано с измене
нием глинистости, то наблюдается тесная связь между т и со
держанием кремния. Минимальными значениями т скелета об
ладают ангидриты, гипсы и глинистые породы.

При расчетах времени жизни тепловых нейтронов в газонеф- 
теводонасыщенных карбонатных пластах необходимо учитывать 
изменение химико-минералогического состава скелета с изме-
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Рис. 81. Зависимость времени жизни нейтронов тск в минеральном скелете по
роды от величины отношения Al/Si (по данным Д. М. Сребродольского, 
А. В. Авдеевой, В. А. Владимировой):
/ — глина; 2 — алевролит; 3 — мергель; 4 — песчаник; 5 — песок

нением пористости. Пористость карбонатных пород тесно свя
зана с процессами доломитизации и сульфатизации. При доло
митизации увеличивается (в результате выщелачивания) ем
костное пространство породы, поэтому доломитизированные 
разности отличаются наиболее высокими коллекторскими свой
ствами. Сульфатизация уменьшает пористость пород, поскольку 
сульфатные образования, отлагаясь в пустотах (трещинах, 
кавернах, каналах), суживают их и частично закупоривают. 
Выполненные на основании химических анализов образцов по
род численные расчеты показали, что время жизни нейтронов 
в минеральном каркасе карбонатных пород с различной порис
тостью может быть существенно различным.

Основными породообразующими элементами осадочных тер
ригенных пород являются кремний, алюминий, железо, кальций 
и некоторые другие. Наличие алюминия, который входит в со
став всех глинистых минералов, говорит о степени глинистости 
породы, поэтому отношение Al/Si (величина так называемого 
алюмо-кремниевого модуля), где кремний — основной породо
образующий элемент литологических разностей осадочных по
род, можно считать показателем глинистости и песчанистости 
породы.

На рис. 81 приведен график зависимости времени жизни 
тепловых нейтронов в скелете породы от величины алюмо-крем
ниевого модуля. Величина т изменяется в зависимости от ве-
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дичины отношения Al/Si. Причем точки, соответствующие гли
нам, лежат в правой части графика, а алевролитам и песчаным 
породам — в левой. Аналогичные зависимости могут быть пост
роены для Fe/Si и K/Si. Для глинистых пород отношение 
Al/Si составляет примерно 0,3; Fe/S i — 0,173, К/S i  — 0,09. 
Более высокие значения тск соответствуют алевролитовым и 
песчанистым разностям. Время жизни тепловых нейтронов в 
глинистых породах колеблется в пределах 200—425 мкс и в 
среднем составляет 312 мкс; в алевролитах 250 м к с < т ск<  
<425 мкс, среднее тск« 3 4 0  мкс.

У пород, содержащих глинистый материал, время жизни 
нейтронов в минеральном скелете меньше, чем у чистых разнос
тей, причем тем меньше, чем больше глинистого материала в 
них содержится. Время жизни нейтронов зависит от наличия в 
скелете горных пород элементов с аномальными нейтронными 
свойствами. Особенно важен учет бора. Хотя этот элемент со
держится в осадочных горных породах в небольших количест
вах (до сотых долей процента), он вследствие своих аномаль
ных поглощающих свойств приводит к существенному сниже
нию времени жизни нейтронов.

Повышенные содержания бора характерны для глинистых 
минералов. Основные концентраторы бора — сорбирующие его 
гидрослюды, монтмориллонит и отчасти — каолинит. Наилуч
ший сорбент бора — калиевая гидрослюда.

Кроме бора в осадочных породах содержатся и другие эле
менты с высокими сечениями поглощения тепловых нейтронов — 
К, Sm, Gd, Na, Ti, Mn, S, P, Fe и др. Суммарный вклад этих 
элементов в макроскопическое сечение поглощения породы мо
жет достигать 30—50% и более. Поэтому в настоящее время 
разработаны специальные (как стационарные, так и импульс
ные) методы измерений тск на малых образцах керна.

На величину коэффициента диффузии тепловых нейтронов в 
скелете горных пород основное влияние оказывает химически 
связанная вода, при содержании которой более 5% величина 
D практически не зависит от минерального состава скелета.

11.5.3. ДИ Ф Ф У ЗИО Н НЫ Е ХАРАКТЕРИСТИКИ ВОДОНОСНЫХ,  
НЕФТЕНОСНЫХ И ГАЗОНОСНЫХ ПОРОД

В общем случае пористого пласта, .содержащего глинистый 
материал, воду и углеводороды (нефть или газ), обратное вре
мя жизни тепловых нейтронов

т 1 =  0  ^гл) ^  *ск “Ь Ьгл1  *гл -f- k n k BX *B ~Ь k n (1 k B) Т 1н,

где Тск, т Гл, т в, т н — времена жизни тепловых нейтронов в ске
лете породы, глине, пластовой воде, нефти (газе) соответствен
но; k„  — доля объема пласта, заполненная флюидом; k rjl — объ-
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Т а б л и ц а  25. Время жизни тепловых нейтронов т (мкс) в водоносных 
пластах песчаника, известняка и доломита при различной пористости пород  
и минерализации пластовой воды

Минерализация пластовой воды, %

0 5 10 15 20 25

0,01 1050 1010 972 936 910 890
615 610 590 573 557 542
924 890 860 827 794 764

0 ,0 3 968 884 780 723 675 644
592 554 518 484 452 423
862 782 712 650 593 451

0 ,0 5 883 752 650 567 500 443
570 513 463 420 380 347
824 700 608 535 473 423

0 ,1 0 752 580 467 386 324 280
510 433 366 315 273 240
677 550 446 372 314 272

0 ,2 0 580 400 300 235 190 160
427 330 258 210 174 148
524 384 290 230 188 151

0 ,3 0 472 303 220 170 135 113
368 266 200 157 127 107
427 296 215 167 133 111

0 ,4 0 400 246 173 132 105 87
323 223 162 126 100 84
361 240 171 131 104 86

П р и м е ч а н и е .  В каждом столбце верхняя цифра соответствует песчанику, сле
дующая — известняку, нижняя — доломиту.

ем глинистого материала на единицу объема пласта; kB — ко
эффициент водонасыщенности.

Для обратной величины коэффициента диффузии D тепло
вых нейтронов в пласте справедливо аналогичное выражение 
с заменой т на D.

Таким образом, диффузионные параметры т и D горных по
род вычисляют через предварительно определенные значения 
соответствующих параметров минерального скелета и пласто
вых флюидов.

Длину диффузии Ld находят из соотношения
L 2d =  D t .

В табл. 25 приведены времена жизни нейтронов в песчани
ке, известняке и доломите различной пористости при различной 
минерализации пластовой воды.

Расчетная зависимость времени жизни нейтронов от порис
тости для пластов с различными коэффициентами нефтенасы-
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щенности не дает представления о реальном характере такой 
зависимости в нефтеносных пластах. Это обусловлено наличи
ем четкой корреляционной зависимости между остаточной во- 
донасыщенностью и пористостью, которую необходимо учиты
вать в расчетах. Характер этой зависимости определяется 
структурно-литологическими особенностями коллекторов и у 
различных типов отложений может заметно различаться.

Величины диффузионных характеристик D и т газоносных 
пластов определяются главным образом соответствующими ве
личинами D  и т минерального скелета, а при малой газонасы- 
щенности — также параметрами связанной и остаточной (плас
товой) воды.

Диффузионные характеристики газоносных пород заметно 
отличаются по величине от характеристик водоносных пород 
(за исключением низкопористых при высоком пластовом давле
нии и слабой минерализации пластовой воды). Наличие газа 
в поровом пространстве породы увеличивает время жизни ней
тронов т в газоносном пласте в несколько раз по сравнению 
с водоносным пластом такой же пористости. Это позволяет не 
только оценивать характер насыщения пласта, но и определять 
в благоприятных условиях его газонасыщенность. Как показы
вают результаты расчетов, разделение нефтеносных и газонос
ных пластов по величине коэффициента диффузии D возможно 
при большем разнообразии геологических условий, чем по ве
личине т. Такому разделению благоприятствуют хорошие кол
лекторские свойства пластов (£п> 2 0 °/о) при любом минераль
ном составе скелета, а при пониженной пористости (£П̂ Ю % )  — 
отсутствие глинистости. Наличие в пласте связанной воды (гли
нистого материала, гипса) затрудняет количественную оценку 
газонасыщенности и пористости по коэффициенту диффузии.

Как отмечалось, химико-минералогический состав пород 
пластов определенного стратиграфического горизонта, как и 
одного и того же пласта, как правило, не сохраняется неизмен
ным по разрезу и площади: он изменяется относительно неко
торого среднего состава в связи с изменением состава скелета, 
пористости, остаточной водонасыщенности, минерализации 
пластовых вод, содержания в них таких элементов, как хлор, 
бор и т. д. Вследствие этого наблюдаются флюктуации величи
ны времени жизни тепловых нейтронов в пластах одного гори
зонта и даж е одного пласта. Изменения концентрации элемен
тов отражаются на статистических распределениях величин т 
для водоносных и нефтеносных пластов и определяют область 
перекрывающихся значений, где однозначное определение ха
рактера насыщения по параметру т невозможно (рис. 82).

При численных расчетах нейтронных характеристик горных 
пород и геологической интерпретации результатов измерений 
необходимо учитывать, что состав и физические свойства кар-
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Рис. 82. Кривые распределения времени жизни тепловых нейтронов ттв для 
нефтеносных (1, 3 ) и водоносных (2, 4) литологически различных пластов 
месторождения Узень (по данным Л. А. Путкарадзе и др.):
/ .  -/ — горизонт XIV; 2, 3 — горизонт X III

бонатных и терригенных пород-коллекторов не только зависят 
от условий осадконакопления, а во многих случаях и определя
ются вторичными (эпигенетическими) процессами. Образующие
ся в стадию эпигенеза гидроксиды железа, кальцит, пирит, гипс, 
барит, кварц, аутигениые глинистые минералы, заполняя пол
ностью или частично поры и трещины коллекторов, ухудшают 
их фильтрационно-емкостные свойства. Эпигенетические преоб
разования водонасыщенных коллекторов могут превратить их в 
практически непроницаемые породы, способные быть покрыш
ками1. Присутствие нефти создает среду, неблагоприятную для 
развития вторичных процессов. При раннем поступлении нефти 
в породу, представленную как карбонатными, так и терриген- 
ными отложениями, в них, как правило, сохраняются высокие 
пористость и проницаемость.

КОНТРОЛЬНЫ Е ВОПРОСЫ

1. Перечислите типы взаимодействий быстрых и тепловых 
нейтронов с веществом. Какова их петрофизическая информа
тивность?

2. Каков физический смысл длины замедления и длины миг
рации нейтронов? В чем состоит их различие?

3. Каково соотношение между полным и фермиевским воз
растами нейтронов?

4. Перечислите параметры, характеризующие диффузионные 
свойства горных пород.

5. Какие нейтронные характеристики горных пород могут 
быть измерены в скважинных условиях?

1 С этим связано образование залежей нефти неструктурного типа.



12. УПРУГОСТЬ

12.1. О П Р Е Д Е Л Е Н И Е

Упругость — свойство веществ сопротивляться под воздей
ствием механических напряжений изменению объема и формы 
(твердые тела) или только объема (жидкости и газы), что 
обусловливается возрастанием внутренней энергии вещества[6].

При снятии напряжений вещество восстанавливает свои фор
му и объем, если не превышен его предел упругости. Д е ф о р 
м а ц и и ,  которые при этом происходят, называют у п р у г и м и ,  
или о б р а т и м ы м и .  При превышении предела упругости в 
твердых телах после снятия напряжений остаются о с т а т о ч 
ные ,  или н е о б р а т и м ы е  д е ф о р м а ц и и .

Изменения объема твердых тел можно характеризовать о т 
н о с и т е л ь н ы м и  о б ъ е м н ы м и  д е ф о р м а ц и я м и ;  изме
нения формы — д е ф о р м а ц и я м и  с д в и г а .

Классическая механика достигла значительных успехов в 
теоретическом изучении сплошных однородных и изотропных 
сред. Созданы математические теории, позволяющие описывать 
напряженное состояние в этих средах, известные как теория 
упругости и теория пластичности (С. П. Тимошенко, 1937 г.; 
Л. С. Лейбензон, 1974 г.; А. Ляв, 1935 г.; Н. И. Мусхелишвили, 
1954 г. и д р .) .

Как следует из теории упругости, для описания напряжен
ного состояния однородного и анизотропного упругого тела, 
например, единичного кристалла минерала, необходимо иметь 
шесть уравнений, удовлетворяющих закону Гука и содержащих 
36 модулей (упругих характеристик среды), из которых 21 мо
д у л ь— независимые константы. Такие детальные исследования 
проводятся при изучении свойств кристаллов. В горных породах 
кристаллы минералов имеют разную сингонию и ориентированы 
в разных направлениях.

Для характеристики свойств идеально упругих однородных 
и изотропных сред обычно используется одна из следующих 
пар констант: модуль Юнга Е  (модуль продольной упругости) 
и коэффициент Пуассона v (коэффициент поперечного сжатия); 
константы Ламе А, и G (G — модуль сдвига), а также коэффи
циент объемной сжимаемости р. Эти же константы можно оп
ределить через скорость продольных v р и поперечных us упру
гих волн.

Бели относительную объемную деформацию тела АV/V 
представить в виде суммы относительных линейных деформаций 
по осям координат S . V / V = е х +  еу +  ег , то м о д у л ь  Ю н г а  Е  
будет коэффициентом пропорциональности между изолирован
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но-предельным растягивающим или сжимающим напряжением 
р х (или р у и р г) и относительной линейной деформацией по той 
же оси ех (или еу и ег):

р. Рх•Е
(12.1)

Это выражение часто называют уравнением или законом Гука 
для линейных деформаций.

К о э ф ф и ц и е н т  П у а с с о н а  — как отношение относитель
ных линейных деформаций тела в направлении, поперечном дей
ствию напряжения, к относительной линейной деформации в 
продольном направлении:

Для случая всестороннего равномерного сжатия твердого 
тела закон Гука принимает вид:

где р =  (Рх +  Ру +  Р г ) / 3. Величину р называют средним нормаль
ным напряжением.

Из формулы (12.3) можно найти выражение для коэффици
ента сжимаемости или обратной ему величины — модуля все
стороннего сжатия К  идеально упругой среды:

При £  =  c o n s t  и v = 'C o n s t  не зависит от среднего нормального 
напряжения.

В уравнении (12.4) наглядно проявилось основное свойство 
упругого тела при всестороннем сжатии: относительная объем
ная деформация пропорциональна приложенному напряжению. 
Другими словами, коэффициент (J, так же, как Е и v, являются 
константами, характеризующими упругие свойства тела.

Однако в природе ничего нет идеального. Уже в 1935 г. 
П. Бриджмен, изучая сжимаемость различных металлов и ми
нералов при всесторонних давлениях до 3000 МПа, обнаружил 
в поведении этих, казалось бы, однородных и упругих материа
лов отклонение от линейного закона Гука. Эмпирическое урав
нение П. Бриджмена для описания упругой деформации имеет 
вид:

где а и b — постоянные для данного материала коэффициенты, 
причем Ь/ата, 10- 6-=-10-5. Это было одним из первых исследо

(12.2)

(12.5)
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ваний, показавших отклонение деформации реальных упругих 
тел от закона, принятого в теории упругости.

В минералах и реальных горных породах всегда имеются 
включения, поры, каверны. Поэтому нелинейность деформаций 
должна в них проявляться еще ярче.

Рассмотрим деформацию среды, состоящую из большого 
числа шаров одинакового диаметра D,  размещенных по закону 
кубической упаковки. Объем элемента такой модели пористой 
среды Vo, включающей N 3 шаров, найдем из выражения

V0 =  N 3D 3. (12.6)

При приложении всестороннего напряжения р объем среды 
без смещения центров шаров уменьшается и его новое значение 
в упругой области деформаций

V =  N 3 (D — а ,)3 г» N*D3 — 3N3D 2a v  (12.7)

где ai — уменьшение диаметра шара при деформации.
На основании формул (12.6) и (12.7) получим

- ^ = - 3 ^ .  ( 12 .8 )
V0 D

Для определения а\  используем решение контактной задачи 
Герца, найденное А. И. Динником (1952 г.) для случая сжатия 
двух упругих шаров под действием сосредоточенной силы F:

а,  =  3F(1~ vI,b) Т/3, (12.9)_ £>1/2£ тв

где Е тв и vTB — модуль Юнга и коэффициент Пуассона мате
риала шаров.

Так как напряжение, приходящееся на каждую плоскость 
выделенного нами куба, равно

N2F F 
Р = -------- — -------.N 2D2 D2

то, подставляя это равенство в (12.9) и затем в (12.8), найдем

[ 3 ( 1— (12.10)
L ^ т в  J

_ДК_ ___ з  ["3(1— v2TB) 1*/*,
V

Дифференцируя (12.10) по р,  получим выражение для коэффи
циента объемной сжимаемости рассматриваемой модели оса
дочной породы:

р (р) = ------—  =  2
Н V» dp

2/3 р-У3. (12.11)

Из этого простого решения следует, что коэффициент объемной 
сжимаемости модели осадочной породы, так же как и ее мо
дуль объемного сжатия К,  не являются по существу модулями,



а зависят от величины среднего нормального напряжения р. 
Закон Гука в этом случае можно применить только к бесконеч
но малым изменениям деформаций и напряжений [15]. Другими 
словами, в каждой точке деформационной кривой будет сущест
вовать соотношение, устанавливаемое этим законом, но все 
упругие характеристики среды переменны — они изменяются в 
зависимости от приложенного напряжения:

Р ( р ) =  з  [ 1 ~ 2(vp |p ) ] .  О 2 -12)

При такой форме записи закона Гука величины fS(p), Е (р) 
и v ( p)  не являются модулями в прямом смысле этого слова — 
они зависят от механического напряжения. Любое фиксирован
ное значение этих величин может характеризовать среду, на
ходящуюся только в определенном напряженном состоянии. 
При изменении напряжения изменяется и значение этих ве
личин.

Другими словами, закон Гука как линейная зависимость 
между напряжением и деформацией остается справедливым 
лишь в пределах бесконечно малых приращений напряжений и 
деформаций.

Для рассмотренной нами модели пористой горной породы, 
представленной упругими шарами равного радиуса в кубиче
ской упаковке, найдена связь между упругими параметрами мо
дели в целом и материала сфер. Это сделано с использованием 
аппарата классической теории упругости применительно к мо
дели дискретной среды. К  сожалению, строение реальных гор
ных пород значительно многообразнее. Трудно построить такую 
универсальную детерминированную упругую модель, а значит, 
и использовать приемы классической теории упругости. В этой 
связи уравнение ( 12.11) следует рассматривать лишь как про
стейший пример, указывающий на возможность такого подхода, 
а также на то, что для реальных горных пород необходимо 
каждый раз устанавливать зависимость упругих свойств от на
пряженного состояния.

12.2. О Б Ъ Е М Н Ы Е  Д Е Ф О Р М А Ц И И  ГО РНЫ Х П О Р О Д

Физические свойства горных пород при всестороннем напря
жении, не превышающем предела упругости, изменяются в ре
зультате объемных деформаций. С этим видом напряженного 
состояния чаще всего приходится сталкиваться при изучении 
упругости в петрофизике. Деформации 'сдвига, характеризую
щие изменение формы твердого тела, сложнее определить экс
периментально. Ими более широко пользуются в механике 
грунтов при изучении прочностных свойств горных пород. В по
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следующем изложении настоящего раздела мы будем из прак
тических соображений по возможности не прибегать к понятиям 
о сдвиговых деформациях в горных породах.

12.2.1. ПОНЯТИЕ О ДИ Ф Ф ЕРЕН Ц ИА ЛЬ НО -У П РУ ГИХ СРЕДАХ

Трудности, с которыми встретились исследователи при изу
чении деформации пористых тел, заставили искать новые при
емы. В этом отношении большого интереса заслуживают работы 
М. Био (1941 г.) и Ф. Гассмана (1951 г.). В частности, Ф. Гас- 
сман предложил рассматривать пористые породы, как диффе
ренциально-упругие тела, т. е. такие, отдельные компоненты 
которых можно уподобить порознь упругим телам и применить 
к ним зависимости из теории упругости сплошных сред в диф
ференциальной форме. В последующем И. Гирстма (1957 г.) 
показал, что несмотря на кажущееся различие моделей М. Био 
и Ф. Гассмана, математически они эквивалентны.

М. Био и Ф. Гассман рассмотрели деформацию пористых по
род, не содержащих помимо воды других минеральных включе
ний в порах. В. М. Добрынин (1970 г.), используя подход 
Ф. Гассмана, рассмотрел более общий случай, когда в порах 
породы находятся минеральные включения (глина), отличаю
щиеся по упругим свойствам от скелета и не связанные с ним 
механически.

Горные породы в общем случае — довольно сложные обра
зования. Объем породы V, равный по величине объему твердого 
скелета VCK, складывается из объема породообразующих мине
ралов Утв и объема пустот или пор Vn, заполненных флюидом 
(водой, нефтью, газом или смесью и х ) :

V = V ea =  Va +  VTV (12.13)

Внутри пор породы могут находиться включения (FBK), 
представленные минеральным веществом (глинами) или флюи
дом, отличным по свойствам от пластовой воды (нефти, газа).

Термином «скелет породы» ( У Ск )  будем пользоваться в тех 
случаях, когда требуется определить деформацию породы без 
учета упругих свойств насыщающих породу флюидов, т. е. 
только при изучении деформаций. Термин «объем породы» (У) 
применяется в более широком смысле, когда требуется опреде
лить деформацию породы с учетом упругих свойств флюидов.

Объемная деформация скелета породы складывается из де
формации породообразующих минералов и порового простран
ства при изменении среднего нормального напряжения (dp),  
обусловленного весом вышележащей толщи пород, пластового 
давления (dpnn) и температуры (dT).

Дифференцирование уравнения (12.13) позволило получить 
следующие выражения для определения относительных дефор-
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Т а б л и ц а  26. Рекомендуемые значения коэффициентов ц р и ц т 
в пористых горных породах [15]

Порода

Газонасыщенная ~  1 ~  1
Водонасыщенная малозаглинизированная ~  1 — 1
(т]гл<0,2); ^вк/^тв^З И CCbk/OItb^  10)
Водонасыщенная глинистая (т1гл> 0,2) ц р> 0  или Цв< 0 |Дт<0

в зависимости
ОТ Т}гл

маций скелета d V / V ,  порового пространства d V n/ V n, твердой 
фазы d V tb/Vtb, породы [15]:

~  Рекd (р Рпл) “Ь РтВ^Рпл ®ТВdT,  

dVn -М (Р -Р п л )+ М 'р Р т ^ Р о л  — Ит«тв^; (12.14)
Vn

ЛУтВ-----------1-------РТВ̂ ( Р - Р Ш , )  +  - Т , ~ |Х̂ ) Р т в ^ п л -(1 _ £ п) (1 - к п)

-  (1 a  dT,
( 1 - м

где
,u р — (1 Лгл Рвк/Ртв)/(1 Лгл) > И г — 0  'Пгл®вк/®тв)/( ̂  Лг.п) 1

Рек, рп и Ртв — коэффициенты сжимаемости соответственно ске
лета, пор и твердой фазы породы; jW — то же для глинистых 
включений; ссВк, атв — коэффициенты теплового расширения 
глинистых включений и минералов твердой фазы породы; т]Гл — 
относительная глинистость.

Коэффициенты цр и |хт в уравнении (12.14) отражают влия
ние рассеянной глинистости в порах породы на деформацию 
порового пространства и твердой фазы породы.

Рекомендуемые значения коэффициентов рр и (чт приведены 
в табл. 26; более подробные графики в работе [15].

Между коэффициентами сжимаемости имеет место связь
Р си =  ^пРп +  Ртв- (12.15) >

12.2.2. ОДНОФ АЗНЫ Е И НИЗКОПОРИСТЫЕ ПОРОДЫ

Многие минералы, магматические и метаморфические гор
ные породы, как известно, имеют весьма низкую пористость, 
измеряемую единицами процентов. Такие породы можно рас
сматривать как однофазные. Их упругие свойства могут менять
ся в зависимости от кристаллической или структурной анизо
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тропии, но свойства этих тел в напряженном состоянии, харак
теризующие объемные деформации (например, объемная 
сжимаемость), подобны идеально упругим средам.

Из уравнения (12.15) следует, что если в пористой среде 
йп-’-О, то Рск-,-{5тв. Другими словами, объемная сжимаемость 
такой сложно построенной породы приближается к сжимаемо
сти ее твердой фазы. Это предельный случай использования 
полученных уравнений для определения деформаций горных 
пород, поэтому он требует некоторой детализации деформаци
онной модели.

В реальных минералах, в магматических и метаморфических 
породах, а также в солях всегда имеется небольшое (до 1— 
3%) количество включений или пор. Наличие таких «дефектов» 
несколько увеличивает сжимаемость таких тел, сохраняя общие 
черты деформации сплошных тел.

Коэффициент сжимаемости таких низкопористых тел можно 
оценить с помощью модели 3. Хашина, представляющей собой 
сплошное упругое тело с равномерно распределенными в нем 
шаровыми включениями, занимающими лишь небольшой объем 
этого тела:

ГД6 Ро, |̂ тв> j}3 — коэффициенты сжимаемости соответственно те
ла в целом, твердой фазы и заполнителя пор; vTB — коэффици
ент Пуассона твердой фазы.

Расчеты показывают, что даже при Рз/Ртв=Ю и k „ = 2 %  
величина р0 превышает рта за счет пористости менее чем на 5% 
и практически не зависит от величины напряжения [15].

Таким образом, минералы и низкопористые горные породы 
можно при инженерных расчетах объемных деформаций рас
сматривать как идеально упругие тела. Для них характер на
грузок (статические или колебательные) не имеет большого зна
чения. Другое дело — пористые породы, содержащие в порах 
значительное количество флюидов.

12.2.3. ДЕФ О РМ АЦ И И  ПРИ СТАТИЧЕСКИХ УСЛОВИЯХ  
НАГРУЖ ЕНИЯ

Система уравнений (12.14) позволяет определить упругие 
свойства горных пород при статических условиях нагружения. 
•Имеются в виду лабораторные изучения пород на установках, 
имитирующих естественное залегание пород.

Вид уравнений в этом случае зависит от граничных условий 
опытов. Рассмотрим некоторые из них.

(12.16)
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1. В процессе деформации эффективное напряжение и тем
пература постоянны (р—Рпл) =  const и r= e o n s t .  Частным слу
чаем этого нагружения является исследование в сосуде высоко
го давления образца, не закрытого эластичной оболочкой
( р — р  п л ) = 0 .

Уравнения (12.14) в этом случае принимают вид:

( dv)1 - 1
( 1 — «п \

ГГ) (р~ рп л ) ' Т \  Уп ) ( р~ рпл), Т \  1 Иф&п /

Этот прием используется для определения ^тв по результатам 
измерения объема образца.

Коэффициент сжимаемости твердой фазы (}тв характеризует 
сжимаемость минеральных зерен, слагающих скелет породы, 
поэтому он близок к коэффициенту сжимаемости сплошного 
упругого тела.

Рассмотрение результатов экспериментальных определений 
коэффициентов сжимаемости твердой фазы некоторых горных 
пород (табл. 27) показывает, что коэффициент ртв характери
зуется небольшой величиной, практически не зависящей от при
ложенного давления. Его среднее значение на один-два порядка 
ниже коэффициента сжимаемости пор обломочных и карбонат
ных пород.

2. В процессе деформации температура и давление насыща
ющей поры породы жидкости постоянны ( r= c o n s t ,  /? Пл =  const) . 
Система уравнений (12.14) в этих условиях принимает вид:

Этот способ нагружения часто используют для определения ко
эффициентов сжимаемости породы и в частности коэффициен
та рп.

На рис. 83 представлены результаты экспериментального 
изучения большой коллекции горных пород с гранулярной по
ристостью. Для всех изученных пород наблюдается закономер
ное уменьшение сжимаемости пор с увеличением всестороннего 
эффективного давления:

( i f ]  т =  Рск<*(Р-Р пл) =  Рск̂ Р;I  v  ; р пл. т

(12.17)

(р ---  Р п л )п и 'п

(Р —  Рпл)
( 12.18)
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Т а б л и ц а  27. Значения коэффициентов сжимаемости твердой фазы 
некоторых пород

Ртв'Ю--5 М П а - '

Порода
р=0 р = 12 М Па р—60 МПа

Разные
интервалы

давлений

И сследователь

Доломит 1,17 1,17 1,17
Мрамор 1,36 1,85 1,24 — Ф. Берч и др.
Известняк 2,42 2,40 2,36 —

» 2,86 2,70 2,30 —
» — — — 2 , 5 Л. А. Шрейнер

Песчаник кварцитовый 2,62 2,60 2, 55 — Ф. Берч и др.
Песчаник кварц-полево- — — — 3,1 И. Фетт
шпатовыи 
Песок кварцевый _ _ _ 4 , 3 Г. В. Исаков
Кварц --- — --- 3 , 0

2,7 Д. А. Антонов

где шах и (р—р п л ) т т « 2  МПа — координаты точки на экс
периментальной кривой, начиная с которой становится справед
ливым уравнение (12.18).

Величина коэффициента сжимаемости пор рптах является 
сложной функцией литологического состава. Его величина за 
кономерно увеличивается с ростом глинистости пород и ухуд
шением ее отсортированное™ [15]. По мере увеличения эффек
тивного напряжения влияние литологии и пористости пород 
нивелируется. Роль температуры в пределах от 0 до 200 °С от
носительно невелика.

3. Большой интерес для подземной гидродинамики представ
ляет изучение объемной деформации горизонтального пласта 
пород в результате падения в нем пластового давления (р =  
=  const, 7’ =  const). С этой целью пользуются понятием коэф
фициента сжимаемости пор .породы в дренируемом пласте:

(1 2 .19 )
уп арил

Подставим согласно (12.14) значение ( l / V n) (dV„/ dpn~) при 
условии p =  const и T =  const в уравнение (12.19):

Рп.пл =  Рп(1 - - ^ ) - Ы З Тв- (12.20)dp,ПЛ,

Практическое использование уравнения (12.20) станет возмож
ным, если определена величина dp/dpnjI. Для случая тонкого 
горизонтального пласта бесконечного простирания можно пре
небречь относительными боковыми смещениями при деформа
ции. Решение этой задачи для частного случая несжимаемой
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твердой фазы (рТв =  0) дано в работе И. Гиртсма (1957 г.). 
Рассмотрим это решение для более общего случая.

Согласно первому уравнению (12.14) при изотермическом 
сжатии имеем

("к” j  =  (Рек Ртв)^Рпл'

Рассматривая пласт как упругое тело, это уравнение можно с 
помощью выражения ( 12.12) преобразовать, опустив для прос
тоты индексы при коэффициенте Пуассона и модуле Юнга:

( ^ ) г = з dPu

Введем прямоугольную систему координат и направим ось 
2 перпендикулярно к плоскости пласта. В силу симметрии за 
дачи направления главных нормальных напряжений совпадут 
с направлениями осей координат. Тогда выражение для гори
зонтальной составляющей относительной деформации ех пласта 
при изменении среднего нормального напряжения на величину 
dp  можно с учетом предыдущего уравнения записать:

-  -  у  (dpy +  dp,) -  -i 3 i l ^ - P T dpan. (12.21)

Поскольку в силу осевой симметрии задачи р х =  р у, и напряже
ние, создаваемое весом вышележащих пород, постоянно 
( d p z =  0 ), то, пренебрегая боковыми относительными деформа
циями в пласте бесконечного простирания ех =  еу =  0, уравнение 
(12.21) можно преобразовать:

1 -  2v —
d p x =  d p y = ---------- ------------------d p nn. (1 2 .2 2 )

1 —  V

Поскольку р = 1/з(рх +  р у  +  рг ) = 2/зрх+ЧзРг  И p z =  COnst, ТО d p  =  
=  2/зd p x\ из уравнения (12.22 ) найдем:

dp - 2v — Е  ■

dp  пл 3 (1 v)

Последнему уравнению с помощью равенств (12.4) и (12.15) 
можно придать вид

d p  _2 (1 — 2v) / ^ ______РтвА̂ пРп)  ̂ (12 23)
dpnn  3 (1 —V) { 1 +  Ртв/(^пРп) J

Если в уравнении (12.23) пренебречь сжимаемостью зерен 
породы, то оно перейдет в известное уравнение И, Гиртсма.
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В песчано-глинистых высокопористых коллекторах (см. рис. 
83) &пРп>Ртв, [W&nfSn-*-0 и уравнение (12.24) принимает вид

dp 2 (1 — 2v)

3 (1 -  v)
(12.24>

dpnn

При значении коэффициента Пуассона v =  0,2; dpldpaл =  0,5, 
т. е. коэффициент сжимаемости пор такой породы, определен
ный по падению пластового давления, равен половине коэффи
циента сжимаемости пор той же породы, найденного при всесто
роннем сжатии: рп.пл =  0,5 j}n.

В трещиноватых породах, открытая пористость которых 
очень низка (&т= 10- 3), а роль твердой фазы играет непроницае
мая «матрица», Рм>Ртв, отношение [W(&t[M оказаться 
существенно больше единицы. Тогда dpldpasi-+ 0 и согласно

Результаты исследований, приведенные в настоящем разде
ле, свидетельствуют о том, что при объемных деформациях, в 
условиях статических нагрузок упругие характеристики горных 
пород зависят от конкретных напряженных состояний. Это об
стоятельство необходимо учитывать при исследованиях.

12.2.4. ДЕФ О РМ АЦ И И  ПРИ КОЛЕБАТЕЛЬНЫХ  
ДИНАМ ИЧЕСКИХ НАГРУЗКАХ

При изучении упругих свойств горных пород в скважинах: 
стандартными акустическими приборами используются колеба
тельные поля напряжений с частотой 20—30 кГц. Если учесть 
достаточно высокое гидравлическое сопротивление порового^ 
пространства у большинства пород в естественном залегании, 
а также кратковременность действия колебательных напряже
ний, можно допустить, что в пористых породах насыщающая 
вода не сможет перетекать в порах под действием таких динами
ческих нагрузок. Следовательно, в этом случае поры можно- 
считать гидравлически изолированными. Это предположение не 
является строгим, так как оно сделано без учета неравновесных 
термодинамических процессов и не учитывает влияния частоты 
колебательного процесса. Однако для вычислений, принятых в 
практике, такое приближение позволяет воспользоваться про
стыми деформационными моделями при изучении закономерно
стей, связанных с кинематическими характеристиками волновых: 
процессов (скорость упругих волн). Это приближение не может 
использоваться при изучении динамических характеристик (за
тухание упругих волн), требующего учета влияния неравновес
ных термодинамических процессов в поровом пространстве 
породы.

( 1 2 .2 0 )  Рп.ПЛ- *" (Р п--- (J-p Ptb) -

зоа



Воспользуемся понятием о коэффициенте объемной сжимае
мости пористого тела, имеющего систему гидравлически изоли
рованных пор:

Р о = - ^ И 4 Ч  о 2-25)dp

Тогда при 7' =  const с помощью уравнений (12.14) и (12.25) 
шолучим

(dV_

\  V )т
Откуда

= М Р  =  Pc«d  (р  —  р пл) +  Ртв^Рпл- ( 1 2 -2 6 )

Ро =  Р с к ( 1 - ^ - )  +  Ртв- ^ - .  (12.27)

=  М/>- (12-28)

(12.29)
J T B

(12.30)

В замкнутой системе пор изменение объема пор d V J V n под 
влиянием среднего нормального напряжения должно быть рав
но изменению объема жидкости d V m/Vm: 

f d V n \  _  f d V ж

\  / т  V

Приравнивая (12.28) и (12.14) и преобразуя полученное, будем 
иметь для данных граничных условий деформаций:

Ар п л  __ __________ Рп

dp  Рп -f- Рж М'рРт

dPnn __ _________ Рек —  Рт___________

dp  Рек Ртв 4 " kn (Рж --- Н'рРтв)

Подставив значение dpnJ d p  в (12.27), найдем
Ь R I ft Рек Ртв 
« п Р ск  Р тв  а .. q 

ft — ________________ Рж  —  И-рРтв / ю о 1 \Р°----------------й д --------- • (12.31)
Ь -L Рек Ртв 
П Рж И'рРтв

В частном случае для породы, не содержащей в порах глинис
тых включений (|яр= 1 ) ,  уравнение (12.31) превращается в из
вестное уравнение Ф. Гассмана.

В уравнении (12.31) рск можно выразить через коэффициент 
сжимаемости пор рп (см. 12.15):

Р  __ (fenpn ~ь Ртв) (Рж —  И-рРтв) 4~ РпРтв 

Рп +  Рж —  Н'рРтв 

Последнее равенство можно преобразовать:

Ро =  Рж - М т в  Л вр в  +  р тв> (1 2  3 2 )

Рп "Г  Рж  —  И'рРтв
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Введем обозначение:

(12.33)
Рп “Ь --  И'рРтВ 1 Ь Рп/(Рж --  1̂рРтб)

Назовем а св — коэффициентом упругой связи фаз. Тогда оконча
тельно получим уравнение для коэффициента объемной сжимае
мости пористых тел при колебательных нагрузках:

Анализ уравнений (12.33) и (12.34) позволяет найти предель
ные условия для определения р0 применительно к различным 
пористым породам.

Рассмотрим четыре случая.
1. Коэффициент пористости породы йп~ 0 .  Согласно (12.34), 

коэффициент объемной сжимаемости такой породы при колеба
тельных нагрузках (Зо =  (Зтв- Это значение совпадает с коэффи
циентом объемной сжимаемости для низкопористых пород при 
статических нагрузках [см. уравнения (12.15) и (12.16)]. Это 
означает, что для сплошных или низкопористых пород р0 мало 
зависит от изменения напряжения. Это условие для идеально 
упругих тел. Следовательно, объемные деформации минералов, 
низкопористых магматических и метаморфических пород при 
колебательных нагрузках можно определять из условий дефор
мации идеально упругих тел. Учет влияния очень небольших 
значений пористости при необходимости производится при этом 
по уравнению (12.16), если напряжения всестороннего сжатия 
(растяжения) выше определенной величины, при которой про
исходит смыкание микротрещин, возникших в породе после сня
тия геостатического давления. Для магматических и метамор
фических пород это напряжение в среднем составляет 50— 
100 МПа.

2. Коэффициент сжимаемости пор (}п значительно превосхо
дит эффективную сжимаемость заполняющего флюида с глини
стыми включениями: если Рп/(Рж— цррТв ) > 1, то а Св=(Рж— 
iXpPTr,)/i3n. Уравнение (12.34) в этом случае примет вид:

Поскольку и ртв мало зависят от напряжения, то р0 также 
мало от него зависит. Фактически это признак идеально упругой 
среды — совершенная упругая связь между фазами (а св< 1)- 
Данному условию удовлетворяют водонасыщенные несцементи
рованные и слабосцементированные породы, находящиеся при 
небольших напряжениях (вблизи поверхности Земли).

3. Эффективная сжимаемость насыщающего флюида значи
тельно превосходит коэффициент сжимаемости пор породы: 
Рп/(Рж— ЦрРтв)<1, а Св = 1 ,  уравнение (12 .34) принимает вид

fio ^св^пРп Ртв- (12.34)

Ро ^п Р ж  +  (1 f*p ^ n ) Ртв (12.35)

Ро — ^пРп +  Ртв- (12.36)
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В этом случае коэффициент объемной сжимаемости породы 
не зависит от свойств насыщающего флюида, упругие свойства 
определяются только сжимаемостью скелета породы, т. е. де
формации твердого скелета породы не вызывают деформаций 
насыщающего флюида (отсутствие упругой связи между фазами 
а св= 1)-  Этот случай может иметь место при деформации га
зонасыщенных пород.

4. Соотношение коэффициентов сжимаемсти пор и флюида 
изменяется в диапазоне

—  < ------^ ------ <  10.
10 Рж ^рРтв

При насыщении пород пластовой водой или нефтью в этот 
диапазон попадают все пористые породы с коэффициентом сжи
маемости пор от 5 - 1 0 ~ 5 до 5 0 0 - 10^5 МПа-1. Он охватывает 
практически все водо- и нефтенасыщенные сцементированные 
песчаники, глинистые и карбонатные породы с любым видом 
пористости, находящиеся на самых разных глубинах. Конкрет
ное значение р1Г в каждом отдельном случае будет зависеть от 
литологии породы, вида пористости и величины эффективного 
давления [1 5 ] .  Коэффициент, характеризующий связь между 
двумя упругими фазами, изменяется в этом случае также широ
ко: 0 , 0 9 < а св< 0 , 9 1 .  Его среднее значение (а св) Ср =  0,5 может 
быть получено, если (Зп/(Рш—М-рртв) =  1, т. е. при условии равенст
ва сжимаемости порового пространства и эффективной сжимае
мости насыщающего поры флюида.

Таким образом, можно принять, что плотные минералы и 
низкопористые магматические и метаморфические породы при 
колебательных нагрузках, используемых при акустических ис
следованиях скважин, деформируются подобно идеально упру
гим средам. Водонасыщенные несцементированные и слабо- 
сцементированные песчано-глинистые породы, в которых кон
тактная упругость невелика, также приобретают черты идеально 
упругих сред — их объемная упругость незначительно зависит 
от величины приложенных напряжений и определяется, как 
средневзвешенная по объему величина упругости жидкой и 
твердой фаз.

В газонасыщенных сцементированных породах с межзерно- 
вым типом пористости и некоторых трещиновато-кавернозных 
породах с непроницаемой матрицей коэффициент объемных де
формаций практически не зависит от величины газонасыщения 
и определяется главным образом упругими свойствами сцемен
тированного скелета породы.

Большинство сцементированных пористых нефте- и водона
сыщенных обломочных, карбонатных и глинистых, а также по
ристых магматических и метаморфических пород обладают 
значительной контактной упругостью. Объемные деформации в
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них при колебательных нагрузках зависят не только от упругих 
свойств твердой и жидкой фаз, но и весьма существенно от 
пористости, соотношения упругостей сцементированного скеле
та и жидкой фазы, эффективного напряжения и литологии.

12.3. СКОРОСТЬ УПР УГИХ ВОЛН В М И Н ЕР АЛ АХ,  
Н И З К О П О Р И С Т Ы Х  МАГМАТИЧЕСКИХ,  
М ЕТ АМ ОРФИЧ ЕСК ИХ И О С А Д О Ч Н Ы Х  ПО РО ДАХ

Многообразие встречающихся в природе горных пород, раз
личие их упругих свойств требуют особого подхода к теорети
ческом; и экспериментальному изучению волновых процессов 
в них. Так, для описания закономерностей распространения волн 
в высокоупругих и малопоглощающих звук плотных минералах 
или изверженных породах могут использоваться с хорошим 
приближением методы механики сплошных идеально упругих 
сред. В то же время для описания процессов распространения 
\пругпх волп в породах-коллекторах, насыщенных нефтью, га
зом п водой, необходимо применение методов механики дефор
мируемых пористых сред и термодинамики необратимых про
цессов.

Сложность теоретического и экспериментального изучения 
акустических свойств реальных горных пород, кроме того, за 
ключается в необходимости моделирования не только их физи
ко-механических и фильтрационных емкостных свойств, но и 
условий естественного залегания пород.

Помимо классических работ по теории упругости сплошных 
сред С. П. Тимошенко (1937 г.), Л. С. Лейбензона (1947 г.), 
Л. Д. Ландау и Е. М. Лившица (1965 г.) известны теоретичес
кие исследования акустических полей в пористых средах. Те
оретические работы, посвященные изучению акустических полей 
б пористых насыщенных средах, немногочисленны. Среди них 
можно назвать исследования Я. И. Френкеля (1944 г.), 
М. А. Бпо (1952 г), Н. Р. Патерсона (1956 г.), В. Н. Николаевс
кого (1963 г.), П. П. Золотарева (1965 г.), Ф. М. Ляховицкого 
(1972 г.). Эти исследования значительно продвинули наши 
представления о механизме распространения упругих волн в 
насыщенных пористых средах. Однако в практике большее рас
пространение получили исследования кинематических характе
ристик волновых полей, основанные на использовании упрощен
ных моделей пористых сред, выполненные, как правило, без уче
та влияния частоты волновых процессов на скорость упругих 
волн. Такие приближения делают понятным целый ряд важных 
явлений в механизме распространения упругих волн и очень 
полезны на практике. Однако это все же частные решения и 
требуют экспериментальной корректировки моделей в зависимо
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сти от конкретного объекта исследований. В этом направлении 
работы выполнены Ю. В. Ризниченко (1949 г.), М. Р. Вилли,
A. Р. Грегори, Г. X. Гарднером (1956 г.), Г. А. Брандтом 
(1956 г.), И. Гиртсма (1961 г.), Е. А. Козловым (1965 г.),
B. М. Добрыниным (1965 г.), Г. И. Петкевичем и Т. 3. Вербит- 
ским (1970 г.), О. Л. Кузнецовым (1967 г.) и другими исследо
вателями.

12.3.1. СКОРОСТЬ ВОЛН В ИДЕАЛЬН О  УПРУГИХ СРЕДАХ

Под влиянием деформаций в твердых упругих бесконечных 
средах возникают волны продольные (Р) и поперечные (S). 
В жидкостях и газах поперечные волны отсутствуют. Продоль
ные волны являются следствием деформаций расширения — 
сжатия, а поперечные — деформаций сдвига.

В теории упругости при выводе волновых уравнений для 
идеально упругих твердых тел делаются три следующих пред
положения: 1) длина упругой волны много больше размеров 
элементарных объемов, из которых состоит среда (ионов, моле
кул или их ассоциаций — кристаллов)— признак сплошности 
срсды; 2 ) до прихода волны среда находится в состоянии ди
намического равновесия; 3) теплообмен между частицами 
сплошной среды (так же, как для жидкостей и газов), находя
щимися в фазе сжатия и разряжения, в связи с малой теплопро
водностью пренебрежимо мал. Другими словами, тепло, выде
ляемое при распространении волны в фазе сжатия (нагрев) за 
период колебания, не успевает распространиться к частицам, 
находящимся в фазе растяжения (охлаждения). Последнее 
условие означает, что в сплошной идеально упругой среде 
затухания плоского фронта упругих волн не наблюдается.

Важнейший кинематический параметр упругих волн — их 
скорость, измеряемая в системе СИ в м/с или км/с.

Классическая теория упругости сплошных сред определяет 
соотношение скорости упругих волн с другими упругими кон
стантами следующими формулами:

для скорости продольных волн

где б — плотность сплошной среды; 
для скорости поперечных волн

где G — модуль сдвига; 
для отношения скоростей

(12.39)
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В идеально упругой среде, пересеченной цилиндром (скважи
ной), заполненным также идеально упругой жидкой средой с 
продольной скоростью Vo, в скважине возникают волны Лэмба — 
Стоунли (трубные волны):

(12.40)
^ У  1 + 6 0/8 ( v 0/v s )2 '

где 8о — плотность жидкости, заполняющей скважину.
И обратно, значение скоростей упругих волн может быть ис

пользовано для определения важнейших модулей упругих сред: 
модуля Юнга

„  6d2s (3t)2s — 4и2р)
2 (о*Р -  t**s)

коэффициента Пуассона
__ v2p — 2u2s

(12.41)

(12.42)
2 (и2Р — v2s) 

модуля сдвига
G — 6y2s; (12.43)

модуля объемного сжатия (расширения)

/ С = - ^  =  б(и2р - | у 28'). (12.44)

12.3.2. М ИНЕРАЛЫ , Ж И ДКОСТИ  И ГАЗЫ

Большинство породообразующих минералов обладает ани
зотропным кристаллическим строением. Кристаллические ре
шетки минералов характеризуются особого рода элементами 
симметрии (оси симметрии или перпендикуляры к плоскостям 
симметрии). Скорости продольных и поперечных волн в различ
ных кристаллических направлениях могут существенно разли
чаться [7]. Это свойство используется при изучении кристаллов.

Однако в горных породах оси симметрии кристаллов мине
ралов часто ориентированы хаотически в разные стороны. По
этому при изучении влияния минерального состава горных по
род на величину скорости обычно пользуются средними значе
ниями скоростей в минералах,

Скорость продольных волн в минералах изменяется от 2 до 
18 км/с, поперечных — от 1,1 до 10 км/с. Низкие скорости харак
терны для самородных металлов (золото, платина), высокие — 
для алюмосиликатных и окисных безжелезистых минералов (то
паз, шпинель, корунд); наибольшая скорость — в алмазе.

Представление о величине и изменениях скорости упругих 
волн в элементах, минералах и горных породах можно получить
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Puc. 84. Д и а г р а м м а  связи  скорости продольных воли ev и плотности элем ен 
тов  6 (/ ) ,  минералов (2),  горных пород (о) (по Н. Б. Д о р т м ан ,  М. Ш. М а 
ги д)

из рис. 84, где выделяю тся д в а  типа связей м е ж д у  скоростью и 
плотностью. К первому типу связи , характеризуемой резким во з
растанием  скорости с увеличением плотности, относится зави си 
мость д л я  большинства тверды х петрогенных элементов (Na, 
Са, Al, S i )  и породообразующих силикатных и частично окис- 
ных минералов. В этой ж е  группе н аходятся  таки е  мономине- 
ральны е хемогенные осадочные породы, к а к  к ам ен н ая  соль ( г а 
л и т) ,  гипс и ангидрит. Скорость упругих волн и плотность этих 
элементов и минералов в значительной степени зави сят  от плот
ности уп аковки  атомов в кри сталлах  и его структуры . У равне
ние связи  имеет вид:

vP =  уРо [ехр 0,5 (8М — 2,6) +  0,2 (20 — т а . ср)] [км/с],

где  1'ро = 6 км/с, т я .ср — средняя  атом ная  м асса  элемента , ми
нерала  или горной породы; 8М — плотность минерала .

Д л я  минералов, образующих связь  первого типа, характерно 
увеличение м о дуля  Юнга и м о дуля  сдви га  по мере возрастания 
плотности. Это связано  с увеличением плотности упаковки  ато
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мов в кристаллах . При этом с а м а  плотность минералов изм е
няется в относительно меньших пределах . Ко второму типу 
связи  относится зависимость д л я  т яж е л ы х  металлов , сульфидов, 
окисных рудны х минералов и самородны х металлов . Это о бус
ловлено значительным увеличением средней атомной м ассы  
??2а.ср от 20 до 200 в этих элементах  в связи  с заменой легких 
катионов на более тяж ел ы е ,  а т а к ж е  некоторым уменьшением 
плотности упаковки  атомов в веществе.

Таким образом, скорость упругих волн элементов и м ин ера
лов увеличивается  с ростом плотности упаковки  атомов и ум ен ь 
ш ается с увеличением средней атомной массы, являю щ ейся м е 
рой инерционности вещ ества [6 ] .

В связи  с неоднородностью строения (наличие включении, 
микротрещин) средняя  скорость упругих волн в минералах  мо
ж е т  значительно увеличиваться  с ростом среднего нормального 
напряжения от 0 до 100 М П а. При более высоких напряж ен и ях  
ее рост з а м ед л яется  [7 ] .

В ж и дко стях  и г а з а х  распространяю тся только продольные 
волны. В идеальных г а з а х  и ж и дко стях  при отсутствии з а т у х а 
ния и v = 0,5 скорость продольных волн согласно (12.37) равна :

где За — ади аб ати ч еская  сж и м аем ость ; 6 — плотность флюида.
Однако скорость продольных волн в реальных минерализо

ванных водах  значительно растет  с увеличением минерализации 
и давлен и я  и сложно зависит от тем пературы  [11-

С редняя  скорость в нефти при Т — 20 °С и рПл = 0,1 М П а 
У р «  1300 м/с значительно зависит от плотности и газонасьпцен- 
ности нефти; в воздухе  — 330 м/с, в метане — 490 м/с.

12.3.3. МАГМАТИЧЕСКИЕ И МЕТАМОРФИЧЕСКИЕ ПОРОДЫ

Упругие свойства и скорость волн в м агматических  и м е т а 
морфических породах зависит от химического и минерального 
составов пород, ви да  порового заполнителя и тем пературно
структурны х особенностей пород.

К а к  следует  из уравнения (12 .16 ) ,  сж имаем ость  низкопорис
тых м агматических  и метаморфических пород зависит от с ж и 
маемости твердой фазы, заполнителя пор (включения) и коли
чества пор. Использование этого вы р аж ен и я  в ур авнениях  
(12.37) и (12 .38) позволяет теоретически оценить роль к а ж д о го  
из перечисленных факторов в отдельности. Эти исследования 
показываю т, что в м агматических  породах влияние химического 
и минерального составов на скорость упругих волн доминирует. 
Наименьшей скоростью обладаю т минералы , обогащенные л е гк и 
ми окислами кремния, к али я  и натрия (кварц , калиевый полевой 
шпат, альбит, олигоклаз  и д р .) .

(12.45)
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</р; КМ /с 7 Puc. S5. Зависимость сред
них скоростей упругих волн 
в магматических и метамор
фических породах от давле- 

^ ния всестороннего сж ати я :
/ — оливинит; 2 — перидотит;

— эклогит; 4 — пироксенит; 
'•5 — габбро; 6 — сланец парал- 
’лельиой слоистости; 7 — ди абаз; 
• 8 — амфиболит; 9 — диорит; 10 — 
гранодиорит; 1 1 — сланец пер- 

к  пендикулярной слоистости; 12 —
* -ранитогнейс; 13 — гнейс; 14 —
* гранит [6]

2р ,  Г Па

С увеличением содерж ания т яж е л ы х  окислов магния , к а л ь 
ция, ж е л е за ,  входящих в состав  минеральных ассоциаций основ
ного состава ,  скорость возрастает .

С увеличением основности магматических  пород средняя  про
до льная  скорость упругих волн возрастает :  гранит->-габбро->- 
-^пироксенит->-перидотит^оливинит (рис. 85 ) .

В метаморфических породах т а к ж е  отмечается зависимость 
скорости от минерального состава ,  но имеет место и влияние 
других  факторов. Например, в породах близкого минерального 
состава  скорость упругих волн увеличивается  от низших к 
высшим за  счет уплотнения пород. Значительное влияние б л а 
го дар я  пористости метаморфических пород о ка зы в ает  водона- 
сыщенность — скорость водонасыщ енных пород значительно в ы 
ше сухих. На сланцевых породах весьма сущ ественна анизотро
пия упругих волн (см. рис. 85 ) .

В метаморфических породах средняя  продольная скорость в 
разнообразных гнейсах 6,1—6,3 км/с, в амфиболитах 5,5— 
7,2 км/с, в основных гран ули тах  6,3— 7,2 км/с, в эклоги тах  6,6— 
7,5 км/с.

М агм ати чески е  и метаморфические породы н ар я д у  с первич
ной пористостью часто имеют и вторичную (трещ и новатость ) . 
Имеются дан н ы е о том, что влияние трещиноватости пород
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Т а б л и ц а  28. Скорость упругих волн в магматических породах [6]

Порода t'p, км/с км/с « р ,  см -1 6с р . Г/смЗ

Гранит
биотитовый и биотит-амфиболо- 5 ,60 3 ,20 0 ,028 2 ,6 2
вый
рапакиви 5 ,55 — — 2 ,62
лейкократовый 5 ,35 2 ,8 5 — 2,61

Г ранито-гнейс 5 ,6 5 2 ,80 0 ,037 2 ,65
Гранодиорит 5 ,95 3 ,35 — 2 ,67
Кварцевый диорит 6 , 10 — — 2 ,70
Диорит, гнейсо-диорит 6,20 3 ,5 5 — 2 ,80
Анортозит 6 ,0 — — 2 ,73
Г аббро 6 ,40 3 ,65 0 ,023 2 ,94
Габбро-норит, оливиновый норит 7 ,2 5 4 ,10 0 ,014 3 ,07
М етагаббро, метагаббро-норит 6 ,60 3 ,80 — 2 ,9 6
Д и абаз 6 ,40 3 ,65 0 ,019 3 ,02
Гипербазит (пироксенит и перидотит) 8,20 4 ,60 0 ,013 3,31
Гипербазит амфиболизированный 7 ,45 4 ,15 — 3 ,20
Серпентинит 5 ,30 — — 2,60
Талькит 5 ,30 — — 2 ,9 0
Сиенит — нефелиновый сиенит 6 ,15 3 ,25 — 2,66
Ийолит лейкократовый 6 ,05 3 ,45 — 2 ,80
Ийолит мезократовый 6 ,65 — — 3,0 3
Ийолит-уртит 6 ,2 5 — 0,020 2,91
Липарит 5 ,0 3 ,00 — 2 ,3 5
А ндезито-базальт 5 ,0 5 2 ,9 0 — 2,71
Б азальт 5 ,5 0 2 ,95 — 2,81
Обсидиан 5 ,8 0 3 ,45 — 2 ,33

ум еньш ает  скорость и увеличивает  затухан и е  упругих волн, 
увеличивает  анизотропию пород по скорости, влияние н ап р яж ен 
ного состояния.

В табл. 28 и 29 представлены р езультаты  изучения скорости 
упругих волн водонасыщенных образцов пород из скваж и н  р а з 
личных районов Советского Союза. Исследования более 4000 
образцов показываю т, что м е ж д у  скоростью и плотностью м а г 
матических и метаморфических пород имеется корреляционная 
связь .  Д л я  пород, не измененных вторичными процессами, ко 
эффициент корреляции равен 0,9 [6 ] :

vp =  vPo [ехр 0,5 (8П — 2,6)] ±  Дит, (12.46)

где иР0 = 5,45 км/с; Аит — текстурно-структурный коэффициент, 
обусловленный влиянием трещиноватости (Дит ж ± 0 , 5  км/с).

Наличие пор и микротрещиноватости в м агматических  и м е 
таморфических породах приводит к  разном у  возрастанию скоро
сти от всестороннего давлен и я  на начальном уч астке  кривых от
0 до 200 М П а. Здесь  см ы каю тся  микротрещины и ум еньш ается  
пористость. При д авл ен и ях  от 400 до 2000 М П а скорость боль
шинства горных пород возрастает  от давлен и я  практически ли-
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Т а б л и ц а  29. Скорость упругих волн в метаморфических породах [6]

Порода Гр, км/с fg , км/с бср , г/смЗ v %

Гнейс
биотнтовый и биотит-амфиболо- 5 ,80 3 ,05 2 ,6 2 1 ,3
вый, мигматизированный 
биотит-амфиболовый и амфиболо- 5 ,85 3 ,3 2 ,8 0 1 ,2
вый

Амфиболит полевошпатовый 6,20 3 ,6 2 ,9 7 1 ,о
Амфиболит 6 ,80 4 ,2 3 ,0 9 0 ,8
Г орнблендит 6 ,40 •— 3 ,1 6 —
Гнейс высокоглиноземистыи 5 ,7 5 3 ,2 2 ,7 8 1 , 1
Кальцит 5 ,85 3 ,5 2 ,6 7 —
Гранулит

плагиоклазовый 5 ,80 3,1 2 ,8 3 0 ,4
среднего состава (гиперстеновый) 6,20 3 ,5 2,81 1 ,о
основного состава 7 ,0 4 ,3 3 ,02 0 ,6

Эклогит (Кольский полуостров, Кок- 7 ,15 4 ,2 3 ,3 5 1,2
четавская  глыба)
Эклогит (кимберлитовые трубки) 7 ,45 — 3 ,27 0 ,7

нейно (см. рис. 85 ) .  Д л я  некоторых пород и минералов в области 
высоких давлений наблю даю тся скачки скорости, связанны е с 
полиморфными превращ ениями и дегидратацией  [7 ] .

12.4. СКОРОСТЬ УПРУГИ Х ВОЛН В ПОРИСТЫХ 
ОСАДОЧНЫХ ПОРОДАХ

12.4.1. ТЕОРЕТИЧЕСКИЕ ИССЛЕДОВАНИЯ  
В МНОГОФАЗНЫХ СРЕДАХ

Процесс распространения упругих волн в таки х  средах  в от
личие от сплошных твердых тел, жидкостей и газов  протекает 
одновременно на д вух  уровнях: м е ж д у  ф азами с ж а т и я  и р а с т я 
ж ен ия  в пределах длины волны и м е ж д у  твердой и жидкой ф а
зам и  в пределах  единичной поры.

Решение этой задачи , выполненное В. Н. Н иколаевским , по
к а з ы в а е т  возможность распространения в таки х  неограниченных 
средах  волн трех типов: д вух  продольных (первого и второго 
рода) и одной поперечной. П родольная волна второго рода 
св я за н а  с переупаковкой тверды х частиц в рыхлых породах, з а 
т у х ае т  на небольшом расстоянии от источника и распространя
ется подобно диффузному зв у ку .  Она наблю дается  в сухом пес
ке, находящ емся при атмосферном давлении. В сцементирован
ных породах ею практически можно пренебречь.

П родольная волна первого рода, которую регистрируют при 
акустических  исследованиях, обусловлена сж имаемостью  
твердого скелета  породы и флюида-порозаполнителя.
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М еханизм  распространения этой волны зависит т а к ж е  от 
степени гидродинамического и термодинамического взаи м одей 
ствия м е ж д у  твердой и жидкой ф азами. При низких частотах  
флюид и скелет  породы см ещ аю тся в фазе, поглощение волны 
пропорционально кв а д р а т у  частоты, что соответствует условиям  
без учета  термодинамических явлений. С увеличением частоты 
проявляю тся различия в вязко-инерционных свойствах фаз, д ви 
жение флюида начинает о тставать  от движ ения скелета .  П о яв 
ляю тся комплексные динамические парам етры  среды: д и н ам и 
ческая плотность, которая меньше статической, и динами ческая  
вязкость . Это приводит к увеличению скорости и за тух ан и я  волн 
с  частотой.  П омимо  вязко-инерционной дисперсии скоростей 
в о зн и ка ет  т е р м и ч е с к а я  дисперсия за  счет неравновесного теп
лообмена м е ж д у  ж и д к о й  и твердой фазами. В соответствии с 
теоремой Гинзбурга о всеобщей связи  поглощения и дисперсии 
волн,  вязко-инерционной н термической дисперсиям соответст
вуют вязко-инерционное и термическое поглощения [1 8 ] .

С уммарный коэффициент поглощения состоит из д вух  со став 
ляющих a  = a i  + a 2, где  a i  определяется вязко-инерционными, а 
а -2 — термическими эффектами. С уменьшением сцементирован- 
ности пород коэффициент поглощения а  возрастает . Однако д л я  
сцементированных водонасыщенных пород отношение а г /ai из
меняется незначительно.

М ало накоплено достоверных экспериментальных данных о 
значениях коэффициентов поглощения а ,  и а 2 Для многофазных 
насыщенных сред.

В средах  с большими коэффициентами поглощения, к а к  п ра
вило, имеет место объемная дисперсия скоростей, т. е. увеличе
ние фазовой скорости волны с увеличением частоты.

И сследования Ф. М. Л яховицкого  (1988 г.) показываю т, что 
поперечные волны в нефте- и водонасыщенных породах имеют 
макси мальную  дисперсию до 3 % ; продольные волны — сущ ест
венно менее 2 % ; в газонасыщ енных породах дисперсия еще 
ниже.

В изверженных и крепко сцементированных осадочных по
родах дисперсии скоростей не наблю дается . Дисперсия скоро
стей поперечных волн ниже.

12.4.2. М ОД Е Л И  МНОГОФАЗНЫХ С Р ЕД  Д Л Я  О П Р ЕД ЕЛ Е НИ Я  
СКОРОСТИ УПРУГИХ ВОЛН

Если не учиты вать  дисперсию скорости упругих волн, то 
сложные упругие модели могут быть заменены более простыми 
путем подстановки вы р аж ен и я  д л я  коэффициента сж имаем ости  
многофазных сред при колебательных динамических н а гр узк ах  
(см. уравнение 12.32) в уравнение скорости д л я  идеально уп 
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ругих тел. В этом приближенном решении о тр аж ается  влияние 
на упругость среды таки х  важнейш их факторов, к а к  соотноше
ние упругости скелета  породы и порозаполняющих флюидов, 
структурно-литологические особенности породы и величина эф
фективного механического нап ряжени я , которое испытывает 
порода на глубине ее залеган ия . Все эти факторы могут быть 
учтены разнообразием коэффициентов сж имаем ости  пор, твер 
дой и ж идкой  фаз, плотности и пористости породы.

П одставим  значение р0, заданное уравнением (12 .32 ) ,  в у р а в 
нения (12.37) и (12.38) д л я  скоростей продольных и поперечных 
волн:

Р У P o f i n d + V n )  ’
3 ( 1  — 2v„)

2р06п (1 -|- vn)
где

Ро =  ------------------------------ ~f" Ртв’
п  +  Р п / Ф ж -М т в )  пНп^ Нтв

vn — коэффициент П уассона породы; бп — плотность породы.
Уравнение интервального времени пробега продольных волн 

в породе получим из вы р аж ен и я  (12 .47) :

(12-49)
Н а рис. 86 сплошными линиями изображены  кривые Ур = 

= f (kп, Рн), рассчитанные по уравнению (12.47) д л я  пористости 
водонасыщенных пород. П арам етром  кривых сл уж и т  коэффи
циент сж имаем ости  пор рп> величина которого изменяется в 
широких пределах  от 5 - 1 0~5 до 1 0 0 -10~5 М П а -1 . В этот д и а п а 
зон сж имаем ости  попадают сам ы е  различные сцементирован
ные породы с разной структурой порового пространства. Р а с 
смотрим некоторые из них.

Терригенные и карбонатные сцементированные породы с пер
вичной (м еж зерн овой ) пористостью. На рис. 83 изображены  
зависимости коэффициента сж имаем ости  пор разны х по литоло
гии пород с первичной пористостью в зависимости от эффектив
ного напряжения. Эти данн ы е получены многими авторами э к 
спериментально при изучении кернов. Видна общ ая законом ер
н о сть— с увеличением эффективного нап ряжения сж имаем ость  
ум еньш ается  и диапазон изменения сж имаемости  пор д л я  к а ж 
дой литологической разности с у ж а е т с я  — коэффициент с ж и м а е 
мости пор пород с межзерновы м  типом пор от пористости з ав и 
сит мало. Это позволяет вы яви ть  определенные закономерности 
в изучении влияния коэффициента пористости пород на скорость 
упругих волн в условиях естественного зал еган и я  пород.

(12.47)

(12.48)
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Рис. 86. Сопоставление тео
ретических кривых v p =  f ( k п, 
Рп) с экспериментальными 
данными, полученными на 
насыщенных минерализован
ной водой (250 г/л) образ
цах в пластовых условиях 
{р — Рпл = 40—50 М П а):
а  — доломиты (по В. П. Потапо
ву и др .): б — известняки (те 
ж е  авторы ); в — кварцевые чи
стые песчаники. Шифр кри
вых — ко"'Ффи"ч ч т сж им аем о
сти пор |3П, - I0 -5 М П а-1

Н а рис. 86 показано сопсютавление теоретических кривых, 
рассчитанных по формуле (12.47) с экспериментальными д а н 
ными для  образцов доломитов, известняков и кварц евы х  песча
ников в пластовы х  условиях .

30кп,%
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Рис. 87. Теоретические кр и 
в ы е  т п =  / ( & п ,  ( Ы  в сопо
ставлении с линией, п о л у 
ченной по уравнению  сред 
него времени:
т„ -Тгн к  — О
-------------= —■— . Шифг кривых —
т>к-тг„ 1--°

■ 10 VIП а -

Д анн ы е д л я  доломитов апроксимпруются кривой с п ар ам ет 
ром рп= 10 • 10^5 М П а - 1, д л я  известняков ри = 15 -10 - 5 М П а -1 и 
для кварц евы х  песчаников fi„ = 20-10~5 М П а ' 1.

К а к  видно из рис. 87, кривые интервального времени про
бста продольных волн (тп=1/ур) с указан н ы м и  выше п ар ам ет 
рами можно лишь очень приближенно апрокснмировать п р ям ы 
ми линиями, проходящими через две  точки с координатами 
(0, Ттв) и (1, тж ) ,  где tTr и т ж — интервальное врем я  в твердой 
фазе и в жидкой фазе. Уравнение этих прямых имеет вид

т ^ = т ^ -  <12-50>1ж — 1тв 1 — о

Это уравнение называю т уравнением среднего времени 
(М. Р. Вилли, А. Р. Грегори и А. В. Гарднер, 1956 г .) .  Его чащ е 
записываю т в виде

4  =  f l - U t TB +  ^ n V  (12.51
Таким образом, линейное уравнение (12.51) я вл яет с я  весьм а 

приближенным. Однако, к а к  п о казы вает  опыт, оно довольно 
хорошо описывает экспериментальные данные, полученные в  
пластовых условиях  (р—/7^ =  40-1-50 М П а) на чистых сцемек-
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тированных породах с первичной пористостью. Д л я  его исполь
зования нужно знать значения т Тв и т ж.

Интервальное врем я  пробега продольных волн в твердой ф а
зе породы т Тв. мкс/м:

К вар ц
Полевой ш пат 
Кальцит  . 
Д о л ом и т  . 
Глина . 
А н г и д р и т . 
К ам ен н ая  соль 
С л ю д а .

164
170
155
142
172
164

208—230
178

Интервальное врем я пробега продольных волн в жидкости 
зависит от вида жидкости  (нефть, в о д а ) :  д л я  нефти — от газо- 
насыщенностн последней, давления и тем пературы ; для  воды — 
от минерализации, давлени я и тем пературы  [1, 3 ] .

В глинистых породах с межзерновой пористостью коэффици
ент сж имаемости  пор возрастает ,  и уравнение среднего вр е 
мени перестает удовлетворять  прямой линии. Известны д ва  
эмпирических способа, к а к  преодолеть это несоответствие.

Первый способ заклю чается  в усложнении слоистой модели 
породы путем добавления третьего глинистого слоя. Это у р а в 
нение, предложенное В. Н. Д ахн о вы м :

Тп =  Ттв +  К а (т ж ~  Ттв) +  К ™  (т гл —  Ттв) . ( 12 -5 2 )

где т п и шгл — показатели  степени, зависящ ие соответственно 
от структуры  и степени цементации коллектора и изменяющиеся 
с уплотнением породы от 0,7 до 1,5.

Второй способ заклю чается  в повышении степени уравнения. 
Это кубическое уравнение, предложенное Г. Вахгольцем :

т п =  Ттв +  -\-ck2u -\-dk3n, (12 .5 3 )

где b, с и d — величины, зависящ ие от эффективного н а п р я ж е 
ния и упругих свойств породы [1 ] .

Описанные выше теоретические уравнения и эмпирические 
зависимости среднего времени от коэффициента пористости 
можно использовать лишь при приведении скорости или интер
вального времени пробега упругих волн к условиям  естественно
го залеган и я  пород, т. е. к эффективному напряжению  (р—р„л ) 
и пластовой тем п ературе  Т. Д л я  этого м о ж ет  быть использовано 
вы раж ени е  [7, 15]:

Vp (р,  Рпл. Т) _  т п (0)
vp  (0) тп (р, Рпл, Г)

=  K lK 2K s , (12 .5 4 )

где vp(p, рпл, Т) и тп (р, Рпл. Т) — скорость и интервальное вр е 
м я  в пластовых условиях ; Ур(0) и тп (0) — то ж е  в атмосферных 
условиях ; К \, К.2 и Къ — частные относительные изменения в е 
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личин up и тп соответственно в зависимости от эффективного 
напряжени я , пластовых давлен и я  и температуры .

Наиболее существенное влияние на упругие свойства оса
дочных пород о казы вает  эффективное напряжение. С увеличени
ем эффективного напряжения скорость упругих волн во зр аста 
ет. Д л я  приведения упругих свойств к единому эффективному 
напряжению 2 = 40—50 М П а часто применяют следую щ ее 
вы раж ени е  (В . М. Добрынин, 1965):

=  =  =  (12.55)
иР2 ТП1 V Рэф2 !

где п — эмпирический показатель  степени, зависящ ий от сцемен- 
тированности, глинистости и хар ак тер а  насыщенности пород. 
Величина п изменяется от 0,02 д л я  крепко сцементированных 
псрод до 0,2 д л я  рыхлых газонасыщ енных песчаников. Ее вели
чина для  пород определенной литологии определяется экспери
ментально. Д л я  водонасыщенных песчаников и алевролитов 
«  = 0,051 —0,067; д л я  известняков — 0,021—0,029 и д л я  доломи
тов 0 ,038—0,045 [3 ] .

Коэффициент /С2 учиты вает  влияние сж имаемости  минераль
ных зерен пород. В пористых породах его часто можно принять 
равным единице. Коэффициент К 3 учиты вает  уменьшение скоро
сти упругих волн с температурой. При увеличении температуры  
от 20 до 250 °С уменьшение скорости составляет  около 5% , а в  
глинистых породах достигает  20%  [7 ] .

Сложные коллекторы  нефти и г а з а .  Коэффициент общей по
ристости ku породы, содерж ащ ей межзерновы е поры, трещины 
и каверны , определяется уравнением  (3 .2 ) .

Коэффициент сж имаемости  пор такой сложной породы в об
щем виде будет  равен [15 ] :

Р а =  ^  Рт +  ^ Р к а в  +  ^  Рп. мз. (12-56)

где (Зт, р„ав и [Зп.мз — коэффициенты сж имаемости  соответственно 
трещин, каверн  и межзерновы х откры тых пор породы.

Д л я  песчано-глинистой породы с межзерновой пористостью 
£т = 0, &кап = 0 и £п = £п.мз уравнение (12.56) принимает вид 
[1 5 ] :

Pn =  Pn.M3 =  - r - Pni (12.57)
О — Лгл)

где j3ni — коэффициент сж имаем ости  пор чистых песчаников; 
Лгл — относительная глинистость песчаной породы.

Многочисленные экспериментальные исследования с ж и м а е 
мости пород (см. рис. 83 и 86) свидетельствую т о том, что при 
эффективном напряжении рэф = 40— 50 М П а ( Я = 3000— 4000 м) 
среднее значение чистых сцементированных квар ц евы х  песчани
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ков с межзерновой пористостью равно |}ni ~  20 • 10-5 М П а-1 . 
Тогда коэффициент сж имаемости  пор глинистого песчаника б у 
дет  увеличиваться с ростом глинистости по уравнению

Д л я  порово-кавернозных песчаных пород, для  которых ти
пично отсутствие глинистости (т}гл = 0) и 6Т = 0, уравнение
(12.56) принимает вид:

К ак  видно из уравнения ( 1 2 . 5 8 ) ,  при (5Кав<Рп .мз  наличие- 
каверн в песчаной породе ведет к уменьшению коэффициента 
сж имаемости  пор. Последнее д л я  песчаников объясняется тем, 
что благо дар я  перераспределению напряжений внутри пласта  
вокруг  более крупных пор (к авер н ) зерна породы уплотнены 
больше.

Теоретическая оценка показы вает ,  что сж и м аем ость  вторич
ных изометрических пор [ 1 5 ]

где (}м — сж им аем о сть  вмещающей породы (м атр и ц ы ),  со д ер ж а 
щей не сообщающиеся м е ж д у  собой поры; vM — коэффициент 
П уассона матрицы.

При vM = 0,2 и &п.мз= Ю— 12% (пласт-неколлектор) [Зм « 1 , 4 5 ,  
[>тв и ркав~ 9 - 1 0 - 5 М П а -1 . Тогда уравнение (12.58) при рп.мз = 
= 2 0 - 10-5 М П а-1 примет вид:

Величина ркав д о л ж н а  проверяться на опытных данных.
На рис. 88, а  изображены теоретические кривые интерваль

ного времени тп=1/ир, рассчитанные по уравнению (12.49) д л я  
песчаников. Ж ирная кривая  получена д л я  чистых песчаников 
(г)гл = 0) с межзерновой пористостью, находящ ихся на глубине 
3000—4000 м. Д л я  них р п .м з  = 20 ■ 10-5 М П а -1 . Выш е этой кривой 
располагаю тся  кривые д л я  глинистых пород, а ниже — дл я  
чистых порово-кавернозных. Принято, что коэффициент П уассо 
на породы изменяется от vn = 0 , l  при kn =  0 ( к в а р ц ) ,  до vn = 0,2 
в пористых разностях .

Карбонатные трещинно-кавернозные коллекторы обычно 
приурочены к чистым низкоглинистым разностям  (т1г л ~ 0 ). 
Д л я  порово-трещиноватого карбонатного коллектора уравн ен и я
(12.56) приобретают вид:

■ ^ Ч Р п .м з - f W ) .  (12 .58)«II

(12.59)

р,1:= 2 0 .1 0 -6 - 1 Ы 0 - ^ кав//гп. (12.60)

2 1 - 6 7 9 32)
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Puc. 88. Теоретические зависимости интервального времени т п от общей пори
стости коллекторов сложного строения при эффективном напряжении 
4 0 - 5 0  М Па (Л = 3000—4000 м ):
а песчаники к в ар ц ев ы е  загли ин зн роваии ы е ,  чистые (Т|гл=0) м е ж зе р и о вы е  и кав ер н о з 
ные;  шифр кривых : в к р у ж к а х  — 1] в к в а д р а т а х — ккгЛ.’ ч; и — чистые тре :ц иновать ;е  и 
каверн озн ы е  и звестн яки ;  шифр кр и вы х :  в к р у ж к а х  — * Т/Л„, в к в а д р а т а х  — Ак Jktt

Рд = Кп

Х Р п .м

kn.
kn
kf
kn

о R I ч /
'  Рп. M i у  Рт I h Xkn

( Р г  Р п .  Мз) +  Р и .

(12.61)

П оскольку рт»рц.м3, то последнее равенство:

P n  =  T L P r + P n .  мз-

Из работы [15] следует , что сж и м аем ость  трещин
о 135-lO-3
Рт =  :-------------- г .

(Р -  Рпл)

Д л я  р—рпл = 50 М П а рт = 270-10~5 М П а - 1. Если принять д л я  
известняков при том ж е  напряжении рп.мз= 15-10-5 М П а -1



(см. рис. 8 6 ) ,  то с учетом последних значений уравнение (12 .61) 
получает вид

На рис. 88, 6  изображены  теоретические кривые интерваль
ного времени д л я  трещинных и кавернозных карбонатных пород, 
рассчитанные с использованием уравнений (12.58) и (12.62) в 
уравнении (12 .49) . При этом величина р„ав д л я  карбонатов 
принята из тех ж е  теоретических соображений ркаг ~ 4 Х  
Х10~5М П а -1 , а ртв= 1 ,3 - 1 0 - 5 М П а -1 , a vn изменяется от 0,30 
(кальцит) до 0,35 (пористые разности).

Рассмотренные палетки позволяют по данным д вух  геофизи
ческих методов (акустического  и нейтронного (или г а м м а - г а м 
м а )  оценить долю трещинной пористости в порово-трещиноватых 
породах и долю кавернозности в порово-кавернозных. Однако 
часто трещины и каверны  присутствуют в породах одновремен
но, а влияние их на величину интервального времени противо
положно. Это создает  условия д л я  неоднозначной интерпрета
ции. Однако уменьшить неоднозначность можно, используя 
коэффициент за ту х ан и я  упругих волн. Трещиноватость можно 
распознать по увеличению коэффициента затухан и я .

Сцементированные газонасыщенные осадочные породы с г р а 
нулярной пористостью. К а к  п о казы вает  анализ уравнений 
(12.33) и (12 .34) , д л я  газонасыщ енных пород (pii;—оо и коэф
фициент cscb̂ I )  у п р у га я  связь  м е ж д у  ф азами отсутствует  и 
уравнение д л я  определения объемной сж имаемости  породы при
обретает вид уравнения (12 .36). П оскольку  в водонасыщенных 
сцементированных породах среднее значение а св~ 0 ,5 ,  то- 
наличие г а з а  в порах породы значительно увеличивает и тем 
сам ы м  сн и ж ает  величину скорости продольной волны. Некоторое 
уменьшение плотности пород за  счет г а з а  незначительно ком 
пенсирует это уменьшение.

Д л я  высокопористых сцементированных пород, находящ ихся 
на небольших глубинах , а Св^п^п>ртв и уравнение (12.34) можно 
упростить: Р о ~ а 0в£п^п. В этих условиях  различие в скорости 
продольных волн только за  счет газонасыщ ения составит:

где  Ур.в и Up.г — скорость продольных волн соответственно д л я  
водонасыщенных и газонасыщ енных пород; (ссСв б п ) г  и 
( а Свбп)в — произведение коэффициентов упругой связи  фаз и 
плотности соответственно газонасыщенной и водонасыщенной 
пород.

Если д л я  газонасыщенной породы сссв~  1, а среднее значение 
д л я  водонасыщенной а Св ~ 0 ,5 ,  то с учетом плотности получим

(Зп =  2 7 0 -10~5 +  15 • 10"5. 1 2 .6 2 )
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^'р.н/ур.г» 1,30. С увеличением глубины зал еган и я  породы 
Рп ум еньш ается  и дифференциация скоростей сниж ается .

Дифференциация м е ж д у  скоростями в нефте- и водонасы 
щенных породах будет  меньше. Она определяется соотношением 
сж имаем остей  нефти и воды и видом порового пространства.

И еще одна закономерность. Согласно уравнению (12.36) в 
газонасыщ енном пласте коэффициент р0 определяется только 
■сжимаемостью скелета . П оскольку  дифференциация свойств 
твердой фазы и г а з а  весьма велика , то условие а св~ 1  должно 
сохраниться и при частичном насыщении породы газом . Это 
означает , что скорость продольных волн в сцементированных 
породах слабо зависит от величины коэффициента газонасыщен- 
яости.

Пористые несцементированные водонасыщенные и слабо- 
сцементированные породы вблизи поверхности.  В этих отлож е
ниях сж и м аем о сть  пор значительно превыш ает эффективную 
сж и м аем о сть  жидкости:

---------------- ;> 1 и а с в « Рж~ ^ Ртв.
Рж М'рРтВ Рп

Упругий скелет  к а к  бы перестает  играть роль ж есткого  к а р 
к а с а  и модель подобна механической смеси тверды х минералов 
и жидкости — соверш енная с вя зь  м е ж д у  ф азами (см. уравнение 
12.35).

В таки х  «м я гк и х »  средах  к а ж д а я  ф аза деф ормируется н еза 
висимо от другой (по аналогии с деформациями, возникающими 
при распространении волн давлен и я  в смеси д вух  ж и дкостей ) .

В связи  с низкой сж имаемостью  жидкостей и тверды х мине
ралов скорость упругих волн мало зависит от эффективного н а 
пряжения, определяется плотностью породы и средневзвеш ен
ной по объем у сж имаемостью  д в ух  фаз по уравнению (12 .35) , 
известному к а к  уравнение В уд а  [1 ] .

В связи  с тем , что коэффициент П уассона в водонасыщенных 
гранулированных несцементированных средах  можно принять 
\’п~ 0 ,5 ,  уравнение д л я  продольной волны первого рода на ос
новании (12.47) и (12 .35) :

^р « { [ * п Р ж  +  0  - 6 П) Р ТВ] «п}-1/2- (12.63)
В сухом  песке наблю даю тся:
продольная волна второго рода, представляю щ ая собой вол

н у  переупаковки частиц — воздушную  волну ( у р вз) ,  х ар ак тер и 
зую щ ую ся более интенсивным затуханием :

О Р в з ^ & А А з Г 1' 2, (12.64)
гд е  рвз и бвз — коэффициент объемной сж имаем ости  и плотность 
заполняющ его поры воздуха ;
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продольная волна первого рода по скелету  породы

^ Р с к « Ф с А в ) - 1/2. (12.65)

где Рск = 6пРп+Ртв — сж имаем ость  ск елета  породы; бтв — плот
ность твердой фазы.

Возможность образования продольных волн первого и второ
го рода в пористых сцементированных породах доказан о  теоре
тически (В. Н. Николаевский, 1970 г . ) .  Однако, к а к  у к а зан о  в ы 
ше, волны второго рода быстро затухаю т.

С ущ ествование продольных волн д вух  родов до казан о  т а к ж е  
экспериментально на сухих песках  и гранулярны х моделях 
(Н. Р. Петерсон, 1956 г . ) .  Теоретические исследования волн в 
несцементированных средах  даю т не совсем хорошее совпадение 
вычисленных и измеренных скоростей (В. Н. Кобранова, 
1986 г .) .

12.5. П ОГЛОЩ ЕНИЕ УПРУГИ Х ВОЛН

В сплошных твердых, ж и дких  и газообразны х средах  энергия 
волн упругости расходуется  на трение м е ж д у  колеблющимися 
частицами, превращ аясь  в тепловую, и рассеивается  в простран
стве.

А мплитуда волн упругости А  изм еняется  с расстоянием х  от 
источника колебаний по закону

А =  А 0 ^ у ‘ ех p [— ct(x— x0)], (12.66)

где А 0 — ам п ли туда  волны на расстоянии х0 от источника; п — 
(амплитудный) показатель  расхож ден и я  волн от источника; 
а — (амплитудный) коэффициент поглощения (или зату х ан и я )  
волн.

Д л я  плоского фронта волны п =  0, д л я  цилиндрического 
л=1/2 и д л я  сферического п =  1.

В скваж и н н ы х  исследованиях применяются зонды, размер 
которых позволяет приближенно считать фронт волны у  прием
ника плоским (п =  0 ) .  Уравнение (12.66) в этом случае принима
ет вид:

А  =  ^ о ехр ( — « 5 ) ,  (12.67)

гд е  5  — б аза  прибора — расстояние м е ж д у  д в у м я  источниками 
упругих волн.

О ткуда  получим коэффициент поглощения

а  =  — In — . (12.68)
S А

Уравнение (12.68) позволяет учесть рассеяние упругих волн 
в  пространстве. Его величина в реальны х ж и дко стях  и г а з а х
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Рис .  89. С х е м а т и ч е с к и е  за в и с и м о с т и  к о э ф ф и ц и е н т о в  п о гл о щ е н и я  п р и д о л ьн ы х  
сср и попереч ны х  a s  волн  от ч а с то ты  п о л я  и х а р а к т е р и с т и к  у п р у го й  среды :
и.  п  —  о г  ч а с т о т ы  п о л я  д л я  о с а д о ч н ы х  пор од ,  н а с ы щ е н н ы х  в о д о й  ( в ) ,  н е фт ь ю m i  и г а з о м  
II ) ;  п  —  о т  г л и н и с т о с т и  по р о д ;  .' — от  к о э ф ф и ц и е н т а  т р е щ и н о в а т о с т и  пород .  П ;■ : м ■ •чаппе :  
по ш к а л е  / — 10“.. . 10-. . .  104 Гц

м ожет быть оценена с помощью коэффициента классического 
кирхгоффо-стоксова поглощения а,-.,-, обусловленного потерями, 
связанными с вязкостью  и теплопроводностью среды (Л. Л. Л а н 
дау ,  Е. М. Лившиц, 1965 г . ) :

3 М с  'r U ' Со
(12.69)

Су

где о) = 2л f — частота; 6 — плотность; ц , .— сдви го вая  вязкость ;  
к — теплопроводность; С у  и С р — удельны е теплоемкости.

Распространение продольных и поперечных волн в реальных 
горных породах сопровож дается поглощением энергии, что с в я 
зано с проявлением вязкости (неидеальной упругости среды) 
и неидеального теплообмена. Т ак  ж е , к а к  и в ж и дкостях , погло
щение здесь т а к ж е  обусловлено кирхгоффо-стоксовым м ехани з
мом, учитывающим вязкость  и теплопроводность среды, который 
проявляется на расстояниях, соизмеримых с длиной волны:

2<V3

/  4
Mi +  М2

л т р у у > 2р
С-о

1 —
4 _ ^ V |
3 И2р ]

(12.70)

as

где fxi и ц2 — объемные вязкости фаз; р0 — сж имаем ость  породы.
К а к  видно из уравнений, поглощение продольных волн с в я 

зано с тепловыми и вязкоинерционными процессами, а поглоще
ние поперечных волн — только с вязко-инерционными процес
сами.

Экспериментальными исследованиями процесса поглощения 
упругих волн установлен р яд  весьма в аж н ы х  зависимостей, кото
рые не противоречат приведенным выше уравнениям . Например, 
коэффициенты поглощения ар  и a s  увеличиваю тся с частотой 
зв у к а  (рис. 89, а, б).

Расчеты  показываю т, что сочетание термического и в я з ко 
инерционного зату х ан и я  приводит к тому, что коэффициенты
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з ату х ан и я  в водо-, нефте- и газонасыщ енных терригенных поро
д а х  располагаю тся  в р яд  ар  вп< а р  нп<ар гп, а д л я  поперечных 
ВОЛН C6S нп-̂ OCs гп- При этом дифференциация пород с пори
стостью 20% , насыщенных разными флюидами при частотах 
~  103— 104 Гц м ож ет  достичь 300— 400% (Б. Н. И вакин, 
Е. В. К арус , О. J1. Кузнецов, 1978 г .) .

Эти обстоятельства могут о ка заться  весьм а  перспективными 
при исследовании скваж и н , бурящ ихся на нефильтрующихся 
промывочных ж идкостях .

Коэффициенты поглощения возрастаю т с увеличением гли 
нистости гр анулярны х пород (см. рис. 89, в) и коэффициентов 
трещиноватости трещ иновато-кавернозных пород (см. рис. 8 9 , г ) .

Поперечные волны более чувствительны к увеличению «н е 
однородности» порового пространства.

Более глубокое использование теоретических формул (12.70) 
затруднено в связи  с трудностями экспериментальной оценки 
объемных вязкостей твердых тел. П оэтому часто д л я  расчетов 
коэффициентов поглощения волн упругости в твердых телах  
пользуются эмпирическими формулами (Л. Д . Л а н д а у ,  
Е. М. Лившиц, 1965 г .) :

где  п >  1.
Кроме того, вви ду  разнообразия возмож ных механизмов 

поглощения волн упругости в многофазных средах  д л я  оценки 
реальных величин коэффициентов поглощения волн Р и S 
п р едлагается  использовать суммарный коэффициент поглощения 
(Б. Н. Ивакин, Е. В. Карус , О. Л. Кузнецов)

® =  ®ТеР.Ч ~Ь ®ВИ ~Ь ®КС> (12.72)

где  а т.-рм — коэффициент термического поглощения з в у к а ;  а ви— 
коэффициент вязко-инерционного поглощения и а кс — коэффи
циент Кирхгоффо-Стоксова поглощения.

Расчеты  показываю т, что коэффициент классического погло
щения а 1;с м о ж ет  быть в осадочных породах существенно мень
ше, чем добавочные механизмы  поглощения а Терм + ссв„. Т ак , для  
частоты  /= 10 кГц  в газонасыщ енном пласте ccKC = 1,2• 10—3 м_1<  
< а терм- Вероятно, такой подход позволит приближенно рассчи
т ать  основные парам етры  упругого поля д л я  р яд а  моделей пори
стой среды. Однако эта  проблема в приложении к реальным 
многофазным породам еще весьм а  д а л е к а  от разреш ения [18 ] .

КО Н ТРО ЛЬН Ы Е ВОПРОСЫ

1. Напишите уравнение Г ук а  д л я  линейных и объемных д е 
ф ормаций однородных упругих тел; д айте  физическое то л ко ва 
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ние основным упругим константам : модуль Юнга, модуль сдви
га, модуль всестороннего с ж ати я ,  коэффициент П уассона.

2. Чем отличаются упругие деформации реальны х горных 
пород от упругих деформаций однородных тел; что такое обоб
щенный закон Г ука ?  Что такое  дифференциально упругие 
среды?

3. Напишите основные уравнения д л я  определения деф орма
ций дифференциально упругих тел при статических условиях 
н агруж ения . Какое практическое значение могут иметь эти ре
шения, в какой области горного д ел а?

4. В чем особенности деформаций дифференциально упругих 
тел при динамических н а гр узк ах ?  Что тако е  коэффициент связи 
м е ж д у  ф азами и чем определяется его величина?

5. Напишите и объясните основные уравнения д л я  скорости 
упругих волн в идеально-упругих средах . Объясните, где их 
можно использовать в горном деле?

6. От каких  факторов зависит скорость упругих волн в мине
ралах , м агматических  и метаморфических горных породах?

7. В чем особенности распространения упругих волн в порис
тых осадочных породах?

8. Что такое  уравнение среднего времени, д л я  каких  пород 
и условий его можно применить?

9. К а к  изменяется скорость упругих волн при усложнении 
строения осадочных горных пород (влияние глинистости, тре
щиноватости, кавернозности )?

10. Что тако е  затухани е  упругих волн, чем оно х ар ак т е р и зу 
ется, от к аки х  факторов зависит?

13. И С П О Л Ь З О В А Н И Е  
П Е Т Р О Ф И З И Ч Е С К И Х  С ВЯ З Е Й  
Д Л Я  ГЕ О ЛО ГИ ЧЕ СК ОЙ  И Н ТЕ Р П РЕ ТА Ц ИИ  
РЕ З УЛ Ь ТА Т О В Г Е О Ф И З И ЧЕ С К И Х  
И С С Л Е Д О В А Н И Й  С К В А Ж И Н

13.1. ОБЩИЕ ПОЛОЖЕНИЯ

Петрофизика к а к  одна из сам остоятельных н аук  о З ем ле  
оформилась в С С С Р  и за  рубеж ом  в 40— 50-е годы нашего сто
летия, преж де  всего к а к  физическая основа интерпретации ре
зультатов  геофизических исследований скваж и н  (Г И С ) .  М етоды 
электрометрии ГИС (сопротивлений, СП, В П ) ,  разработанные 
в 20-е годы, нашли широкое применение в нефтяной, а з ате м
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в угольной промышленности в 30—40-е годы. Электрометрия 
скваж и н , несмотря на отсутствие в начальный период ее приме
нения петрофизической базы , довольно успешно реш ала задачи  
литологического расчленения р азреза  скваж и н ы  и выделения в 
нем продуктивных нефтеносных или угольных пластов. В г л у 
боких разведочных скваж и н ах ,  бурящ ихся на нефть, при п р ак 
тически полном отсутствии в них представительного керна 
результаты  ГИС оказались  единственным источником информа
ции о разрезе. Одновременно становилось очевидным, что круг 
з ад ач ,  которые решают по м атер и ал ам  ГИС, можно сущ ествен
но расширить, если интерпретацию результатов ГИС доводить 
до количественных значений параметров , характеризую щ их 
фильтрационно-емкостные свойства и литологию пород в р а зр е 
зе. Эти задачи  можно было решить только при условии, что 
б уд ут  установлены  закономерные связи  м е ж д у  п арам етрами , 
получаемыми при интерпретации данных ГИС (удельное сопро
тивление, диффузионно-адсорбционная активность) ,  с одной 
стороны, и п арам етрами , характеризую щ ими емкость, нефтена- 
сыщенность, продуктивность породы-коллектора (коэффициенты 
пористости, нефтенасыщения, п роницаем ости )— с другой.

Основы петрофизики зало ж ен ы  В. И. Д ахн овы м , который на 
основе исследований, выполненных им, представителями его 
школы и рядом отечественных и зар уб еж н ы х  геофизиков, пред
ложил  использовать д л я  определения параметров продуктивного 
коллектора петрофизические связи  м е ж д у  параметром  пористо
сти Р п и коэффициентом пористости kn, п араметром  насыщения 
Р н и коэффициентом водонасыщ ения kB, диффузионно-ад- 
сорбционной активностью Л да, амплитудой СП и коэффициентом 
пористости (для терригенных пород), параметром насыщения 
Р н и коэффициентом проницаемости knp предельно нефтенасы
щенных коллекторов.

В дальнейш ем по мере расширения комплекса ГИС за  счет 
внедрения ядерных, акустических и других  методов расширился 
и кр уг  зад ач ,  реш аемых по данным ГИС при соответствующем 
обеспечении ГИС петрофизической основой. С конца 50-х годов 
б л аго дар я  созданию петрофизических основ комплексной геоло
гической интерпретации ГИС стало  возможным регулярное 
использование м атериалов ГИС при подсчете запасов нефти и 
га за  с определением по данным промысловой геофизики трех 
основных подсчетных параметров — эффективной толщины, ко 
эффициентов пористости и нефтегазонасыщения. С середины 
60-х годов данные ГИС используют при проектировании р а зр а 
ботки д л я  определения коэффициента проницаемости, изучения 
неоднородности резервуара  — объекта  разработки  — и построе
ния его модели.

В 60-х годах  В. М. Добрыниным и его учениками в С С С Р  и 
рядом исследователей за  р убеж ом  было создано направление
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петрофизикн горных пород д л я  условий естественного зал еган и я  
породы, что позволило прогнозировать зоны аномально высоких 
(А В П Д ) и аномально низких (А Н П Д ) пластовых давлений в 
процессе бурения по данн ы м  ГИС. Учет термобарических усл о 
вий при получении и использовании петрофизических связей 
позволил более корректно оценивать подсчетные п арам етры  
продуктивных коллекторов.

Петрофизическое обеспечение комплексной интерпретации 
материалов ГИС д л я  использования их при заканчивании к а ж 
дой бурящ ейся скваж и ны , подсчете запасов и проектировании 
разработки  вклю чает следующие элементы: 1) наличие петро
физических связей , позволяющих перейти от параметров , опре
дел яем ы х  по данным индивидуальной геофизической ин тер пре
тации к а ж д о го  метода ГИС, к  значениям параметров , х а р а к т е 
ризующих литологию и фильтрационно-емкостные с в о й ст в а  по
род; 2) установление «петрофизического о б р аза»  к а ж д о г о  лито- 
типа, присутствующего в изучаемом разрезе , т. е. граничных 
значений различных физических параметров , определяющих 
диапазон изменения данного п арам етра , характерны й д л я  к а ж 
дого литотипа, минеральный состав литотипа.

Коллекция образцов пород, используемых д л я  создания пет- 
рсфизической основы интерпретации ГИС в изучаемом объекте, 
до лж н а  удовлетворять  следующим условиям : вклю чать образны 
всех основных литотипов и зучаемы х отложений — коллекторов 
и неколлекторов; число образцов должно соответствовать требо
ван иям  математической статистики; значительная часть о б р аз 
цов д о л ж н а  п рин адлеж ать  и нтервалам  сплошного отбора керна 
с необходимой частотой отбора образцов на анализ (не менее 
пяти на 1 м р азр е з а ) .

По способу получения петрофизических зависимостей разли
чают следующие виды парных связей : керн — керн (к  — к ) ,  гео
ф и зи ка— керн ( г — к) ,  геофизика — гидродинамика (г — гд) ,  
геофизика — геофизика (г — г ) .

С вязи  типа к — к.  П олучаю т в результате  измерения в л а 
боратории д в ух  параметров — одного «геофизического» у, т. е. 
п арам етра , получаемого на первой стадии интерпретации ГИС 
(геофизическая интерпретация), например, п ар ам етр а  пористо
сти Р п или удельной радиоактивности <7Т породы, и п арам етра  
х, характеризую щ его  фильтрационно-емкостные свойства или 
литологию, например, коэффициента пористости kn или глини
стости Сгл. Оба п ар ам етр а  определяю тся на одном и том ж е  
кусочке керна при атмосферных или термобарических пластовых 
условиях . Полученные д л я  к а ж д о го  образца значения хк, у к 
определяют положение точки д л я  этого образца в системе коор
динат х —у. Совокупность точек обрабаты ваю т известными при
ем ам и  математической статистики, получая уравнение регрессии, 
коэффициент корреляции и т. д. В 30—50-е годы использовали
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при интерпертации связи  только к — к, поскольку технология 
отбора керна не обеспечивала сплошной отбор керна. Эти связи  
и до настоящ его времени доминируют в практике оперативной 
интерпретации ГИС и при использовании ГИС д л я  подсчета 
запасов

Связи типа г — к. Стали получать начиная  с 60-х годов в 
связи созданном технологии отбора керна, обеспечивающей 
100 % -i отбор и вынос керна на поверхность. Попытки получения 
связей г — к были и раньше, однако вви ду  неполного выноса 
керна ;анные изучения керна были непредставительны и не 
сопоставимы с данными ГИС, поэтому установленные на таком  
материале  связи  совершенно не отр аж али  истинных закон ом ер 
ностей и дискредитировали геологическую интерпретацию ГИС. 
При и’'пользовании результатов изучения керна, вынесенного 
полностью, исследованного с достаточной частотой и надежно 
привязанного к м атер и ал ам  ГИС, эффективность связей г — к 
резко возрастает.

Д л я  получения связи г — к выполняют следующие процеду
ры: а !  составляю т кериограммы различных параметров , у с т а 
новленных на образцах  керна, по и зучаемом у уч астку  разреза  
скваж и н ы  путем нанесения точек д л я  каж д о го  образца в си сте
ме координат исследуемый параметр  — глубина в том ж е  м а с 
штабе глубин, что н ди агр ам м ы  ГИС, используемые для  
интерпретации, например 1 :2 0 0 ;  б) в исследуемом интервале 
р азреза  по ком плексу  ГИС вы деляю т достаточно однородные 
пласты  н определяю т д л я  к а ж д о го  из них физические п ар а м ет 
ры для  последующего сопоставления с данными керна; с о ст а в л я 
ют графики изменения этих параметров по разрезу ;  в) исполь
з у я  керн ограм м у и график результатов интерпретации ГИС для 
д вух  близких по своей природе параметров , привязываю т д а н 
ные керна к м атер и ал ам  ГИС по глубине; г) на каж до й  керно- 
гр ам м е  выделяю т пласты , установленные по м атер и ал ам  ГИС, 
определяю т среднее значение п ар ам етр а  по керну д л я  каж до го  
пласта ;  д) в системе координат у т (параметр , определенный по 
ГИ С) — х,; (п арам етр , рассчитанный по данным керна) наносят 
точки, соответствующие различным пластам  в изучаемом у ч а с т 
ке разреза .  П оскольку значения у т по данным ГИС находят 
в пластовых условиях , значения х к, если они определены при 
атмосферных условиях , необходимо привести к пластовым. На 
основе полученной совокупности точек находят уравнение рег
рессии и статистические парам етры , характеризую щ ие тесноту 
связи , к а к  и в предыдущ ем случае.

Сравнение аналогичных связей типа к — к и г — к, получен
ных на фактическом м атериале многих параметрических с к в а 
жин, показало , что при незначительном различии уравнений 
регрессии, а нередко при полном их совпадении, связь  г — к 
хар актер и зуется  более высоким коэффициентом корреляции г
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(или корреляционным отношением т)г) и меньшей дисперсией
о. Причиной этого явл яетс я  то, что значения у т, х к, вычисленные 
д л я  пластов, и у к, хк д л я  образцов относятся к  объектам  разных 
уровней. Значения у к, х к учиты ваю т неоднородность изучаемы х 
объектов в большей мере, чем у к, хк. Связи  г — к засл уж и ваю т  
предпочтения, поскольку они соответствую т объектам  того ж е  
уровня, что и пластовые пересечения, д л я  которых определяю т
ся подсчетные парам етры . Сущ ественным ограничением во з 
можности использования связей  типа г — к я вл яе т с я  бурение 
небольшого числа базовых (параметрических) скваж и н , в кото
рых производят сплошной отбор керна и расширенный комплекс 
ГИС.

Связи типа г — гд. Получают, со поставляя  геофизический 
параметр  у г и параметр  хгд, у стан авл и ваем ы й  по данным гид
родинамических исследований и характеризую щ ий фильтрацион
ные свойства пласта , например, коэффициент проницаемости knp 
или удельный коэффициент продуктивности т]пр. Значения уг 
и х гд рассчиты ваю т д л я  однородных по данным ГИС интервалов 
испытаний разреза ,  в которых фильтрационные п арам етры  м о ж 
но определить по кривой восстановления давлен и я  или другими 
известными способами обработки данных гидродинамических 
исследований. Аналогичные связи  типа г — к д а ж е  при условии 
использования результатов  определения фильтрационного п а р а 
метра, например knp, на образцах  представительного керна 
уступаю т в надежности связи  г — гд, поскольку фильтрационный 
параметр  наиболее достоверно определяется по данным гид
родинамических исследований. Особенность связей г — гд з а 
клю чается в том, что в этом случае  сопоставляю тся интеграль
ные значения параметров , вычисленных по данным ГИС и гид
родинамики.

С вязи  типа г — г. Д в а  геофизических п ар ам етр а  г — г про
водят , нанося точки с координатами г ь г2 (п арам етры , вычис
ленные по данным д вух  различных геофизических методов) 
на плоскость в системе координат Г]— г2. Такое сопоставление 
проводят д л я  решения следующих задач :  а )  поиска областей 
значений г ь г2, характерн ы х  д л я  различных литотипов, д л я  ис
пользования их впоследствии при литологическом расчленении 
р азр еза  по данным ГИС; б) определения областей, соответству
ющих продуктивным и непродуктивным коллекторам  в и зучае
мом разрезе , д л я  использования полученного построения при 
оценке хар актер а  насыщения коллекторов.

Границы областей н аходят  графически или характеризую т 
их уравнением  регрессии. О тождествление каж д о й  области с 
определенным литотипом или классом  коллектора с известным 
насыщением проводят, используя дополнительную геологичес
кую  информацию (при разделении на литотипы) или р езул ьта 
ты  испытания (при разделении коллекторов по х ар ак тер у
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насыщ ения). Такой подход к классификации геологических 
объектов в разрезе  по д вум  п ар ам етр ам  на плоскости получил, 
затем  развитие в применении программ распознавания образов, 
предназначенных д л я  разделения объектов на классы  по не
скольким п ар ам етр ам  в многомерном пространстве. Эти про
грам мы , реали зуем ы е на ЭВМ , применяют в д в у х  вар и ан тах :  с 
предварительным обучением и без обучения. В первом сл уч ае  
на этапе обучения в Э В М  ввод ятся  п арам етры  ка ж д о го  объекта, 
и сообщ ается принадлежность его к  определенному кл ассу ;  на 
основе ан ализа  введенного м ассива  Э В М  проводит границы 
м е ж д у  классам и  в многомерном пространстве. Д а л е е  на этапе 
распознавания в Э ВМ  вводят  парам етры  каж до го  расп о зн авае 
мого объекта  и Э В М  определяет класс ,  к  которому принадлежит 
данный объект. П рограммы  распознавания без обучения решают 
зад а ч у  классификации без этап а  обучения [3 3 ] .

В отдельных сл уч аях  парам етры  п  и г2 сопоставляю т для . 
получения связи  м еж д у  ними, однако масш табы  использования 
таких связей  при интерпретации материалов ГИС уступаю т 
м асш таб ам  применения связей к  — к, г — к, г — гд.

П рактически все петрофизические связи , используемые при 
геологической интерпретации материалов ГИС, являю тся  корре
ляционными. Это связано  с тем , что объекты  исследования пет- 
рофизики (образцы и пласты горных пород) имеют сложны е 
минеральный, химический и фазовый составы, а т а к ж е  очень 
сложную геометрию границ р азд ел а  фаз и частиц различных 
минералов. Однако большую часть этих связей , несмотря на 
корреляционный характер , с известным приближением можно 
р ассм атр и вать  к а к  функциональные, поскольку по форме они 
близки к функциональным зависимостям , рассчитанным по тео
ретическим ф ормулам для  достаточно простых физических мо
делей. Рассмотрим д в а  примера.

П р и м е р  1. Д л я  идеального грунта  получены теоретические 
формула P n—kn~x при извилистости Тэл каналов , равной 1, и 
р п = р эл/£п при 7’:)Л>  1 (см. разд . 7 ) .  Эмпирическая формула 
P n — akun\ широко применяемая на практике д л я  определения 
коэффициента пористости по п ар ам етр у  Р п, имеет ту  ж е  с т р у к 
туру , что и теоретические вы р аж ен и я  д л я  идеального грунта. 
В теоретической формуле усложнение геометрии пор вы р аж а ю т  
введением п ар ам етр а  Т, в эмпирической — введением констант- 
а  и т .

П р и м е р  2. Эмпирическое вы раж ен и е  P u =  akпр, используе
мое д л я  оценки коэффициента проницаемости предельно нефте
газонасыщ енных гидрофильных коллекторов по величине п а р а 
метров Р„, после некоторых преобразований переходит в теоре
тическое уравнение Козени — К а р м ан а ,  предложенное д л я  не
глинистых несцементированных пород (см. разд . 6 ) .
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Ч асть используемых при интерпретации ГИС эмпирических 
уравнений хотя и не имеют аналогов, полученных аналитическим 
путем, однако характеризую т основные закономерности, следую 
щие из физической-природы рассм атр и ваем ы х  параметров . П ри
мерами таки х  корреляционных эмпирических связей являю тся 
уравнения типа Л Да = «о + « 1'Пгл +  а 2Л2гл или q̂ n =  b0 +  b]kr:,-~ 
+ Ь?к-:-л, связываю щ ие диффузионно-адсорбционную активность 
и удельную  радиоактивность породы с парам етрам и  глинистости

П ар н ая  корреляционная связь  х ар актер и зуется :  уравнением 
регрессии и пределами его применимости в виде значений .г'. 
х' пли у', у", ограничивающих область сущ ествования получен
ной с в я з и ;  коэффициентом корреляции г, если уравнение регрес
сии явл яетс я  уравнением прямой, или корреляционным отноше
нием 1] , если связь  отлична от уравнения прямой; коэффициен
том 0. который хар актер и зует  отношение диапазона изменения 
о п р е д е ля ем о г о  с помощью полученной связи  пар ам етр а  и по
грешности определения этого п ар ам етр а ,  обусловленной с т а т и 
стической природой данной связи  [2 2 ] .

Коэффициент корреляции

1  1
° 1/ / х  "

1 L  J

(13.1)

где л„ v. — среднее квадратическое  отклонение п ар ам етр а  у  от 
значения этого парам етра , вычисленного по уравнению регрессии: 
с , — среднее квадратическое отклонение п ар ам етр а  у  от своего 
среднего значения.

В зависимости от тесноты связи  величина г меняется в д и 
апазоне 0 < г < 1 .  При г =  О связь  м е ж д у  сопоставляемыми п а р а 
метрами отсутствует , при r =  1 корреляционная связь  становится 
функциональной. Чем больше г, тем теснее корреляционная 
связь.

Г
— (У i Уср)

‘ 1 ... . I °2;. (13.2)

Коэффициент 0 показывает ,  во сколько раз погрешность опре
деления одного из сопоставляем ых параметров , например у, по 
уравнению регрессии меньше погрешности определения его к а к  
среднего д л я  всей совокупности точек, использованной при по
лучении уравнения регрессии.

Коэффициенты г и 0 связан ы  формулой: г = У 1—0~2.
Значение 0 изменяется в пределах  от 1 до оо. Отсутствию 

связи  соответствует 0 =1 ,  функциональной связи  0 = оо. Коэф
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фициент 0 — более эффективная характеристика полезности 
корреляционной связи, чем коэффициент г. Так,  д аж е  при 
высоком значении г, близком к 1, корреляционная связь не ре
комендуется для  практического использования при небольшом О, 
например при 0 = 1 ,5—2 [22].

При интерпретации данных ГИС используют также  множест
венные корреляционные связи, выражающие зависимости м е ж 
ду тремя и более переменными. Эти зависимости также в ы р а ж а 
ют уравнениями регрессии, соответствующими поверхностям в 
/2-мерном пространстве (где п — число сопоставляемых парамет
ров);  теснота полученных связей выражается  значениями мно
жественного коэффициента корреляции или множественного 
корреляционного отношения [33].

Опыт применения уравнений, полученных в результате мно
жественной корреляции нескольких петрофизических парамет
ров, показал ограниченные возможности их использования! 
вследствие следующих причин: а) вид этих уравнений, в ы р а ж а е 
мых преимущественно в виде полиномов, чаще всего резко отли
чается от вида уравнений для связи тех ж е  параметров, получен
ных теоретически для упрощенных петрофизических моделей 
породы, и поэтому лишен физического смысла;  б) область при
менения таких уравнений ограничена особенностями той выбор
ки, обычно непредставительной, по данным которой получено 
уравнение, что практически исключает экстраполяцию у р а в 
нения за пределы этой области. Указанные особенности подоб
ных уравнений практически не позволяют использовать их даж е  
при незначительном изменении свойств изучаемого геологичес
кого объекта (совокупности пластов) по сравнению с свойствами 
множества объектов (пластов или образцов),  для которых полу
чено уравнение. Более перспективным представляется использо
вание петрофизических уравнений, связывающих несколько 
параметров, полученных для конкретных петрофизических 
моделей, константы которых имеют статистическую природу и 
могут принимать различные значения в зависимости от свойств 
минеральных и фазовых компонентов, образующих эту  модель. 
Заслуживают предпочтения уравнения, связывающие комплекс
ные петрофизические параметры,  каждый из которых заключает 
в себя два-три простых параметра.  Примерами комплексных 
параметров, рассмотренных в предыдущих главах,  являются 
приведенная емкость обмена q„ =  a S n/kn, относительная глини
стость Т1гл = &гл/(£гл + &п), средний гидравлический радиус пор 
r  = c^kпр/&п и т. п.

Влияние термобарических условий зал еган и я  породы в р а з 
резе при использовании петрофизических связей и значений от
дельных петрофизических парам етров необходимо учиты вать ,  
поскольку отсутствие такого  учета  ведет  к  систематическим 
ош ибкам при подсчете зап асов  и проектировании разработки



•месторождений нефти и г а з а .  В практике  этот учет осущестпля- 
тот в следующих случаях :

а ) при использовании при подсчете запасов значений коэффи
ц и ен та  пористости ka и при проектировании разработки  коэффи
циента проницаемости knv, измеренных на образцах  керна при 
атмосферных условиях , в эти значения вводится поправка для  
приведения их к пластовым условиям  по п ал еткам  или зависи
мостям д л я  данного кл асса  пород (см. разд . 3 и 6 ) ;

б) при использовании зависимостей типа к — к д л я  массовых 
определений фильтрационно-емкостных параметров по данным 
ГИС рекомендуется выбор зависимости, полученной с учетом 
термобарических условий, в первую очередь д л я  связей  типа
Р п £ п И Т kyi]

в) прогноз зон А В П Д  и А Н И Д  полностью основан на з а в и 
симости физических свойств глин от соотношения горного и по
рового давлений и тем пературы  глин в пластовых условиях
П6].

Петрофизические связи  используют, к а к  правило, при реш е
нии обратных задач  геологической интерпретации материалов 
ГИС, ко гда  по д и а гр ам м ам ,  полученным в скваж и н е ,  во сстан ав 
ли вается  геологический разрез  и свойства объектов, слагаю щ их 
разр ез .  В последние годы з а  рубеж ом  и в нашей стране нам ети 
л ась  тенденция использования петрофизических связей  при ре
шении прямой з а д а ч и —-построения геофизических ди агр ам м  
д л я  модели р азр еза  и сравнения этих д и агр ам м  с реальными. 
П ар ам етр ы  модели р азр еза  изменяю тся до тех пор, пока «син
тети ч еская»  д и а гр а м м а  ГИС не совп адает  в пределах  заданного 
и н тер вал а  допустимого расхож дения с реальной диаграммой 
соответствующего метода ГИС. Итерационный процесс за в е р ш а 
е т с я  установлением оптимальной модели разреза ,  включающей 
■оптимальный вид петрофизических уравнений и их констант. 
Н а этом процессе основаны программы автоматизированной 
обработки и интерпретации ГИ С в интерактивном режиме, при
меняем ы е зар уб еж н ы м и  фирмами.

13.2. РЕШЕНИЕ ЗА ДА Ч 
Г ЕОЛОГИЧЕСКОЙ ИНТЕРП РЕ ТАЦИИ ГИС 
НА ОСНОВЕ П Е Т РОФ И ЗИ ЧЕ С КИХ  СВ ЯЗЕЙ

13.2Л. ЛИТОЛОГИЧЕСКОЕ РАСЧЛЕНЕНИЕ РАЗРЕЗА

Эта з а д а ч а  частично р еш алась  у ж е  в начальной стадии при
менения методов ГИС при ограниченном ком плексе  ГИС и пет- 

•рофизическом обеспечении. В настоящ ее вр ем я  литологическое 
•расчленение р азреза  скваж и н ы  выполняется надеж но  в боль
шинстве случаев  з а  исключением наиболее сложны х разрезов,
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Рис. 90. Сопоставление объ- г/см3 
емной плотности бп и ней
тронной ПОРИСТОСТИ k ( B )п 
карбонатных пород д л я  оп
ределения их литологии и 
коэффициента общей пори
стости kn 2 2

2,6

3,0
О 0,2 О,U

Кп '/7
представленных эффузивными, вулканогенно-обломочными и 
карбонатно-гидрохимическими отложениями.

Использую тся следующие способы решения задачи .
Способ кросс-плотов.  Рассмотрим  сущность способа на при

мерах карбонатного и терригенного разрезов, содерж ащ их две 
минеральные компоненты твердого скелета .

К а р б о н а т н ы й  р а з р е з  представлен чередованием из
вестняка ,  доломита и доломитизированного и звестн яка  различ
ной степени доломитизации. Компоненты минерального ск еле 
та-— кальц ит  СаСОз и доломит (С а , Mg)CC>3. З а д а ч а  реш ается 
путем комплексной интерпретации д и а гр ам м  д в у х  геофизических 
методов — г а м м а - г а м м а  (плотностного) (ГГМ -п) и нейтрон- 
нейтронного (Н И М ) или нейтронного г ам м а -м ето д а  (Н Г М ).  
И скомые величины: коэффициент общей пористости ka и объем
н ая  доля доломита /гдол (степень доломитизации) ск елета  поро
ды. Петрофизической основой являю тся :  а )  базисные графики 
бn= f(k (n)n) д л я  чистого и звестн яка  и чистого доломита в систе
ме координат объемная  плотность бп — нейтронная пористость 
kn (рис. 9 0 ) ;  б) графики бn= / (V )n )  с промежуточными значе
ниями п ар ам етр а  &дол; вместе  с базисными они образую т семей
ство зависимостей 6n=f£(n)n д л я  различных £дол =  const  от 0 до 
1; в) семейство графиков бп=/(&(п)п) д л я  различных kn секущ их 
графики семейства с шифром &fl0,4 = const ;  значение ku и зм еня
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ется  от н ул я  до максимального , характерного  д л я  изучаемого  
р азр еза .  Совокупность семейств графиков образует  кросс-плот.

Интерпретация заклю чается  в том, что по д и а гр а м м а м  ГГМ-п 
и НМ  вы деляю т в разрезе  пласты , используя известные приемы 
обработки д и агр ам м  ГГМ-п и НМ, н аходят  д л я  к аж д о го  пласта  
значения б(П)г- и £(П>пг д л я  каж д о го  пласта ,  з атем  на кросс-плот 
наносят точки, соответствующие п ластам .  Положение каж д о й  
точки относительно графиков кросс-плота позволяет определить 
значения kn и &дол. соответствующие данн ому пласту . Н а осно
вании полученных р езультатов  составляю т таблицу и строят 
ступенчатые д и а гр ам м ы  или непрерывные кривы е изменения с 
глубиной значений ka и клол в заданном  д л я  изучения интервале 
разр еза .  Эти д и агр ам м ы  с л у ж а т  основой литологического р а с 
членения разреза .

Т е р р и  г е н н ы й  р а з р е з  представлен чередованием чи
стых квар ц евы х  песчаников и алевролитов, чистых глин и 
промежуточных разностей — глинистых песчаников и алевроли
тов, песчаных и алевритовых глин — с различным содерж анием  
глинистого м атер и ал а  Сгл. Компоненты минерального скелета  — 
кварц  и глина определенного состава .  К а к  и в рассмотренном 
выше примере, з а д а ч а  реш ается путем комплексной интерпрета
ции д и агр ам м  ГГМ-п и НМ (ННМ -Т или Н Г М ).  Искомыми 
являю тся  коэффициент общей пористости kn и коэффициент 
глинистости Сгл.

Петрофизической основой явл яетс я  совокупность следующ их 
построений в системе координат бп—к ^ п\ а )  базисный график 
бп=/(&(п)п) д л я  пород с квар ц евы м  минеральным скелетом , не 
содерж ащ им глину — чистые песчаники и алевролиты; б) точка ,  
хар актер и зую щ ая пласт чистой глины с усредненными мине
ральны м составом и пористостью, х арактерны ми д л я  и зучае
мого р азр еза ;  в )  семейство графиков 6Я=/(£,„)„) д л я  различных 
Сгл =  const, расположенных м е ж д у  базисным графиком бп = 
=}{к(п)п) с Сгл = 0 и точкой д л я  пласта  чистой глины с Сгл = 1;
г) семейство графиков 6п = / ( & (п ) л )  д л я  различных &n = const, 
секущ их графики 6п = / ( £ ( п ) п ) ,  д л я  различных Crn =  const (рис. 
91 ) .

По д и а гр а м м а м  ГГМ  и НМ  в разрезе  вы деляю т пласты ; оп
ределяю т в них значения бп и k„\ наносят точки с координатами 
каж д о го  пласта  на кросс-плот; по положению точки в системе 
графиков 8n =  f(k(n)n) д л я  различных Crn = const и £n= co n s t  
определяю т значения Сгл и ^  в к а ж д о м  пласте. Д а л е е  состав
ляю т таблицу значений Сгл и kK по р азр езу  и строят ступенча
тые или непрерывные д и агр ам м ы  изменения с глубиной п а р а 
метров Стл и kn. Последние являю тся  основанием д л я  составле
ния литологического р азр еза  с выделением в нем чистых к в а р 
цевых песчаников и алевролитов, глинистых песчаников и ал ев 
ролитов, песчано-алевритистых глин и чистых глин.
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>\п)п
Петрофизической предпосылкой способа кросс-плотов в р а с 

смотренных в ар и ан тах  я в л яе т с я  система уравнений:

*"П =  в (1 ^д) “Н ̂ ц̂ фл> ^(п)'; =  Щ лК  Ч" - г А л .  (13.3)

гд е  бтв — плотность минерального скелета ;  бфЛ и Эдфл — соот
ветственно плотность и водородный индекс жидкости, н асы щ аю 
щей поры; &гл и шгл — соответственно объемное содерж ание гли 
ны и ее водородосодержание, обусловленное химически с в я з а н 
ной водой. В примере д л я  карбонатного р азр еза  глина в разрезе  
отсутствует ,  поэтому &Гл =  0, величина бп определяется  в ы р а ж е 
нием: 6П=2,71 (1— &Дол) + 2 ,8 5  £д0Л-

Если в породах изучаемого р азр еза  присутствует третий ми
неральный компонент, например, ангидрит, C a S 0 4, в к ар бо н ат
ном разрезе  д л я  решения поставленной задачи  привлекаю т д а н 
ные третьего метода  ГИС — акустического , чтобы путем граф и
ческого решения системы трех уравнений д л я  к а ж д о го  пласта  
найти три неизвестных — kn, &дол и &анг (объемное содерж ание 
ан ги дри та ) ,  а  затем  составить литологический разрез  с вы д ел е 
нием в нем кроме рассмотренных ранее  литотипов зон сульф а- 
тизации карбон атны х пород.

Способ распознаван ия образов. В зависимости от предпола
гаем ого  числа литотипов в разрезе  подбирают соответственно 
этом у  числу количество различных методов ГИС, затем  решают 
з а д а ч у  классификации объектов с помощью программы распоз
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Рис. 92. Сопоставление параметров 
kB.o и кп для определения значения
^п.гр

Рис. 93. Сопоставление значений оссп 
и г|пр дл я  определения граничного 
значения асп гр

н авани я  с предварительным обучением или без обучения. Пос
ледний вари ан т  программ распознавания н азы ваю т иногда 
кластерн ы м  анализом.

13.2.2. ВЫ ДЕЛЕНИЕ КОЛЛЕКТОРОВ

Эта з а д а ч а  я в л яе т с я  составной частью задачи  литологичес
кого расчленения, однако вви ду  практической важ ности  ее р ас 
см атриваю т к а к  самостоятельную . Петрофизическая основа 
решения задачи  — граничное значение kn, Сгл и д р уги х  п ар ам ет 
ров породы, характеризую щ ее границу коллектор — неколлек- 
тор. З н ая  граничное значение kn,rp или С гл .гр, проводят на д и а 
гр ам м е  этого п ар ам етр а ,  полученной д л я  данного р азр еза  спосо
бом кросс-плотов или каким-либо другим , линию, параллельную  
оси глубин, соответствующую kn =  kn.rp или Сгл = Сгл.гр, после чего 
относят к  породам-коллекторам  все пласты  с ka> k u,vp или
С г л <'С гл .гр -

Используют т а к ж е  граничное значение геофизического п а р а 
метра , связанного  с kn или Сгл например, интервальное вр ем я  
АГгр продольной волны при интерпретации д и агр ам м  акустичес
кого метода  или относительную ам п л и туду  а с п Гр при интерпре
тации д и агр ам м ы  СП. Петрофизическим обоснованием гранич
ного значения, например кптр м о ж ет  служ и ть  корреляционная 
зависимость ftB0— kn (рис. 9 2 ) ;  в этом случае  в к ачестве  гранич
ного используют значение &п.гр, соответствующее величине 
£в.о = 0,7—0,8, характерной д л я  границы коллектор — неколлек- 
тор м еж зерновы х  гидрофильных коллекторов. Д р уги м  способом
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установления граничного значения я вл яе т с я  использование 
связей  типа г  — гд, например, величины а с п  с удельны м  коэф
фициентом продуктивности т]пр в терригенном разрезе ;  в  этом 
случае  в  к ачестве  аспгр берут на пересечении линии регрессии 
«сп—т|пр с осью ординат, т. е. при rinp = 0 (рис. 9 3 ) .

Оценка х а р а к т ер а  насыщ ения коллектора и выделение про
дуктивного  коллектора выполняются путем сравнения удельного 
сопротивления рп пласта-коллектора с его удельны м  сопротив
лением рв.п=^)пРв при полном насыщении пластовой водой. Если 
р п > р в.п — коллектор водоносный; если рп> Р в .п  пласт содерж ит 
нефть или газ ,  но еще неизвестно, я вл яе т с я  ли он промышленно 
продуктивным. П л аст  считают продуктивным при условии рп>  
>рп.кр. где  рп.кр — критическое удельное сопротивление р а с с м а т 
риваемого кл а с с а  коллектора. Величину рп.Кр и соответствующ ее 
значение Р н.кр =  рп.кр/рв.п устан авл и ваю т  с помощью зависимости 
P a = f ( k в) в соответствии с величиной &в.кр, определенной путем 
ан али за  кривых относительной фазовой проницаемости д л я  си
стем ы  нефть — вода  или газ  — вода  в зависимости от того, чем 
насыщен коллектор (см. разд . 4 ) .

Наиболее удобным д л я  практического использования при 
выделении продуктивных коллекторов я вл я ет с я  сопоставление 
проведенное на рис. 48. Здесь границей области коллекторов, 
даю щ их при испытании чистый продукт, и области непромыш
ленных коллекторов я вл яе т с я  график рп.кр =  /(^п). Д л я  прогноза 
х ар ак т е р а  насыщ ения коллектора точку с координатами р(Пн> 
&(п)г, соответствующую этому коллектору, наносят на поле семей
ства  графиков рп = / (& п ) д л я  различных ftB =  const (см. рис. 4 8 ) .  
Если точка п опадает  в область 1, коллектор явл яетс я  промыш 
ленно продуктивным. Построение типа приведенного на рис. 48 
можно видоизменить, о т кл а д ы ва я  по оси абсцисс вместо kn один 
из геофизических параметров , связан ны х  с коэффициентом 
пористости, например, АТ, а сп и т. п. Тогда при нанесении точки 
в системе соответствующих кривых в качестве  координат ис
пользуют величины рп и соответствующего геофизического п а р а 
м етра  (АТ, а Сп и т. д . ) .

Петрофизическим основанием д л я  разделения коллекторов 
по х ар ак т ер у  насыщ ения м ож ет  сл уж и ть  семейство расчетных 
графиков E n= f(kn) Для различных A-B = consfe (см. рис. 52 ) ,  а 
т а к ж е  зависимостей Xn =  f ( k п) или r n =  f ( k n) д л я  различных 
kB =  const (в последнем случае  кп и тп соответственно временной 
декремент поглощения и среднее вр ем я  жизни тепловых нейтро
нов, определяемы е в изучаемом коллекторе по д и а гр а м м а м  им 
пульсного нейтрон-нейтронного метода  (И Н Н М ). При оценке 
х ар а к т е р а  насыщ ения коллектора по данным диэлектрического 
метода  и И Н Н М  т а к ж е  можно воспользоваться семейством 
зависимостей еп или Яп от одного из геофизических параметров , 
связанного  с ka.
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В разрезе  скваж и н ы  продуктивные коллекторы выделяют 
при сплошной обработке (используя Э В М ) данн ы х ГИС пу
тем непрерывного или попластового сравнения значений рп и 
Рп.кр, Рп и рв.п (способ нормализации).

13.2.3. О ПРЕДЕЛЕНИЕ ПОДСЧЕТНЫХ ПАРАМЕТРОВ

Необходимым условием определения подсчетных параметров , 
у с тан авл и ваем ы х  по дан н ы м  ГИС, — эффективной толщины, 
коэффициентов пористости ku и нефтегазонасыщения kHX — я в 
л яется  использование петрофизических критериев выделения 
продуктивного коллектора (граничные значения &п.гр, &в.кр и 
т. д .)  при определении /гЭф и петрофизических связей, позволяю 
щих найти kn и kStT по геофизическим пар ам етр ам .

Применение граничных значений д л я  выделения продуктив
ных коллекторов рассмотрено выше. П равильность вы бора этих 
значений д л я  изучаемого объекта предопределяет надежность 
определения /гЭф в разрезе  каж д о й  скваж и н ы , а следовательно, 
объема и строения зал еж и  в целом по площади. С делаем  
краткий обзор геофизических способов определения параметров 
kn и kux, уделив основное внимание петрофизическим предпосыл
к а м  каж д о го  способа.

Коэффициент пористости. Рассмотрим наиболее широко при
меняемы е геофизические способы определения ka по удельном у 
сопротивлению полностью водонасыщенного пласта  рвл, зоны 
проникновения рзп и промытой зоны рпр продуктивного или 
водоносного коллектора. Все эти способы применяются д л я  оп
ределения пар ам етр а  kn межзернового гидрофильного коллекто
ра и основаны на использовании зависимости п ар ам етр а  пори
стости Р а от коэффициента пористости ku.

При выборе зависимости учиты ваю т следующие требования.
1. Зависимость типа к — к д о л ж н а  быть получена в л а б о р а 

тории на представительной коллекции образцов изучаемого 
геологического объекта ;  если т а к а я  зависимость отсутствует , ис
пользуется зависимость, полученная д л я  сходного объекта  
ближайш его  месторождения данного региона, или зависимость, 
приведенная в литературе д л я  отложений, близких по свойст
в а м  к  изучаемы м .

2. Р еком ен дуется  использовать зависимость д л я  пластовых 
термобарических условий, полученную на образцах данного 
объекта или заимствованную  из литературны х источников. От
сутствие уч ета  термобарических условий ведет  к  систематичес
ком у  занижению ka.

3. Если объект  представлен д вум я -тр ем я  и более типами 
коллекторов, ж елательн о  пользоваться не единой д л я  всех  лито- 
типов зависимостью, а семейством зависимостей, в котором к а ж 
д а я  соответствует определенному литотипу. П ринадлежность
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конкретной зависимости определенному литотипу нередко обоз
начаю т диапазоном значений третьего пар ам етр а  (£Пр, Лгл. 
осСп и т. д . ) .  К а к  в сл уч ае  одной зависимости, т а к  и при наличии 
семейства их обязательно у к а з ы в а е т с я  область сущ ествования .

Величину Р п рассчитываю т по следующим формулам.
1. При использовании удельного сопротивления водоносного 

пласта  рв.п по формуле Р п = рв.п/рв, где  рв — удельное сопротив
ление пластовой воды.

2. При использовании удельного сопротивления промытой по
роды р п .ц  по ф ормулам  / }п = р п .п / р ф П  д л я  водоносного и Р п =  
=  Р п .п / р ф П -Р н .о д л я  продуктивного коллектора, где рф  — удельное 
сопротивление ф ильтрата промывочной жидкости ; П — коэффи
циент поверхностной проводимости; Р н0 — параметр  остаточного 
нефте (газо ) насыщения.

3. При использовании удельного сопротивления зоны прони
кновения пользуются формулами, приведенными выше д л я  про
мытой зоны, п о дставляя  в них р 3 .п  вместо  р п п  и р 3 .ф (удельное 
сопротивление смеси фильтрата и пластовой воды) вместо р ф . 

Иногда, стрем ясь  и зб еж ать  использования величин р в .ф и Р н.0, 
которые оценивают с малой степенью надежности, составляю т 
связь  типа г  — г, сопоставляя параметр  рп.п/рфЛг или Рз.п/рф^п 
с kn по п ластам , пористость которых устан овлена другим  геофи
зическим методом, например, акустическим. Получив такую  
связь ,  используют ее в дальнейш ем д л я  определения /г„ по р3.ц 
или рпл, применяя метод итераций, поскольку значением Р п 
вначале  приходится з а д а в а т ь с я  при расчете у к а з ан н ы х  ко м 
плексных парам етров (рис. 94 ) .

Определение kn по д и а гр ам м е  интервального времени 
Атр продольной волны. Этот способ применяют д л я  расчета 
йп.мз в терригенном и карбонатном р азр езах  при хорошей и у д о в 
летворительной степени цементации зерен породы. К рыхлым 
отложениям  (пески, слабосцементированные песчаники, доломи
то вая  м у к а )  этот способ неприменим вви ду  слабого акустичес
кого кон такта  м е ж д у  зернами скелета  таких  пород.

Петрофизической основой определения kn по величине А Тп 
явл яе т с я  уравнение среднего времени, которое д л я  породы мо- 
номинерального состава  зап и сы вается  в виде. АТП =  
= А7’Т,В(1—kn) +  ATmkn. Решением уравнения относительно kn 
явл яе т с я  вы раж ение : kn=  (АТп—АТт.в) /(АТЖ— A7YB) . Уравнение 
это приближенное и при благоприятных условиях  (хороший а к у 
стический контакт  м еж д у  зернами скелета ,  отсутствие или с л а 
бое влияние на прохождение волны вторичных пор) удо вл етво 
рительно в ы р а ж а е т  свя зь  м е ж д у  п арам етрам и  А Тп и kn в д и ап а 
зоне &п = 0,05—0,25. Необходимо использовать зависимость 
ATn =  f(k n ) , полученную с учетом термобарических условий, в 
противном случае  будет  систематическое занижение п арам етра  
ka.
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Рз.п Рис. 94. Пример за-
висимости параметра

J Рз.п/рфР„ от коэффициен
та пористости kn для оп
ределения пористости по
Рз.п

_1_
о ю  г о  ап,%

В связи  с этим наиболее правильными являю тся  следую щ ие 
способы получения уравнения A T „ = f(k n): а )  с вя зь  ДГП— kn 
типа г — к, полученная по данным ГИС и керна в базовой с к в а 
жине; б) с вя зь  Д Тп—kn типа к — к, полученная на представи
тельной коллекции керна при соблюдении термобарических у с 
ловий.

При определении ka в породах с биминеральным составом 
комплексирую т акустический метод с одним из методов пори
стости (Г Г М  или Н М ),  реш ая з а д а ч у  способом кросс-плотов. 
При нахождении kn терригенных глинистых коллекторов со см е 
шанной (слоисто-рассеянной) глинистостью комплексирую т а к у 
стический метод с одним из методов глинистости (СП  или Г М ),  
используя в качестве  петрофизической основы семейство графи
ков ATn= f ( k n), обычно линейных д л я  различных £rjI =  const или 
a cn = const или A/T = const.

Д л я  мономинеральной породы величину коэффициента общей 
пористости ka по данн ы м  ГГМ-п рассчитываю т по формуле 
£ п = (6 т>в— 6п)/ (6 т.в—6Ж), которая  явл яетс я  решением петрофи- 
зического уравнения бп =  бт.в (1—£п) +  6жйп. Замети м , что это 
редкий пример функциональной связи  параметров .

Д л я  породы с биминеральным скелетом величину kn н аходят  
рассмотренным выше способом кросс-плотов, комплексируя 
ГГМ-п с НМ или акустическим  методом.
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Коэффициент общей пористости k„ мономинеральной породы, 
не содержащ ей в твердой фазе химически связанной воды, р ас 
считывают, используя нейтронную пористость к(п)п, полученную 
по данным стационарного нейтронного метода (ННМ -Т или 
Н Г М ) ,  по формуле kn =  k(n)r, lw m, где  w-M — водородный индекс 
жидкости, насыщающей породы. При наличии в скелете  породы 
д в у х  минеральных компонент, из которых одна (индекс 1) не 
содерж ит химически связанной воды, а д р у г а я  (индекс 2) ее 
содержит

k„ тп — 0)2*2 .. 0 ..
К  = ------ ----------- (13.4)

где  W2 и &2 — соответственно объемное водосодержание и объ
емное содерж ание в породе компоненты 2 твердой фазы.

Типичные примеры такой породы в терригенном р азр езе  — 
глинистый кварцевы й песчаник, д л я  которого роль компоненты 
2 играет глина, в карбонатном разрезе  — загипсованный извест
няк, в котором компонентой 2 явл яетс я  гипс. В этих сл у ч аях  
СОО ТВеТСТВеННО  ИУ2 =  И>гл И &2 =  & гл ИЛИ йУ2 =  &ПН1е . &2 =  &гиш> 
В р ассм атри ваем ом  случае  НМ комплексирую т с методом гли 
нистости (СП или ГМ ) в терригенном либо с одним из методов 
пористости (ГГМ -п или A M ) в карбонатном разрезе  д л я  одно
временного определения д вух  неизвестных — соответственно ка 
и кгл или кП и &rimc.

З а д ач а  определения kn в породе биминерального состава  не
зависимо от того, содерж ит скелет химически связанную  воду  
или нет, реш ается по данным НМ в комплексе с ГГМ-п или AM  
способом кросс-плотов, если известно, к а ки е  минеральные ко м 
поненты содерж ит скелет.

Существенно осложняется , а иногда становится невозможным 
переход от k(n)n и kn, если порода содерж ит элемент с ан о м ал ь
ными нейтронными характери сти кам и  (кадмий , гадолиний, 
бор, ж елезо  и т. д . ) .  В этом случае для  решения задачи  требует 
ся дополнительная информация о содержании в породе такого  
элемента.

При наличии в скелете породы более д вух  минеральных ком 
понентов д л я  определения kn решают систему линейных ур а в н е 
ний вида:

У/ =  V K +  ( '  - К )  S  kiXU (13.5)
1 = 1

где  tjj — параметр  породы, определяемый по данным индивиду- 
альной интерпретации /'-геофизического метода ; x t и — соот
ветственно физическое свойство i-й минеральной компоненты 
и коэффициент (обычно объемное со дер ж ан и е ) ,  х ар а к т ер и 
зующий в к л а д  i-ro компонента в формирование п ар ам етр а  у,
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л:* — соответствующ ее физическое свойство жидкости  (вооб
щ е — флюидов), заполняющей поровое пространство.

Простейшим примером такого  уравнения я вл яе т с я  в ы р а ж е 
ние д л я  плотности породы, содержащ ей п минеральных компо
нентов. Это вы ражение, в левой части которого у  =  6Ш у с т а н а в 
ливаемой по ГГМ-п, в правой части значения * ; = S; соответст
вуют плотности минеральных компонентов скелета .  С известным 
приближением уравнение (13.5) справедливо д л я  описания с в я 
зи нейтронной пористости kn, временного декрем ента  поглоще
ния тепловых нейтронов и интервального времени полимине- 
ральной породы с объемным содержанием различных фаз и 
минеральных компонентов скелета .

Р езул ьта т  решения системы (13.5) представляю т по р азр е 
зу  в виде сводной ди агр ам м ы , принимая объем породы за  ед и 
ницу. Непрерывные графики, ориентированные по вертикали , 
разделяю т породу на компоненты и характеризую т соотношение 
их объемного содерж ания на различных глубинах. Т аким  обра
зом, в любом заданном  интервале даю тся  значение коэффициен
та  пористости kn и минеральный состав породы. Н адежность 
решения задачи  гарантируется ,  если исследователь использует 
петрофизическую модель породы, адекватн ую  изучаемом у 
объекту. Это требование обеспечивается при правильном выборе 
главны х  породообразующих компонентов и соответствующих 
петрофизических констант.

Требование равенства  числа уравнений числу искомых не
известных часто не соблю дается. В этой ситуации добиваю тся 
решения задачи  с помощью специальных приемов, известных в 
м атем ати ке  (способ минимальной энтропии и др. [ 3 3 ] ) ,  без при
влечения дополнительной геологической информации.

Коэффициент нефтегазонасыщения .  К о л л е к т о р ы  с д в у х 
ф а з н ы м  н а с ы щ е н и е м .  К таким  коллекторам  относятся 
нефтеносные или газоносные, содерж ащ ие в порах д ве  фазы — 
нефть и воду, г а з  и воду. Известно несколько геофизических 
методов определения коэффициентов нефте- и газонасыщ ения. 
Однако широко применяют, особенно на стадии разведки  и 
подсчета запасов , только один — определение коэффициента во 
донасыщ ения k B по удельном у сопротивлению породы-коллекто
ра с последующим расчетом k „ = \ —kB или kT= l —kB. Петрофи- 
зической основой определения k B я вл яетс я  эмпирическое ур ав н е 
ние P n =  a k в~п или более простое P n =  kB~n. При расчете п ар ам ет 
ра Р„ по формуле (7.46) (см. разд . 7) используют петрофизи- 
ческое соотношение P n =  kiTm и значение kn, найденное одним 
из рассмотренных выше способов, а т а к ж е  информацию о мине
рализации С в и удельном сопротивлении рв пластовой воды при 
тем п ературе  пласта .

Зависимость P u =  f ( k B), используем ая  при оперативной ин
терпретации ГИС и подсчете запасов, обычно явл яетс я  связью
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типа к  — к, причем очень часто полученной не на каменном 
материале  изучаемого объекта, а из литературных источников 
д л я  коллекторов данного типа. При наличии скваж и н ы , пробу
ренной с РНО, при сплошном отборе и анализе керна из про
дуктивны х отложений появляется  возможность получения связи 
Рп— К  типа г — к  путем попластового сопоставления значений 
Р н, вычисленных по данным электрометрии (индукционный м е
то д ) ,  и kB, измеренных по данным прямого метода. По м атер и а 
л ам  таких  скваж и н  м ожет быть получена связь  рп— W B, кото
р ая  т а к ж е  применяется в практике подсчета запасов (см. рис. 47) .  
П реимущество рп— — отсутствие необходимости знать  вели
чину рв, что существенно при изменяющейся в з ал еж и  и з а  ее 
пределами минерализации пластовых вод. Определив величину 
U7B по рп, рассчитываю т k B= W B/k„ и £п.г= 1 —kB.

Если коллекторы  изучаемого объекта  представлены  д вум я -  
тремя литотипами, д л я  определения kB используют семейство 
графиков P H =  f ( k в), шифром которых явл яетс я  параметр , х а 
рактеризующий их среднюю глинистость (терригенные породы), 
пористость или проницаемость (карбонатные породы). Д л я  н а
хождения kB в к а ж д о м  литотипе используют соответствующий 
ем у  график (см. рис. 46 ) .

Рассмотренные зависимости применяют д л я  расчета k B в 
гидрофильных продуктивных коллекторах . Д л я  частично гидро
фобных коллекторов используют те ж е  приемы расчета kB, при
ним ая п > 2. Правильный выбор п затруднен , поскольку д л я  
этого надо преж де оценить степень гидрофобизации и с учетом 
ее взять  оптимальное значение п. Отсутствие учета  гидрофоб- 
ности реального коллектора при определении k„, kT по величине 
Р н приводит к  систематическому завышению искомых п ар ам ет 
ров.

Влиянием термобарических условий на зависимость pH =  f ( k в) 
обычно пренебрегают, д л я  чего имеются достаточные основания.

Коэффициент водонасыщения kB, а следовательно, коэффи
циенты kH или kT можно рассчитать, реш ая соответствующие 
уравнения, приведенные в разделе  7.3, по данным диэлектричес
кого метода ГИС, полученным в скваж и н е  с РНО.

Коэффициент газонасыщ ения рассчитываю т т а к ж е  по ре
з ул ь т а т а м  исследований нейтронным гам м а-м етодом  или ней- 
трон-нейтронным методом по тепловым нейтронным, выполнен
ных в необсаженной скваж и н е  с РНО или в обсаженной 
скваж и н е , пробуренной с РВО, при полностью расформирован
ной зоне проникновения,

,  k n - k { u ) n  ( 1 3 6 ч

где  £(П)п определяется по НМ; kn — по данным другого метода 
ГИС; водородный индекс г а з а  в пластовы х услови ях  w r =
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=  1 ,6 -10-3 PuniTatJTxn) (l/z).  Здесь  Рпл — пластовое давлени е ; 
Татм, Гпл — тем п ература  на земной поверхности и в пласте; 
z — коэффициент сверхсж им аем ости  г а з а ,  меняющийся в преде
л ах  0,8— 1,1 в зависимости от рпл и Тпл.

Коэффициент водонасыщ ения kn и соответствую щ ее ем у  зн а 
чение kH нефтенасыщенного пласта  при благоприятных услови
ях  (отсутствие в породе элементов с аномальными нейтронны
ми парам етрам и , вы со кая  минерализация пластовой воды 
С „>100 г/л, значительная пористость коллектора kn^ 0 , 2 )  
определяю т по величине Ха, вычисленной в р езул ьтате  интер
претации р езультатов  исследований ИН НМ  в необсаженной 
ск важ и н е  с РНО или обсаженной скваж и н е ,  пробуренной с 
РВО при полностью расформированной зоне проникновения, 
путем решения уравнения

гд е  А,ж =  А,в£в+ ^ н (1 —£в); Ьск, ^в’ — соответственно декременты  
поглощения тепловых нейтронов в скелете  породы, пластовой 
воде и нефти.

К о л л е к т о р ы  с т р е х ф а з н ы м  н а с ы щ е н и е м .  
В этих коллекторах , содерж ащ их одновременно нефть и газ  
(газоносный коллектор с остаточной нефтью), требуется  р а з 
дельное определение kH и kr. З а д а ч а  реш ается с использованием 
рассмотренных петрофизических связей  и уравнений по схеме: 
1) по данн ы м  метода сопротивлений или диэлектрической про
ницаемости н аходят  величину коэффициента нефтегазонасыще- 
ния kn.r = k n+ k r; 2) по р езул ьта там  специальных исследований 
Н М  определяю т kv и рассчиты ваю т £н = &н,г—kr или по данным 
специальных исследований ИНМ  определяют kn и рассчиты ва
ют kj' — ̂ н,г кщ'

К о э ф ф и ц и е н т  п р о н и ц а е м о с т и .  Д л я  оценки коэф
фициентов абсолютной и фазовой проницаемости по данным 
ГИС отечественными и зар убеж н ы м и  авторами предложено 
большое количество способов. Достаточно широкое применение 
при проектировании разработки  нашли д ве  группы способов: 
оценка величины бщ, по удельном у сопротивлению рп терриген- 
ного гидрофильного межзернового коллектора в зоне предель
ного насыщ ения з ал еж и  углеводородам и ; оценка величины k 
терригенного межзернового коллектора с преобладанием р а с 
сеянного глинистого цемента независимо от х а р а к т е р а  насы щ е
ния. Петрофизической основой способов первой группы я вл яетс я  
уравнение Козени — К а р м ан а  (см. разд . 6 ) ,  которое после в в е д е 
ния в него парам етров Р н и Р п и некоторых преобразований 
приводится к  виду:

— ^Ск (1 — &п) +  ^ж̂ п> (13.7)

*пр =  КРтРРЧв, (13 .8 )
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Рис. 95. Палетки для оп- Рн
;ределения коэффициента QQ
проницаемости knv ги д
рофильных терригенных 
коллекторов по извест
ным значениям Рн и ка 
’(по В. М. Д обрынину).
Шифр кривых — Ап
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A*pjp*/^ мкм

гд е  К — постоянная, х ар ак тер н ая  д л я  изучаемого резер вуар а ,  
уч и ты ваю щ ая среднюю толщину пленки связанной воды и 
геометрию поровых кан алов ;  р и q — эмпирические показатели 
степени, зависящ ие от свойств коллектора и насыщ аю щ их флю
идов, причем р близко к  1, a q к  — 1. Т ак ,  в формуле д л я  расчета 
£пр, предложенной В. М. Добрыниным и С. А. С ултановы м  д л я  
терригенных коллекторов девона Татарии и Башкирии, р =  1; 
q =  — 1,075 (рис. 95 ) .

Величину К  или пределы ее изменения устан авл и ваю т  д л я  
и зучаемого  объекта опытным путем, реш ая уравнение (13.8) 
относительно К  д л я  пластовых пересечений, в которых коэффи
циент проницаемости установлен по данным гидродинамических 
исследований.

П оскольку  диффузионно-адсорбционная активность Л да и 
уд ел ьн а я  радиоактивность qia песчаников и алевролитов с в я з а 
ны с пар ам етр ам и  глинистости Т1гл и ^гл, а, с другой стороны, 
содерж ание в породе глинистого м атер и ал а  о к а зы в а ет  сущ ест
венное влияние на проницаемость породы, д л я  терригенных кол 
лекторов с рассеянной глинистостью при незначительном содер
жании  других  видов цемента или отсутствии его устан овлена 
достаточно тесная  связь  параметров Лда и qm с величиной 
k„p. Это я вл яет с я  петрофизической предпосылкой оценки 
Апр по д и а гр а м м а м  СП и ГМ. Д л я  продуктивных отложений 
многих регионов получены корреляционные связи  относительных 
ам плитуд  асп и AJ^ с параметром  &пр. Одним из сущ ественных 
ограничений возможности оценки &щ, по значениям а Сц и Д/т 
я в л яе т с я  отсутствие связи  а Сп, А/т с коэффициентом проницае
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мости д л я  слабоглинистых коллекторов с высокими фильтрацион
но-емкостными парам етрами , поскольку в таких  коллекторах  
значения &пр могут  изменяться в довольно широких пределах  не 
з а  счет глинистости, а благо дар я  изменению гранулометрическо
го состава  скелетных зерен [8].

И меется еще одна возможность оценки knp по данн ы м  ГИС, 
основанная на более или менее тесной связи м е ж д у  п а р а м ет р а 
ми knp и kn в большей части межзерновы х коллекторов к а к  
терригенных, т а к  и карбонатных. Это д а е т  основание исполь
зовать  геофизические методы определения коэффициента пори
стости межзерновы х коллекторов д л я  оценки их проницаемости.

Ценность использования материалов ГИС д л я  оценки п а р а 
метра knp состоит в том, что д а ж е  при небольшой точности т а 
кой оценки дан н ы е ГИС позволяют выделить по крайней мере 
два-три  кл а сс а  коллекторов и охарактери зовать  их размещ ение 
по площади и в объеме з ал еж и  нефти или г а з а ,  а это создает  
предпосылки д л я  построения трехмерной модели резер вуар а  — 
объекта разработки . Эффективность использования ГИС д л я  
этой цели существенно во зрастает  при комплексировании ГИС 
с сейсморазведкой .

К О Н ТРО ЛЬН Ы Е ВОПРОСЫ

1. Что тако е  петрофизическое обеспечение комплексной ин
терпретации результатов ГИ С?

2. К аки е  задачи  реш аются по данным ГИС на основе петро
физических связей?

3. Д а й те  классификацию известных В ам  петрофизических 
связей .

4. Сформулируйте критерии выделения продуктивных кол
лекторов и д ай те  их петрофизическое обоснование.

5. Какой петрофизической информацией надо р асп о л агать  
д л я  надежного  определения коэффициента пористости по д а н 
ным ГИ С?

6. Что такое  петрофизические константы?
7. К акие критерии надежности петрофизических связей  В ам  

известны?



14. П Е Т Р О ФИ З И ЧЕ С КО Е  Р А Й О Н И Р О В А Н И Е  
И Р О Л Ь  П Е Т РО ФИ З ИК И  
ПРИ К О М П Л Е КС Н О Й И Н ТЕ Р ПР ЕТ А ЦИ И  
Д А Н Н Ы Х  Г Е О Ф И З И Ч Е С К И Х  МЕ Т ОДОВ

14.1. П ЕТРОФИЗИ ЧЕСКОЕ РАЙОНИРОВАНИЕ

14.1.1. ОБЩИЕ ПРИНЦИПЫ

Д л я  установления аналогий геологических процессов и о б р а
зований в практических целях поисков полезных ископаемых, 
прогноза запасов полезных ископаемых и других инженерных 
з а д а ч  давно и широко используется сравнительно-геологический 
метод. Его основной недостаток — использование признаков, но
сящ их преимущественно качественный, атрибутивный хар актер .  
В последние годы инструментом сравнительно-геологического 
метода  стан овятся  методы натурного моделирования геологичес
ких объектов, которые способны придать некоторую сравнитель
ную количественную характери сти ку  геологическим процессам 
и образованиям  (Л . Б. Розовский, 1969 г .) .

На основе общих принципов теории подобия Л . Б. Розовский 
■сформулировал основные критерии подобия геологических объ
ектов  применительно к практике геологической разведки . В его 
истолковании третья (обратная) теорема подобия читается: 
«Чтобы  геологические процессы, явлени я и образования были 
подобны, необходимо и достаточно, чтобы они были качественно 
одинаковы , характеризовались  одними и теми ж е  критериями 
подобия и имели общие условия однозначности».

Если использовать физические свойства горных пород д л я  
целей установления подобия геологических объектов, то здесь 
требования несколько изменяются. Физические свойства пород, 
полученные при изучении геологических объектов геофизически
ми методами, сами являю тся  р езультатом  решения обратной 
задачи  при интерпретации геофизических полей. При решении 
этой задачи  учиты вается  и геометрия изучаемого пространства 
(глубина залеган и я ,  протяженность, объем геологической неод
нородности и т. п .) .  Это означает, что при использовании физи
ческих свойств пород д л я  идентификации геологического объ
екта  такие  условия однозначности, к а к  геометрические п ар ам ет 
ры изучаемой системы, начальн ые и граничные условия задач  
большой роли у ж е  не играют. В данном случае сами физичес
кие свойства геологических объектов б уд ут  выполнять условия 
однозначности их идентификации. Если при этом учесть, что 
коэффициент пропорциональности при натурном моделировании 
■близок к  единице, а петрофизические п арам етры  переменны,
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статистически зависимы и неоднородны, то необходимым и д о 
статочным условием подобия геологических объектов или их 
частей будет  я вл ять ся  близость их вещественного состава, с те 
пени неоднородности и коэффициентов одноименных уравнений 
регрессии, связываю щ их собой литолого-структурные и геофизи
ческие свойства слагаю щ их пород (В. Л . Комаров, 1971 г .) .

14Л.2. РЕГИОНАЛЬНАЯ ПЕТРОФИЗИЧЕСКАЯ 
ХАРАКТЕРИСТИКА ЗЕМНОЙ КОРЫ

Л а т ер а л ь н а я  дифференциация петрофизических х ар актер и 
стик горных пород, слагаю щ их верхнюю часть земной коры, 
о т р а ж а е т  ее длительную геологическую историю и обусловлена 
образованием  осадочных бассейнов, горных сооружений, проник
новением в земную кору м агм ати ческих  пород, эрозионными 
процессами [6 ] .

Сегодня накоплен большой м атериал  по петрофизическим 
свойствам  (главны м  образом плотностным и магнитны м) корен
ных горных пород или пород, прикрытых тонким слоем четвер
тичных осадков . На основании систематизации этих данных
Н. Б. Д ортм ан , И. Ф. Зотовой и М. Ш. М аги д  в 1981 г. построе
ны петрофизические кар ты  геологических формаций С СС Р.

Анализ распределения плотностей и намагниченности геоло
гических формаций, а т а к ж е  однородности или дискретности 
этих п арам етров позволяет выделить шесть крупных ассоциаций 
геологических формаций. О бщ ая закономерность м е ж д у  изме
нениями плотности пород в зависимости от их минерального 
со става  и структуры , а т а к ж е  связь  м е ж д у  плотностью и др уги 
ми петрофизическими свойствами (упругими, электрическими и 
теплофизическими) позволяют ассоциации геологических ф орма
ций р ассм атр и вать  т а к  ж е ,  к а к  петрофизические ассоциации 
континентальной земной коры [6 ] .  На рис. 96 п о казан а  эволю 
ция м е ж д у  петрофизическими ассоциациями и их геологической 
характеристикой  д л я  разновозрастных образований.

По этим данным петрофизическая ассоциация 1а и 16, х а р а к 
теризую щ аяся  малой низкой плотностью и слабой намагничен
ностью, объединяет все осадочные формации и часть формаций 
кислых м агматических  пород. Они хар актер н ы  д л я  молодых 
(1 а ) ,  древних (16) платформ и склад ч аты х  областей P R — KZ. 
Среди осадочных формаций в этой ассоциации четко вы деляю т
с я  слаболитифицированные и литифицированные группы ф орма
ций. Слаболитифицированные имеют низкую плотность и пори
стую структуру . Ими сл агаю тся  обширные площади недислоци- 
рованных покровов молодых и древних платформ, прогибы, 
м ульды , образую щ иеся в период тектонической ассоциации р е
гионов.
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Группа литифицированных формаций х ар актер и зуе тся  низ
кой и средней плотностью. Н а Русской платформе с этими по
родами связан  палеозойский этап  ее развития. Н а ранней и 
средней стад и ях  литификации наблю дается  связь  м е ж д у  плот
ностью и пористостью. Н а поздней стадии (метаморфические 
породы) дифференциация пород по пористости уменьш ается .

В этой ж е  петрофизической ассоциации н аходятся  угленос
ные формации. С ущ ествует  хорош ая возможность оценки стадии 
литификации этих формаций по степени метаморф изма углей 
(С. А. Топорец, 1975 г.; В. В. Гречухин, 1980 г . ) .  Плотность 
угленосных толщ изменяется в широких пределах  от 2 -1 0 3 до 
2,75 -103 кг/м3. Намагниченность сл аб ая .

К ассоциации I отнесены т а к ж е  кислые и умеренно-кислые 
интрузивные и эффузивные образования, характеризую щ иеся 
средней плотностью и слабой намагниченностью.

П етрофизическая ассоциация II вклю чает м агматические и 
ультраметаморф ические формации средней и повышенной плот
ности со средней намагниченностью. Эти породы приурочены к 
с кл ад ч аты м  областям  A R — KZ.

П етрофизическая ассоциация III объединяет дифференциро
ванные по плотности, намагниченности и составу  осадочно-вул- 
каногенные формации, вклю чая регионально-метаморфические 
породы, ультраметаморф ические, автометаморфические форма
ции. Специфика образований этих формаций — широкий д и а п а 
зон тем ператур  и давлений — от типично коровых до мантийных. 
Встречаю тся эти формации в ск л ад ч аты х  о б ластях  A R — PR' 
(щиты) [6 ] .

Петрофизические ассоциации IV и V вклю чаю т формации 
пород основного и ультраосновного составов высокой плотности. 
Основное различие м е ж д у  этими ассоциациями заклю чается  в 
намагниченности: формации IV  ассоциации имеют высокую  н а
магниченность, формации V  ассоциации — слабомагнитны .

В IV ассоциацию входят  интрузивные и эффузивные породы 
основного и р еж е  среднего со става  щелочно-земельного и щ е
лочного рядов, а т а к ж е  щелочные ультраосновные породы. 
Интрузии представлены габбро, габбро-норитами, габб р о -диаб а
зами, габбро-анортозитами, габбро-диоритами и диоритами с 
плотностью этих пород от 2 ,9 0 - 103 до 3,1 • 103 кг/м3, эффузивные 
породы — базальтовой и андезит-базальтовой формациями.

К V ассоциации относятся базит-гипербазитовая группа, 
анортитовая, пикритпорфиритовая и эклоги товая  формации 
плотностью от 3 -1 03 до 3,4 • 103 кг/м3 и с высоким содержанием  
(до 10— 15%) ж е л еза ,  входящ его  в слабомагнитные и темноцвет
ные силикатные минералы.

В VI петрофизическую ассоциацию входит коптогенная фор
мация , образован ная  в условиях  неравномерного ударного  д а в 
ления (в порово-космическом р еж и ме под действием метеори-
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■Рис. 97. С хема районирования восточной части Балтийского щита по петрофи- 
зическим данным (по Н. Б. Д ортман, М. Ш. М агид, 1980).
Архейский структурно-формационный комплекс, плотность: 1 — низкая, 2 — средняя, 3 — 
вы сокая; протерозойские структурно-формационные комплексы и палеозойская активиза
ц и я , плотность: 4 — низкая, 5 — средняя, 6 — вы сокая; 7 — дополнительные элементы маг- 
>нитной характеристики; 8 —  основные глубинные разломы. М егаблоки: 1 — Мурманский, 
Л  — Кольский, /// — Беломорский, IV  — Карельский, V —  Ладожский



т о в ) .  Это формация импактитов (зювитов, тагалитов и др .)  - Это 
обычно м ягки е  тел а  плотностью от 1 ,9 -103 до 2,75• 103 кг/м3, 
имеющие непостоянную намагниченность.

Н а рис. 97 приведен пример петрофизического районирова
ния обширной территории весьм а сложного геологического стро
ения. Выделенные на рисунке формации относятся к  архейскому 
и протерозойскому структурно-формационным ком плексам , а 
т а к ж е  к породам палеозойской активизации. П оскольку  каж до й  
петрофизической ассоциации формаций соответствует определен
ный комплекс геологических формаций, к которым приурочены 
т е  или иные полезные ископаемые, то петрофизическое райони
рование на срезах  земной коры позволит более направленно 
вести поиск полезных ископаемых геофизическими методами, 
т. е. способствует в конечном итоге повышению эффективности 
геологоразведочных работ.

14.1.3. ПЕТРОФИЗИЧЕСКОЕ РАЙОНИРОВАНИЕ 
НЕФТЕГАЗОСОДЕРЖАЩИХ ОТЛОЖЕНИИ

Петрофизическое районирование песчано-алевритовых девон
ских  и нижнекаменноугольных отложений р яд а  нефтяных м е 
сторождений Татарии и Башкирии выполнено в 1971 г. В. Л . Ко
м аровы м . Вероятно, это было одним из первых крупных обобще
ний такого  рода, в котором бы ла разр аб о тан а  методика райо
нирования и изучено большое число скваж и н , систематизирован 
крупный массив данных по кернам  продуктивных отложений.

Н а основании этих исследований автор выделил пять петро
физических зон в этом огромном регионе.

Установлено, что мощность переходной водонефтяной зоны 
п редставл яет  собой сильный признак, позволяющий идентифици
р овать  объекты  исследования по комплексу  структурны х 
свойств пород и физико-химических свойств нефти. По этому 
признаку все  девонские пласты , имеющие толщину переходной 
зоны от 3 до 4 м, отнесены к единой группе, а пласты  тульских  
и радаевеко-бобриковских нижнекаменноугольных отложений с 
переходной зоной менее 2 м выделены  в другую  единую группу 
отложений.

После этого по наиболее близким значениям постоянных ко 
эффициентов в парных и многомерных с в я зя х  м е ж д у  петрофи
зическими п арам етрам и  были проведены границы пяти петрофи
зических зон. К а ж д а я  т а к а я  зона х ар актер и зуется  набором из 
6 — 10 петрофизических уравнений, которыми рекомендуется 
пользоваться  с помощью петрофизических связей.

Аналогичные работы по петрофизическому районированию 
меловых продуктивных отложений Западной Сибири были в ы 
полнены в 1975 г. Е. И. Леонтьевым.
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^ г / с м  г ^ к м /с  .г;Л 7~ед .С И Рис. 9S. Глубинный петрофизи- 
ческнй разрез геологических 

образований Печенгского син- 
клинория [6]:
1 — ди абазы ; 2 — диабазы  актинопо
литизированные; 3 — осадочно-вул
каногенные породы; 4 — аподиабазо- 
вые породы; 5 — амфиболиты; 6 — 
гнейсы

14.1.4. ПЕТРОФИЗИЧЕСКИЕ РАЗРЕЗЫ

Д л я  изучения закономерностей изменения петрофизических 
свойств с глубиной строят петрофизические разрезы , которые 
являю тся  основой д л я  изучения глубинного геологического стро
ения региона по геофизическим данным . Строят петрофизические 
разрезы  по р езул ьтатам  бурения глубоких параметрических 
скваж и н , используя с этой целью керн, данн ые ГИС, а т а к ж е  
свойства образцов пород, выведенных в р езультате  тектоничес
ких процессов на поверхность с учетом введения поправок за 
влияние термобарических условий залегания .

Н а рис. 98 изображен глубинный петрофизический разрез 
геологических образований Печенгского синклинория, заполнен
ного осадочно-вулканогенным комплексом (Р К г) .  Комплекс со
стоит из вулканоген ных толщ основного состава  (Э. Б. Наливки* 
на и др .) .

В ерхн яя  толщ а IV слож ена главн ы м  образом слабоизменен- 
ными д и аб а зам и  со средними плотностью бп = 2 ,99 -103 кг/м3 и 
скоростью ир =  6,6 км/с. Под влиянием актинолитизации в толщ е
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I l l  увеличивается  средняя  плотность до 3,03 - 103 кг/м3 и у м ен ь 
ш ается  скорость продольных волн з а  счет повышенной трещ и
новатости. А подиабазовые и апоандезитовые сланцы толщ II и
I характеризую тся  более низкими плотностью и скоростью про
дольных волн.

Р азрез  основных вулканитов печенгского комплекса  в основ
ном слабомагнитен. Исключение составляет  II вы сокомагнитная  
толща.

14.2. ПОСТРОЕНИЕ В ЕРТИ КА ЛЬНОЙ 
ГЕО АК УСТИЧ ЕСК ОИ М О Д Е Л И  С Р Е Д Ы

Влияние множества  различных сейсмогеологических ф акто
ров на х ар актер  записи в сейсморазведке  предопределяет и в е 
роятностный х ар актер  получаемых структурно-формационных 
оценок разреза .  Повысить надежность этих оценок позволяет 
комплексирование наземных (с ей см о р азвед ка ) ,  скваж и н н ы х  а к у 
стических исследований, подкрепленных изучением упругих 
свойств кернов пород.

Роль скваж и н н ы х  и петрофизических исследований состоит 
в построении линейной (вертикальной) геоакустической модели 
среды, согласованной с ее структурно-ф ациальными особенно
стям и .

Основой д л я  построения геоакустической модели являю тся  
д ан н ы е ГИС (акустический и г а м м а -г а м м а -м е т о д ы ) ,  в ер ти кал ь 
ное сейсмическое профилирование (В С П ) и петрофизические 
исследования кернов.

В последующем с учетом наземных сейсмических и сследова
ний МОВ и ВСП строят эффективную сейсмическую модель.

Геоакусти ческая  линейная модель представляет  собой лито
логическую  колонку со стратиграфической разбивкой, кривые 
изменения интервальных скоростей и плотности пород с глуб и 
ной, график положения наиболее значительных отраж аю щ их 
границ и кривые средних скоростей и плотности пород, с л а гаю 
щих разрез .

Таким образом, при построении геоакустической линейной 
модели используются данные ГИС д л я  определения литологии 
пород, их упругих (акустический метод) и плотностных (г ам м а -  
г ам м а -м ето д )  характеристик .

Строго говоря, при наличии перечисленных д и агр ам м  ГИС 
нет необходимости в использовании петрофизических и сследова
ний. Однако часто наблюдающ иеся на практике и скаж ен и я  кри
в ы х  акустического  и г а м м а -г а м м а -м е т о д а  в р езультате  небла
гоприятных условий измерения (каверны , большой диаметр  
ск в а ж и н ы  при бурении под кондуктор и другие причины) требу
ют уточнения полученных данных, их согласования с петрофи
зическими факторами, использования статистического подхода
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Т а б л и ц а  30. Корреляционные зависимости м еж ду  иР, 6 „ и к„ 
для песчано-глинистых отложений шельфа Сахалина

Порода Уравнение регрессии
Ч и с л о

пар
Корреля
ционное

отношение

Глина

t’p = 0 ,207—0,525- 1 0 - ‘Я  + 0,759- 1 0 -3Я 3—
—0,184- 10~6Я 3
6„ =  0 ,203+ 0 .339Я —0,946- 1 0 -4Я - + 0 ,968 -10“ 8Я 3 
б,, = 0 ,332+ 1 ,51 i’p - 0 , 38- 1 0 - W + 0 ,336- 1 0 -7i’P3 

—2373,1+ 767,26 In Я  
6П=  1,45 + 0,13 In Я  
*„= 73 ,99—7,59 In Я  
Д’„ =  248,43—28,49 In иР

466

436
435
120
120
120
120

0 ,897

0 ,740
0 ,8 9 3
0 ,87
0 ,8 3
0 ,82
0 ,88

Песчаник

ср = 0,195 -  0 ,275Я + 0,822 • 10 * 3Я 2-  0,183 • 10"б№ 
6„ =  0,204 + 0 ,159Я—0,425-10~4Я - + 0,105 • 10“ 7Я 3 
6„ =  0,226—0,32i’P + 0 ,153- Ю -Ч'р-—0,172- 1 0 -7иР3 
tv  =  1609,7 +  0,83Я  
6,1 =  2.09 + 9,42- 10-5 Я  
6п =  1,89+ 1,21 • 10-4  иР 
/е„ =  60,3—5,57 In Я  
к и =  36,97—0,00587у Р

347
347
347
120
120
120
120
120

0 ,820
0 ,660
0 ,8 1 5
0 ,75
0 ,4 7
0,71
0 ,4 9
0,71

при построении скоростной и плотностной характери сти к  р а з 
реза.

С этой целью целесообразно использовать нормальные ( э т а 
лонные) зависимости петрофизических свойств горных пород с 
глубиной (А. Г. Авербух, 1982 г.) или кривые изменения петро
физических свойств от эффективного напряжения (компресси
онные кривые) (В . М. Добрынин и др., 1982 г .) .

Нормальные зависимости и компрессионные кривые о т р а ж а 
ют изменение с глубиной (или с давлени ем ) свойств одновозра
стных, литологически однородных пород, образовавш ихся в 
условиях  монотонного погружения и уплотнения при сходных 
ф ациальных обстановках . Эти кривые строят на статистической 
основе с использованием исследований ш лам а  и кернов. Нор
мальны е и компрессионные статистические кривые могут быть 
использованы д л я  прогнозирования акустических и плотностных 
свойств на глубины, не вскры ты е скваж и н ам и , д л я  восполнения 
и корректировки конкретных скваж и нн ы х  исследований, в ы я в л е 
ния зон аномальны х давлений, перерывов в осадконакоплении, 
нарушений и т. п. Все эти данные значительно повышают 
достоверность геоакустической линейной модели среды, исполь
зуемой д л я  прогнозирования геологического р азр еза  или пря
мых поисков полезных ископаемых по данным сейсморазведки .

Р азви ты е  сегодня методы корреляционно-регрессионного 
ан али за  позволяют представить эти зависимости в виде ур ав н е 
ний. В качестве  примера в табл . 30 представлены  таки е  корреля
ционные связи , полученные д л я  песчано-глинистого р азр еза  се-
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веро-восточного шельфа С ахал и н а  (И. И. Х ведчук и др .,  
1988 г .) .

При построении геоакустического линейного р азреза  с помо
щью корреляционных зависимостей большое практическое з н а 
чение имеют зависимости типа i»p(Sn) и бц(ир), позволяющие 
прогнозировать один параметр  по другому .

Геоакустическую  линейную модель переводят в сейсмический 
диапазон частот путем автокорреляционных функций сейсмичес
ких трасс в методе ОГТ. С этой целью по данным гео 
акустического р азр еза  рассчитываю т синтетические сейсмо
гр ам м ы , подобные экспериментальным сейсмограм м ам , получен
ным вблизи скваж и н ы . Этот анализ позволяет оценить информа
тивность кинематических и динамических параметров сейсмичес
ких записей, перейти от временного к  геологическому разрезу .

14.3. ИСП ОЛ ЬЗОВАН ИЕ  ПЕТРОФ И ЗИ ЧЕ СКИХ  
И С С Л Е Д О В А Н И Й  ПРИ КОМ ПЛЕКСНОЙ 
ИНТЕРПРЕТАЦИИ ГЕО Ф ИЗИ ЧЕ СКИ Х  Д А Н Н Ы Х

В аж н ое место в процессе комплексной интерпретации геофи
зических данных зан им ает  физико-геологическая модель — 
обобщенное и формализованное представление об основных гео 
логических и физических хар актер и сти ках  исследуемого геоло
гического объекта (В. В. Бродовой, 1980 г . ) .  Физико-геологичес
кие модели меняю тся в зависимости от целей геофизических 
исследований (прогноз, картирование, поиск или р а з в е д к а ) .

Физико-геологическая модель м ож ет  быть представлена г р а 
фически в виде масш табного изображ ения (разрезов, профилей), 
либо описана аналитически с помощью уравнений и табличных 
данных. Три основных фактора определяю т физико-геологичес
кую  модель: 1) физические свойства горных пород; 2) геом ет
рические разм еры , форма и глубина объекта ;  3) влияние помех 
геологического и негеологического происхождения.

В соответствии с задачей  данного р а зд е л а  остановимся лишь 
на первом факторе. Информация о физических свойствах  горных 
пород используется на всех стади ях  геологоразведочного про
цесса.

Физические свойства пород изменяю тся в зависимости от их 
со става ,  возраста ,  глубины залеган и я ,  степени метаморф изма 
и других  факторов. Эти все изменения долж ны  найти отраж ение 
в  физико-геологической модели.

На рис. 99 показан  пример физико-геологической модели ко л 
чеданного месторождения, залегаю щ его  в  гидротермально изм е
ненных серицито-хлоритовых породах с сульфидной минерали
зацией. Н а модели отраж ены  геометрия и свойства вмещ аю щ их 
месторождение пород, показаны  три возм ож ны х профиля изме-
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Рис. 99. Ф изико-геологическая модель колчеданного месторождения с ож и
даемы ми физическими полями (электроразведка рк, грави разведка Дg  и метод 
вызванной поляризации г]к) при разных положениях эрозионного среза (по 
М. Н. Столпнеру и д р .):
/ — покровные мезозойско-кайнозойские отложения, р,.=0-*-100 О м-м, бп = 1-̂ -24 г/см3, х=* 
= (0-*-40) -10—5 ед . СИ; 2 — надрудная толща андезито-базальтового состава, рн= 
= (3-н7) • 103 О м-м, 6п=2,75-н2,9 г/см3, х= (12-И 25) • Ю-5 ед . СИ, Лв=1— 3%; 3 — кислые 
рудовмещ ающ ие вулканиты  (р,.= (1 -ьЗ) • 103 О м-м, бп =2,55-*■ 2,75 г/см3, х  = (Он-25) ■ 10-ь ед . 
СИ, Лв= 2-И 0% ); 4 — гидротермально измененные серицито-хлоритовые породы с суль- 
фидной минерализацией, рк=25-И ООО О м-м , бп=2,8—3,3 г/см3, х =  (Он-6) • 10-5 ед. СИ , 
Л в=5-ь40%; 5 — массивные колчеданные руды , рк=1-И00 О м-м, 6п=3,5-н4,6 г/см3, х  = 0, 
Л в«40% ; 6 — рк ; 7 — Ag-, 8 — г\к; /—/// — уровни эрозионного среза

нения геофизических параметров над  этой моделью при трех 
возмож ных положениях эрозионного среза .

При построении физико-геологических моделей важ н ую  роль 
т а к ж е  играют корреляционные связи  м е ж д у  петрофизическими 
п ар ам етр ам и  р азреза .  Примеры таки х  связей м е ж д у  скоростью 
vp и плотностью бп, а т а к ж е  м е ж д у  этими п арам етрам и  с глуб и 
ной зал еган и я  породы были приведены в предыдущ ем р азделе  
настоящей главы . К этому можно добавить еще зависимости 
м е ж д у  скоростью и электрическими свойствами р азр еза ,  м е ж д у  
скоростью и другими промыслово-геофизическими п арам етрам и  
(В . С. Вольвовский, Н. Я. Кунин, Е. И. Терехин, 1977 г .) .  По
лученные с помощью геофизических измерений и кернов корре
ляционные связи  широко применяются при проектировании и 
комплексной интерпретации геофизических измерений. Сведения 
о распределении плотности пород в модели осадочных пород 
позволяют оценить изменение упругих свойств среды и предпо
лож ить возможности сейсморазведки , сделать  заключение о
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природе и возможности использования гравиметрических полей.
В качестве  одного из петрофизических признаков при поис

к а х  рудных месторождений используют характер  корреляции 
м е ж д у  плотностью и магнитной восприимчивостью м агм ати ч ес 
ких пород. В породах, не измененных эндогенными процессами, 
независимо от их состава  и генезиса имеет место положитель
ная  корреляционная связь  м е ж д у  бп и у. — увеличению бп соот
ветствует  увеличение х.

В зонах гидротермально-метасоматических процессов проис
ходит нарушение положительной корреляционной связи  вплоть 
до появления обратной связи  м е ж д у  этими величинами 
(В . И. П ахо м о в ) .  Это позволяет р езультаты  петрофизических 
исследований использовать д л я  вы деления зон гидротермально 
измененных пород, перспективных на многие рудные полезные 
ископаемые.

Примером такого  применения являю тся  глубинные петрофи- 
зические разрезы . При построении этого р азреза  используются 
петрофизические, геофизические и геологические карты , данные 
ио глубоким и сверхглубоким скваж и н ам ,  глубинным сейсмичес
ким зондированиям [6 ] .

КО Н ТРО Л ЬН Ы Е  ВОПРОСЫ

1. Что такое  петрофизическое районирование, д л я  к а ки х  
целей оно применяется?

2. Понятие о петрофизических ассоциациях, петрофизических 
р азр езах ,  опишите их сущность, приведите примеры.

3. Что тако е  гео акусти ч еская  модель среды, к а к  она строится, 
д л я  каки х  целей применяется? Роль геофизических исследова
ний скваж и н  при построении геоакустической модели.

4. К аковы  направления использования петрофизических ис
следований при комплексной интерпретации геофизических 
данн ы х?
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