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ВВЕДЕНИЕ 

Глинистые породы - самый распространенный тип отложений в осадочной обо

лочке Земли, составляющий около половины всей массы осадочных образований в 
стратосфере. Объем их в земной коре достигает 270 млн км3 (Овчаренко, 1973). 
В глинах содержится до 850/0 всех углеродистых органических соединений, включая 
вещество глинистого цемента кластогенных, а также карбонатных и хемогенных 

образований (Вассоевич, 1975). 
Эволюция слоистых силикатов глин и преобразование органического вещества 

в бассейнах седиментации в ходе геологической истории тесно связаны между со

бой. Анализ процесса седиментогенеза в морских и океанических бассейнах пока
зал, что глинистый материал и органическое вещество накапливаются совместно. 

В пределах мелководных областей внутриконтинентальных морей, шельфа и кон

тинентального склона океана тонкодисперсные глинистые илы обогащены органи
ческим веществом детритного происхождения. Это обусловлено близкими размера
ми глинистых частиц и органического вещества и особой их природой. В относи
тельно глубоководных глинистых отложениях морского генезиса большая часть 

органического вещества относится к сапропелевому типу, обладающему наиболь

шим нефтематеринским потенциалом. 

Глины играют важнейшую роль не только в генезисе нефтяных углеводородов, 

но и способствуют их концентрации в залежах. Региональные глинистые экраны -
флюидоупоры, в условиях широкого развития межрезервуарной миграции нефтя

ных и газовых флюидов являются одним из ведущих факторов, контролирующих 

концентрацию нефтяных и газовых скоплений в пределах различных интервалов 
отложений осадочного чехла нефтегазоносных бассейнов. Поэтому важнейший по

исковый критерий нефтегазоносных осадочных бассейнов - наличие горизонтов 

глинистых толщ, играющих роль экранов. 

На примере главнейших нефтегазоносных бассейнов Земли установлена связь 
нефтепродуктивных образований с существованием перекрывающих глинистых от

ложений преимущественно монтмориллонитового состава. Это свидетельствует о 
важной роли смектитовых компонентов в формировании региональных глинистых 
экранов-покрышек и указывает на необходимость изучения геологической истории 

развития бассейна и фациальных условий формирования глинистых отложений раз
личного минерального состава и дисперсности. 

Не меньшее значение имеет изучение постседиментационных преобразований 

образующихся глинистых осадков по мере их погружения и перекрытия новыми 

горизонтами осадочного материала. В ходе литогенеза изменяются состав и струк-
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тура глин, их физические и механические свойства, происходит постепенная транс

формация осадков в глинистые породы, а последних в аргиллиты и алевролиты. 

Эти преобразования сопровождаются изменением экранирующих свойств глини

стых толщ, что отражается на условиях локализации и миграции органического ве

щества и является одним из важнейших факторов, контролирующих запасы нефти 
и газа. Поэтому для прогнозирования месторожДений углеводородов необходимо 

знать закономерности изменения экранирующих свойств глин с глубиной, связан

ные с их пористостью И микротрещиноватостью. Оба эти параметра, в свою оче

редь, определяются степенью уплотнения и прочностными свойствами глин. 

Настоящая работа состоит из З-х частей. Первая часть посвящена теоретиче

ским основам формирования свойств глинистых покрышек. В ней рассматривают

ся процессы структурообразования осадков, их преобразования в ходе литогенеза 

и описываются закономерности формирования их физических, фильтрационных 

и механических свойств. 

Во второй части дается описание условий образования глинистых толщ и фаци
альный принцип подразделения образующихся глинистых покрышек. На основе 
фациального анализа различных осадочных нефтегазоносных бассейнов выделя
ются фациальные типы покрышек и про водится анализ корреляционных зависимо
стей между свойствами глин и глубиной их залегания. 

Заключительная - третья, часть работы посвящена моделированию изменений 
состояния и свойств глинистых покрышек при литогенезе и прогнозированию их 

экранирующих свойств. Рассмотрены модели структур глин и их изменения с глуби

ной, приведены расчетные графики значений пористости и прочности глин для раз
личных стадий литогенеза и показана принципиальная возможность прогнозирова

ния состояния и свойств глинистых экранов. 



ЧАСТЬ 1 

ТЕОРЕТИЧЕСКИЕ ОСНОВЫ ФОРМИРОВАНИЯ 

СВОЙСТВ ГЛИНИСТЫХ ПОРОД 

Глава 1 

СОСТАВ ГЛИНИСТЫХ ОСАДКОВ 

И ИХ СТРУКТУРООБРАЗОВАНИЕ ПРИ СЕДИМЕНТОГЕНЕЗЕ 

Состав глинистых осадков 

Глинистые осадки, образующиеся в осадочных бассейнах, представляют гете
рогенную, термодинамически неуравновешенную органо-минеральную систему, 

которая является благоприятной средой для развития в ней различных биохимиче

ских, физико-химических и физико-механических процессов. 
Твердая часть осадка формируется из минеральных частиц и органического 

вещества, оседающих на дно бассейна из водных взвесей. Основу минеральной ча
сти составляют аллотигенные и аутигенные минералы. Первые привносятся из 

окружающих осадочный бассейн континентальных областей, где идет мобили

зация и накопление осадочного материала в результате процессов выветривания. 

Основные породообразующие минералы - кварц, полевые шпаты, слюды, труд

норастворимые соли, глинистые минералы. Минералы основных силикатов и со

лей образуют как правило песчаную (0,05-2 мм) и пылеватую (алевритовую) 
(0,05-0,005 мм) фракции глинистых осадков, в то время как глинистые минералы 
накапливаются в глинистой « 0,005 мм) фракции (Реttijоhп, 1975). Иногда к глини
стой (пелитовой) фракции относят частицы размером < 0,002 или даже < 0,001 мм 
(Сергеев и др., 1983). 

Образование аутигенных минералов происходит непосредственно в осадочном 
бассейне за счет многочисленных химических элементов, выносимых из кор выве

тривания. В жидкой среде они формируют коллоиды в виде гидр оксидов кремнезе
ма, железа, алюминия, марганца, на основе которых, при достаточном содержании 

щелочных металлов, в жидкой фазе, может происходить синтез аутигенных глини
стых минералов, таких как каолинит, монтмориллонит, гидрослюда (1М), хлорит, 

смешанослойные фазы. Одновременно хемогенным путем могут образовываться 

карбонатные соединения (кальцит, гипс, сидерит), а при недостатке кислорода - со

единения закисного железа. 

Наряду с основными породообразующими минералами осадки содержат значи
тельное количество органического вещества - крупный и мелкий растительный де

трит и скелеты различных организмов. В прибрежных условиях идет накопление, в 
основном растительной органики - остатков растений, принесенных с суши. В глу

боководной части бассейнов органическое вещество представлено продуктами рас
пада живых и растительных организмов, живущих в море: диатомей, кокколитофо

рид, фораминифер, радиолярий и др. 

7 



а б 

А Б А Б в 

+ 

+ 

Рис. 1. Строение двойного электрического слоя на поверхности глинистой частицы в воз
душной (а) и водной (6) средах: 

'" - термокинетический потенциал, ~ - электрокинетический потенциал, Е - адсорбционный потен
циал, АЕ - адсорбционный слой ионов, ЕВ - диффузный слой ионов 

Присутствие органического вещества способствует развитию бактерий (суль

фатредуцирующих, метановых и др.), под влиянием которых происходит разложе

ние органики. В аэробных условиях образуются газообразные продукты - СО2, ме
тан, а в анаэробных условиях - СО2' метан, водород. Лигнин превращается в гуми
новые кислоты, а белки - в аммиак и аминокислоты. 

Глинистые минералы, коллоидные образования гидроксидов и гумифицирован

ная органика обладают исключительно развитой удельной поверхностью и создают 

в осадке огромный запас свободной поверхностной энергии в виде нескомпенсиро

ванных валентных связей и поверхностных молекулярных сил. Это определяет вы

сокую активность коллоидной и глинистой составляющих осадков в процессах стру

ктурообразования и ионного обмена с внешним раствором. 

Присутствие глинистых минералов и коллоидов обусловливает развитие элект

рокинетических явлений в осадках. При взаимодействии с жидкой фазой твердые 
минеральные образования адсорбируют на своей поверхности ионы солей и образу

ют двойной электрический слой. Механизмов образования двойного электрическо

го слоя может быть несколько. У глинистых минералов формирование его связано 

с наличием избыточного отрицательного потенциала, возникающего при гетерова

лентных изоморфных замещениях, который компенсируется катионами-компенса

торами с образованием адсорбционного слоя катионов на поверхности минералов 
(рис. 1, а). В водной среде часть катионов адсорбционного слоя диссоциирует и 

формирует диффузный слой ионов (рис. 1,6). Толщина диффузного слоя может со
ставлять десятки, в некоторых случаях достигает 100 нм И более. В соответствии с 
изменением толщины диффузного слоя меняется расстояние от поверхности глини
стой частицы, на которое действует ее электростатическое поле - электрокинети

ческий или ~-потенциал. 
Наличие электростатического поля является мощным стабилизирующим фак

тором глинистых минералов и коллоидов, позволяющим им при определенных ус

ловиях сохранять свою устойчивость и не участвовать в процессах агрегации 

и коагуляции. Теории устойчивости минеральных дисперсий и коллоидов посвяще-
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на обширная физико-химическая литература (Дерягин, 1941; Дерягин, Лан

дау, 1945; Дерягин, 1986). Основные положения этой теории нами будут рассмотре
ны в последующих параграфах. 

Важное значение для структурообразования в глинистых осадках имеет тот 

факт, что глинистые минералы способны менять знак потенциала на боковых ско

лах при изменении рН среды. Так, в кислой среде поверхность глинистых частиц 

оказывается гетеропотенциальной: базальные поверхности имеют отрицательный 

потенциал, а боковые сколы - положительный (Осипов, Сергеев, 1972; Сергеев и 
др., 1983). В щелочной среде базальные поверхности минералов и их сколы несут 
одинаковый (отрицательный) потенциал. Это связано с тем, что гидроксиды алю

миния и железа, входящие в состав кристаллической структуры глинистых минера

лов, проявляют амфотерные свойства и, в зависимости от характера среды, могут 

иметь избыточный отрицательный или положительный заряд: первый характерен 

для щелочных условий, второй - для кислых. Изменять свой заряд могут также ор

ганические (гумусовые) коллоиды. Обычно они имеют отрицательный потенциал, 
однако при взаимодействии с катионами сильных оснований (Са2+, Mg2+, Na+, К+) 
жидкой фазы могут образовывать органометаллические соединения (гуматы), ко

торые несут положительный заряд. 

Помимо твердых минеральных и органических соединений значительную долю 

объема осадков занимает жидкая фаза. Заключенная в осадках вода может нахо

диться в различном физическом состоянии. В зависимости от характера связи с ми
нералами выделяется свободная, физически связанная и химически связанная вода 
(Злочевская, 1969; Кульчицкий, 1975; Сергеев и др., 1983). 

Свободная вода заполняет поры осадка и не испытывает каких-либо воздейст

вий со стороны минерального скелета осадка. Она находится в поле гравитацион

ных сил и перемещается в осадках в соответствии с законами гидравлики. 

Физически связанная вода, в отличие от свободной, находится под воздействи

ем силовых (молекулярного и электростатического) полей минералов. Она образу
ет тонкий слой вокруг твердых частиц, поэтому ее часто называют пленочной во

дой. В зависимости от энергии связи с минеральной поверхностью физически свя

занная вода, в свою очередь, подразделяется на прочносвязанную (адсорбирован

ную или адсорбционно-связанную) и слабосвязанную (осмотическую и капилляр

ную) (Злочевская, 1969; Кульчицкий, 1975; Сергеев и др., 1983; Поверхностные 
пленки воды в дисперсных структурах, 1988). 

Прочносвязанная вода образуется при гидратации адсорбционного слоя 

ионов на внешних поверхностях и в межслоевом пространстве глинистых мине

ралов, а также в результате адсорбции молекул воды на координационно нена

сыщенных атомах боковых сколов и структурных ОН-группах базисных поверх
ностей кристаллических решеток глинистых минералов с формированием коор
динационных, водородных, ион-дипольных, диполь-дипольных И других связей. 

Энергия связи молекул воды с поверхностью глинистых частиц изменяется от 

130 кДж/моль (для наиболее энергетически активных адсорбционных центров) 
до 40 кДж/моль и менее (связи между молекулами воды внутри пленки адсорб
ционно-связанной воды) (Сергеев и др., 1983; Поверхностные пленки воды в дис
персных структурах, 1988). 

Экспериментальными исследованиями Д. Грин-Келли и Б.В. Дерягина (1963) 
было установлено, что молекулы прочносвязанной воды ориентированы перпенди

кулярно поверхности минерала и образуют полислойную пленку из ориентирован-
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Рис. 2. Прочносвязанная (адсорбционно-связанная) вода на поверхности глинистой частицы: 
1 - глинистая часгица, 2 - npoчносвязанная вода, 3 - обменные катионы, 4 - молекулы воды 

ных молекул воды (рис. 2). При этом катионы адсорбционного слоя вызывают не
которое нарушение ориентации молекул воды. Толщина образующегося структу
рированного гидратного покрова возрастает с повышением гидрофильности мине

рала и достигает 1,5-6,0 нм. При повышении температуры толщина пленки адсорб
ционно-связанной воды уменьшается, и при достижении 65-70 ос происходит ее 
полное разрушение (Дерягин и Чураев, 1984; Связанная вода в дисперсныIx систе
мах, 1980; поверхностныIe пленки воды в дисперсных структурах, 1988). 

Особое структурное состояние адсорбционно-связанной воды обусловливает су
ществование у нее специфических термодинамических и физико-механических 
свойств, отличныIx от свойств свободной воды. Так, например, величина предельного 
напряжения сдвига для пленки адсорбционно-связанной воды составляет 9,5-13 Па, в 
то время как у свободной воды она равна 10-3 Па (Бондаренко, 1973). Вода в таких 
пленках обладает пониженными значениями диэлектрической проницаемости, рас

творяющей способности, температуры замерзания, повышенной теплопроводностью. 
Слабосвязанная (осмотическая) вода образуется за счет осмотических сил и 

формирует внешнюю гидратную оболочку минералов (рис. 3). Ее толщина соизме-

~1 "2 L:Jз ~4 [SJ5 

Рис. з. Слабосвязанная (осмотическая) вода на поверхности глинистой частицы: 
1 - глинистая часгица, 2 - npoчносвязанная вода, 3 - слабосвязанная вода, 4 - обменные катионы, 

5 - молекулы воды 

10 



рима с дебаевским радиусом ионной атмосферы (l/х) и достигает у силикатных по
верхностей 100 нм И более. Осмотическая вода связана с катионами диффузного 
слоя и удерживается ими вблизи поверхности минерала, не испытывая со стороны 

последней непосредственного воздействия. По своим структурным особенностям и 

свойствам она мало отличается от объемной фазы. Однако осмотическая вода не 
участвует в процессе фильтрационного массопереноса, и удаление (отжатие) ее из 
породы возможно только при значительном давлении. Поэтому присутствие этой 

категории воды оказывает большое влияние на процессы структурообразования, 

фильтрационные и физико-механические свойства глинистых осадков. 
К категории слабосвязанной относится также капиллярная вода, образующая

ся в тонких порах и капиллярах на границе раздела фаз при значительном содержа

нии в осадках защемленного газа. По своему энергетическому состоянию и свойст

вам она близка к осмотической воде, хотя механизмы образования этих двух разно

видностей слабосвязанной воды совершенно различны. 

Общее содержание слабосвязанной воды в осадке зависит от его минерального 
состава, структуры, физико-химических и термобарических факторов. 

Третья категория воды - химически связанная, входит в кристаллическую ре

шетку глинистых минералов. Ее удаление происходит при температурах 500-700 ос 
и сопровождается полным распадом минералов. 

Состав осадков играет важную роль в формировании глинистых покры
шек. Однако не меньшее значение имеют процессы структурообразования, 
являющиеся чутким индикатором всех изменений, происходящих в глинистых 

системах, и определяющие физические, механические и фильтрационные свой
ства глин на всех этапах их преобразованиЙ. Поэтому при изучении глинистых 

покрышек нефтяных и газовых месторождений наряду с исследованием состава 
глин важное значение имеют вопросы структурообразования глинистых отло

жений. 

Структура глинистых осадков 

Попитие структуры. Термин "структура" - системное понятие, применимое для 
различных уровней пространственной организации вещества в природе. Если про
анализировать окружающее нас мироздание от элементарного (атомного) до гло

бального и планетарного уровней, то можно выделить системный ряд понятий стру
ктуры окружающих нас твердых природных тел: структура атома, структура кри

сталла, структура породы, структура толщи (фации, формации) как многопородно

го природного образования, структура земной коры, структура Земли и т.д. 

В зависимости от решаемых задач изучение структуры природных геологиче
ских образований ведется на разных уровнях. Так, кристаллографы и минералоги 
изучают структуру в основном на атомном и минеральном уровнях, петрографы, 

литологи, инженер-геологи, гидрогеологи - на горнопородном и фациальном (фор

мационном) уровнях, а геологи-тектонисты и геофизики - начиная от фациального 

и до более высоких уровней. 

Изолирующие свойства глинистых пород определяются особенностями струк
туры как самих глин, так и слагаемых ими толщ. Поэтому при изучении глин как 

покрышек нефтяных и газовых залежей необходимо исследование их структур по 

крайней мере на двух уровнях: горнопородном и фациальном. Сказанное является 

одной из основополагающих идей, определяющих построение настоящей работы. 
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Структура глин на горнопородном уровне характеризуется строением твердого 

(состоящего из минеральных и органических образований) каркаса породы, порис
тостью И наличием микронеоднородностей (микрослоистости и микротрещинова

тости). Из-за высокой дисперсности глин изучение их структуры ведется в лабора

торных условиях с применением высокоразрешающих оптических и электронных 

растровых микроскопов. Получаемые при больших увеличениях изображения поз

воляют изучать тонкие детали структуры, поэтому их часто называют микрострук

турой глин. 

Структура глинистых толщ характеризуется условиями их залегания, изменени

ями литологического состава, вертикальной и горизонтальной неоднородностями, 

наличием трещиноватости. Изучение структуры глинистых ТQЛЩ на фациальном 

уровне обычно проводится в полевых условиях с применением геофизических, бу

ровых и других видов исследований. 
В настоящей работе основное внимание будет уделено формированию структу

ры и свойств глинистых пород на горнопородном уровне, а также особенностям со

става, строения и свойств глинистых толщ, которые определяются фациальными 

условиями их образования. 

Прежде чем перейти к рассмотрению структурообразования в глинах, следует 

уточнить само понятие структуры, которое мы используем на горнопородном уров
не применительно к структуре пород. При описании структур горных пород в гео

логии сформировалось два подхода - морфометрический и энергетический. Наи
большее распространение получил первый, при котором в основу понятия структу
ры положены морфометрические особенности структурных элементов и их соотно

шение в породе. В петрографии существует ряд определений структуры породы, ос
нованных на этом принципе (Заварицкий, 1955; Pettijohn, 1975; Фролов, 1992). 

При энергетическом подходе понятие структуры основывается на таких при
знаках, как характер взаимодействия структурных элементов и энергия структуры 

в целом. Наиболее широкое применение энергетический принцип нашел в физико

химической механике дисперсных систем - новом научном направлении, развитом 

п.л. Ребиндером (1966) и его учениками. Структуры различных природных и ис
кусственных дисперсных систем в физико-химической механике подразделяются 
по характеру контактных взаимодействий на несколько типов: коагуляционные, 

кристаллизационные и конденсационные. . 
Исследование энергетических признаков структур горных пород не входило в 

круг задач, решаемых в петрографии. Иная ситуация сложилась в инженерной гео
логии, геофизике, нефтяной геологии, где изучение физических и физико-механи
ческих свойств пород невозможно без знания структурных связей, т.е. характера 

взаимодействия структурных элементов, условий формирования и изменения этих 

взаимодействий под влиянием внешних и внутренних факторов. Поэтому примени

тельно к глинистым покрышкам понятие структуры породы не может рассматри

ваться без включения в него энергетических признаков. 

Исторически сложилось так, что еще один очень важный признак строения по

роды - пространственное расположение структурных элементов, не входит в петро

графическое понимание структуры. Эти особенности породы в петрографии назва
ны текстурой. Терминологически понятия структуры и текстуры близки между со
.боЙ. Поэтому очень часто одно подменяют другим. Так, например, в англоязычной 

литературе им придается обратное значение по сравнению с их значением в русской 
и немецкой научной литературе: структура называется текстурой, а понятие струк-
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туры, наоборот, отражает текстурные признаки. Следует напомнить, что когда 

речь идет о структуре атома, структуре минерала, то имеется в виду, прежде всего, 

их геометрический аспект. Непонятно, почему при рассмотрении структуры поро

ды ее геометрический аспект забывается. Следует, очевидно, перейти к широкому 
пониманию термина структуры породы, когда геометрические особенности (тек

стура), так же как морфометрические и энергетические, являются ее частными 

признаками. 

Таким образом, трактовка понятия структуры породы применительно к глини

стым покрышкам должна включать три группы признаков: 1) морфометрические 
(размер, форма, характер поверхности структурных элементов и их количественное 

соотношение); 2) геометрические (пространственная композиция структуры); 

3) энергетические (тип структурных связей). С учетом сказанного можно сформу
лировать понятие структуры породы следующим образом (Осипов, 1985): структу
ра - это nространственная орzaнuзацu.я всею вещества породы, характерuзую
щаяся совокупностью морфометрическux, zеометрическux и энерzeтическux nри
знаков, которые, в свою очередь, определяются составом, количественным соот
ношением и взаимодействием компонентов породы. 

Морфометрические признаки структуры. Морфометрические признаки струк

туры определяются твердыми (минеральными и органическими) структурными 

элементами, слагающими структурный скелет, и порами, заполненными подвижны

ми (жидким и газовым) компонентами породы. Сочетание в объеме твердых эле

ментов с порами характеризует внешний облик структуры. При изучении структу
ры породы большое значение имеет рассмотрение морфометрических особенно

стей ее отдельных элементов. 

Твердые структурные элементы- элементарные минеральные частицы, зер
на и их ассоциации, определяющие природную дисперсность породы и формирую
щие ее структурный скелет. В глинистых породах выделяют следующие структур

ные элементы: первичньiе глинистые частицы, ультрамикроагрегаты, микроагре

гаты, агрегаты, зерна, а также включения остатков микрофауны и флоры, микро

кристаллов солей и рудных минералов. 

Первичные глинистые частицы представлены микрокристаллами глинистых 

минералов, которые устойчивы к механическим и физико-химическим воздейст
виям. Частицы глинистых минералов имеют вид тонких изометричных или вытя

нутых пластинок, чешуек, иголок, трубочек (рис. 4). Размер глинистых частиц во 
многом определяется их минеральным составом и варьирует от нескольких десят

ков нанометра (монтмориллонит) до нескольких микрометров (каолинит). Под

робное описание особенностей частиц глинистых минералов содержится в рабо

тах Л.Г. Рекшинекой (1966), Х. Бьютелспейчера и Х. Марела (Beutelspacher апd 
Marel, 1968). 

Отдельные частицы в глинистых породах, как правило, объединены в ультра

MUKpoazpezambl и MUKpoazpezambl. Первые представляют собой ассоциации из не
скольких частиц, обычно взаимодействующих по типу базис-базис и имеющих пла

стинчатую или листообразную форму (рис. 5, а). Наиболее характерны ультрамик
роагрегаты для смектитов и смешанослойных минералов, для которых понятие пер

вичной частицы является неопределенным, по~кольку оно подразумевает частицу 

толщиной в один или несколько элементарных слоев кристаллической структуры. 

В природных глинистых образованиях эти минералы встречаются в виде достаточ
но плотных скоплений глинистого материала, которые правильнее считать не пер-
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Рис. 4. Морфология глинистых частиц: 
а - каолинит; б - монтмориллонит; в - ГидpocJIюда; г - смешаНОCJIойные минералы; д - палыгор

скит; е - галлуазит 
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Рис. 5. Твердые структурные элемен
ты в глинистых породах: 

а - ультрамикроагрегаты; 6-2 - мик
роагрегаты; д, е - агрегаты; ж, з - зерна; 

и - микрофауна; к - включения пирита; 

л - гуминовая кислота 

вичной частицей, а ультрамикроагрегатом. При определенных условиях ультрами
кроагрегаты образуют и друmе глинистые минералы (каолинит, mдрослюда). Дли
на ультрамикроагрегатов изменяется от долей до нескольких микрометров. Важная 
особенность ультрамикроагрегатов - их достаточно высокая прочность. Ультрами

кроагрегаты не разрушаются (или разрушаются частично) при подготовке глин к 

гранулометрическому анализу с применением специальных механических и физи
ко-химических методов. Поэтому при гранулометрическом анализе, например, глин 

монтмориллонитового состава получаемые данные отражают не их предельно дис

перmрованное состояние, а, скорее, ультрамикроагрегатный состав. 

Микроагрегаты представляют собой ассоциации глинистых частиц и ультрами
кроагрегатов, не распадающиеся в воде при отсутствии физико-химических диспер

гаторов и механического воздействия. Микроагрегаты - основной структурный эле
мент природных глин. В зависимости от минерального состава, формы и дисперсно

сти первичных глинистых частиц и ультрамикроагрегатов, а также условий их осад

конакопления, они могут иметь различную форму. Размер микроагрегатов изменя
ется от нескольких до десятков микрометров (по максимальному измерению). 

Наиболее распространены микроагрегатыI' в которых глинистые частицы и 

ультрамикроагрегаты контактируют по базисным плоскостям или по типу ба

зис-скол, но под малыми углами наклона частиц, что приводит к образованию ани
зометричных структурных элементов листоватой, вытянутой и слегка изогнутой 
формы (рис. 5, 6). 

Каолиниты часто образуют доменоподобные микроагрегатыI' состоящие из ак
сиально ориентированных первичных частиц и ультрамикроагрегатов (рис. 5, 2). В 
ряде случаев в глинах полиминерального состава могут встречаться изометричные 

микроагрегаты (рис. 5, в). 
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Для микроагрегатов монтмориллонита и смешанослойных минералов харак

терна тонкая листообразная форма. Границы между микроагрегатами прослежива
ются плохо, и один микроагрегат постепенно переходит в другой. 

Весьма специфическую форму микроагрегатов имеют богатые железом смек

титы (нонтронит), гидрослюды (глауконит). Оба минерала формируют микроагре
гаты глобулярной формы, диаметром от нескольких до десятков микрометров, со

стоящие из тонких изогнутых листочков нонтронита и пластинчатых частичек гла

уконита. 

При определенных условиях глинистые микроагрегаты и первичные пылева

тые зерна образуют более сложные структурные элементы - глиниСтые (рис. 5, д) 
и глинисто-пылеватые azpezaтbt (рис. 5, е), состоящие из нескольких глинистых ми
кроагрегатов или ассоциации глинистых микроагрегатов с пылеватыми и тонко

песчаными зернами. Агрегаты, как правило, менее устойчивы в воде, чем микро
агрегаты. 

В зависимости от минерального состава и дисперсности глинистых пород, нали

чия в них гидроксида железа, органики и карбонатов размер агрегатов изменяется 

от нескольких десятков до сотен микрометров. В отличие от микроагрегатов агре

гаты обычно изометричны. В природных глинах они встречаются не всегда, а гра

ницы между ними при исследовании под оптическим и растровым электронным ми

кроскопами установить довольно сложно. Лучше всего агрегаты выделяются в гли

нистых образованиях элювиального и гидротермального происхождения, где их 

контуры подчеркиваются границами преобразованных первичных зерен материн

ских пород (рис. 5, д). 
Ориентация микроагрегатов внутри агрегатов может быть самой различной, 

но преобладают агрегаты с неориентированным или слабоориентированным рас
положением микроагрегатов. Как частный случай выделяют агрегаты с высокой 

ориентацией всего глинистого материала, получившие название блоков или мик

роблоков. 

Первичные минеральные зерна в глинистых породах представлены обломками 

кварца, слюды, полевого шпата и кальцита, среди которых наиболее хорошо изуче

ны кварцевые зерна. Преобладают изометричные зерна различной степени окатан

ности и сохранности (рис. 5, ж, з). Их размер колеблется от 0,005 до 2 мм. Характер
ная особенность первичных минеральных зерен - наличие на них "рубашек" из тон
кодисперсного материала (рис. 5, з), представленного частицами глинистых минера
лов, гидроксидами железа, карбонатами, органоминеральными соединениями. На

личие "рубашек" оказывает существенное влияние на контактные взаимодействия 
этих зерен и их поведение в глинистых породах. 

В качестве включений, особенно в молодых глинистых осадках морского и 

озерного происхождения, часто встречаются остатки микрофлоры и микрофауны 

различной степени сохранности, обычно представленные карбонатными скелетика

ми кокколитофорид, обломками кремнистых панцирей диатомовых водорослей и 

радиолярий, спорами и пыльцой различных растений, бактериями (рис. 5, и). Кроме 
того, в породах морского происхождения и глинистых образованиях аридных зон 

имеются включения различных солей. Чаще всего это колломорфные скопления 

тонкодисперсных кристаллов хемогенного кальцита или нитевидные микрокри

сталлы аутигенного кальцита (Грабовска-Ольшевска, Осипов, Соколов, 1984). 
В морских глинистых отложениях нередки включения пирита (рис. 5, К), джай

пурита и других рудных образований. Наконец, многие глины содержат включения 
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органических веществ в виде слабо разложившихся органических остатков, гумино

вых кислот И других высокомолекулярных соединений. Разложившаяся органика 
активно взаимодействует с глинистыми минералами, образуя на их поверхности 
своеобразные органоминеральные комплексы, хорошо различимые в растровом 

электронном микроскопе по глобулярным агрегатам гуминовых кислот (рис. 5, л). 
Поровое пространство. Другая составляющая структуры породы - поры, ко

торые образуются в результате неплотного прилегания твердых структурных эле

ментов друг к другу. Общая величина пористости породы, а также размер пор и их 

форма зависят от размера и формы твердых структурных элементов, степени их аг

регированности и уплотненности, характера распределения в пространстве. 

В реальных условиях вследствие полидисперсности, анизометричности и малых 

размеров твердых структурных элементов пористость молодых осадков может 

достигать 85-90%. В то же время у плотных литифицированных глинистых пород 
она составляет 20-30%, а у аргиллитов и алевролитов не превышает 4-10%. Следу
ет также отметить, что на величину общей пустотности, особенно у литифици
рованных глинистых пород, большое влияние могут оказывать трещины и микро

трещины. 

Помимо общей пористости при изучении глинистых пород часто выделяют от

крытую, закрытую и эффективную пористость (Сергеев и др., 1983). Открытая 
пористость характеризует суммарный объем пор, сообщающихся 'между собой, а 
закрытая - объем изолированных пор. Эффективная или активная пористость 
определяется объемом сообщающегося порового пространства породы за вычетом 

объема связанной воды (адсорбционной, осмотической и капиллярной). Связанная 

вода удерживается на поверхности частиц молекулярными силами и не может быть 

извлечена из породы при свободной миграции поровых растворов. Поэтому величи
на эффективной пористости зависит от удельной поверхности породы, вязкости по

ровых растворов и градиента напора, определяющего движение жидкости. 

Размер пор в глинистых породах изменяется в широких пределах: от сотых до

лей до нескольких десятков микрометров. Среди существующих классификаций 
пор по размерам наиболее обоснована классификация Е.М. Сергеева (Сергеев и др., 
1983), составленная для дисперсных пород и подразделяющая поры в соответствии 
с их генетической принадлежностью и характером передвижения в них воды. Со
гласно этой классификации выделяются ультракапиллярные поры (менее 0,1 мкм), 
микропоры (0,1-10 мкм), мезопоры (10-1000 мкм) и макропоры (более 1000 мкм). 

Эта классификация была взята авторами за основу. Однако при морфометриче
ских исследованиях возникла необходимость ее не которой детализации. Это отно

сится, прежде всего, к подразделению микропор на тонкие (0,1-1 мкм), мелкие 
(1-10 мкм) и крупные (10-100 мкм). При этом за нижнюю границу макропор было 
принято значение 100, а не 1000 мкм. Таким образом, в последующих описаниях ис
пользуются следующие градации пор: ультрамикропоры « 0,1 .мк.м), .микропоры 

(0,1-100.мк.м) и .м.акроnоры (> 1О0.мк.м). 
Другая важная характеристика пор - их форма. По морфологии можно выде

лить следующие виды пор: 

1) uзо.метричные, у которых отношение линейных размеров двух наиболее раз
личающихся сечений не превышает 1,5. Размер поры в этом случае характеризует
ся диаметром круга, описывающего ее; 

2) анuзо.метричные, у которых отношение линейных размеров двух наиболее 
различающихся сечений изменяется от 1,5 до 10. Обычно при описании размера 
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указывают длину и ширину поры (в некоторых случаях можно указать только сред

нюю ширину); 

3) щелевидные, у которых отношение линейных размеров двух наиболее разли
чающихся сечений превышает 10. Размер таких пор характеризуется только их ши
риной. 

Наличие в глинистых породах структурных элементов различных размерных 

уровней обусловливает существование нескольких видов пор. Выделяются межчас

тичные, межультрамикроагрегатные, межмикроагрегатные, межагрегатные, меж

зернистые, межмикроагрегатно-зернистые, внутризерновые и поры биогенного 

происхождения (Грабовска-Ольшевска, Осипов, Соколов, 1984). 
Межчастичные поры возникают внутри ультрамикроагрегатов и микроаг

регатов в результате неплотного взаимного прилегания первичных частиц 

(рис. 6, а). Размеры и формы этих пор определяются морфологией взаимодейст
вующих частиц, размером и характером контактирования. Внутри ультрамикро

агрегатов межчастичные поры имеют щелевидную форму с максимальной ши
риной не более 0,1 мкм (ультрапоры). При отсутствии в породе ультрамикроаг
регатов в микроагрегатах встречаются анизометричные поры шириной до 

0,5 мкм, которые также можно называть межчастичными, или внутримикроаг
регатными. 

Межультрамикроагрегатные поры образуются между ультрамикроагрегатами 

и могут иметь самую различную конфигурацию в зависимости от пространственно
го расположения ультрамикроагрегатов (рис. 6, 6). Преобладают щелевидные и 
анизометричные поры, ширина первых составляет не более 0,3 мкм, а у вторых до
стигает 1 мкм. 

Меж,М,икроаzреzатные поры возникают между микроагрегатами и характери
зуются большим разнообразием размеров и формы (рис. 6, в). Морфология этих 
пор во многом зависит от степени литификации глинистых пород. Для молодых сла
болитифицированных осадков характерны открытые межмикроагрегатные микро
поры диаметром до 15 мкм. У глинистых пород средней степени литификации пре
обладают изометричные межмикроагрегатные микропоры диаметром не более 

5 мкм, а у пород высокой степени литификации - узкие щелевидные микропоры 

шириной до 1,5 мкм. 
Межаzреzаmные поры в глинистых породах осадочного происхождения встре

чаются редко. Они характерны для некоторых видов элювиальных глин и широко 
развиты в лёссовых породах (рис. 6, г). Поры обычно изометричные, реже анизо
метричные, размер изменяется от нескольких до десятков микрометров. 

Межзернистые поры присутствуют в глинистых породах с высоким содержани

ем песчаных и пылеватых зерен. Возникающие между зернами изометричные и 

анизометричные микропоры имеют размеры от нескольких до десятков микромет

ров (рис. 6, д). 
При определенном сочетании глинистого материала и обломочных зерен в гли

нистых породах образуются микропоры более сложного строения - ,М,еж,М,икроаzре

zатно-зернистые (рис. 6, е), преимущественно изометричные и анизометричные с 
размерами от нескольких до 20 мкм. 

В глинистых породах, содержащих карбонатные обломочные зерна, а также 

включения микрофлоры и микрофауны, имеются внутризерновые поры (рис. 6, ж) 
и поры биоzенною происхождения (рис. 6, з). Первые - изометричной формы с диа
метром до нескольких микрометров, образуются чаще всего в зернах карбонатного 
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Рис. 6. Типы пор в глинистых породах: 
а - межчаСТИЧНblе; 6 - межультрамикроагрегаТНblе; в - межмикроагрегаТНblе; z - межагрегаТНblе; 

д - межзеРНИСТblе; е - межмикроагрегатно-зеРНИСТblе; ж - внутризеРНОВblе; з - поры биогенного проис

хождения 

состава в результате выветривания. Поры биогенного происхождения обычно ок

руглой формы, их размеры - от долей до десятков микрометров. 

Геометрические признаки структуры. Размер и форма твердых структурных 
элементов и пор определяют морфометрические особенности структуры, а их ори

ентация в пространстве - ее геометрические признаки или текстуру. 

При изучении структуры глинистых пород H~ микроуровне ее геометрические 

признаки характеризуются упорядоченным состоянием частиц, микроагрегатов, зе-
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рен и пор, имеющих анизометричную форму. При этом эффект пространственной 
ориентации может усиливаться и за счет расположения в одной плоскости изомет

ричных микропор. 

Для количественной оценки геометрических признаков структуры определяют

ся направление преимущественной ориентации структурных элементов и степень 

их ориентации. В общем случае для трехмерного пространства направление плоско

сти преимущественной ориентации структурных элементов в породе задается тре

мя углами 8х, 8у • 8z, определяемыми положением нормалей к плоскостям частиц 
(или ультрамикроагрегатов) и направлением координатных осей Х, У, Z (Метод. по
собие по инж.-геол. изучению горных пород, 1984). При исследовании плоского изо
бражения структуры (шлифа, аншлифа) направление преимущественной ориента

ции задается лишь одним углом 8 К'направлению напластования. 
Степень, или показатель ориентации Ка, характеризует упорядоченность стру

ктурных элементов в плоскости ориентации и оценивается по отношению числа 

структурных элементов, лежащих в плоскости (или направлении) ориентации, к об

щему числу анализируемых частиц и агрегатов или пор. 

По степени ориентации структурных элементов все глинистые породы могут 

подразделяться на слабоориентированные (Ка = ~ 7,0%); среднеориентированные 
(Ка = 7,1-22,0%) и высокоориентированные (Ка = 22,1-78,0%) (Соколов, 1988). 

С увеличением степени ориентации структурных элементов наблюдается воз

растание анизотропии проницаемости, а также прочностных и деформационных 
свойств глинистых пород. 

Теория структурообразования в глинистых дисперсиях 

Общие закономерности устойчивости и коагуляции дисперсных коллоидных 

систем впервые были сформулированы Б.В. Дерягиным, Л.Д. Ландау (Дерягин, 
Ландау, 1945), Е. Фервейем и Т. Овербеком (Verwey, Overbeek, 1948). Основанная 
ими теория устойчивости коллоидных систем получила название ДЛФО (Деря
гин-Ландау-ФервеЙ-Овербек). В основе теории ДЛФО лежат представления о ба

лансе сил отталкивания и притяжения, действующих между коллоидными частица

ми. Первые определяют стабилизацию глинистых дисперсий, а вторые - их агрега

цию и коагуляцию. 

Силы отталкивания между частицами. При сближении частиц в водной сре

де под влиянием теплового движения или механического воздействия их непо

средственному слипанию препятствуют силы отталкивания. По своей природе 

эти силы могут быть электростатическими и структурными. Первые связаны с 

перекрытием двойных электрических слоев (ДЭС) частиц, а вторые - с взаимо

действием пленок адсорбционной воды. Ниже рассмотрена при рода обоих видов 

взаимодействий. 

Один из наиболее мощных факторов, определяющих устойчивость дисперсных 

систем - электростатическое взаимодействие двойных электрических слоев глинис

тых частиц. За пределами ДЭС напряженность электростатического поля частиц 

равна нулю, поэтому силы отталкивания появляются только тогда, когда перекры

ваЮТGЯ диффузные слои частиц. Разность значений энергии, соответствующих не 

перекрытой и перекрытой зонам ДЭС, представляет собой электростатическую 
составляющую расклинивающеzо давления Пе, расчет которой на основе теории 
двойного электрического слоя Гуи-Чепмена и теории сильных электролитов Де-
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бая-Хюккеля был выполнен Б.В. Дерягиным в 1937 г. (Дерягин, 1986), а затем и 
другими исследователями. 

Для общего случая уравнение электростатической составляющей расклинива

ющего давления, возникающей между двумя плоскими поверхностями, имеет следу

ющий вид: 

(1.1 ) 

где по - концентрация внешнего раствора; у = th[Ze<l>oI(4k1)]; Z - валентность проти
воиона; е - заряд электрона; <1>0 - потенциал поверхности; k - постоянная Больцма
на (1,38 . 10-23 ДЖ/К); Т - температура, ОК; х - эффективная толщина диффузного 
слоя; h - расстояние между частицами. 

Для слабо заряженных поверхностей имеем: 

2 2 2 
П = 4Z е <l>оnо e-xh (1.2) 

е kT 

Из уравнения (1.2) видно, что для слабо заряженных поверхностей Пе пропор
ционально квадрату потенциала поверхности <1>0. 

Для сильно заряженных поверхностей расклинивающее давление может быть 

оценено следующим образом: 

(1.3) 

В этом случае Пе не зависит от потенциала поверхности, поскольку происходит 
экранирование поверхности противоионами. , 

Уравнения (1.2, 1.3) относятся к взаимодействию двух частиц с плоскими по
верхностями. Для сферических частиц при расчете дальних взаимодействий часто 

применяют решение: 

П 8(kT)2 ЕГ 2 -xh 
е= 22 уе. 

eZ 
(1.4) 

где Е - диэлектрическая постоянная среды, r - радиус частицы. 

В соответствии с уравнением (1.4) электростатическая компонента расклинива
ющего давления сферических частиц прямо пропорциональна их радиусу г. 

Иное приближенное решение получено для сферических частиц с низким зна
чением потенциала <1>0 при условии, что их радиус значительно больше толщины 
диффузного слоя (хг ~ 1): 

(1.5) 

При xh ~ 1 (малые частицы в слабых растворах электролитов) используется 
следующая зависимость: 

2 
П = Er<l>o e-xh 

е h+2r 
(1.6) 

Другая составляющая расклинивающего давления между частицами возникает 
при взаимодействии структурированных адсорбционных пленок воды. Она прояв

ляется при достаточно тесном сближении частиц (порядка 1,5-6,0 нм), когда проис
ходит перекрытие их гидратных адсорбционных слоев. 
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Как уже отмечалось, тонкие пленки молекул воды, адсорбированные на по

верхности минералов, находятся в особом структурном состоянии и их свойства от

личаются от свойств свободной воды. При перекрытии пленок на контактах проис
ходит разрушение особой структуры их периферических частей, вследствие чего 

часть адсорбированной воды переходит в объемную фазу. Это приводит к измене
нию свободной энергии гидратной пленки и проявлению расклинивающего давле

ния. Впервые присутствие тцких сил было установлено Б.В. Дерягиным и Е.В. Обу
ховым в 1935 г. Позднее Б.В. Дерягин и Н.В. Чураев (1972) назвали их структур
ными силами или структурной составляющей расклинивающею давления (Пs). 
Характерная особенность ПS - быстрый рост ее значения при уменьшении расстоя

ния между частицами. Расчеты показывают, что на малых расстояниях между час

тицами структурное расклинивающее давление намного превосходит электростати

ческое расклинивающее давление. 

Существование структурного расклинивающего давления и его зависимость от 

толщины адсорбционной пленки были экспериментально доказаны Б.В. Дерягиным 

и З.М. Зориным (1955), Б.В. Дерягиным и Н.В. Чураевым (1972) на примере смачи
ваемой поверхности кварца и стекла. Позже аналогичные данные были получены для 

пластинок слюды (Israelachvili, Adams, 1978) и монтмориллонита (Viani, Low, Roth, 
1983). Австралийские физико-химики Я. Израелашвили и Р. Пашлей (Israelachvili, 
Pashley, 1983) связывают расклинивающий эффект с образованием ориентированных 
молекул воды при гидратации катионов, называя его гидратационным. 

Впервые расчеты ПsCh) были выполнены С. Марчелем и Н. Радичем (Marcelja, 
Radic, 1976) на основе полученной ими эмпирической зависимости: 

ПS(h)= Kexp(-h/l), (1.7) 

где К и 1 - эмпирические константы, значения которых для различных условий из

мерений табулированы Б.В. Дерягиным и Н.В. Чураевым (1984). Полученные ре
зультаты удовлетворительно совпали с экспериментальными данными. 

Силы притяжеиия. К силам притяжения относятся молекулярные или ван-дер

ваальсовые силы, действующие между отдельными молекулами и атомами. Они на

много слабее сил химической природы, являются ненасыщенными и в первом при

ближении могут считаться аддитивными. Благодаря этому свойству такие силы воз

никают при сближении как коллоидных частиц, так и макроскопических тел. Обла

дая большим радиусом действия, молекулярные силы играют важную роль во взаи

модействии тонкодисперсных частиц, где они превышают силы гравитации. При 

рассмотрении взаимодействия дисперсных тел их часто называют молекулярной со

ставляющей расклинивающеzо давления Пm (Дерягин, Чураев, 1984; Щукин, Пер
цов, Амелина, 1982). 

Существуют две теории расчета молекулярных сил: микроскопическая, разра

ботанная Ф. Лондоном (London, 1937) и Х. Гамакером (Hamaker, 1937), и макроско
пическая, развитая в трудах Е.М. Лифшица (1954, 1955). Согласно первой теории 
энергия молекулярного пр~тяжения двух сферических частиц с одинаковыми ради

усами r определяется из выражения: 

_ А (2r 2r
2 

R
2 

- 4r
2 

) 
иm --- 2 2 +-2-+ ln 2 ' 

6 R -4r R R 

где А - постоянная Ван-дер-Ваальса-Гамакера (для воды А 

R - расстояние между центрами частиц. 

(1.8) 

1,12 . 10-20 Дж); 
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Для условия r ~ h (где h - расстояние (зазор) между двумя сферическими части
цами) имеем: 

ит =-Ar/(12h), (1.9) 

а для сферической частицы и плоскости: 

ит = -Ar/(6h). (1.10) 

Для энергии молекулярного ПРИТЯDКения двух плоскопараллельных пластин 
толщиной <> Е. Фервей и Т. Овербек (Verwey, Overbeek, 1948) получили выражение 

А [1 1 2] 
ит =- 48п (h/2)2 + (h/2+<»2 (h/2+<>/2)2· 

(1.11) 

При некоторых предположениях уравнение (1.11) можно упростить. Так, для 
толстых пластин при <> ~ h имеем: 

ит = -АI(121th2 ). (1.12) 

Величина Пт расклинивающего давления в этом случае находится из выражения 

Пт = -А/(61thЗ ). (1.13) 

Отрицательный знак расклинивающего давления свидетельствует о действии 
сил, направленных на сближение частиц под влиянием молекулярного притяжения. 

Для тонких пластин, когда расстояние h значительно больше их толщины, т.е. 
<> ~ h, энергия взаимодействия определяется следующим образом: 

ит =-А<>2/(21thЗ ). (1.14) 

Уравнения (1.8-1.14) относятся к взаимодействию в вакууме и применимы толь
ко для малых расстояний, при которых можно пренебречь эффектом электромаг
нитного запаздывания. Этот эффект учитывается во второй теории молекулярных 
сил, получившей название макроскопической и основанной на флуктуационной 

электродинамике и гипотезе, что взаимодействие тел осуществляется через излуча

емые или флуктуационные электромагнитные поля. Е.М. Лифшиц в 1954 г. полу
чил формулы расчета силы ПРИТЯDКения двух пластин, отнесенной к единице площа
ди для двух предельных случаев: 

1) при малой величине зазора, когда h < 1.., 

П - 1i 00 (Eи~)+ 1)2 d . 
т - 81t2h З l Eи~) -1 ~, (1.15) 

2) при большой величине зазора, когда h > 1.., 

П - пс ~ ЕО - 1 Е 2 ( )2 
т - h4 240 ЕО+\ <р( О), (1.16) 

где л. - длина электромагнитной волны, 1i - постоянная Планка, отнесенная к 2п; 

Eи~) - комплексная диэлектрическая проницаемость, являющаяся функцией мни

мого аргумента; ~ - мнимая составляющая комплексной частоты; с - скорость све
та; <р(ЕО) - некоторая функция статистической диэлектрической проницаемости Ео. 

24 



При интегрировании уравнения (1.16) получается выражение для определения 
энергии притяжения двух пластин: 

и =-В/ h3 
т ' 

(1.17) 

где В - постоянная молекулярных сил притяжения (для кварца при f.o = 3,6; В = 
= 4,4 . 10-27 дж . см). 

Из-за ограниченных данных о величине комплексной диэлектрической прони

цаемости различных твердых тел расчет взаимодействия частиц на больших рас
стояниях обычно осуществляется на основании микроскопической теории с внесе

нием поправок в получаемые данные на электромагнитное запаздывание. Попра

вочные коэффициенты для различных условий измерений приводятся в виде таб
лиц в работе г. Кройта (1955). 

Суммариые силы взаимодействия частиц. Устойчивость и скорость агрегации 
дисперсных систем зависят от знака и величины суммарной энергии их взаимодей
ствия, обусловленной соотношением энергии их отталкивания и притяжения. При 

рассмотрении устойчивости с позиции современных представлений о природе сил, 

действующих между частицами, и роли тонких адсорбционных пленок в контакт
ном зазоре следует учитывать все компоненты расклинивающего давления, описан

ные выше (Яминский и др., 1982): 

(1.18) 

где Пе, Пт И ПS - соответственно электростатическая, молекулярная и структурная 
компоненты расклинивающего давления. 

Однако из-за слабой разработанности теории, используемой для нахождения 

структурной составляющей расклинивающего давления, оценка устойчивости дис
персных систем в рамках теории ДЛ ФО обычно осуществляется по двум компо
нентам - электростатической и молекулярной. Многочисленные примеры свиде

тельствуют о том, что применение теории ДЛФО дает удовлетворительные ре

зультаты при расчетах взаимодействий на больших и средних расстояниях (не ме

нее 10 нм) между частицами. При меньших расстояниях результаты менее надеж
ны, что, очевидно, связано с недоучетом структурной составляющей расклиниваю

щего давления. 

Согласно теории ДЛФО, устойчивость частиц определяется уравнениями: 

П=Пе+Пт =64nokty2e-Хh_~; (1.19) 
61th 

и = 64nokTy2 e-xh А 
Х - 121th2 • 

(1.20) 

Решения уравнения (1.20) для различных условий показывают, что существу
ют три основные разновидности суммарной кривой энергии взаимодействия час

тиц в функции расстояния между ними (рис. 7). Кривая 1 соответствует такому со
стоянию, когда на всех расстояниях между частицами преобладает энергия притя
жения. Это характерно для взаимодействия гидрофобных одно именно заряжен
ных частиц с низким поверхностным потенциалом, а также разноименно заряжен

ных частиц или частиц с гетеропотенциальным характером распределения заряда 

(например, глинистых частиц в кислой среде). Такие системы подвержены быст
рой агрегации или коагуляции и не могут существовать в устойчивом диспергиро

ванном состоянии. 

25 



+и , , , 
"'''' ... _--

~~~.. 2 
'~ , , , 

" .. ...... 
о 1+-\-r---I--......!...._-~--i---:7"---h 

-и 

Рис. 7. Зависимость полной энергии взаимо
действия (U) двух пластин от расстояния ме
жду ними (h). 

Состояние: 1 - не стабилизированное для 

всех расстояний; 2 - стабилизированное ДЛЯ всех 
расстояниях; 3 - не стабилизированное для рас

стояний h, и h2 

Кривая 2 соответствует состоянию, 
когда энергия отталкивания между час

тицами на всех расстояниях превышает 

энергию теплового движения частиц. В 

этих условиях вероятность преодоления 

силового барьера является НИЧТОЯGКой, 
а, следовательно, скорость коагуляции 

практически равна нулю. Такое явление обычно наблюдается у гидрофильных ИЛИ 

сильно заряженных гидрофобных частиц, поверхность которых стабилизирована 

органическими молекулами и другими поверхностно активными веществами, повы

шающими устойчивость частиц в растворах. Дисперсные системы, находящиеся в 

таком состоянии, стабильны и способны в течение длительного времени находить

ся в диспергированном виде. 

Для природных глинистых систем наиболее типична суммарная энергетическая 

кривая третьего вида (рис. 7), которая характеризуется наличием двух потенциаль
ных минимумов на расстояниях h1 и h2 (получивших название соответственно ближ
него и дальнего), а также разделяющего их энергетического барьера отталкива
ния и rnax. Молекулярные силы притяжения преобладают на малых расстояниях, 
обусловливая существование БЛИЯGКего потенциального минимума. На положение и 
глубину этого минимума оказывают влияние силы борновского отталкивания ато

мов сближаемых поверхностей. Образование дальнего потенциального минимума 
при h2 ~ l/х связано с молекулярными силами. Преобладание молекулярных сил на 
этих расстояниях объясняется тем, что с ростом h они убывают медленнее, чем си
лы электростатического отталкивания. 

Для систем, имеющих подобный вид суммарной кривой взаимодействия, ха
рактерно образование агрегатов при двух фиксированных расстояниях между 
частицами h1 и h2, соответствующих БЛИЯGКему и дальнему потенциальным мини

мумам. При этом на контакте частиц, слагающих агрегат, сохраняются устойчи

вые гидратные пленки. В первом случае толщина пленки составляет несколько 

нанометров, а во втором - несколько десятков нанометров. Фиксация частиц в 

дальнем потенциальном минимуме происходит при условии, что кинетическая 

энергия теплового движения частиц kT меньше глубины минимума. Если это ус
ловие не соблюдается, то система является устойчивой при большой высоте 

энергетического барьера. При снижении высоты последнего система вновь мо
жет потерять устойчивость вследствие фиксации частиц в БЛИЯGКем потенциаль

ном минимуме. 

Суммарная энергетическая кривая взаимодействия дисперсных тел изменяется 

под воздействием целого ряда факторов, влияющих на величину энергии электро
статического или молекулярного взаимодействия. Этим объясняется большое раз
нообразие процессов структурообразования в природных условиях. 
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Закономерности агрегации и коагуляции в глинистых дисперсиях. В геологи

ческой и физико-химической литературе нет единого мнения о терминах "агрега

ция", "коагуляция" и "флоккуляция", что создает много сложностей при их исполь

зовании. 

Под агрегацией обычно понимается процесс образования укрупненных струк

турных элементов в результате слипания первичных элементов, потерявших устой

чивость. Агрегация развивается в разбавленных дисперсиях и не приводит к объем

ному структурированию последних. Агрегаты участвуют в седиментогенезе незави

симо друг от друга, подчиняясь силам гравитации. Коагуляцией обычно считается 

процесс взаимодействия первичных частиц или их ассоциаций (ультрамикроагрега

тов, микроагрегатов и агрегатов) в концентрированных дисперсиях (гелях) или 

осадках с образованием сплошной объемной структуры из твердой фазы. В обоих 

случаях, как при агрегации, так и при коагуляции, процесс идет с уменьшением по

верхностной энергии системы. Термин "флоккуляция" ниже использоваться не бу

дет, поскольку по своему смыслу он является синонимом термина "агрегация". 

Закономерности агрегации и коагуляции в глинистых дисперсиях зависят от ха

рактера суммарного энергетического взаимодействия минеральных частиц. К глав

ным факторам, определяющим условия стабилизации или агрегации дисперсных си
стем, относятся размер и форма частиц, их концентрация и однородность по разме
ру, величина и характер распределения заряда, концентрация и состав внешнего 

раствора, рН среды, температура, различные внешние силовые поля (гравитацион

ное, электрическое, магнитное), гидродинамические и акустические эффекты и Т.д. 

Анализ отдельных факторов, обусловливающих устойчивость дисперсных частиц, 
проведен в работе (Щукин, Перцов, Амелина, 1982). 

Влияние размера, формы и концентрации частиц в объеме наиболее обстоя
тельно проанализировано И.Ф. Ефремовым (Ефремов, 1971). При изучении взаи
модействия пластин он установил следующие закономерности: 

1) при малой объемной концентрации частиц большим энергетическим барье
ром и, следовательно, более высокой устойчивостью обладают тонкие пластины. 

Для толстых пластин характерно наличие глубокого дальнего потенциального ми

нимума и дальняя агрегация; 

2) при повышении концентрации пластин в растворе (условия стесненной коа
гуляции) на их парных взаимодействиях сказывается влияние соседних частиц (коо

перативный эффект), приводящее к увеличению глубины дальнего потенциально
го минимума и снижению устойчивости пластин в результате дальней коагуляции. 

Тонкие пластины в этих условиях оказываются менее устойчивыми, чем толстые. 

Условия стесненной коагуляции для тонких пластин наступают при меньшей кон

центрации, чем для толстых. 

При взаимодействии сферических частиц закономерности другие: 

1) в отличие от пластин устойчивость сферических частиц снижcrется с умень
шением их радиуса; 

2) наличие дальнего потенциального минимума более характерно для крупных 
частиц, чем для мелких, поэтому процессы дальней агрегации наиболее распростра

нены в грубодисперсных системах, а ближней - в тонкодисперсных. 

В связи с широким распространением полидисперсных систем большое значе

ние имеет изучение условий гетерокоагуляции, Т.е. взаимодействия частиц различ

ной величины. И.Ф.Ефремов (1971) установил, что при наличии в системе крупных 
и мелких частиц плоской и сферической формы вероятность агрегации больше при 
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Рис. 8. Зависимость характера суммарной 
энергии взаимодействия и двух плоских час

тиц от расстояния h между ними при разной 
концентрации электролита во внешнем рас

творе: 

1 - при отсутствии электролита; при слабой -
2 и при высокой - 3 концентрации электролита 

O~-+~----~~~--~--~~--~ 

-и 

h столкновении крупных частиц между 
собоЙ или крупной с мелкой, в то вре
мя как столкновения мелких частиц 

малоэффективны из-за наличия у них 
высокого энергетического барьера и ма

лой глубины дальнего минимума. Ско-

рость налипания, например, мелких пло

ских частиц на крупные в 400-500 раз выше, чем скорость агрегации мелких частиц. 
При равномерном .распределении разнородных частиц вероятность соударения 

крупных и мелких частиц выше, чем вероятность соударения частиц одного разме

ра. В результате идет процесс образования агрегатов из крупных и мелких частиц, 

в которых мелкие частицы, располагаясь на поверхности крупных, блокируют по

верхностные силы последних. Полидисперсные агрегаты приобретают устойчи

вость и не вступают во взаимодействие друг с другом. Очевидно, что развитие про

цессов гетерокоагуляции во многом зависит от оптимального соотношения круп

ных и мелких частиц в системе. 

Следует отметить, что с формой частиц связаны распределение заряда на их по
верхности и степень стабилизации различных участков поверхности. С увеличени

ем кривизны поверхности снижается степень ее стабилизации электростатически

ми силами, поэтому в природных глинистых системах вероятность агрегации сфе

рических и плоских частиц выше, чем вероятность агрегации двух плоских частиц. 

По этой же причине возрастает вероятность агрегации плоских частиц по типу ба

зис-скол, когда одна частица своим сколом, имеющим повышенную кривизну по

верхности, взаимодействует с плоской (базисной) поверхностью другой. Количест

во таких взаимодействий резко увеличивается в кислой среде, когда базисы и ско

лы частиц имеют различные заряды. Глинистая система в этих условиях полностью 

теряет устойчивость. 

С формой частиц связана также величина критической концентрации твердой 
фазы в суспензии, при которой происходят коагуляция и образование сплошной 

объемной структуры в осадке. При взаимодействии частиц по типу базис-скол эта 

концентрация тем ниже, чем анизометричнее частицы. Для сферических тонкодис

персных частиц величина критической концентрации может составлять несколько 

процентов; для системы, сложенной пластинчатыми частицами - десятые доли про

цента или первые проценты; а для трубчатых и ленточных частиц - сотые, реже де

сятые доли процента. 

Исключительно большое влияние на устойчивость дисперсных систем оказыва

ют концентрация и состав электролитов во внешнем растворе. Теоретический ана

лиз влияния этого фактора дан в работах И.Ф. Ефремова (1971), Г. Зонтага и 

К. Штренге (1973), Е.Д. Щукина, А.В. Перцова и Е.А. Амелиной (1982), Б.В. Деря
гина (1986), Б.В. Дерягина, Н.В. Чураева и В.М. Муллера (1985). Добавление эле к-
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тролита вызывает снижение электростатического потенциала поверхности (вслед

ствие адсорбции противоионов) и сжатие дэс. В глинистых системах оба процесса 
могут протекать одновременно: на сколах частиц поверхностный потенциал снижа

ется в результате адсорбции противоионов, а на базисных поверхностях - вследст
вие сжатия диффузного слоя. При этом глубина дальнего потенциального миниму

ма увеличивается, а высота энергетического барьера снижается. Процесс сопрово
ждается дальней или ближней агрегацией частиц (см. рис. 8). Небольшой рост кон
центрации электролита приводит к увеличению глубины дальнего потенциального 

минимума и дальней агрегации частиц. Последующее повышение концентрации 

электролита вызывает уменьшение величины энергетического барьера и упрочне
ние системы за счет агрегации частиц в ближнем минимуме. 

Структурные связи 

Процессы агрегации и коагуляции сопровождаются образованием структурных 

связей между структурными элементами, Т.е. устойчивых сил притяжения, которые 

обусловливают существование объемной структуры осадка. Структурные связи -
энергетическая характеристика структуры, с которой связаны многие физические 
и механические свойства глин. Они образуются не по всей межфазной поверхности 

структурных элементов, а только в местах их наибольшего сближения - контактах. 

Контакты являются наиболее ослабленными элементами структуры, по которым 

идет ее деформирование и разрушение. 

Теория контактных взаимодействий в дисперсных пористых телах была разра

ботана в начале 1970-х годов П.Л. Ребиндером (1966) и его учениками (Щукин, 1965; 
Щукин и др., 1969; Фукс, 1973; Полак, 1962; Полак, Фазуллин, 1971; Яхнин, Тауб
ман, 1964; и др.). Применительно к глинистым породам она получила развитие в ра
ботах И.М. Горьковой (1957); И.Г. Коробановой (1970); В.И. Осипова (1976, 1979); 
В.И. Осипова и В.Н. Соколова (1974, 1985); В.Н. Соколова (1973,1988); Л.И. Куль
чицкого И О.Г. Усьярова (1981) и др. 

Несмотря на разнообразие минерального состава, размеров и форм структур

ных элементов, слагающих глинистые породы, можно выделить три основных типа 

контактов, обычно встречающихся в дисперсных структурах: коагуляционный, пе

реходный (точечный) и фазовый. Каждый тип контакта характеризуется опреде
ленным механизмом образования и природой сил, действующих в его зоне, геомет

рией самого контакта и величиной контактного взаимодействия. Ниже приводится 
описание коагуляционного контакта, переходный и фазовый контакты будут рас

смотрены в следующей главе. 

При процессах агрегации и коагуляции глинистых частиц в водной среде возни

кают осадки с коа? уляционны..м.и контактами между структурными элементами. 

Сцепление между частицами в таких контактах образуется за счет дальнодействую

щих молекулярных, а в некоторых случаях - магнитных и дипольных (кулоновских) 

взаимодействий (Osipov, 1975; Соколов, 1973; Кульчицкий и Усьяров, 1981), суммар
ная энергия которых превосходит энергию теплового движения взаимодействую

щих частиц. 

Описанию условий образования коагуляционных контактов в дисперсных систе
мах посвящены работы П.Л. Ребиндера (1966), Е.Д. Щукина (1965), В.В. Яминского и 
др. (1982) и многих других. Характерная особенность коагуляционных контактов гли
нистых дисперсий - наличие между частицами тонкой равновесной прослойки жидко-
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Рис. 9. Схема коагуляционного контакта: 1 - глини

стая частица, 2 - связанная вода 

сти (рис. 9), толщина которой соответствует ми
нимуму свободной энергии системы и может из

меняться от нескольких до 80 нм И более. 
Коагуляционные контакты формируются в 

равновесных условиях и обладают полной меха
нической (термодинамической) обратимостью. 

Вследствие этого глинистые осадки склонны 

проявлять пластическое течение, Т.е. деформи

роваться при постоянной нагрузке без разрыва 
сплошности, а при разрушении - тиксотропно

обратимо восстанавливать свою структуру. 

Важнейшая роль в образовании коагуляционных контактов принадлежит моле

кулярным силам притяжения, возникающим за счет парных взаимодействий нейт

ральных молекул, как обладающих, так и не обладающих дипольным моментом. 

В первом случае между молекулами возникает электростатическое взаимодействие 

за счет ориентационного (обе молекулы обладают диполями) и индукционного (од
на из молекул обладает диполем) эффекта, а во втором - электромагнитное взаи
модействие за счет дисперсионного эффекта. Парные взаимодействия молекул, ад
дитивно складываясь, могут создавать поле молекулярного притяжения, действую

щее между любыми твердыми телами при их сближении на расстояние, измеряемое 

десятками и сотнями нанометров. С повышением дисперсности системы (удельной 

поверхности) роль молекулярного притяжения в формировании объемной структу

ры возрастает. 

Общая теория молекулярных сил была изложена в предыдущем параграфе. 
При интегрировании выражения (1.13) можно получить представление о потенци
альной энергии молекулярного взаимодействия двух пластин: 

00 

F(h) = L П(h)dh. (1.21) 
т 

Величина F(h) характеризует удельную (отнесенную к м2) энергию сцепления 
двух твердых тел и является инвариантной по отношению к размеру и форме час
тиц, а также природе сил, действующих на контакте. Б.В.Дерягину и др. (1973) уда
лось найти строгое термодинамическое соотношение, позволяющее оценивать 

прочность контакта через величину F(h) : 

P'(h) = 1tRF(h), (1.22) 

где P'(h) - прочность (сцепление) индивидуального контакта, определяемое силой, 

необходимой для отрыва одной частицы от другой; R - радиус кривизны контакти
рующих поверхностей; F(h) - удельная свободная энергия взаимодействия двух пло

ских поверхностей. 
Если взаимодействующие частицы одинаковы по своей природе, то удобнее ис

пользовать величину F(h)/2, как конкретную характеристику силового поля твер
дой поверхности. 

Как уже отмечалось выше, количественное описание энергии взаимодействия 

заряженных частиц в жидкой среде впервые было осуществлено Б.В. Дерягиным, 
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Рис. /0. Знак потенциала на поверхности частиц глинистых минералов в кислой (а) и щелоч
ной (6) средах. Схема электростатического взаимодействия двух частиц в кислой среде (в) 

Л.Д. Ландау (1945) и Е. Фервейем и Т. Овербеком (Verwey and Overbeek, 1948) - в 
рамках теории ДЛФО, на основе общей концепции молекулярных сил притяжения 

и ионно-электростатического отталкивания диффузных слоев одноименных катио

нов, окружающих частицы. Разработка этой теории привела к представлениям о 

возможности существования двух потенциальных минимумов на кривой энергии 

взаимодействия частиц в функции расстояния между ними: одного - на расстоянии, 
измеряемом нанометрами, (h)), а второго - на расстоянии, равном десяткам нано
метров (h2) (см. рис. 7, кривая 3). В соответствии с этим было принято выделять две 
разновидности коагуляционных контактов - ближний и дальний, отвечающих вза

имной фиксации частиц в ближнем или дальнем потенциальных минимумах. 

Наряду с молекулярным притяжением между частицами, разделенными жидкой 
дисперсионной средой, могут возникать электростатические взаимодействия, обусло

вленные появлением у частиц при определенных условиях жесткого дипольного мо

мента (Schofield and Samson, 1953; Осипов, Сергеев, 1972). Образование дипольного 
момента связано с пере зарядкой сколов глинистых частиц в кислой среде и образова

нием неодноименнозаряженных (гетеропотенциальных) участков поверхности час

тиц (рис. 10, а). В щелочной среде потенциал боковых сколов и базальных поверхно
стей частицы становится одноименным и частица теряет дипольные свойства 

(рис. 10,6). Исследования Н.А. Толстого, А.А. Спартакова и А.А. Трусова (1967) по
казали, что образованию дипольного момента у частиц может способствовать также 

униполярная ориентация адсорбированных молекул воды на поверхности минералов. 

Наличие жесткого диполя при водит к появлению электростатического притя

жения (рис. 10, в) между частицами. Расчет такого взаимодействИя, проведенный 
для каолинита, показывает, что сила притяжения между двумя микронными части

цами этого минерала составляет -1,2· 10-9 Н (Соколов, 1973). Несмотря на неболь
шую величину рассматриваемых сил, они могут играть важную роль в формирова
нии структурных связей в молодых глинистых осадках. Подтверждением этого мо

жет быть поведение глинистых дисперсий в различных средах: в слабокислой среде 
они мгновенно коагулируют, в то время как в слабощелочной образуют устойчи

вую, хорошо диспергированную суспензию. 
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Помимо молекулярных и дипольных взаимодействий в создании структурной 

связности дисперсных грунтов могут принимать участие силы магнитной природы 

(Ю.Б. Осипов, 1968). Образование взаимодействий магнитного характера связано с 
наличием магнитного момента у глинистых частиц, что приводит в условиях геомаг

нитного поля к их взаимодействию между собой. Расчеты показывают, что величи

на магнитной составляющей структурных связей на единичном контакте двух гли

нистых частиц не превышает 10-9-10-11 Н. Следовательно, роль магнитных сил в 
формировании связности тонкодисперсных грунтов невелика. Их действие, вероят

но, слеf\ует учитывать только на первых стадиях формирования осадка, когда они 
могут способствовать коагуляции частиц. 

Большой научный и практический интерес представляет оценка силы сцепле
ния частиц в коагуляционном контакте, Т.е. прочности индивидуального контакта. 

Применение теории ДЛФО дЛЯ таких оценок не дает удовлетворительных резуль

татов. Это можно объяснить по крайней мере двумя причинами. Одна из них - в гли

нистых системах помимо ионно-электростатического отталкивания мощным стаби

лизирующим фактором является взаимодействие граничных гидратных слоев, об

ладающих упруговязкими свойствами. Количественные методы определения взаи
модействия таких слоев отсутствуют, что создает большие трудности их учета в об

щем балансе сил, действующих на контакте. Другой причиной может бьiть измене

ние знака ионно-электростатического взаимодействия частиц при малых расстоя

ниях между ними, когда ионно-электростатические силы из стабилизирующего фа

ктора переходят в фактор, обусловливающий притяжение частиц. Кроме того, тео
рия ДЛ ФО не учитывает возможный вклад во взаимодействие частиц сил электро

статической и магнитной природы. 

Более точные представления о прочности индивидуальных коагуляционных кон

тактов получаются на основе экспериментальных микроскопических определений. 

Первые прямые измеренИя взаимодействия двух кварцевых шариков в воздуш
ной среде осуществил английский ученый Брэдли (Bradley) в 1932 г. Б.В. Дерягиным 
и И.П. Абрикосовой (1951) была разработана оригинальная методика и проведе
ны измерения сил сцепления между двумя кварцевыми нитями в различных жид

костях. Интересные результаты были получены Я. Израелашвили и Г. Адамсом 

(lsraelachvili, Adams, 1978) и Я.И. Рабиновичем (1977). Позднее серию оригинальных 
экспериментов провели Е.Д. Щукин и др. (1969), В.Г.Бабак и др. (1984). Более под
робное описание прямых методов определения прочности индивидуальных контак

тов будет дано в главе 8. Здесь же остановимся только на рассмотрении некоторых 
данных, полученных в этих экспериментах. 

Наибольший интерес применительно к глинистым осадкам имеют исследова
ния Израелашвили и Адамса (Israelachvili, Adams, 1978), позволившие оценить взаи
модействие двух слюдистых пластинок в воде и водных растворах электролитов с 

постепенным уменьшением контактного зазора между ними вплоть до их прямого 

контакта. Была замерена полная потенциальная кривая взаимодействия, имеющая 
форму, подобную кривой 3 (рис. 7), и установлен на расстоянии h2 "'" 7,5 нм дальний, 
а на еще меньшем расстоянии (h l ) - ближний потенциальный минимумы. Соответ
ствующие им значения удельной энергии сцепления (-F(h)/2 ) составили 4 . 10-3 И 
0,01-10 мДЖ;м2. 

Проведенные прямые измерения и полученные значения (-F(h)/2) позволяют 
провести расчеты прочности коагуляционных контактов между частицами различ

ных размеров. Результаты расчетов по формуле (1.22) показывают, что прочность 
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коагуляционных контактов в дальнем потенциальном минимуме для двух гладких 

частиц диаметром 2г "" 1 мкм (или то же самое для более крупных шероховатых ча
стиц с радиусом кривизны неровностей и поверхности ,. "" 0,5 мкм) составляет не бо
лее 10-10 Н. Прочность коагуляционного контакта в ближнем потенциальном мини
муме намного выше и варьирует в пределах от 1 . 10-9 до 5· lG-8 Н. Столь большой 
разброс значений P'(h) объясняется геометрическим фактором, от которого зави-

сит площадь образующегося контакта: минимальное значение (10-9 Н) характер
но для двух сферических частиц микронного размера, а максимальное (5 . lG-8 Н)
для двух параллельных плоских частиц такого же размера. С увеличением разме

ра частиц прочность коагуляционного контакта существенно возрастает. Так, 
например, для двух сферических частиц диаметром 1 мм величина P'(h) состав-

ляет -10-5 Н. Поэтому при рассмотрении контактных взаимодействий необходи
мо указывать средний размер частиц, для которых определяется прочность кон

такта. 

Прочность на разрыв дисперсной системы спористостью 40-50%, средним раз
мером частиц в 1 мкм И P'(h) "" lG-8 Н составляет -104 Па. Подобные значения проч
ности характерны для многих глинистых илов и слаболитифицированных глин. 

Формирование первичных микроструктур глинистых осадков 

Сложные процессы структурообразования в глинистых осадках развиваются на 

протяжении всех стадий седиментогенеза. Они начинаются в природных водных 

растворах, в которых глинистые частицы пере носятся во взвешенном состоянии, и 

продолжаются в самом осадке. 

В природной части водоема глинистое вещество находится в диспергированном 

или агрегированном состояниях (рис. 11). Следует отметить, что устойчивость ин
дивидуальных глинистых частиц имеет динамический, а не термодинамический ха

рактер, Т.е. под влиянием стабилизирующих физико-химических факторов их агре

гация развивается крайне медленно, что позволяет говорить о возможности нахож

дения частиц в диспергированном состоянии. Такое состояние сохраняется при 
очень низкой концентрации твердой фазы в растворе, когда вероятность столкно
вения частиц незначительна, а также в слабощелочной среде или в условиях стаби

лизации поверхности частиц высокомолекулярной органикой, играющей роль по

верхностно-активных соединений. 

Более вероятно нахождение глинистого вещества в природных водных диспер

сиях в агрегированном состоянии. Агрегирование может быть быстрым или мед

ленным и развиваться в результате частичной или полной потери частицами устой

чивости под влиянием различных факторов. При частичной потере устойчивости 
наименее стабилизированными участками частиц оказываются их боковые сколы, 

поэтому при столкновении частиц происходит их взаимная фиксация по типу ба
зис-скол. При полной потере устойчивости происходит агрегирование в основном 
по типу базис-базис и базис-скол под небольшим углом. В обоих случаях фиксация 

частиц может осуществляться за счет дальнего или ближнего потенциального ми

нимумов. В гетерогенных системах образуются в основном полидисперсные ассоци
ации из-за преимущественной агрегации мелких и крупных частиц. 

Размер ассоциаций частиц увеличивается до определенного предела, затем они 

обретаю~ динамическую устойчивость и теряют способность присоединять новые 

частицы. Критический размер, при котором наступает стабилизация, зависит от 
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Рис. 11. Состояние глинистого вещества в водных дисперсиях: 
1 - диспергированное; 11 - агрегированное; а-? - модели микроструктур глинистых осадков 

(а, б - диспергированно-коагулированные; в, z - агрегированно-коагулированные); д-ж - модели агре

гированно-коагулированной микроструктуры ячеистого типа, образованные в глинистых осадках соот

ветственно каолинитового, монтмориллонитового и полиминерального (преимущественно гидрослюди

стого) составов 

конкретных физико-химических условий. Разнообразие последних приводит к тому, 
что формируются ультрамикроагрегаты, состоящие из нескольких частиц, или бо

лее крупные микроагрегаты из ассоциаций первичных частиц и ультрамикроагре

гатов. 

Осаждение диспергированных частиц, ультрамикроагрегатов и микроагрегатов 
постепенно приводит к повышению их концентрации в придонной части водоема и 

развитию процесса коагуляции, Т.е. формированию пространственной структуры. 
При этом теоретически возможно образование различных типов микроструктур, 

модели которых показаны на рис. 11. Первые две микроструктуры (рис. 11, а, 6) 
формируются при седиментации диспергированного глинистого вещества. Коагуля
ция в этом случае развивается в придонной части водоема или непосредственно в са

мом осадке, когда коагулируют элементы с частично стабилизированной поверхно

стью. Последнее наиболее характерно для анизометричных частиц трубчатой или 

пластинчатой формы, которые обладают более низкой стабилизацией боковых 
сколов по сравнению с базисными поверхностями. Этот же эффект наблюдается в 

кислой и, возможно, нейтральной средах из-за наличия положительных зарядов на 

боковых сколах. В обоих случаях при достижении определенной концентрации 

взвеси в придонной части водоема происходит ее коагуляция с образованием про

странственной высокопористой структурной сетки по типу "карточного домика" 
(рис. 11,6). 
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В условиях, когда глинистое вещество в диспергированном состоянии хорошо 

стабилизировано, оно способно оседать на дно водоема и образовывать достаточно 

компактный осадок с хорошей ориентацией частиц по напластованию (рис. 11, а). 
После накопления осадка и, возможно, некоторого его уплотнения в нем развива

ются процессы стесненной коагуляции в дальнем потенЦиальном минимуме в ре

зультате коллективного взаимодействия частиц. Возникающие микроструктуры 
(рис. 11, а и б) можно назвать диспергированно-коагулированными. 

При осаждении агрегированного глинистого вещества возможно образование 
микроструктур, аналогичных рассмотренным, с той только разницей, что они фор
мируются не отдельными частицами, а ультрамикроагрегатами и микроагрегатами. 

В придонной части водоема идет коагуляция ультрамикроагрегатов и микроагрега

тов по типу базис-скол и скол-скол, что обусловливает возникновение высокопо

ристой структуры ячеистого типа (рис. 11, г). При хорошей стабилизации ультрами
кроагрегатов и микроагрегатов происходит их независимое осаждение и стесненная 

коагуляция, Т.е. формируется хорошо ориентированный плотный осадок (рис. 11, в). 
По механизму образования эти микроструктуры можно отнести к агрегированно
коагулированным. 

Рассмотренные модели глинистых осадков являются сугубо теоретическими и 

относятся к системам с содержанием глинистого материала не менее 40%, когда бо
лее крупные обломочные зерна не влияют на развитие процесса структурообразо

вания. Как показали исследования природных глинистых осадков, проведенные 

Р. Пушем (Push, 1973), П. Смартом (Smart, 1971), В.И. Осиповым и В.Н. Соколовым 
(Osipov, Sokolov, 1978 а, Ь), В.И. Осиповым, В.Н. Соколовым, Н.А. Румянцевой 
(1989), первые три микроструктуры (рис. 11, а, б, в) в природных условиях встреча
ются крайне редко. Их образование возможно искусственным путем в лаборатории 

или при промышленном производстве с соответствующей химической обработкой 

глинистых дисперсий. 

Большинство исследователей, изучавших природные глинистые осадки, отме

чали преобладание у них агрегированно-коагулированной микроструктуры ячеи

стого типа (см. рис. 11, г). Эта микроструктура встречается в условиях как морских, 
так и пресноводных бассейнов. В зависимости от условий формирования и мине

рального состава образующиеся микроструктуры различаются строением микроаг

регатов и характером их взаимодействия в ячейке. Наиболее широко распростране

ны три разновидности ячеистых микроструктур. Первая характерна главным обра

зом для осадков каолинитового состава и образована вытянутыми микроагрегата

ми, строение которых напоминает сдвинутую колоду карт (рис. 11, д). Частицы вну
три микроагрегата и микроагрегаты между собой взаимодействуют в основном по 

типу базис-базис и базис-скол под малыми углами. 

Вторая разновидность ячеистой микроструктуры свойственна глинистым осад

кам монтмориллонитового и смешанослойного состава (с большим числом набуха

ющих прослоев ). Она сложена плотными листообразными микроагрегатами глини
стых частиц неправильной формы со слегка закрученными краями (рис. 11, е). Гра
ницы микроагрегатов выделить трудно, один микроагрегат перекрывает другой, 

взаимодействуя по типу базис-базис и образуя замкнутую ячейку. Модели, анало

гичные приведенным на рис. 11, д, е, впервые были предложены Н. О'Брайеном 
(O'Brien, 1971) на основании изучения искусственных осадков каолинита и гидро
слюды. Третья разновидность ячеистой микроструктуры наиболее характерна для 

современных глинистых осадков (рис. 11, ж). Впервые она была описана Р. Пушем 
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Рис. 12. Ячеистая микроструктура: 
а - фотомонтаж РЭМ-изображений образца морского ила mQ4 (ЧеРНОе море); б - РЭМ-фотогра

фия участка ячеистой микроструктуры; в - роза ориентации структурных элементов, Аг 4,1 % 

(Push, 1970). Чаще всего такое строение имеют осадки гидрослюдистого и полими
нерального составов. Они отличаются присутствием крупных изометричных мик
роагрегатов, образованных частицами, взаимодействующими преимущественно по 

типу базис-скол под небольшим углом и базис-базис. 

На рис. 12, а в качестве примера приведен фотомонтаж РЭМ-изображений яче
истой микроструктуры современного глинистого осадка Черного моря полимине

рального состава. Микроструктура формируется крупными уплощенными микроаг-
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регатами, контактирующими по типу базис-базис и базис-скол с образованием 

замкнутых изометричных межмикроагрегатных пор-ячеек (1). Стенки ячеек сложе
ны удлиненными и анизометричными микроагрегатами (2), контактирующими по 
типу базис-скол (3). Длина микроагрегатов изменяется от 3 до 7 мкм, а толщина со
ставляет 0,4-1,2 мкм. В узлах ячеек встречаются изометричные микроагрегаты с 
размерами 4,5-7,0 мкм. Микроагрегаты 1 (рис. 12, б) имеют сложное строение и со
стоят из анизометричных ультрамикроагрегатов (2), контактирующих по типу ба
зис-базис или базис-скол под небольшим углом. Длина ультрамикроагрегатов со
ставляет 0,5-2 мкм, а толщина - 0,1-0,3 мкм. 

Помимо ультрамикроагрегатов и микроагрегатов в образце (см. рис. 12, а) 
встречаются редкие пылеватые изометричные зерна (5), покрытые глинистыми 
"рубашками". Средний диаметр пылеватых зерен изменяется от 9 до 16 мкм. 

Среди твердых структурных элементов (рис. 12, а) довольно много включений 
микрофауны - скелетиков кокколитофорид различной сохранности; присутствуют 
редкие обломки панцирей диатомовых водорослей (7). Кокколитофориды (6) име
ют форму дисков диаметром 3-6 мкм. 

Поровое пространство глинистых пород с ячеистой микроструктурой, как сле

дует из данных количественного анализа микроструктуры, проведенного по мето

дике авторов (Осипов, Соколов, Румянцева, 1989) (рис. 13), представлено четырьмя 
категориями пор со средними эквивалентными диаметрами 0,06; 0,22; 5,3 и 11,6 мкм. 
Число пор В каждом интервале размеров может быть оценено по величине плотно

сти вероятности р: 

р = N/(N .l), (1.23) 

где N; - число пор в интервале; N - общее число пор; 1 - величина интервала. Здесь 
и далее значения плотности вероятности будут браться по кривым распределения 

пор по эквивалентным диаметрам. 

В ячеистой микроструктуре среди межмикроагрегатных пор преобладают мел
кие изометричные микропоры (8) с плотностью вероятности 3,2 и со средним экви
валентным диаметром 5,3 мкм. Значительно меньше (плотность вероятности 1) 
крупных изометричных микропор (9) со средним эквивалентным диаметром 

11,6 мкм (см. рис. 13). 

N;I(N.I) 

16 

8 

0,12 0,24 0,36 2,1 6,3 10,5 15,7 d,МКМ 

Рис. 13. Кривые распределения пор по эквивалентным диаметрам для ячеистой микрострук
туры 
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Наиболее многочисленны межчастичные ультрамикропоры (3) (см. рис. 13) 
(плотность вероятности 16). Средний эквивалентный диаметр этих пор 0,06 мкм. 
Межчастичные ультрамикропоры анизометричны по форме, так как образуются в 

результате неплотного прилегания пластинчатых глинистых частиц базальными 

плоскостями. 

Межультрамикроагрегатных тонких микропор (4) (см. рис. 13) заметно меньше 
(плотность вероятности 2,7). Они имеют средний эквивалентный диаметр 0,22 мкм. 
Эти поры также анизометричны. 

Несмотря на преобладание межчастичных и межультрамикроагрегатных мик

ропор суммарная величина их площади незначительна. Межмикроагрегатные мик

ропоры (с эквивалентными диаметрами 4-12 мкм), хотя и содержатся в меньшем 
количестве, составляют основную часть порового пространства в глинистых осад

ках с ячеистой микроструктурой. Количественный анализ показывает, что суммар

ная площадь этих пор может достигать 97% от общей измеренной пористости (зна
чение общей пористости осадка -57%). 

Результаты анализа ориентации указывают на преимущественно изотропный 

характер и отсутствие какой-либо ориентации структурных элементов в ячеистой 

микроструктуре, о чем свидетельствует кругообразный характер розы ориентации 

(рис. 12, в) и небольшая величина коэффициента анизотропии (Аг - 4,1 %). 
Глинистые осадки с ячеистой микроструктурой обладают высокой пористо

стью (до 60-90%). Их естественная влажность превышает влажность на пределе те
кучести и достигает 55-200%. 

Как уже говорил ось выше, взаимодействие частиц внутри микроагрегатов и 

ультрамикроагрегатов в таких осадках осуществляется через ближние коагуляци

онные контакты (агрегация в ближнем потенциальном минимуме), а между микро
агрегатами доминируют дальние коагуляционные контакты. 

Глава 2 

ЛИТОГЕНЕЗ ГЛИНИСТЫХ ОСАДКОВ 

Общие сведения 

Под литогенезом принято понимать все изменения в осадке и в образующейся 

осадочной породе вплоть до начала ее метаморфизма. В ходе литогенеза осадки 

проходят ряд стадий преобразований и становятся сцементированными осадочными 

породами. 

Существует различное понимание процесса литогенеза и его подразделения на 

отдельные стадии. Многие специалисты-литологи при описании всех изменений в 

осадках и осадочных породах пользуются понятием диагенеза. Впервые этот тер
мин был предложен в 1883-1888 г. немецкими геологами к.В. Гюмбелем и И. Валь
тером. Затем он получил широкое распространение не только в Германии, но и в 

Англии, Франции, США (Pettijohn, 1957; Vatan, 1967; Милло, 1968). 
Впереводе дuazенез означает "перерождение" или "преобразование", что дает 

возможность использовать его для характеристики всего комплекса процессов, ле

жащих в основе формирования осадочных пород. Однако позднее, главным обра-
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зом В трудах российских геологов, этот термин стал использоваться только для ха

рактеристики начального этапа литогенеза, а именно - стадии преобразования 

осадка в осадочную породу. Такой подход получил развитие в работах А.Е. Ферсма
на (1922), А.Г. Коссовской, Н.В. Логвиненко, В.Д. Шутова (1957), Н.Б. Вассоевича 
(1962), Н.М. Страхова (1960), Н.В. Логвиненко, Л.В. Орловой (1987) и многих дру
гих. 

Более поздние изменения в породе, развивающиеся после окончания диагенеза, 

были названы по предложению А.Е. Ферсмана каmаzенезо.м.. Это понятие стали 

широко использовать Н.Б. Вассоевич, Н.В. Логвиненко, В.Д. Шутов, А. Файф, 
Н. Прайс, А. Томпсон. Другие ученые при описании постдиагенетических преобра

зований в породах стали применять термин эnuzенез. Учитывая, что слово эпигенез 

используется в рудной геологии в другом смысловом значении, преимущественное 

распространение получил первый термин. 

В дальнейшем на границе между катагенезом и метаморфизмом была выделе

на еще одна стадия, получившая название .м.еmazенеза. Н.М. Страхов использовал 
это понятие в более широком смысле, включив в него все изменения пород от диа

генеза до метаморфизма, а Н.Б. Вассоевич предлагал применять термин метагенез 

вместо метаморфизма. Однако позднее большинство исследователей стало придер
живаться первоначального понимания этого термина (Логвиненко, Орлова, 1987). 

Выделяемые стадии рассматриваются при формировании осадочных пород раз

личного состава: глинистых, песчаных, карбонатных, кремнистых. С позиций неф

тяной геологии наибольший интерес представляет субаквальный литогенез глини

стых осадков, которому будет посвящено последующее описание. 

Стадии литогенеза 

Диагенез. В современном понимании большинства литологов диагенез - это 

преобразование осадка в породу под влиянием, главным образом, биохимических и 

физико-химических процессов. 

Все диагенетические преобразования происходят при термобарических услови

ях, близких к условиям образования осадка. Изменение температуры в зоне диаге

неза не превышает нескольких градусов. Давление столба воды в зависимости от ус

ловий осадконакопления может варьировать от О до 3 МПа, а геостатическое дав
ление самого осадка не превышает 3-4 МПа. 

В зависимости от фациальных условий образующиеся осадки могут различать
ся по своему минеральному составу и дисперсности, содержанию органического ве

щества, составу и минерализации поровых вод, рН, ЕЬ среды. Поэтому, несмотря на 

общую направленность, процесс литогенеза имеет свои особенности в каждом оса

дочном бассейне. 

Лито генетические преобразования начинаются практически сразу же после об
разования осадка. Важная роль на начальном этапе отводится микробиологическим 

процессам. В поверхностных слоях осадков, содержащих органическое вещество, в 

результате деятельности бактерий создается щелочная окислительная среда, в ко

торой идет активное образование окислов и гидр оксидов железа и марганца (желе

зисто-марганцевые конкреции); при наличии пиропластического материала могут 

возникать железистые смектиты и цеолиты. 

При погружении осадка развитие биохимических процессов в щелочных усло

виях обусловливает восстановление окисных соединений железа и марганца в за-
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Ранний и 
Поздний Ранний Поздний 

Минерал Диагенез средний 
катагенез метагенез метагенез 

катагенез 

FeS -
FeS2 - - - -- ---- ----
ОпалА 

~ -ОпалС{Г -
Халцедон -
Кварц 

FеиМn - • Гидроксиды 

Гематит - - - -
Магнетит - - - -
Минералы Тi02 .. - 1---- r---- - -- -
caS°4 - --
Курскит, подолит - -
Апатит [ ~ ~ 

Кальцит r::: Доломит - - - - - - -- -
Сидерит --- - - -- - - ...... 
Каолинит - - - - - - - - - - . 
Гидрослюда 1М, lmd - - - - - - -- - . 
Гидрослюда 2М - -
Монтмориллонит - -- - -
Смешанослойные 

фазы - - г-- -
Хлорит7А 

1""""'" - - - - - -
Хлорит 14А - - ---
Стильпномелан 

Серицит,мусковит - -- - ---
Диккит - f---- - -
Пирофиллит ---Полевые шпаты 

Филлипсит - -
Клиноптилолит 

1""" 
-

Ломонтит - -
Аналъцим - - -
Эпидот - --- - - -- -- ....... 

Рис. /4. Распространение аутигенных минералов на различных стадиях образования и изме
нения осадочных пород (Логвиненко, Орлова, 1987) 

кисные, развитие редукции сульфатов поровых вод с образованием сероводорода, 
сульфидов железа, иногда марганца. Создаются условия для формирования аути
генных минералов, таких как пирит и гидротроилит. Изменение обломочных поле

ВБIХ шпатов, слюд, глинистых минералов приводит к образованию гидрослюд 1М. 
Вулканогенный материал может служить ИСТОЧНИIщм образования монтморилло

нита и смешанослойных (рис. 14). 
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Основная же масса глинистых минералов в осадках имеет аллотигенное проис

хождение. Характерным является высокое содержание глинистых минералов диок

таэдрического типа: каолинит, галлуазит, монтмориллонит, гидрослюда 2М!, мон

тмориллонит-гидрослюдистые смешанослойные образования с содержанием более 

10% лабильных пакетов. 
Не меньшее значение в изменении осадков на этапе раннего диагенеза имеют 

физико-химические процессы. их энергетическим источником служат физико-хи

мические и бактериологические реакции, высвобождающие необходимое количе

ство энергии. В основе физико-химического преобразования лежит ряд взаимосвя

занных процессов, наиболее важные из которых следующие: старение алюмо-крем

ниевых гелей и агградация глинистых минералов, изменение состава порового рас

твора и обменного комплекса, преобразование органического вещества, синерезис. 

Исследование молодых осадков и лабораторные эксперименты по синтезу гли

нистых минералов (Милло, 1968) показывают, что в процессе осадконакопления 
возникают алюмо-кремнистые гели, обладающие высокой гидрофильностью и по

ристостью. С течением времени гели упорядочиваются - из бесформенного агрега

та тонких частиц переходят в пластинчатые чешуйки с двухмерной упорядоченно

стью и более плотной структурой. 

Наряду со структурным упорядочиванием гелей идет агградация глинистых ми

нералов, развивающаяся сразу же после накопления осадка вследствие повышенно

го содержание ионов магния и калия в иловых водах. В основе этого процесса ле

жит "залечивание" кристаллических решеток глинистых минералов, претерпевших 

значительную деградацию в результате выветривания и транспортировки, путем 

фиксации катионов магния, железа и калия внутри пакетов и в межпакетном про

странстве (Милло, 1968; Мюллер, 1971). Подобная трансформация минералов, ин
тенсивно продолжающаяся на более поздней стадии диагенеза и в катагенезе, повы

шает степень кристаллизации глинистых минералов, при водит к изменению соотно

шения между их набухающими и ненабухающими разностями. 

Изучение современных осадков показывает, что состав и концентрация иловых 

вод могут существенно отличаться от таковых в водоеме. Масштаб этих изменений 

различен и зависит от ряда факторов: дисперсности и минерального состава осадка, 

содержания органики, интенсивности биохимических процессов, степени карбонат
ности осадка и т.д. Одно из наиболее характерных направлений диагенетического 

преобразования иловых вод - увеличение в них содержания Mg2+, Na+, К+, в резуль
тате чего обменный комплекс осадков также претерпевает значительные измене

ния. С этими процессами связано уменьшение гидрофильности глинистых частиц 

и степени диффузности их двойного электрического слоя. Поэтому наблюдающее

ся диагенетическое преобразование жидкой компоненты осадка в конечном итоге 

может оказать влияние на его уплотнение и водосодержание (Meade, 1966). 
Важную роль при диагенезе осадков играет органическое вещество. При интен

сивном поступлении органических остатков в осадок они могут захороняться в виде 

торфа и сапропеля. Однако большинство рассеянных растительных остатков, попа

дающих в осадки, быстро разлагается. Распад органики начинается с автолиза мер

твых клеток, проявляющемся в гидролизе молекул органического вещества и их 

расщеплении с образованием кислот и спиртов. Дальнейшее разложение клетчатки 

идет под влиянием грибков и бактерий. В аэробных условиях это приводит К обра

зованию СО2 и СН4, а при анаэробном разложении образуются СО2, СН4, Н2 И жир
ные кислоты. Лигнин преобразуется в гуминовые кислоты, белки являются источ-
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ником образования СО2, NНз , H2S и аминокислот. Органическое вещество теряе1 
клеточную структуру и превращается в обводненный коллоид. 

В результате разложения органики гуминовые кислоты и их растворимые гума

ты активно адсорбируются на поверхности глинистых минералов с образованием 

органо-минеральных комплексов. Это модифицирует (гидрофиллизирует) поверх
ность минералов, повышает стабилизацию частиц и ослабляет их структурное сце

пление между собой. В результате создаются благоприятные условия для взаимно

го перемещения частиц и самопроизвольного уплотнения осадка. 

В процессе диагенеза в осадках происходит закономерное увеличение содержа

ния гуматов и гуминовых кислот, В то время как количество фульвокислот и биту

мов существенно уменьшается. Вероятно, что не связанные с поверхностью глини

стых минералов фульвокислоты и битумы отжимаются из осадка вместе споровым 
раствором и, таким образом, уже на стадии диагенеза начинается миграция углево

дородов. 

Остающаяся в осадке органика в процессе диагенеза и последующих стадий ли

тогенеза закрепляется все более прочно на поверхности глинистых минералов. При 

этом высокомолекулярные соединения гуминовых кислот конденсируются, посте

пенно теряют свои гидрофильные свойства и трансформируются в углефицирован

ную органику. 

Все перечисленные процессы служат причиной "старения" глинистых осадков, 

интенсивно развивающегося на первых стадиях их преобразования и обычно фик

сируемого по уменьшению коллоидной активности тонкодисперсной фракции свер

ху вниз по разрезу. Снижение гидрофильности, в свою очередь, приводит к само
произвольному уплотнению осадка и его дегидратации, усилению контактных вза

имодействий и прочности системы. 

Большое влияние на состояние осадков оказывает процесс синерезиса - само
произвольной дегидратации и упрочнения структуры. Причиной синерезиса являет

ся отсутствие истинного термодинамического равновесия во взаимной фиксации ча

стиц и агрегатов на дальних расстояниях. Это обусловливает релаксационный хара

ктер дальнейших процессов, выражающийся в синерезисе. В основе синерезиса ле

жит постепенное утончение гидратной пленки на контакте частиц, вызванное дей

ствием молекулярных сил. Впервые этот эффект был изучен А.д. Малкиной и 

Б.В. Дерягиным в 1950 г. на примере взаимодействия в жидкой среде двух кварце
вых нитей. Ими было зафиксировано постепенное уменьшение со временем рассто
яния между нитями и усиление молекулярных сил притяжения. 

Несмотря на старение и процесс синерезиса, общая концентрация минеральных 

частиц в единице объема осадка в начальной стадии его диагенеза по-прежнему ос
тается низкой. На контактах частиц сохраняются достаточно толстые гидратные 
пленки, стабилизирующее действие которых противостоит молекулярным силам 

притяжения. Поэтому в целом система остается типично коагуляционной со всеми 
присущими ей свойствами: высокая пористость и водосодержание (как правило, вы
ше предела текучести), ярко выраженная тиксотропия, невысокая прочность и Т.д. 

По мере развития диагенеза роль биохимических и физико-химических факто
ров постепенно снижается, деятельность бактерий затухает, водообмен между по

ровым раствором и наддонными водами становится затруднительным, постепенно 

возрастает значение гравитационного уплотнения. Величина гравитационного (гео

статического) уплотнения зависит от состава осадка, степени его однородности, 
скорости отжатия поровых вод и времени уплотнения. Наиболее высокую скорость 
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диагенетического уплотнения проявляют более грубые по составу и менее однород
ные по строению глинистые осадки, формирующиеся в мелководных зонах внутри

континентальных бассейнов и шельфа океанов. Развитие процессов гетерокоагуля
ции в этих зонах приводит к формированию осадка с неоднородной структурой и 
высокими фильтрационными характеристиками. Прослои песка и ракушечника, не

редко присутствующие в них, также способствуют дренажу поровых вод и ускорен

ному уплотнению осадков даже при минимальных гравитационных нагрузках. 

В более глубоководных частях морей и океанов условия для гравитационного 

уплотнения осадков в ходе диагенеза существенно изменяются. Стабилизация гли
нистых частиц органическими соединениями в сочетании с высокой однородностью 
и дисперсностью осадков обеспечивают образование однородной ячеистой структу
ры, с трудом отдающей поровую воду. Коэффициент фильтрации поровых вод в та

ких осадках не превышает 0,01 см/год. Кроме того, с увеличением глубины бассей
на возрастает поровое давление за счет веса столба воды, что также препятствует 

ускоренному уплотнению глубоководных осадков (Логвиненко, Орлова, 1987). 
Сказанное подтверждается наблюдениями за временем развития диагенетиче

ских процессов в осадках, накопившихся в различных фациальных условиях. Так, в 

зоне литорали и на мелководном шельфе уже среди современных осадков встреча

ются отложения, прошедшие диагенетические преобразования (продолжитель

ность преобразований тысячи лет), на материковом склоне они встречаются среди 

осадков палеогенового и неогенового возрастов (десятки миллионов лет), и в абис
сальных глубинах - в мелу и юре (около сотни миллионов лет) (Логвиненко, Орло
ва, 1987). 

Свежеобразующиеся осадки, как правило, имеют высокопористую структуру, 

межагрегатные поры (ячеи) которой заполнены свободным поровым раствором. 

Поэтому на раннем этапе диагенеза в осадке преобладает свободная (гравитацион

ная) вода. Благодаря ее свободной связи с придонным раствором концентрация со

лей в поровой влаге сохраняется близкой к внешнему раствору. Некоторое отличие· 

между внешним и поровым растворами наблюдается, как это уже отмечалось вы

ше, в составе ионов и катионов. 

По мере физико-химического и особенно гравитационного уплотнения свобод

ная вода постепенно отжимается из порового пространства, сохраняясь только в 

крупных изолированных порах, которые могут оставаться в структуре осадка из-за 

небольшой величины геостатической нагрузки. 

К концу стадии диагенеза основным видом воды в осадке становится физически 

связанная (осмотическая и адсорбционно-связанная) вода. Одновременно усилива

ется роль осмотического пере носа молекул воды и растворенных в ней солей. В оса

док из придонных вод перемещаются катионы и анионы, расходующиеся на аути

генное минералообразование внутри него, а из осадка уходят растворенные соли. 

С увеличением глубины погружения и повышением плотности осадка происхо

дят изменения его микроструктуры. Основные тенденции - сближение и укрупне

ние микроагрегатов, закрытие крупных и сокращение размеров мелких микропор. 

Преобладающими становятся мелкие межмикроагрегатные микропоры (1-10 мкм). 
Все это обусловливает трансформацию микроструктур глинистых осадков: ячеи

стая микроструктура, преобладающая в молодых осадках (см. рис. 12), вначале пре
образуется в переходную ячеисто-матричную, а затем в матричную микрострукту

ру. В ходе диагенеза пористость уменьшается от 60-75% на раннем этапе до 35-45% 
на позднем. 
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Рис. 15. Общий вид (а) матричной микроструктуры морской глины (Тюменская обл., 

дер. Першино), ее фрагмент (6) и роза ориентации структурных элементов (в) 

Образующаяся при диагенезе .матричная ,м,икроструктура была описана нами 
ранее применительно к глинистым образованиям различного генезиса (Сергеев, 
Грабовска-Ольшевска, Осипов, Соколов, 1979; Осипов, Соколов, Румянцева, 1989). 
Ее основной особенностью является наличие сплошной неориентированной глини

стой массы (матрицы), в которой беспорядочно расположены пылеватые и песча

ные зерна, не контактирующие между собой. 

В качестве примера матричной микроструктуры на рис. 15, а показан фотомон
таж РЭМ-изображений образца морской глины (т Pg2), отобранной в Тюменской 
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Рис. 16. Кривая распределения пор по эквивалентным диаметрам для матричной микростру
ктуры 

области вблизи дер. Першино. Основные твердые структурные элементы матрич

ной микроструктуры - микроагрегаты (1) с размерами 4-15 мкм и более мелкие уд
линенные микроагрегаты (2), толщина которых может достигать 2 мкм, а длина -
6 мкм. Микроагрегаты имеют сложное строение (рис. 15,6) и состоят из ультрами
кроагрегатов (1) глинистых частиц, контактирующих по типу базис-базис и ба
зис-скол. У льтрамикроагрегаты имеют анизометричную форму и сложены глини
стыми частицами, контактирующими базисными плоскостями. Толщина ультрами

кроагрегатов изменяется от 0,3 до 0,6 мкм, а их длина составляет 2-3 мкм. 
Пылеватые зерна (рис. 15, а (3)) обычно имеют изометричную форму, а их поверх

ность покрыта глинистыми "рубашками". Размер зерен колеблется от 5 до 15 мкм. 
Количественный анализ микроструктуры, выполненный по РЭМ-изображени

ям по методике авторов (Осипов, Соколов, Румянцева, 1989), показал, что поровое 
пространство глинистых пород с матричной микроструктурой представлено че
тырьмя категориями пор со средними эквивалентными диаметрами (dэкв): 0,06; 0,42; 
3,3 и 12,3 мкм (рис. 16). Поровое пространство в основном формируется межмикро
агрегатными порами, на долю которых приходится до 93,8% общей пористости 
(значение общей пористости образца 39%). Среди межмикроагрегатных пор преоб
ладают мелкие микропоры (4) (плотность вероятности 2,2) (см. рис. 15, а). их сред
ний эквивалентный диаметр составляет -3,3 мкм, они имеют изометричную или 
анизометричную форму. 

Значительно реже (плотность вероятности 0,3) встречаются крупные изомет
ричные микропоры (5) (рис. 15, а) с dэкв - 10,9 мкм. 

Подчиненное значение в матричной микроструктуре имеет внутримикроагрегат

ная пористость, представленная межчастичными (2) и межультрамикроагрегатными 
(3) порами (рис. 15,6). В сумме эти поры составляют 6,2% от общей пористости. 

Наиболее многочисленны (плотность вероятности 9,5) в матричной микростру
ктуре межчастичные анизометричные ультрамикропоры с dэкв - 0,06 мкм. 

Менее распространены (плотность вероятности -1,85) межультрамикроагрегат
ные тонкие анизометричные микропоры (3) (см. рис. 15,6), имеющие dэкв - 0,42 мкм. 

Результаты исследований указывают на изотропный характер ориентации в мат
ричной микроструктуре и отсутствие преимущественного направления ориентации 
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структурных элементов. Об этом свидетельствует кругообразная форма розы ориен
тации (см. рис. 15, в) и малая величина коэффициента анизотропии (Аг = 5,9%). 

По сравнению с результатами количественного анализа ячеистой микрострук

туры молодых глинистых осадков (см. рис. 13), в матричной микроструктуре замет
но снижается содержание крупных микропор (более 10 мкм). Одновременно повы
шается количество мелких микропор (1-10 мкм), хотя их средний эквивалентный 
диаметр становится немного меньше, чем в ячеистой микроструктуре. Размер тон

ких межультрамикроагрегатных микропор (0,1-1 мкм) в матричной микрострукту
ре немного возрастает, очевидно, за счет переход а в эту категорию разрушившихся 

крупных и мелких микропор. Минимальные изменения испытывают межчастичные 

ультрамикропоры « 0,1 мкм). Как в ячеистой, так и в матричной микроструктурах 
это наиболее многочисленная категория пор, эквивалентный диаметр которых ос
тается равным 0,06 мкм. 

Физико-химическое и гравитационное уплотнение глинистых осадков приводит К 

возрастанию эффективных напряжений на контактах и преодолению энергетическо
го барьера с переходом частиц из дальнего потенциального минимума в ближний. Ра

счет минимального эффективного напряжения, необходимого для перехода коагуля
ционного контакта из дальнего в ближний, можно провести на основании предполо

жения о том, что энергетический барьер может быть преодолен, если эффективное 

напряжение от вышележащих осадков превысит его величину. Напряжение, необхо

димое для преодоления энергетического барьера, можно найти из уравнения (1.22) с 
использованием экспериментальных данных я. Израелашвили и г. Адамса 

(Jsraelachvili апd Adams, 1978) об удельной энергии сил отталкивания на энергетиче
ском барьере, равной F(h)/2 = 1 мДжlм2. Зная величину критического эффективного 

напряжения на контакте (Р') и количество контактов в 1 см2 осадка, можно вычис
лить значение внешнего давления, необходимого для преодоления энергетического 

барьера и трансформации дальних коагуляционных контактов в ближние. 

Проведенные расчеты показывают, что минимальная величина давления состав

ляет 10 КПа. Следовательно, переход дальних коагуляционных контактов в ближние 
начинается уже при мощности осадка около 1 м. Это дает основание считать, что в 
подзоне раннего диагенеза структурное сцепление обусловливается контактами даль

ней и ближней коагуляции. При переходе в подзону позднего диагенеза вероятность 

сохранения дальних коагуляционных контактов очень низка. Очевидно, что в этой 
подзоне преобладающими становятся ближние коагуляционные контакты. 

С началом преобладания ближних коагуляционных контактов повышается 

прочность осадков, изменяется их состояние и характер деформационного поведе
ния: деформирование осадков приобретает выраженный вязкопластический харак

тер, постепенно снижаются тиксотропные свойства. 

Катагенез. Под катагенезом понимается совокупность процессов изменения 

осадочных пород при повышенных давлениях и температуре по мере их погружения 

в глубокие горизонты осадочного чехла Земли. Зона катагенеза имеет значитель
ную мощность, распространяясь на глубину до 10 км. Геостатическое давление в 
этой зоне достигает 120-200 МПа, температура 150-200 ос (Теоретические основы 
инженерной геологии, 1985; Логвиненко, Орлова, 1987). 

Основные факторы преобразования пород на стадии катагенеза - высокое дав
ление и температура. Поэтому процессы катагенеза по своей природе являются фи
зико-химическими и физико-механическими, роль биохимических факторов на 

этой стадии литогенеза существенно снижается. 

46 



Катагенез глинистых осадков развивается в осадочном чехле платформ, синек

лизах платформ, передовых прогибах и верхнем структурном ярусе геосинклина

лей, а также в осадочных породах океанической коры. Развитие катагенеза в раз

личных фациальных условиях имеет свою специфику. Это обусловлено большим 
разнообразием термобарических и физико-химических обстановок. Геотермиче

ская ступень, например, на платформах имеет величину в среднем около 33 м/град, 
в геосинклиналях 15-25 м/град, а в осадочном чехле океанов еще меньше (14-
18 м/град) Таким образом, в зависимости от геологической структуры одна и та же 
температура может встречаться на разных глубинах, что отражается на развитии 

процессов катагенеза в этих структурах. 

При катагенезе происходят уплотнение пород, изменение состава и содержания 

поровых вод, развитие процессов минералообразования, раскристаллизация колло

идов и аморфных образований, перекристаллизация минералов, преобразование 

структуры и упрочнение структурных связей. 

Катагенез развивается в условиях постоянного нарастания геостатического дав

ления, обусловленного нагрузкой вышележащих толщ. В геосинклиналях, а также в 

областях развития куполовидных структур и флексур на платформах на геостатиче
ское давление накладывается давление стресса, под влиянием которого возможно об

разование кливажа. Этим объясняется тот факт, что в геосинклинальных областях 

породы уплотняются, как правило, несколько больше, чем на платформах. Однако в 

преобладающем объеме зоны катагенеза действует только геостатическое давление. 

Несмотря на огромную величину, доходящую до 200 МПа, это давление недостаточ
но для дробления обломочных зерен и тем более тонкодисперсных минералов глини

стых пород (Сергеев, 1946; Ломтадзе, 1956). Поэтому уплотнение идет в основном за 
счет взаимного смещения структурных элементов и их более плотной упаковки. На
иболее медленными темпами развиваются катагенетические преобразования пород в 

условиях больших океанических глубин. Глубоководное бурение позволило поднять 

со дна океана образцы пород, находящиеся только на начальном и среднем этапах ка

тагенеза. Это объясняется незначительным ростом геостатического давления в глу

боководных породах океанов из-за низкой скорости накопления осадков. 

В ходе уплотнения продолжается отжатие поровых вод. На ранней стадии катаге

неза отжимается свободная вода, сохраняющаяся в крупных порах, а также осмотиче

ски связанная вода. Поскольку с водой идет отжатие ионов диффузного слоя глинистых 

частиц, то это приводит К повышению концентрации отжимаемого порового раствора. 

Отжимающийся поровый раствор перемещается в алевритовые и песчаные го

ризонты в вертикальном направлении по разрезу. Это явление широко распростра

нено в мелководных глинистых отложениях, как правило, содержащих дренирую

щие прослои. В однородных толщах глин перемещение отжатой воды может про
исходить в горизонтальном направлении в сторону крупных тектонических разло

мов или более опесчаненных фациЙ. Этому способствует фильтрационная анизо
тропия глинистых толщ и их более высокая проницаемость по напластованию, свя

занная с увеличением степени ориентации структурных элементов глин нормально 

действующей нагрузке. 

При отсутствии дренирующих прослоев отток отжимающейся ·ВОДЫ из глини

стых пород становится затруднительным, что вызывает появление аномально вы

сокого пластового давления (АВПД). Полный разрыв гидравлической связи поро
вой воды с внешней гидросферой приводит к увеличению напряжений внутри поро

ды за счет геостатического давления. 
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Огромное влияние на уплотнение пород и происходящие в них химико-мине
ральные преобразования оказывает температура. Роль температуры в развитии 
процессов катагенеза проявляется, прежде всего, через изменение состояния и ак

тивности заключенной в породе воды. Повышение температуры увеличивает ак

тивность воды: растет степень ее диссоциации, подвижность и растворяющая спо

собность. Растворение аморфного кремнезема, например, возрастает в 5-6 раз при 
увеличении температуры воды от О до 80-90 ОС. Кварц, практически нераствори
мый в обычных условиях, при температуре около 200 ос приобретает раствори
мость, равную нескольким миллиграмам на литр. Снижение вязкости воды сущест

венно повышает водопроницаемость пород и ускоряет их дегидратацию при уплот

нении: с повышением температуры до 300 ос водопроницаемость глинистых пород 
при прочих равных условиях возрастает почти в 10 раз (Мухин, 1963). 

Большое влияние на развитие уплотнения пород оказывает трансформация ад
сорбционно-связанной воды в свободную. Экспериментальными исследованиями 

А.А. Блоха (1969), Б.В. Дерягина, Н.В. Чураева (1984), Ю.И. Тарасевича, Ф.Д. Овча
ренко (1973) установлено, что при температуре 65-70 ос в результате роста трансля
ционного движения молекул воды происходит ослабление их связи с поверхностью 
минералов и, как следствие этого - изменение физического состояния воды: из адсор

бированной она превращается в свободную (гравитационную) воду. Поскольку ад
сорбционные центры, связывающие адсорбционно-связанную воду, энергетически 
неоднородны, то можно ожидать, что трансформация прочносвязанной воды в сво
бодную будет наблюдаться при температурах 65-11 О ос и выше. Следует отметить, 
что внешнее давление стремится воспрепятствовать росту трансляционного движе

ния молекул воды. Поэтому влияния температуры и давления в зоне катагенеза на со

стояние адсорбционно-связанной воды являются противоположно направленными. 

Трансформация адсорбционно-связанной воды в свободную может происходить так

же и в ходе минеральных преобразованиЙ. В частности, J?азвивающийся при катагенезе 
процесс гидрослюдизации монтмориллонита сопровождается высвобождением адсорби

рованных молекул воды, гидратирующих межслоевое пространство монтмориллонита. 

Переход адсорбционно-связанной воды в свободную при водит к ускорению де
гидратации породы и ее уплотнению, а также к появлению в поровом растворе сво

бодной воды с повышенной растворяющей способностью, обусловленной эффек
том протонизации. Последнее связано с частичной диссоциацией образующейся 

свободной воды в условиях повышенной температуры (Злочевская, 1969; Тарасе
вич, Овчаренко, 1973). Появление свободной воды с повышенной растворяющей 
способностью вызывает активизацию растворения солей и некоторых даже трудно 

растворимых минералов. Сказанное подтверждается снижением содержания солей 
в глинистых породах, залегающих ниже изотермы 65-70 ОС. 

Наряду с уплотнением, при катагенезе продолжаются процессы минералообра
зования и агрегации коллоидов. Характерны выделение в порах новообразований в 
виде зерен, зернистых агрегатов и кристаллов правильной формы и перекристалли

зация ранее выделившихся мелкокристаллических соединений. Наибольшее значе
ние имеет изменение состава глинистых минералов на среднем и заключительном 

этапах катагенеза - гидрослюдизация монтмориллонита с образованием диоктаэд
рических слюд. Процесс проходит через образование промежуточной фазы - сме

шанослойных минералов гидрослюд-монтмориллонитового и гидрослюд-монтмо

риллонит-хлоритового ряда (см. рис. 14). 
Впервые трансформацию монтмориллонита в гидрослюду в ходе катагенеза от

метил Уивер (Weaver, 1960). Затем были изучены основные закономерности этого 
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Рис. 17. Изменение состава глинистых минералов с глубиной в глинистых покрышках мезо
зойских отложений Западной Сибири (Прозорович, 1972). Относительное содержание мине
ралов в глинах: 

1 - преобладают, 2 - содержатся в подчиненном количестве, 3 - содержатся в незначительном ко

личестве. Косая штриховка - зоны преобладающего распространения глин с тем или иным относитель

ным содержанием глинистых минералов 

процесса. На примере разреза третичных глин штата Техас было установлено, что 

преобразование монтмориллонита в гидрослюду через смешанослойную фазу про
исходит в интервалах глубин от 2250 м до 3750 м, а на глубинах более 4200 м в по
родах полностью отсутствовали набухающие минералы. В дальнейшем постседи

ментационная трансформация глинистых минералов при литогенезе изучалась 

А.Г. Коссовской, В.Д. Шутовым, И.Д. Зхусом И В.В. Бахтиным. Данные по измене
нию состава глин в природных условиях были подтверждены лабораторными экс

периментами В.А. Франк-Каменецкого и др. в 1983 г. Было установлено, что в ка
ждом бассейне процесс минеральных преобразований имеет свои особенности. Так, 

например, в пределах разреза юрских и меловых отложений Центрального Дагеста

на гидрослюда обнаружена на глубине 3700 м (Чихрадзе, 1979). Для Ставропольско
го поднятия граница начала гидрослюдизации монтмориллонита определена в ме

ловых отложениях на глубине 2,3-3,3 км. В то же время для среднеплиоцен-четвер
тичных отложений Южно-Каспийского бассейна преобразование монтмориллони

та в гидрослюду не наблюдалось вплоть до глубин 5-6 км (Пашалы, Хеиров, 1975). 
Обобщение данных по изменению состава глинистых минералов в покрышках 

на стадии катагенеза было выполнено г.э. Прозоровичем (1972) на примере глин 
Западной Сибири (рис. 17)_ Как видно из приведенных данных, с глубиной идет за-

49 



~I 
Г~ А . . 

Минералы K,,'1''''''''''~ 

т, - -- - - --
.1. 

ряды 
.....а-.. -

: Ir "' 1- '-Хпnпп'Т' 

Iп --- -. 
1Тl' 

1 . 
ряды -

r-' 

Г ". 11 II1II 
::,; х пnпП'Т' 

'r 

Па...D •• vl' ... ~. 

Рис. 18. Изменение состава глинистых минералов в отложениях гумидной и аридной зон на 
различных стадиях литогенеза (Зхус и Бахтин, 1979) 

метное увеличение содержания смешанослойных минералов и гидрослюды с одно

временным уменьшением монтмориллонита. Последний начинает играть подчинен

ную роль и практически исчезает уже на глубинах около 1500 м. Одновременно на 
этих же и больших глубинах происходит увеличение смешанослойных минералов с 

постепенным сокращением содержания у них набухающего компонента. На глуби

нах более 3000 м преобладающими минералами в покрышках становятся гидрослю
да, смешанослойные (с количеством набухающих пакетов не более 30%) и хлориты. 

Не менее интересные результаты были получены И.Д. Зхусом и В.В. Бахтиным 

(1979) при изучении состава глинистых минералов морских и континентальных от
ложений, испытавших различные литогенетические преобразования (рис. 18). Ав
торами были выявлены типичные комплексы глинистых минералов гумидных и 

аридных зон на различных этапах диагенеза и катагенеза, которые в позднем ката

генезе приобретают сходные черты и теряют свои первоначально индивидуальные 
особенности. Таким образом, в позднем катагенезе, вне зависимости от первона

чального состава, ассоциации глинистых минералов становятся преимущественно 

двухкомпонентными, состоящими из гидрослюды и хлорита. 

В работах Н.Б. Вассоевича (1967) и М.М. Файер (1974) была изучена взаимо
связь изменений глинистых минералов в ходе литогенеза с преобразованием орга

нического вещества в угли. Было установлено, что зона существования монтморил

лонита распространяется до глубины, где идет образование "газовых" углей 
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Рис. 19. Изменение отражательной способ
ности витринита с глубиной залегания гли

нистых пород (Литолого-петрограф. кри
терии ... , 1990). Возраст отложений: 

I - плиоцен: 2 - миоцен, 3 - палеоген-верх

ний мел 

(2500--3300 м), а максимальное разви
тие смешанослойных минералов соот

ветствует термобарическим условиям, 

при которых формируются "длинно
пламенные" и "газовые" угли (1650--
3300 м). К БОльшим глубинам (3300-
4000 м) приурочено образование "жир
ных" углей и постепенное снижение ко

личества смешанослойных минералов 

с высоким содержанием набухающих 

компонентов. 
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может быть показатель отражательной способности витринита (Ra). Величина это
го показателя закономерно возрастает с глубиной в зависимости от степени преоб

разования углистого вещества (рис. 19) (Литолого-петрограф. критерии ... , 1990). 
Однако при использовании этого метода следует учитывать, что при сохранении об
щей закономерности изменения Ra с глубиной, его численные значения могут раз
личаться для пород различного возраста. Кроме того, из-за час.,'того отсуТствия уг

листых включений в образцах керна угле петрографические исследования становят

ся неприменимыми. 

На стадии катагенеза в результате повышающегося давления и температуры 

происходит дальнейшее уплотнение и преобразование микроструктуры глинистой 

породы. Эти преобразования выражаются в уплотнении и укрупнении ультрамик

роагрегатов и микроагрегатов, их постепенном преобразовании вначале в круп

ные вытянутые микроблоки, а затем в поликристаллические сростки толщиной 

до 10--12 мкм. Увеличивается степень ориентации твердых структурных элемен
тов и возрастает анизотропия физических и механических свойств глин. Вследст

вие интенсивного давления и "взаимного срастания" глинистых частиц внутри ми

кроблоков И поликристаллических сростков исчезают ультра микропоры и сокра

щается количество межультрамикроагрегатных микропор. Одновременно растет 
количество анизометричных и щелевидных микропор, разделяющих микроблоки 

и сростки. 

Происходит постепенное изменение ранее сформированных микроструктур и 

образование новых. Наибольшее распространение на стадии катагенеза имеют тур

булентная и ламинарная микроструктуры. Первая формируется на начальном, а 

вторая - на более поздних этапах катагенеза. 

Турбулентная ,м,икроструктура представлена на рис. 20, а, на котором приве
ден фотомонтаж РЭМ-изображений образца морской кембрийской глины €). Наи
более характерная ее особенность - присутствие листообразных изогнутых микро-
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Рис. 20. Общий вид (а) турбулентной микроструктуры морской кембрийской глины (р-н 
Санкт-Петербурга), ее фрагмент (6) и ориентация структурных элементов (в) 

агрегатов глинистых частиц, ориентированных по напластованию, которые обтека

ют пылеватые зерна подобно турбулентному потоку . 
. Основные твердые структурные элементы (рис. 20, а) турбулентной микростру

ктуры - анизометричные микроагрегаты, ориентированные по напластованию. Ча

сто микроагрегаты (1) изгибаются, повторяя форму обтекаемых ими пылеватых зе
рен. Длина таких микроагрегатов может достигать 20 мкм, а толщина составляет 
2-3 мкм. Микроагрегаты имеют сложное строение и состоят из ультрамикроагре
гатов (1) (рис. 20, б) пластинчатой и листообразной формы, контактирующих базис
ными плоскостями и по типу базис-скол пол малым углом. Длина ультрамикроаг

регатов может достигать 3 МКМ, а толщина изменяется от 0,2 до 0,6 мкм. У льтрами-
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Рис. 21. Кривая распределения пор по эквивалентным диаметрам для турбулентной микро
структуры 

кроагрегаты состоят из частиц глинистых минералов, контактирующих базальны

ми плоскостями. 

Помимо микроагрегатов и ультрамикроагрегатов в турбулентной микрострук
туре могут содержаться отдельные включения пылеватых зерен (2) преимущест
венно изометричной формы (рис. 20, а), размер которых может изменяться в до
вольно широких пределах - от 5 до 20 мкм. Поверхность зерен обычно покрыта 
глинистыми "рубашками". 

Количественный анализ микроструктуры, проведенный по РЭМ-изображениям 
показывает, что в глинистых породах с турбулентной микроструктурой поровое про
странство представлено четырьмя категориями пор со средними эквивалентными 

диаметрами 0,06; 0,26; 3,3 и 10,2 мкм (рис. 21). Большая часть порового пространства 
образована мелкими межмикроагрегатными (3) (рис. 20, а) и тонкими межультрами
кроагрегатными (3) (рис. 20, б) микропорами, на долю которых приходится 93,7% об
щей измеренной пористости (значение общей пористости данной породы 28,7%). 

Крупные межмикроагрегатные микропоры (4) (рис. 20, а) в глинистых породах 
с турбулентной микроструктурой встречаются очень редко, главным образом в ме

стах сочленения глинистых микроагрегатов с пылеватыми частицами. Они имеют 

изометричную форму и их dэкв - 10,2 мкм. 
Мелкие межмикроагрегатные микропоры составляют вторую (после ультра

микропор ) по численности категорию в данной микроструктуре (плотность вероят
ности 3,8). Как правило, эти поры анизометричной формы с dэкв - 3,3 мкм. 

Несколько меньшее распространение (плотность вероятности 2,4) имеют меж
ультрамикроагрегатные тонкие анизометричные микропоры 3 (рис. 20, 6), средний 
эквивалентный диаметр которых составляет 0,26 мкм. 

Наиболее многочисленны (плотность вероятности 15,9) межчастичные ультра
микропоры (2) щелевидной формы (рис. 20, 6) с dэкв - 0,06 мкм. Необходимо отме
тить, что для данной категории щелевидных пор эквивалентный диаметр не дает 

полного представления об их размере, поэтому более корректно пользоваться зна
чениями площади или указывать максимальную ширину их раскрытия. 

Анализ турбулентной микроструктуры показал, что она относится к категории 

высокоориентированных с преимущественной ориентацией структурных элемен-
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Рис. 22. Общий вид (а) ламинарной микроструктуры аргиллита (р-н г. Сочи), ее фрагмент (6) 
и ориентация структурных элементов (в) 

тов по напластованию. Это подтверждается также эллипсовидным характером ро

зы ориентации и высоким значением коэффициента анизотропии (Аг = 28,7%) 
(рис. 20, в). 

Отличие турбулентной микроструктуры от образующейся при диагенезе матрич

ной микроструктуры заключается в возрастании доли мелких и тонких микропор в 

поровом пространстве глин. Крупные поры практически исчезают. По-прежнему от
носительно высоким остается количество ультрамикропор. Существенно повышает

ся ориентация структурных элементов, что обусловливает появление в глинах физи

ческой, фильтрационной и механической анизотропии. 
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Рис. 23. Кривая распределения пор по эквивалентным диаметрам для ламинарной микро
структуры 

Отличительная особенность ламинарной м'икроструктуры - высокая степень 

ориентации структурных элементов в плоскости напластования. Это пример типич
ной однородной и анизотропной микроструктуры. 

Основными твердыми структурными элементами (рис. 22, а) ламинарной мик
роструктуры являются анизометричные микроагрегаты (1), ориентированные по 
напластованию. Длина микроагрегатов изменяется от 7 до 15 мкм, а толщина соста
вляет примерно 1-2 мкм. Микроагрегаты имеют сложное строение и состоят из ли
стообразных ультрамикроагрегатов (1) (рис. 22, 6), контактирующих базисными по
верхностями. Длина ультрамикроагрегатов составляет 2-6 мкм, а толщина -
0,2-0,5 мкм. Ультрамикроагрегаты образованы глинистыми частицами, контакти
рующими по типу базис-базис. 

Помимо микроагрегатов и ультрамикроагрегатов в ламинарной микрострукту

ре присутствуют поликристаллические сростки микроагрегатов анизометричной 

формы, которые также вытянуты по напластованию. их максимальная толщина 

может достигать 3-4 мкм. 
Количественный анализ РЭМ-изображений ламинарной микроструктуры пока

зывает, что поровое пространство глинистых пород с такой микроструктурой пред

ставлено тремя категориями пор (рис. 23) со средними эквивалентными диаметра
ми 0,11; 1,5; 3,4 мкм. 

Основная часть порового пространства образована мелкими межмикроагрегат

ными микропорами с эквивалентными диаметрами 1,5 и 3,4 мкм. Они составляют 
71 % от общей измеренной пористости (для данной породы 9,3%). Эти микропоры 2 
и 3 (рис. 22, а) имеют щелевидную и анизометричную форму. 

Тонкие межультрамикроагрегатные микропоры 2 (рис. 22, 6) составляют до 
29% от измеренной общей пористости. Их размер не превышает 0,11 мкм, и они 
имеют щелевидную форму. 

Ламинарная микроструктура относится к микроструктурам с высокой степенью 

ориентации структурных элементов. Это подтверждается сильно вытянутой эллип
совидной формой розы ориентации структурных элементов и высоким (Аг = 48,8%) 
значением коэффициента анизотропии (рис. 22, в). 

Основными отличиями ламинарной микроструктуры от турбулентной являют

ся ее более высокая степень однородности и уменьшение размеров пор вместе со 
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снижением общеЙпориСтости. При этом в глинистых породах с ламинарной микро
структурой, сформировавшейся на стадии позднего катагенеза, наблюдается исчез
новение крупных межмикроагрегатных микропор (dэкв = 10-100 мкм) и межчастич
ных ультрамикропор (dэкв < 0,1 мкм). Первые в результате высоких геостатических 
давлений уменьшаются в размерах и· трансформируются в мелкие межмикроагре
гатные микропоры (dэкв - 3,4 мкм). Вторые смыкаются под действием высоких гео
статических давлений и температур. В результате чего происходит "срастание" тон

ких глинистых частиц и ультрамикроагрегатов. 

Таким образом, важные отличительные признаки ламинарной микроструктуры 
от турбулентной - укрупнение ультрамикроагрегатов и микроагрегатов и повыше
ние степени их ориентаЦИIf. 

Помимо охарактеризованных выше турбулентной и ламинарной микрострук
тур, в ходе непрерывного процесса катагенеза могут образовываться такие пере

ходные микроструктуры, как матрично-турбулентная и турбулентно-ламинарная, 
обладающие промежуточными характеристиками. 

Развитие катагенеза проявляется не только в преобразовании морфометриче

ских и геометрических особенностей микроструктур. Важное значение имеет изме

нение характера взаимодействий между структурными элементами и цовышение их 
структурного сцепления. Рост прочности структурных связей в такиХ породах обу
словливается несколькими явлениями. Прежде всего это связано с увеличением ко
личества и площади контактов между структурными элементами в ходе уплотнения 

пород. Еще большее значение имеет изменение характера и энергии сил, действую

щих на контактах. Повышение давления и температуры приводит вначале к посте

пенному уменьшению толщины гидратной пленки в зоне контактов частиц, а затем 

полному ее прорыву и образованию на очень ограниченной площадке более проч

ного контакта. Образующийся контакт получил название nереходНО20 (Осипов, Со
колов, 1974; Осипов, 1979). 

Образование переходных контактов сопровождается значительным повышени
ем прочности, появлением упруговязких свойств и потерей пластичности глинистых 

пород. Важной особенностью переходных контактов является их метастабильность 

по отношению к воде, т.е. способность гидратироваться и терять присущие им свой

ства. Qбратимость переходных контактов связана с высокой энергией гидратации 

катионов-компенсаторов, участвующих в их образовании, а также с расклиниваю

щим действием пленок адсорбционно-связанной воды, которое оказывается доста
точным, чтобы преодолеть силы сцепления на небольшой площадке переходного 

контакта и увеличить расстояние между взаимодействующими частицами. С этим 

связана и другая особенность пород с переходными контактами - их высокая спо

собность к набуханию при увлажнении в отсутствии противостоящего этому про
цессу внешнего сжимающего напряжения. 

В основе формирования переходных контактов лежит процесс образования 
прочных связей за счет электростатического притяжения отрицательно заряжен

ных частиц находящимися между ними катионами (Осипов, Соколов, 1974) (рис. 24). 
По механизму формирования переходные контакты во многом аналогичны ионно
электростатическим связям, существующим внутри структур слоистых силикатов 

(например, слюд) и обеспечивающим прочное сцепление слоев внутри кристаллов 
этих минералов. Очевидно, что аналогичные связи могут возникать и между глини

стыми частицами при их плотном поджатии базисными поверхностями с образова

нием поликристаллического агрегата. 
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Рис. 24. Схема переходного контакта, образующегося за счет ионно-электростатического вза
имодействия глинистых частиц: 

1 - глинистые частицы, 2 - связанная вода, 3 - катионы, формирующие ионно-электростатические 

связи 

При сближении плоских поверхностей двух частиц на расстояния, близкие к 

межплоскостным (0,7-1,2 нм), происходит перекрытие их диффузных слоев в зоне 
контакта и образование специфического распределения потенциала (рис. 25, а), 
обусловливающего нахождение катионов адсорбционных слоев частиц в потенци

альной яме, Т.е. в центре зазора. Такое расположение положительных ионов приво

дит К их взаимодействию с обеими отрицательно заряженными поверхностями и об

разованию между частицами ионно-электростатических "мостиков" (рис. 25,6). По 
мере уплотнения пород и повышения степени ориентации частиц площадь ионно

электростатического контакта может разрастаться и одновременно увеличивается 

его прочность. 

Оценочные расчеты, проведенные авторами (Соколов, 1973; Осипов, Соко
лов, 1974), показали, что величина силы притяжения, приходящаяся на один ион
но-электростатический "мостик", может достигать -0,14· 10-10 Н. Для образова
ния контакта, превышающего по силе сцепления глинистых частиц коагуляцион

ный контакт, необходимо около 3 . 103 ионно-электростатических "мостиков". 
В этом случае прочность переходного контакта будет -5 . 10"-8 Н, а его площадь 
(в пределах которой расстояние между частицами составляет -1,2 нм) не превы
шает 3,6 . 103 нм2, что отвечает примерно 0,3% площади частицы микронного 
размера. 

Значительную трудность представляет оценка верхней границы прочности пе

реходного ионно-электростатического контакта. Для этого можно воспользоваться 

а б 

Рис. 25. Распределение одноименного потенциала в зазоре между двумя глинистыми части
цами, сближенными на межплоскостное расстояние (а), и схема ионно-электростатического 

взаимодействия частиц (6) 
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Рис. 26. Схема переходного контакта, образующегося между пес
чано-пылеватыми частицами под влиянием внешнего давления: 

J - песчано-пылеватые частицы, 2 - связанная вода 

наиболее важным признаком переходного контакта - его 

метастабильностью (обратимостью). Метастабильность пе

реходного контакта определяется тем, что энергия гидрата'.:12 ции катионов, находящихся в зоне контакта, превышает 
энергию ионно-электростатических "мостиков". Поэтому 

при снятии внешнего давления расстояние между частицами 

на контакте увеличивается, ионно-электростатическое притяжение частиц ослабе

вает и контакт по своему строению и энергии становится коагуляционным. 

Эксперименты показывают (Осипов, Соколов, 1974), что обратимость переход
ных контактов исчезает при достижении их прочности -3 . 10-7 Н. При большей 
прочности переходные контакты ведут себя как необратимые фазовые контакты. 
Очевидно, что величина 3 . 10-7 Н может быть взята за верхнюю границу прочно
сти переходного контакта. 

Возвращаясь снова к расчетам, не трудно показать, что сила притяжения 

(3 . 10-7 Н) между глинистыми частицами микронного размера достигается при об
разовании на контакте -2 . 1()4 ионно-электростатических "мостиков". Если при
нять, что каждый "мостик" занимает площадь в 1,2 нм2, то общая площадь макси
мального по прочности переходного контакта будет -2,5 . 1()4 нм2, что составляет 
около 3% от площади частицы. 

При дальнейшем уплотнении пород и увеличении площади, на которой возни

кают ионно-электростатические связи, будет формироваться фазовый контакт. 
Таким образом, при определенных условиях контакты ионно-электростати

ческой природы могут переходить как в коагуляционные, так и в фазовые. Это 

дало основание авторам назвать их контактами переходного типа (Осипов, Соко

лов, 1974). По расчетам глинистые породы, сложенные частицами микронного 
размера и имеющие переходные контакты (при пористости 25-30%), обладают 
прочностью на разрыв в пределах 0,03-0,15 МПа, что соответствует эксперимен
тальным данным. 

Под влиянием высокого внешнего давления переходные контакты могут возни-, 

кать не только между глинистыми частицами, но и песчано-пылеватыми зернами. 

Однако механизм формирования переходного контакта в этом случае является 
иным и связан снепосредственным продавливанием гидратных пленок, пластиче

ским деформированием твердых частиц и совместной раскристаллизацией в зоне 
контакта вещества взаимодействующих частиц ("холодная сварка") (рис. 26). 

Оценка внешнего напряжения Р с' при котором происходит вытеснение адсорб
ционных слоев из контактной зоны инепосредственное (сухое) взаимодействие час

тиц, возможна с учетом условий задачи Герца. Среднее значение нормальной соста
вляющей внешнего напряжения, действующего в зоне прорыва гидратной адсорбци

онной пленки, рассчитывается из следующего выражения (Яминский и др., 1982): 

р _ 2 [2 Е2 fc ]113 
с -; 90-,,2)2 R ' 

(2.1) 

где Е - модуль Юнга частиц, " - коэффициент Пуассона,fс - эффективное внешнее 
напряжение на индивидуальном контакте, R - радиус частиц. 
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Рис. 27. Схемы фазовых кристаллизационных контактов, образующихся за счет: а - сил ион

но-электростатической природы; б - сил химической природы при пластичном деформиро
вании частиц в зоне контакта ("холодная спайка") 

1 - глинистая частица, 2 - песчано-пылеватая частица, 3 - связанная вода 

Для расчета могут быть взяты табличные значения Е::::: 7·1010 Па и 11 = 0,2. Ве
личина fc находится на основании данных экспериментов Р.К Юсупова (1973) по 
изучению прочности контактов между двумя кристаллическими телами при различ

ных усилиях их поджима. Для частиц размером 1-2 мм пороговое значение усилия 
поджима, при котором скачкообразно происходит переход от коагуляционных к бо

лее прочным контактам, составляет 5· 1()-4 Н. Подставляя эти значения в приведен
ную выше формулу, можно получить величину критических напряжений Ре ::::: 
::::: 6· 107 Па, при которых начинает формироваться переходный контакт между пе
счано-пылеватыми зернами. Полученное значение (60 МПа) отвечает данным по 
граничному трению (Ахматов, 1963). 

В основе формирующихся таким образом контактов лежат химические (ва

лентные) силы, действующие на очень ограниченных по площади контактах. При

нимая прочность единичной валентной связи равной eЦ4тreob2 ::::: 10-9 Н (где 
е - заряд электрона, ~) - диэлектрическая постоянная, равная 8,85 . 10-12 ф/м, 
Ь - расстояние между атомами в кристаллической ячейке -0,1 нм), можно найти, 
что для образования переходного контакта с максимальной прочностью 3· 10-7 Н 
необходимо 3 . 102 связей. Площадь образующего контакта будет равна::::: 3 нм2. 
При количестве химических связей <3 . 102 образующий переходный контакт яв
ляется метастабильным: при снятии внешней нагрузки он способен гидратиро
ваться с разрушением валентных связей и переходом в коагуляционный контакт. 

При дальнейшем повышении давления и температуры на глубинах, соответст
вующих примерно среднему этапу катагенеза, происходит образование наиболее 

пр очных фазовых контактов. В основе этого вида контактов лежат силы ионно
электростатической и химической природы. Фазовые контакты обладают высокой 

прочностью, иногда превосходящей прочность самих контактирующих минералов. 

Поэтому породы с фазовыми контактами являются типичными твердыми телами, 

упруго деформирующимися при приложении внешних нагрузок и хрупко разруша
ющимися при достижении предельной прочности. В отличие от переходных фазо

вые контакты не гидратируются, что обусловливает водостойкость и полную поте

рю способности к набуханию пород с этими контактами. 

Образование фазовых контактов может идти несколькими путями. При плот
ном поджатии глинистых частиц с молекулярно гладкими базисными поверхностя

ми и взаимном перекрытии частиц на значительной площади возможно образова-
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ние фазового контакта за счет ионно-электростатических связей (рис. 27, а). Как 
уже говорил ось, при образовании ионно-электростатических связей в количестве 

>2 . 1()4 контакт приобретает водостойкость и преобразовывается в фазовый кон
такт. Это происходит при уменьшении угла, под которым контактируют частицы. 

При взаимопараллельном расположении частиц связи могут образовываться прак

тически по всей их площади, что позволит образоваться до 8 . 105 ионно-электро
статическим "мостикам". Это обеспечивает прочность сцепления двух микронных 

частиц -10-5 Н. 
Другим возможным путем образования фазовых кристаллизационных контак

тов (в том числе контактов между неглинистыми песчано-пылеватыми частицами) 

является "холодная" спайка минералов за счет сил химической природы (рис. 27, 6). 
Первоначально переходный контакт при росте давления переходит в более проч

ный фазовый контакт. Это наблюдается при расширении площади контакта, на ко

тором происходит взаимное сцепление частиц за счет валентных сил. При образо
вании валентных связей в количестве >3 . 102 контакт теряет свою обратимость и 
становится фазовым, который по своей природе подобен участку границы зерен в 

поликристаллическом веществе. Поэтому часто такой контакт называют кристал

лизационным. 

Механизм формирования кристаллизационного контакта трактуется по разно

му. Так, Я.Е. Гегузин (1967) считает, что образование химических связей происхо
дит в результате совместной раскристаллизации, а энергия, необходимая для этого 

процесса, выделяется при деформировании твердых частиц. Наряду с этим сущест

вует энергетическая теория, согласно которой для образования фазового контакта 
необходима определенная энергетическая активация поверхностей, направленная 

на аморфизацию кристаллической структуры в зоне контакта. 

В условиях высоких температур, близких к точке плавления частиц, возможно 
образование фазовых контактов за счет спекания. В основе этого явления лежат 

процессы взаимной диффузии, чрезвычайно интенсифицирующиеся при повыше
нии температуры. 

Прочность индивидуального кристаллизационного контакта определяется 

прочностью валентной связи (-10-9 Н). Фазовый контакт с минимальной расчетной 
прочностью (-4·10-7 Н) возникает при наличии около 3·102 связей. Формирование 
максимального по прочности контакта определяется его площадью, зависящей от 

минерального состава (твердости минерала) и размера контактирующих зерен. Для 
частиц с диаметром в 1 мкм площадь контакта может достигать -102 нм2 И более, а 
для кварцевых зерен диаметром 100 мкм - около 1()4 нм2. Определив количество об
разующихся валентных связей в первом и втором случаях с учетом их дефектности, 
можно получить значения прочности индивидуального контакта, равные соответст

венно lQ-6 Н и lQ-4 Н. 
Одним из наиболее распространенных процессов, приводящих к образованию 

фазовых контактов, является цементация. Развитие цементации связано с измене

нием геохимических условий в осадочной толще и выделением на контактах зерен 

и . частиц новой фазы в виде гидроксидов кремния, кальция, железа, алюминия и 
других неорганических и органических соединений (рис. 28). 

Общие закономерности процесса цементации установлены при изучении 

твердения вяжущих веществ П.А. Ребиндером, Н.В. Михайловым, А.Ф. Полаком 
и другими и широко используются при разработке методов искусственного упроч

нения пород. В основе цементации лежит распространенный в природе процесс 
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Рис. 28. Схема фазового цементационного 

контакта 

выделения цементирующих веществ из 

поровых вод, пересыщенных по отноше

нию к образующейся фазе. "Срастание" 
элементов дисперсной структуры идет за 

счет химических сил на поверхности раз

дела минерал-цемент. IIоэтому одно из 
основных условий цементации - химиче

ское сродство между цементирующим ве

ществом и поверхностью частиц дисперс

ной фазы. Лучшим цементом для слои

стых силикатов служат полимеризирую

щиеся соединения, способные к самопро
извольному построению пространствен

ных цепочечных или сетчатых структур и 

обладающие выраженной молекулярной 

а' 

а 

близостью с поверхностью цементируемых частиц. Для глинистыIx пород В при

сутствии соединений кальция этим требованиям отвечают гели кремнекислот и 
органическое вещество, образующие кремнистыI,' кремниево-карбонатные и ор
ганические цементы, встречающиеся у кремнистых и мергелистыIx глин, а также 

сланцеватых глин с высоким содержанием органического вещества. Кроме того, 

в качестве цементов могут встречаться соединения железа и некоторые легкорас

творимые соли. 

Как показывают исследования т.ю. Любимовой, Н.Б. Урьева и Н.В. Михайло
ва, образование новой фазы в контактной зоне идет с большей скоростью, чем в 
объеме. Это явление объясняется "организующим" влиянием минералов и избыт
ком поверхностной энергии, которым обладают тонкодисперсные частицы. Следо
вательно, цементация минеральных частиц происходит, в первую очередь, по их 

контактам. Вместе с тем специфические условия образования новой фазы на кон
тактах приводят к появлению там дополнительных напряжений. IIоэтому контакты 

срастания, как правило, имеют избыточную энергию, а следовательно, и повышен

ную растворимость по сравнению со сформированными в объеме ненапряженными 
кристаллами (Ребиндер, 1966). 

В субаквальных условиях цементирующим веществом часто является крем

незем. Согласно современным представлениям о растворимости кремнезема 
и нахождении его в природных водах не в коллоидальном состоянии, а в виде 

истинного раствора (Мило, 1968), цементация в водной среде идет за счет выде
ления на контактах кремнистых гелей и тонкокристаллических форм кремне

зема (халцедона, опала). Этот процесс возможен при отсутствии или незначи

тельном содержании в поровом растворе соединений магния, алюминия и желе

за. В ином случае кремнезем расходуется на образование новых глинистых 

минералов. 

IIроцессы цементации глинистых пород развиваются особенно интенсивно при 
наличии кальция в поровых водах и обменном комплексе. В этом случае возможно 

появление более сложных соединений кремнезема типа силиката и mдросиликата 

кальция (Горькова, 1957). 
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Существенную роль в цементации глинистых пород может играть органиче

ское вещество. Установлено, что при определенных условиях в процессе литоге

неза гуминовые соединения утрачивают свою стабилизирующую способность и 
начинают способствовать возникновению прочных цементационных связей 

(Горькова, 1957; Коробанова, 1983). Как показывают данные инфракрасной 
спектроскопии, рентгеноструктурного и химического анализов, с увеличением 

степени литификации гуминового вещества его состав претерпевает коренное 

изменение: повышается содержание углерода, образующего гидрофобные аро
матические группы, а количество функциональных групп снижается. Одновре
менно идет дальнейшее усиление прочности его связи с минеральными частица

ми - в сильнолитифицированных породах органо-минеральные комплексы ока

зываются полностью нерастворимыми. В результате усиливается взаимодейст
вие частиц по гидрофобным участкам· с образ'ованием химических связей меж

ду цепочечными молекулами органических соединений. Этому во многом способ
ствует преобладание в поровом растворе поливалентных катионов, которые 

вступают в необратимую связь с карбоксильными группами, и таким образом 

появляются прочные мостики между органическими молекулами контактирую

щих частиц. 

Все рассмотренные выше процессы хотя и имеют различный механизм цемен

тации, приводят к одному И тому же результату - образованию фазовых контактов 
за счет химических сил и значительному повышению прочности пород. 

Величина прочности цементационного контакта (~') зависит от его площади и 

характера разрушения. При разрушении контакта по цементу (линия А-А', рис. 28) 
его прочность оценивается как: 

(2.2) 

где CJc - прочность на разрыв вещества цемента, а - см. рис. 28. 
При разрушении контакта по одному из зерен (линия Б-Б', рис. 28) величина 

Р: находится из следующего выражения: 

Р: = CJ
M
1t(a')2, (2.3) 

где CJM - прочность на разрыв минерала, из которого состоит зерно, а' - см. рис. 28. 
В случае разрушения контакта по границе минерал-цемент (В-В', рис. 28), вы-

ражение для Р: принимает следующий вид: 

, sin q> 2 
~ = CJ MC --21tr (1- cos<p), 

<р 

где CJMC - прочность граничной зоны минерал-цемент, <р и r - см. рис. 28. 

(2.4) 

За минимальный по прочности можно принять такой цементационный контакт, 
который образован 102+103 валентными связями, расположенными в плоскости 
разрушения. Площадь такого контакта составляет Sc == (102+103) . Ь2 == 10+102 нм2, 
где Ь - характерное межатомное расстояние в веществе - цементе. При меньшем 
количестве валентныIx связей в плоскости разрушения образующийся контакт явля
ется метастабильным и при гидратации системы может разрушаться под действием 

расклинивающего давления жидкости. 

Зная площадь контакта и прочность на разрыв вещества - цемента (CJc), можно 
оценить прочность индивидуального цементационного контакта. 
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Если принять, что для небольших по площади контактов ас имеет значение 

близкое к теоретической прочности твердых тел, Т.е. равное 109 Н/м2 , то 

Ре"" ас . Sc "" 109 . 10-16 "" 10-7 Н. 
При увеличении r (см. рис. 28) площадь контакта возрастает и достигает макси

мального значения при а ~ r. 
Учитывая, что с увеличением площади контакта возрастает дефектность обра

зующегося цемента, прочность последнего на разрыв принимается равной 1()6 Н/м2. 
Исходя из этого, максимальная прочность цементационного контакта, разрушаю

щегося по линии А-А' (см. рис. 28) для систем, состоящих из сферических частиц с 
диаметром 1 и 100 мкм, соответственно будет -1 G-6 и 10-2 Н. 

Как видно из приведенных выше данных, прочность индивидуальных кристал

лизационных и цементационных контактов имеет один и тот же порядок. Поэтому 

при дальнейших расчетах можно использовать среднюю прочность фазовых конта

ктов, не разделяя ее на прочность, обусловленную цементационными и кристалли

зационными разновидностями контактов. 

Расчеты показывают, что дисперсные системы спористостью 5-15%, имею
щие фазовые контакты и средний размер структурных элементов в пределах 
2-3 мкм, обладают прочностью на разрыв, достигающей 4--6 МПа, что отвечает 
средней прочности высоколитифицированных глин из средней и нижней подзон 
катагенеза. 

Метагенез. В нижних частях стратисферы дальнейшее преобразование глини
стых пород идет под влиянием процессов метагенеза, которые близки к начальным 

стадиям метаморфизма. Метагенез проявляется в нижних и средних структурных 

этажах геосинклиналей на глубинах от 5 до 15 км при температуре, достигающей 
200--300 ос, и давлении не менее 200 МПа. Значительную роль при метагенезе мо
жет играть стрессовое напряжение. В платформенных условиях метагенетически 

преобразованные толщи встречаются среди древних (докембрийских) образований, 

где они выглядят аналогично породам низкотемпературного регионального мета

морфизма. 

Уплотнение пород к началу метагенеза в основном заканчивается. Их преоб

разование идет, главным образом, за счет физико-химических процессов. Широ
ко развиты процессы растворения и регенерации, под влиянием которых проис

ходит перекристаллизация основной массы породы с появлением вместо листова

тых поликристаллических сростков пластинчатых кристаллов. В результате ар

гиллиты и алевролиты превращаются в глинистые, аспидные и филлитоподоб

ные сланцы. 

Усиливается гидрослюдизация аутигенных и обломочных глинистых мине
ралов с образованием высокотемпературных политипов гидрослюды. Среди 

глинистых минералов широко развита ассоциация, представленная диоктаэдри

ческой гидрослюдой 2М1 , серицитом, хлоритом, иногда диккитом и пирофилли
том (см. рис. 14). 

Перекристаллизация в условиях высоких гравитационного и стрессового на
пряжений приводит к глубоким структурным изменениям глинистых пород. По

является сланцеватость, ориентированная, как правило, под некоторым углом к 

напластованию, и кливаж течения - параллельная ориентировка пластинчатых 

кристаллов. 

Морфометрические особенности исходного осадка полностью нивелируются, и 
многие метаморфизованные глинистые породы (глинистые сланцы) приобретают 
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Рис. 29. Бластовая микроструктура глинистого сланца (р-н г.Сочи) (а), роза ориентации стру
ктурных элеменrов (6) 

бластовую микроструктуру, сложенную хорошо ориентированными по напластова

йию микрослоями и пластинчатыми кристаллами толщиной до 3-5 мкм (рис. 29, а). 
Породы имеют наибольшую степень ориентации структурных элементов, дос

тигающую иногда 75% (рис. 29,6). Для них харакТерны низкая пористость (1-2%), 
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отсутствие межчастичных ультрамикропор. Поровое пространство в основном сло

жено мелкими межкристаллическими микропорами щелевидной формы. 

Раскристаллизация приводит к увеличеник> количества кристаллизационных 

контактов и уменьшеник> контактов цементационного типа. Одновременно возрас
тает неоднородность структурных связей, обусловленная сланцеватостьк> пород и 

развитием кливажа. 

Границы между стадиями и этапами литогенеза 

Выделение границ между отдельными стадиями литогенеза остается до настоя

щего времени одним из актуальнейших вопросов в литологии. Так, например, 

Н.М. Страхов (19БО) считает, что граница между стадиями диагенеза и катагенеза 
может варьировать по глубине в зависимости от конкретных условий от 10-50 до 
200-300 м. Н.В. Логвиненко отмечает, что катагенетические изменения начинаК>т
ся при температуре 30-50 ос и заканчиваК>тся при 150-200 ос. Этим температурам 
соответствуК>т величины одностороннего давления, равные соответственно 10-20 и 
150-200 МПа. Г. Мк>ллер (1971) выделяет нижнК>К> границу стадии диагенеза на 
глубине до 500 м. Нижнк>к> же границу стадии катагенеза он предлагает опустить 
до глубин 5-10 км. Г. Ларсен и Д. Челингар считаК>т возможным выделить нижние 
границы раннего и позднего диагенеза соответственно на глубинах 10 и 400 м. 
Ф.с. Алиев выделяет в глинистых отложениях Бакинского архипелага границу ран

него этапа диагенеза на глубине 10 м, а нижнего - на глубине 60 м. И.Г. Коробано
ва (1983), изучившая непрерывный разрез Аляты-моря в районе Бакинского архи
пелага на Каспии до глубины 1207 м, выделяет в верхней части разреза до глубины 
8 м подзону раннего диагенеза, а до глубины 70-80 м - подзону позднего диагенеза. 
нижняя граница катагенеза по ее данным выходит за пределы изученного интерва
ла глубин (1200 м). А.с. Поляков и др. (1979) на основании изучения физических 
свойств и микроструктур глинистых осадков Бакинского архипелага и глубоковод

ной части Черного моря проводит границу между диагенезом и катагенезом на глу

бине 50-200 м. 
Основной причиной разногласий в выделении границ является, во-первых, вли

яние фациальных условий на развитие литогенеза, а во-вторых, отсутствие у раз

личных школ литологов единого представления о диагенетических признаках и 

критериях выделения отдельных стадий литогенеза. Чаще всего в качестве основ

ного критерия используется пористость пород. Действительно, имек>щиеся данные, 

полученные в лабораторных экспериментах (Ломтадзе, 1956; Зиангиров, 1974 
и др.) и при изучении природного уплотнения глин (Уэллер, 1961; Meade, 1966; Вас
соевич, 1966; Прозорович, 1967; Коробанова, 1983 и др.) свидетельствук>т о сущест
вовании закономерной направленности процесса уплотнения глинистых пород с 

глубиной погружения. В то же время всеми исследователями признается, что сте

пень постседиментационных изменений пористости пород в значительной степени 
зависит от их химико-минерального состава, дисперсности, содержания органиче

ского вещества, физико-химических условий среды (состав обменных катионов, рН, 
Eh, состав и минерализация поровых растворов), возраста пород и других факторов. 
Поэтому в ~аждом конкретном случае уплотнение глинистых отложений под влия
нием геостатического давления развивается по индивидуальному сценарик>. Следу

ет отметить, что данные, полученные в лабораторных условиях, хотя и подтвержда

к>т общук> закономерность развития уплотнения с ростом нагрузки, не в полной ме-

З. В.И. Осипов и др. 65 



Таблица J 

Стадии и этапы литогенеза глинистых осадков н пород 

Стадии ли- Этапы ли-
Глубина Давлеиие на Температура 

Ассоциация глинистых 
нижней гра- нижней гра- на нижней 

тогенеза тогенеза 
нице,МПа границе, ос 

минералов 
НИЦЫ,м 

ДИА- Ранний 8-15 0,15 10-15 Монтмориллонит, гид-

ГЕНЕЗ рослюда, каолинит, 

смешанослойные 

Поздний 80-300 2-10 15-20 Та же, что и на преды-

(500) дущем этапе 

КАТА- Ранний 900-1800 20-30 50-60 Гидрослюда, монтмо-

ГЕНЕЗ (2000) риллонит,смешано-

слойные, каолинит 

Средний 2100-3600 60-80 80-100 Гидрослюда, смешано-
слойные, хлорит 

Поздний 2600-5000 120-200 150-200 Гидрослюда, хлорит 

МЕТА- 10000-15000 >200 >200 Диоктаэдрическая 

ГЕНЕЗ гидрослюда, серицит, 

хлорит 

ре отвечают всем термодинамическим и физико-химическим условиям природного 
процесса и, следовательно, не могут служить надежной основой для получения за

висимости между пористостью и степенью литификации осадка. 

Сказанное свидетельствует о том, что глинистые породы нельзя рассматривать 

как простую механическую модель, позволяющую устанавливать историю их форми
рования по показателям пористости. Возникает необходимость при выделении гра

ниц диагенеза и катагенеза учитывать не только величину уплотненности пород, но и 

ряд других показателеЙ. Одним из таких показателей могут быть структурные связи. 

Если исходить из того, что со стадиями литогенеза связаны качественные пре

образования .состава и состояния глинистых пород, то переход из одной стадии в 

другую должен сопровождаться заметным изменением прочностных и деформаци
онных свойств глин. Эти изменения, как будет показано в последующих главах, обу

словлены, прежде всего, переходом одного преобладающего типа контактов в дру

гой, т.е. преобразованием энергетического типа структуры. Зная величины давле

ний и температур, соответствующие формированию того или иного типа контакта, 
можно выделить глубины, на которых ожидаются заметные изменения свойств 

глин, и связать эти глубины с границами различных зон литогенеза. 

Другим важным показателем состояния глинистых пород, тесно связанным с 
характером контактных взаимодействий, является содержание в породах различ

ных категорий связанной воды при определенных термобарических условиях. 
В процессе литогенеза идет постепенное удаление из глин различных категорий 
связанной воды: вначале отжимается свободная вода, после чего с повышением 
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Отражатель- Общая порис-
Влажность на 

ная способ- тость на ниж-
нижней гра- Консистенция 

Преобладающий тип кон-

ностьв~и- ней границе, 
нице, % тактов 

нита, 10 % 

6{}-75 W~WT Скрыто-текучая Дальний и ближний 

коагуляционные 

3~5 W:S;;;WT Пластичная Ближний коагуляционный 

65-75 16--25 W~Wp Полутвердая Коагуляционный и пере-

ходный 

75-80 4-12 W~Wтg Твердая Переходный и фазовый 

(цементационный) 

8{}-90 2~ W~Wтg Твердая Фазовый (кристаллиза-

ционный и цементацион-

ный) 

1-2 W~Wтg Твердая Фазовый (кристаллиза-

ционный) 

температуры и давления происходит постепенное отжатие вначале слабосвязанной, 

а затем прочносвязанной (адсорбционной) воды. Потеря свободной и физически 

связанной воды сопровождается преобразованием структуры и свойств глин, вклю

чая характер контактных взаимодействий. 
Важную информацию о степени литификационного преобразования несут сами 

глинистые минералы. Трансформации глинистых минералов, связанные ,СО специ

фическими термобарическими и физико-химическими условиями, и образуемые 

ими ассоциации могут давать ценные сведения о различных стадиях литогенеза. 

Наконец, данные об изменении органического вещества и степени метаморфиз

ма углей, получаемые на основе отражательной способности витринита, могут ин

терпретироваться в тесной связи со стадиями развития литогенеза. 

Сказанное свидетельствует о многогранности процесса литогенеза. Это означа

ет, что при изучении преобразований глинистых отложений необходимо исходить 
из комплексного анализа ряда показателей глин, являющихся в той или иной степе

ни индикаторами выделяемых стадий и этапов литогенеза. В качестве таких пока

зателей могут быть: пористость пород, парагенез глинистых минералов, степень 

метаморфизма углей, характер структурных связей и содержание различных кате

горий воды. С учетом изложенных выше соображений можно перейти к обоснова
нию границ между отдельными стадиями литогенеза. 

Граиицы между этапами,В диаl'еиезе и катаl'еиезом. Исходя из характера стру

ктурных связей и консистенции осадков, стадию диагенеза можно подразделить на 

два этапа: ранний и поздний (табл. 1). Граница между этапами проводится на глуби-
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не 8-15 M 1• Осадки на нижней границе раннею этапа дuazенеза обладают исключи
тельно слабыми структурными связями, обусловленными развитием контактов 

дальней и ближней коагуляции. При нарушении структуры они приобретают теку
чую консистенцию. Пористость осадков на этом этапе остается не ниже 60-75%. 
В порах осадка сохраняется значительное количество свободной воды. Поэтому 
влажность отложений превышает верхний предел текучести. 

Нижняя граница позднего этапа диагенеза, являющаяся одновременно грани

цей между стадиями диагенеза и катагенеза, соответствует переходу от осадка к по

роде. Безусловно, что такой переход осуществляется постепенно и не имеет четко

го раздела. Поэтому граница между диагенезом и катагенезом колеблется в значи

тельных пределах глубин. 

Исходя из имеющихся данных, можно считать, что в мелководных субакваль

ных глинистых осадках эта граница проходит на глубинах 80-90 м, в то время как в 
тонкодисперсных осадках, отложившихся в глубоководных условиях, она опускает

ся от 150-300 до 500 м (табл. 1). Этим глубинам соответствуют геостатические дав
ления, равные 2-10 МПа, и температуры, не превышающие 15-20 ОС. Пористость 
глинистых образований на границе раздела составляет 35-45%. В составе глини
стых минералов при переходе от диагенеза к катагенезу каких-либо заметных изме

нений не происходит. Органическое вещество постепенно преобразуется из торфя
ного и сапропелевого в буроугольное. Вода в свободном состоянии может сохра
няться только в отдельных крупных порах. Преобладает физически связанная (ос

мотическая и адсорбционно-связанная) вода. Влажность равна (или чуть ниже) пре

делу текучести. Структурные связи обусловливаются в основном молекулярными 

силами, действующими на контактах через гидратные оболочки связанной воды. 

Преобладают контакты ближней коагуляции. 
Границы между этапами в катагенезе и метагенезом. Несмотря на существую

щую специфику развития катагенеза в различных геологических условиях, имеют
ся общие закономерности, в соответствии с которыми глинистые породы различно

го исходного состава, генезиса и возраста приобретают в ходе катагенеза характер

ные черты, позволяющие их подразделять по степени катагенетических преобразо

ваниЙ. Это дает возможность с определенной долей условности выделять в катаге
незе три стадии: ранний, средний и поздний (Логвиненко, Орлова, 1987; Теоретиче
ские основы инженерной геологии, 1985). 

Как уже отмечалось, катагенетические процессы зависят от состава и однород

ности толщ пород, с которыми связана скорость отжатия порового раствора, распре

деления геостатического давления, интенсивности геохимических процессов, общей 

продолжительности литогенетических преобразований. Поэтому нижняя граница 
ранне'zo каmаzенеза может варьировать в значительных пределах: в более грубых и 

неоднородных осадках она проявляется на глубинах 900-1000 м, в тонкодисперсных 
однородных глинах может опускаться до 1800 м, а в редких случаях до 2000 м 
(Табл. 1). Этой глубине отвечает давление 20-30 МПа и температура 50-60 ОС. Пори
стость породы снижается до 16-25%. Породы представлены плотными, иногда слабо
сцементированными глинами полутвердой консистенции. Ассоциация глинистых ми
нералов претерпевает незначительные изменения по сравнению с поздним диагене

зом. В глинистой фракции преобладают минералы различного состава преимущест-

1 Здесь и далее под глубиной мы будем иметь в виду мощность перекрывающей толщи осадков или 
пород, а не глубину бассейна осадконакоnления. 
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венно аллотигенного происхождения, начиная от монтмориллонита и смешанослой

ных и кончая гидрослюдой и каолинитом. Процессы гидрослюдизации с образовани
ем смешанослойных фаз развиты слабо. Поэтому ранний этап катагенеза часто на
зывают подзоной неизмененного (или слабо измененного) глинистого вещества. 

В поровой влаге свободная вода практически отсутствует, идет интенсивное от

жатие связанной (осмотической) воды. К концу этапа в породе остается, в основ
ном, адсорбционно-связанная вода. В соответствии с этим влажность породы стано

вится равной или чуть выше влажности нижнего предела пластичности. 

Повышение плотности породы и уход части связанной воды способствуют по

вышению прочности структурных связей за счет увеличения количества контактов 

между структурными элементами и появления переходных контактов ионно-элект

ростатической природы. Одновременно начинается развитие процессов цементации 
и образования переходных контактов химической (цементационной) природы. 

Среди ископаемых углей отмечается переход от бурых к длиннопламенным уг

лям. Отражательная способность витринита имеет величины не более 65-75. 
Граница между этапами среднего и позднего катагенеза отвечает глубинам 

2100-3600 м. Литостатическое давление на этих глубинах составляет 60-80 МПа, тем
пература достигает 80-100 ос. Пористость пород не превышает 4-12%. Породы пред
ставлены сильно уплотненными сцементированными глинами, переходящими в осно

вании подзоны в аргиллитоподобные и алевритоподобные глины. Наблюдается смена 

ассоциации глинистых минералов, обусловленная трансформацией монтмориллонита 
в смешанослойную фазу, иллит и хлорит. Происходит смена длиннопламенных углей 

на газовые жирные угли. Отражательная способность витринита возрастает до 75-80. 
Влажность породы немного ниже или близка к максимальной гигроскопической. Рас

тет концентрация солей в поровом растворе вследствие повышенной протонизации и 
растворяющей способности поровой воды. Растворенное вещество выносится из по

род вместе с отжимающейся водой или служит источником раскристаллизации новых 

минералов с более совершенной структурой и укрупненными кристаллами. Начина
ются уплотнение и срастание глинистых минералов внутри агрегатов с образованием 

крупных глинистых поликристалических сростков, характерных для аргиллитов. 

На глубине ниже изотермы 65-70 ос с появлением высоко агрессивной поровой 
влаги цементация сменяется обратным процессом - растворением цемента и сниже

нием структурной прочности породы. Однако развивающиеся вслед за этим процес
сы перекристаллизации приводят к вторичной цементации породы и новому упроч

нению ее структуры. 

Выделение нижней границы зоны катагенеза обычно связывают с завершени
ем процессов формирования толщ осадочных пород. Точное установление границы 

между катагенезом и метагенезом представляет сложную задачу, которая до насто

ящего времени остается нерешенноЙ. Это объясняется низкой скоростью катагене
за, продолжающегося в течение многих десятков и даже сотен миллионов лет. По

этому в современных седиментационных бассейнах нижняя граница катагенеза не 

достигнута даже в самых глубоких скважинах. Точно так же не удается это сделать 

и на ложе мирового океана. Отсюда проведение точной границы катагенеза стано

вится весьма проблематичным. Согласно высказыванию Г. Мюллера (1971), она 
может проходить на глубине 5-10 км. Предположительно можно считать, что на 
этой границе температура достигает 150-200 ОС, а геостатическое давление равня
ется 120-200 МПа. Пористость пород не превышает 2-4% (табл. 1). Глинистые по
роды представлены аргиллитами и алевролитами, в ассоциации глинистыIx минера-

69 



лов которых преобладают гидрослюды и хлорит. Влажность пород составляет не

сколько процентов и обусловлена наличием остаточной (неотжатой) поровой вла

ги, образующейся в основном за счет гидрослюдизации минералов смешанослойно

го комплекса. Контакты между структурными элементами кристаллизационного и 

цементационного типа. 

Сохраняются условия для развития перекристаллизации, приводящей к образо

ванию более устойчивых к данной термодинамической обстановке минералов, раз

растанию и укрупнению их кристаллов. Одновременно идет вторичная цементация 

и упрочнение пород. Глинистое вещество формирует крупные поликристалличе
ские сростки уплощенной формы, ориентация которых по напластованию обуслов

ливает сланцеватость аргиллитов и в меньшей степени алевролитов. 

Глава 3 

ФОРМИРОВАНИЕ СВОЙСТВ rлинистыx покрыЕкK 
ПРИ литоrЕНЕЗЕ 

Свойства глинистых пород зависят от их состава (дисперсности, состава мине

ралов, органического вещества и поровых вод), состояния (плотности, влажности), 

структурных особенностей и тех термобарических условий (напряженное состояние 
и температура), в которых они находятся. Все перечисленные факторы определя

ются условиями формирования глинистого осадка и всеми последующими процес

сами, которые развиваются в глинистых образованиях в ходе литогенеза. Поэтому 

свойства глинистых покрышек закономерно изменяются в ходе геологической ис

тории и определяются особенностями процессов литогенеза. 

ПЛОТНОСТЬ и ПОРИСТОСТЬ 

Плотность и пористость являются важнейшими характеристиками состояния и 

свойств пород. Оба параметра претерпевают значительные изменения в ходе лито

генеза и функционально связаны между собой. Поскольку для оценки пористости 
необходимо знать показатели плотности пород, то вначале остановимся на рассмо

трении последних. 

ПЛОТНОСТЬ. Плотность характеризуется тремя показателями: плотностью поро
ды (объемная плотность), плотностью минеральной части (минеральная плотность) 

и плотностью скелета (плотность сухой породы). 

Наиболее часто используется показатель плотности породы (р), который ха
рактеризуется массой единицы объема породы при естественной (ненарушенной) 
структуре и влажности и выражается в г/см3 или т/м3. Плотность минеральной ча
сти (Рm) дает значение средней плотности минералов, слагающих породу. Показа
тель плотности скелета породы (Pd) отвечает массе единицы объема сухой поро
ды при ненарушенной структуре. Значения Р и Рm находятся опытным путем в ла
бораторных условиях, а величина Pd рассчитывается по формуле: 

Р - Р 
d -1+0,OIW' (3.1) 

где W - весовая влажность породы в %. 
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ПЛотность р, г/см3 
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Рис. 30. Изменение плотности (р) глинистых отложений с глубиной (h) для района Аляты
моря Каспия (и.г. Коробанова и др., 1965) 

в процессе литогенеза изменяются все три показателя плотности, но факторы, 
обусловливающие это изменение, разные. Значения плотности (р) определяются из
менениями пористости, влажности и плотности минеральной части породы. Значения 
Pd зависят от пористости и плотности минеральной части породы, а величина Ps - толь
ко от плотности минералов и твердых органических веществ, слагающих породу. 

Среди показателей плотности наибольшие изменения в ходе литогенеза испы
тывают величины Pd и р. Их значения возрастают по мере уплотнения и снижения 
пористости пород. Поскольку субаквальный литогенез проходит в условиях полно

го воДонасыщения пород, то одновременно с повышением плотности снижается 

влажность пород. . 
Анализ значений плотности глинистых пород в различных зонах литогенеза по

зволяет получить представление об общих закономерностях ее изменения с глуби
ной. Интересные результаты были получены и.г. Коробановой, А.П. Ковалевой и 
А.К Копыловой (1965) для глинистых отложений Каспия неоген-четвертичного 
возраста. Как видно из графика (рис. ЗО), значения плотности осадков в подзоне 
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ПЛотность ск:елета Р d ' г/см 
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Рис. 3 '. Изменение плотности скелета (Pd) глинистых пород с глубиной (h) для Северного 
При каспия 

раннего катагенеза, которая, по данным авторов, начинается на глубине 60 м, соста
вляют 1,62-2,08 г/см3. 

Данные о плотности глинистых пород в более глубоких подзонах содержатся в 

работах А.А. Ханина и др. (1969), Г.Э. Прозоровича (1972), Н.Б. Вассоевича (1966), 
В.М. Лазаревой (1976), О.А. Мартиросовой и В.В. Бахтина (1976), И.Д. Зхуса 
и В.В. Бахтина (1979) и др. 

Большой объем данных по плотности глинистых отложений Западного 

Предкавказья был получен А.А. Ханиным и др. (1969). Ими было установлено, 
что в интервале глубин 1000-2000 м породы имеют плотность в пределах 2,05-
2,34 г/см3 , на глубине 3000 м их плотность в среднем составляет 2,55 г/см3, на глу
бине 4000 м.:.... 2,65 г/см3 и на глубине 4500 м - 2,70 г/см3 . Отмечено, что с глуби
ной диапазон разброса значений плотности глин снижается. При всех прочих рав

ных условиях глины каолинитового и частично гидрослюдистого состава уплот

няются более интенсивно, чем глины, содержащие смешанослойные минералы и 

монтмориллонит. 
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Плотность скелета пород (Pd) функционально связана с объемной плотностью 
и весовой влажностью породы (формула 3.1). Рядом авторов выполнен расчет вели
чины Pd и получены графики ее изменения с глубиной. Так, Н.Б. Вассоевич (1966) 
на основании обобщения зависимости плотности от глубины получил значения Pd, 
изменяющиеся от 1,40 г/см3 В зоне диагенеза до 2,65 г/см3 в подзоне позднего ката
генеза. На рис. 31 даны графики изменения плотности скелета пород для Северно
го Прикаспия, полученные в результате бурения глубокой Аралсорской скважины 

(Аралсорская сверхглубокая ... , 1972). Как видно из графика, плотность скелета гли
нистых пород Северного Прикаспия на начальном этапе катагенеза составляет 

1,4-1,6 г/см3 , на среднем - 1,6-2,4 г/см3 и на позднем - 2,4-2,6 г/см3. 
Наименьшие изменения в ходе литогенеза претерпевает плотность минераль

ной части породы Рm' Ее значения в основном определяются исходным минераль
ным составом глинистых образований, формирующимся в процессе седиментогене
за и в дальнейшем испытывающим незначительные изменения, связанные с процес

сами растворения и новообразования минералов в ходе литогенеза. 

В зоне диагенеза плотность минеральной части осадков остается практически 

неизменной. Она определяется минеральным составом глинистой и обломочной 
(песчаной и пелитовой) части осадка, а также количеством органического вещест

ва. Ее значения изменяются от 2,63 до 2,78 г/см3, составляя в среднем 2,75 г/см3. На 
величину Рm значительное влияние оказывает содержание органического вещества 

в осадке, плотность которого намного ниже плотности основных минералов и со

ставляет для гумуса 1,20-1,40 г/см3. Плотность минеральной части осадка может 
так же уменьшаться с увеличением содержания монтмориллонита и смешанослой

ных минералов с разбухающими слоями. Гидратация межслоевого пространства и 

увеличение объема (набухание) снижает плотность этих минералов до 2,2-2,5 г/см3. 
Некоторое повышение Рm В зоне диагенеза вниз по разрезу может происходить в 

связи с процессами преобразования органического вещества, а также образованием 

при определенных условиях сульфидов (пирит, марказит), гидроксилов железа, гип

са и карбонатов, обладающих более высокими значениями минеральной плотности, 

чем основные минеральные компоненты осадков. 

В подзоне раннего катагенеза значения Рm остаются, в основном, в пределах 

2,65-2,80 г/см3 и не испытывают каких-либо закономерных изменений. Это объяс

няется сохранением в этой подзоне основных парагенезов глинистых и обломочных 

минералов таких же, как и в вышележащей подзоне. 

Начиная со среднего катагенеза и кончая метагенезом в толщах глинистых по

род интенсифицируются процессы преобразования глинистых минералов и пере

кристаллизации неслоистых силикатов, образуются новые парагенезы аутигенных 

минералов. Монтмориллонит и смешанослойные частично замещаются гидрослю

дами, появляются серицит и мусковит, повышается содержание хлорита. Увеличе

ние содержания минералов с более высокой плотностью приводит К не которому по
вышению плотности минеральной части породы в целом. Значение Рm В подзоне 
среднего катагенеза составляет в среднем 2,74 г/см3, а в подзоне позднего катагене
за - 2,76 г/см3. 

Пористость. Пористость является важнейшей характеристикой уплотненности 
пород. Поэтому при изучении изменения пород в ходе литогенеза оценке показате

лей пористости уделяется большое внимание. 

Как· уже говорилось в главе 1, принято выделять несколько видов пористости: 
общую, открытую. закрытую и эффективную. При изучении глинистых пород ча-
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ще всего исследуют общую и открытую пористость. При этом первую находят рас
четным путем, а для определения открытой пористости применяют эксперимен

тальные методы. 

Для характеристики общей пористости служат два ее показателя: пористость 

и коэффициент пористости. Первый определяется процентным отношением объе

ма пор к общему объему породы и рассчитывается по формуле: 

n = Рm - Pd ·100%, (3.2) 
Рm 

где Рm И Pd - соответственно минеральная плотность и плотность скелета породы. 

Коэффициент пористости - безразмерная величина, характеризуется отно
шением объема пор к объему твердых (минеральных) элементов породы. Значение 

коэффициента пористости находится из следующего выражения: 

е = Рm -Pd . (3.3) 
Pd 

Между обоими показателями общей пористости существует прямая зависи

мость: 

е 
n=--·1ОО%; 

l+е 

n 
е=--. 

l-n 
(3.4) 

Определение открытой пористости осуществляется экспериментальным пу

тем в лабораторных условиях с применением различных методов (Марморштейн, 

1975), среди которых наибольшим распространением пользуется метод ртутной по
рометрии. Метод основан на заполнении порового пространства ртутью, внедряе

мой в породу под большим давлением. Благодаря низкой смачиваемости глинистых 

минералов ртутью, последняя способна проникать под давлением даже в ультрами

кропоры с размером до 0,01 мкм. Размер пор, заполняемых ртутью, связан с внеш
ним давлением на ртуть следующим соотношением: 

~ = 2crcos8/ r, (3.5) 

где Ре - капиллярное давление, уравновешивающееся внешним давлением, переда

ваемым на ртуть, cr - поверхностное натяжение ртути на границе раздела мине

рал-ртуть, r - средний эквивалентный радиус пор, 8 - угол смачивания минералов 
ртутью. 

Определив количество ртути, пошедшей на заполнение пор при приложении 
постепенно возрастающего внешнего давления, можно получить функцию распре

деления объема пор от их радиуса. 
Значения общей пористости, найденные расчетным путем, и величины откры

той пористости, определенные ртутной порометрией, часто имеют близкие значе

ния. Некоторое различие в их величинах встречается у сцементированных глин при 

возрастании количества замкнутых (закрытых) микропор, недоступных для ртути. 

При этом значения открытой пористости всегда остаются меньшими по сравнению 

с общей пористостью. 

При оценке пористости необходимо учитывать упругое разуплотнение пород 
при их подъеме с больших глубин. У пластичных глинистых пород упругие дефор
мации проявляются незначительно и не оказывают заметного влияния на истинное 

значение пористости. По мере повышения сцементированности глин и появления 
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Рис. 32. Зависимость пористости от глубины погружения 
осадков (СhiШпgагiап, Rieke, 1973) 

микротрещин упругая разгрузка возрастает и мо

жет вносить погрешность в величину пористости. 

По данным Л.М. Марморштейна (1975) относитель
ные изменения пористости при этом могут дости

гать 30%. 
Описанию изменения пористости глинистых об

разований в ходе литогенеза посвящены работы 

многих исследователей. Примеры диагенетического 

уплотнения илов имеются в работах Н.М. Страхова 

(1956), В. Энгельгардта (1964), г. Мюллера (1971), 
И.Г. Коробановой (1983) и многих других. Этими ав
торами показано, что начальная пористость осадков 
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достигает 85-95%, на глубине 2-3 м от поверхности осадка она сокращается до 
70-75%, а на глубине нижней границы раннего диагенеза (8-15 м) составляет 
60-75% и менее. Наиболее интенсивно уплотняются более грубые по составу осад
ки мелководного шельфа и литоралей внутренних морей и океанов, а наиболее мед

ленно - тонкодисперсные осадки глубоководных зон осадочных бассейнов. 

Катагенетическое преобразование пористости глин описано в работах 

н.Б·. Вассоевича (1966), Дж. Уэллера (1961), Р. Миида (Meade, 1966), А.А. Ханина 
и др. (1969), Ю.В. Мухина (1963), г.э. Прозоровича (1972), О.А. Мартиросовой и 
В.В. Бахтина (1976), И.Г. Коробановой (1983), А.С Полякова и др. (1979), г. Чилин
гариана и Х. Риеке (Chillingarian and Rieke, 1973) и многих других авторов. 

На рис. 32 приведены данные г. Чилингариана и Х. Риеке (Chillingarian and 
Rieke, 1973), полученные для различных нефтеносных бассейнов Атлантического и 
Тихоокеанского регионов. Аналогичные значения были установлены для ряда неф

тегазоносных районов бывшего Советского Союза (рис. 33). 
Большой объем данных обобщен г.э. Прозоровичем (1972) при изучении зави

симости открытой пористости от глубины для центральных и северных районов За
падной Сибири (рис. 34). 

Как видно из приведенных графиков, имеется значительный разброс значений 

пористости для одних и тех же глубин. Это обстоятельство является вполне объяс
нимым, если учитывать большое разнообразие составов образующихся осадков 

и то, что бассейнов с совершенно идентичными условиями формирования осадков 

и их преобразований не существует. 

По результатам изменения пористости с глубиной рядом авторов выделяется 

несколько стадий в едином процессе литогенетического уплотнения глинистых об

разований. Д. Хейгер и Д. Хандин (Hager, Handin, 1957) выделяют четыре стадии уп
лотнения: 1 - механического уплотнения (пористость 75-95%),2 - обезвоживания 

(35-75%),3 - механической деформации (10-35%) и 4 - перекристаллизации «10%). 
Н.Б. Вассоевичем (1958) выделены стадии свободного уплотнения (начальная пори
стость 45-50%), затрудненного уплотнения (35-45%) и сильно затрудненного уплот
нения «8%). 

Исходя из опубликованных данных и собственного опыта авторов, ниже будут 

описаны основные закономерности изменения порового пространства глинистых 

образований. При этом следует заметить, что большинство исследователей, зани-
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Рис. 33. Зависимость открытой пористости от глубины погружения глинистых осадков. для 
различных нефте-. газоносных площадей (Литолого-петрограф. критерии .... 1990). Площади: 

1 - TPOnТYH, 2 - Лопатинекая, 3 - Полянекая, 4 - Средние Лангры, 5 - Южное Гыргыланьи, 6 - Мух

то, 7 - Эрри, 8 - Южный Комулан, 9 - Катангли, 10 - Астраханская, 11 - Восточный Оссой, 12 - Узло

вая, IЗ - Северо-Долииская, 14 - Южно-Луговская, 15 - Малинковекая, 16 - Зеленодольская, 17 - Лугов
екая, 18 - Южно-Луговская (5), 19 - Южно-Луговская (7), 20 :... Таранайская 

мавшихся изучением трансформации порового пространства в ходе литогенеза. 

оценивало изменение общей пористости пород и в меньшей степени обращало вни

мание на преобразование размера, формы, соотношения различных генетических 
типов пор. Между тем анализ морфометрических показателей пор и динамики пре
образования их различных генетических видов дает исключительно ценную инфор

мацию для познания механизма изменения порового пространства и оценки экрани

рующих свойств глин. Поэтому при описании изменения пористости пород при ли

тогенезе нами будет уделено внимание не только величине пористости, но и струк

туре порового пространства. 

Как было отмечено в главе 1, в ходе седиментогенеза формируется осадок с 
ячеистой микроструктурой, обладающий исключительно высокой пористостью, ве

личина которой тем выше, чем больше дисперсность осадка. В образующемся осад-
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Рис. 34. Зависимость открытой пористости песчато-алевролитовых пород ОТ глубины зале
гания (центральные и северные районы Западно-Сибирского нефтяного бассейна) (Прозо

рович, 1972) 

ке представлены практически все генетические разновидности пор - от межчастич

ных до межзерновых. 

Количественный анализ структуры порового пространства, проведенный с по

мощью компьютерной обработки растровых электронномикроскопических (РЭМ) 

изображений структур молодых осадков Черного и Каспийского морей по методи-
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ке авторов (Осипов, Соколов, Румянцева, 1989), показал наличие в них изометрич
ных межмикроагрегатных крупных микропор размером 10-15 мкм, мелких межми
кроагрегатных пор со средним эквивалентным диаметром -5 мкм. Суммарная вели
чина этих пор составляет до 97% от общей измеренной пористости. Среди других 
пор распространены межультрамикроагрегатные тонкие микропоры (диаметр 
0,2 мкм) и анизометричные межчастичные ультрамикропоры (0,06 мкм). 

Под влиянием вначале физико-химических процессов, а затем возрастающего 

геостатического давления осадки начинают уплотняться и сокращать свою порис

тость. К концу раннего этапа диагенеза их пористость в среднем понижается до 

60-75%, а в конце стадии диагенеза становится равной 35-45%. Преобладание сла
бых дальних и ближних коагуляционных контактов в осадках обусловливает высо

кую подвижность и уплотняемость их структуры. Уплотнение идет в основном за 

счет взаимного перемещения микроагрегатов и разрушения крупных межмикроаг

регатных микропор с распадом их на более мелкие микропоры. Структура порово
го пространства осадка становится более однородной: практически исчезают круп

ные (10-100 мкм) и часть мелких (1-10 мкм) межмикроагрегатных микропор, уве
личивается содержание тонких (0,1-1 мкм) межмикроагрегатных микропор. С поя
влением слабой ориентации структурных элементов увеличивается количество ани

зометричных межмикроагрегатных микропор. В общем балансе пор преимущество 

по-прежнему сохраняется за межмикроагрегатными порами. 

С началом катагенеза процессы преобразования порового пространства сохра

няют примерно ту же направленность, что и в конце диагенеза. В подзоне раннего 

катагенеза, благодаря частично сохраняющимся коагуляционным контактам, под

вижность структуры остается высокой. Поэтому с ростом геостатического давле

ния продолжается интенсивное уплотнение и сокращение порового пространства за 

счет взаимного перемещения структурных элементов и их более плотной упаковки. 

К концу раннего катагенеза породы теряют значительный объем своего порового 

пространства, сокращая его в среднем до 16-25%. 
Заметные изменения на этом этапе литогенеза происходят в структуре порово

го пространства. По данным количественного анализа, основной объем порового 

пространства формируется межмикроагрегатными порами, на долю которых при
ходится около 93% пористости. Среди этих пор преобладают мелкие (средний экви
валентный диаметр - 3 мкм) И тонкие (0,4 мкм) микропоры. Форма пор анизомет
ричная и изометричная с преобладанием последней. Подчиненное значение имеет 

внутримикроагрегатная пористость, представленная тонкими межультрамикроаг

регатными (0,4 мкм) и межчастичными ультрамикропорами (0,06 мкм). Оба вида 
внутримикроагрегатных пор имеют анизометричную форму. 

В конце раннего этапа катагенеза механизм уплотнения глин существенно ме

няется. Это связано с началом цементации пород и преобладанием у них прочных, 
хрупко разрушающихся переходных и фазовых контактов. Уплотнение происходит, 

в основном, за счет накопления напряжений на неоднородностях структуры - круп

ных порах и микроагрегатах, вызывая их разрушение. Повышенная температура 

существенно пластифицирует породу, поэтому ее разрушение сохраняет скорее 

пластический характер, чем хрупкий. Однако увеличение прочности структурных 
связей обусловливает замедление процесса уплотнения глин. Несмотря на затруд

ненные условия взаимного перемещения и упаковки структурных элементов, пори

стость в подзоне среднего катагенеза продолжает снижаться и достигает к нижней 

границе подзоны порядка 4-12%. 
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Структура порового пространства становится более однородной. Разрушение 

наиболее крупных микропор микроагрегатов приводит к преобладанию достаточно 

однородных по размеру тонких межмикроагрегатных микропор со средним эквива

лентным диаметром 0,4-0,6 мкм. Крупные и мелкие микропоры сохраняются толь
ко в местах скопления пелитовых и песчаных зерен. В связи с повышением степени 
ориентации структурных элементов возрастает анизометричность пор. По этой же 

причине уменьшается размер межультрамикроагрегатных и межчастичных пор, ко

торые полностью переходят в разряд ультрамикропор. 

В конце среднего и начале позднего этапов катагенеза на формирование поро

вого пространства и его структуры начинают влиять процессы перекристаллизации 

вещества пород, приводящие с началом аргиллитизации к взаимному срастанию 

глинистых частиц и преобразованию микрокроагрегатов в поликристаллические 

сростки пластинчатой формы. Укрупнение структурных элементов вновь вызыва

ет концентрацию напряжений и локальное нарушение сплошности структуры поро

ды. Разрывы структуры происходят по наиболее ослабленным зонам, какими ока

зываются границы поликристаллических сростков. Возникающие разрывы дают 

начало образованию микротрещиноватости аргиллитов. 

Таким образом, на границе среднего и позднего этапа катагенеза вновь проис

ходит изменение механизма формирования порового пространства: наряду с про

должающимся замедленным уплотнением, важную роль в формировании пор начи

нают играть процессы раскристаллизации и перекристаллизации вещества пород. 

Совместное действие уплотнения и кристаллизационных процессов приводит к 

дальнейшему снижению пористости: к моменту завершения катагенеза и началу ме

тагенеза она становится не более 2-4%. Коренное изменение претерпевает структу
ра порового пространства. Практически исчезают межчастичные и межультрамик

роагрегатные ультрапоры. Значительно сокращается количество межмикроагре

гатных микропор. Вместо них образуются микротрещины, которые вносят основ

ной вклад в объем пустотного пространства. Наибольшая ширина микротрещин не 
превышает 0,4-0,6 мкм, а длина 3-1 О мкм. 

На стадии метагенеза механизм преобразования порового пространства стано

вится чисто перекристаллизационным. В породе начинается реструктуризация все

го минерального вещества с образованием новых парагенезов аутигенных минера

лов, преобразованием структуры и прогрессирующим развитием сланцеватости и 

кливажа. Основным видом пустотности пород, обусловливающим их проницае

мость, становится микротрещиноватость. Развитие микротрещиноватости имеет 

свои специфические особенности. Образующиеся микротрещины увеличиваются 

до определенных критических значений, при достижении которых они прекращают 

рост и начинают "залечиваться" вновь образующимся аутигенным веществом, ча
ще всего силикатным или карбонатным по составу. 

Исходя из изложенного выше, можно внести некоторые уточнения в общую 

схему формирования порового пространства глин в ходе литогенеза и выделения 
отдельных стадий этого преобразования. В основу выделения стадий следует взять 

изменение характера структурных связей с глубиной, а также развитие процессов 

перекристаллизации и аутигенного минералообразования, которые определяют ме

ханизм и темпы преобразования порового пространства. Геостатическое давление, 

которому многие авторы уделяют наибольшее внимание, эффективно воздейству

ет на глинистые образования только до формирования в них прочных структурных 

связей. С началом цементации гравитационное уплотнение существенно замедляет-
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Ibиеиевве COCТOJIIIIIJI СВОЙCТII rJIВIIJICТЫJ[ 

Сгадив 
Преобла- УШJотвение Дегидратация 

лито- Эrапы 
дающий. 
тип 

генеза 
Порис- Влаж-ItOIrl'aJt'l'a 

Сгадив Сгадив 
тocrь, % ность,% 

Дальний 

Ранний и БJIЮICНИЙ 
Itоагум-

4~95 цвонные Удаление 
Двагенез 6(}-75 свободной W~WT 

БJIЮICНИЙ 
Свобод- воды 

ного гео-
Поздний Itоагум-

статв- 30-45 
цвонный 

ческого 3~5 W~WT 

БJIЮICНИЙ 
уплотве-

НИJI Удаление Itоагум-

Ранний цвониый слабо-

и переход- связанной. 10-18 
вый (осмоти-

W~Wp 
Затруд- 1~25 ческой) 

Переход- венного воды 

вый геостатв-

Средний и фазовый ческого 

Ката- (цемента- уплотве- 3-5 
генез цвонный) НИJI 4-12 W~Wmg 

Совместно-
Удаление 

Фазовый го развИТВJI 
прочно-

(цемеlrl'а- геостатв-
связанной 

ПозДНИЙ цвониый ческого (адсорбци-
икристал- ирекрис-

OHHO-СВJl-
лвзацвон- таллвза-

занной) 
вый) цвонноro 

воды 
1-2 

уплотнеНИJI 2-4 W<C Wmg 

Фазовый 
Рекристал-

Мета- (кристаллв-
лвзацвон-

генез зацвониый) 
ноеуплот-

нение 1-2 

ся, а на этапе позднего катагенеза и особенно в стадию метагенеза перестает играть 
ведущую роль в уплотнении. Дальнейшее преобразование пористости идет в основ

ном за счет процессов перекристаллизации и нового минералообразования. 

Сказанное подтверждается данными лабораторных опытов по уплотнению 
глинистых осадков под большими давлениями. Так, в опытах В.Д. Ломтадзе 

(1956) уплотнение кембрийской глины под нагрузкой до 300 МПа позволило до
вести ее пористость до минимального значения равного 7%, в то время как в при
родных условиях пористость глинистых пород под такими нагрузками составля

ет не более 1-2%. Следует отметить, что лабораторное уплотнение глин идет в 
более благоприятных условиях, чем в природной среде, поскольку оно не сопро-
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Таблица 2 
обраэоВ8IIIIЙ ПР. субaквam.вом лвтогевеэе 

Проч-
Упругий( Еу> Угол 

ВЯЗКОСТЬ 

Кофф. ностьна ненару-

Конснс-
Провн-

сжимае- одноос-
и общий (Ео> Сцепле- виyrpeн-

mенной 
цаемость, модули вне, него 

теНЦИJI 
мд 

мocrи,а, ное сжа-
деформации, МПа 

струк-

МПа-1 треНИJl, 
тие, 

МПа 
туры, 

МПа 
град 

Па·с 

Скрыто-

текучая 

2-0,3 150-30 107-108 

Текуче-

и мягко 

пластич-

ная 10-1-10-3 20-0,01 0,03-0,5 Ео = 0,1-10 0,01-0,05 5-18 108_1012 

туго-

пластич- Ео = 1~102 
ная, полу-

0,6-4 Еу " 3·102 0,03-0,1 14-26 1012_1014 
твердая 

10-3_10-5 

Ео = 102 - 3 . 102 

3-15 
Еу =5 ·102-

- 8·102 0,12-0,6 2~36 1015_1018 

Твердая 

Ео = 8·102 
10-2_10-3 5-60 Еу = 1()3 0,12-0,8 22-38 

>10-3 

вождается образованием цементационных контактов. Интересно, что при уп
лотнении пасты этих же кембрийских глин пористость 7% была достигнута под 
нагрузкой в 100 МПа. 

Таким образом, можно выделить несколько стадий в геостатическом уплотне

нии и изменении пористости глинистых образований (см. табл. 2): 
Первая стадия - свободного геостатического уплотнения, развивающегося при 

диагенезе и на раннем этапе катагенеза. Для нее характерно преобладание в поро

дах коагуляционных контактов, обеспечивающих благодаря наличию граничных 
пленок связанной воды высокую подвижность структуры и пластический механизм 

взаимного перемещения структурных элементов при небольших сдвиговых напря-
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жениях. Уплотнение пород идет с прогрессивно замедляющейся скоростью (из-за 
увеличения количества контактов и постепенного повышения их прочности за счет 

уменьшения толщины граничных пленок с ростом давления) до значений пористо

сти соответствующих примерно 25%. 
Вторая стадия - затрудненного геостатического уплотнения, начинается в 

конце раннего этапа катагенеза и продолжается в течение всего его среднего этапа. 

Уплотнение глин приобретает замедленный характер в связи с началом цементации 

и быстрым ростом количества прочных переходных и фазовых контактов. Уплот
нение идет за счет локальных реологических подвижек структуры, носящих харак

тер ползучести, в местах концентрации напряжений, какими являются наиболее 

крупные поры и микроагрегаты. Минимальные значения пористости, соответству

ющие нижней границе этой стадии, составляют 4-12%. 
Третья стадия - совместного развития геостатического и рекристаллизацион

ного уплотнения, начинающегося при переходе от среднего к позднему этапу ката

генеза и заканчивающегося на границе с метагенезом. Она характеризуется посте
пенным усилением роли процессов перекристаллизации и аутигенного минералооб

разования в формировании порового пространства и изменением характера послед

него в связи с развитием микротрещиноватости. В результате совместного действия 

перекристаллизации глинистого вещества и высокого давления пористость пород 

на этой стадии может уменьшаться до 2-4%. 
Четвертая стадия - перекристаллизации глинистого вещества, развивается в 

метагенезе и связана полностью с внутренними процессами метаморфизации пород. 
В результате породы приобретают пористость не превышающую 1-2%. 

Предлагаемая выше схема преобразования порового пространства глинистых 

образований в ходе литогенеза носит обобщенный характер и раскрывает общие 

закономерности развития этого процесса. Она может иметь свои специфические 
особенности для каждого бассейна в зависимости от состава образующихся осадк-ов, 

геодинамического режима, термобарических и геохимических условий. 

Влажность и консистенция 

При изучении субаквального литогенеза глинистые отложения рассматривают

ся как двухфазные системы, Т.е. состоящие из твердой и жидкой фаз. Поэтому ли

тогенетическое изменение пористости пород сопровождается соответствующим из

менением их влажности и консистенции. 

Влажность. Определение влажности проводится практически при всех исследо
ваниях изменений пород при литогенезе. По данным влажности и плотности ведет

ся расчет плотности скелета пород и их консистенции соответственно по форму

лам 3.1 и 3.6. 
Существует две характеристики влажности - весовая (w) и объемная (W о), из

меряемые в процентах. Первый показатель используется чаще. Он характеризует 

весовое содержание массы воды, отнесенное к массе высушенной породы. Второй 

показатель отражает объем воды в единице объема породы ненарушенного сложе

ния и применяется обычно для оценки степени заполнения пор водой. Между обои

ми показателями существует простая взаимосвязь: 

(3.5) 

где Pd - плотность скелета породы. 

82 



При изучении литогенеза пород наибольший интерес представляет не столь
ко общая масса воды в породе, сколько содержание ее отдельных категорий, 

включая свободную (гравитационную) и физически связанную воду, в том числе 
адсорбционно-связанную воду внешних поверхностей и межслоевых промежут

ков глинистых минералов. Именно энергетическая и структурная неоднород

ность воды, заключенной в глинистой породе, делает дегидратацию пород одним 

из важнейших процессов, оказывающих кардинальное влияние на развитие ли

тогенеза. С этим же связано изменение практически всех свойств глин, что име
ет принципиальное значение, при рассмотрении их как покрышек нефтяных и га

зовых месторождений. 

Прямые методы определения различных категорий воды в породах отсутству
ют или они очень трудоемки. Поэтому на практике часто пользуются косвенными 

показателями, которые дают приближенные значения различных категорий воды. 

Широкое распространение получили такие показатели влажности как влажность 

набухания (W/J, влажности нижнего (Wp) и верхнего (W т) предела пластичности, 
максимальная гигроскопическая влажность (Wmg), определяемые по стандартизован

ным методикам (Методическое пособие по инженерно-геологическому изучению 

свойств горных пород, 1984). 
Считается, что влажность набухания характеризует массу воды, которую глина 

способна удерживать за счет адсорбционных, капиллярных и осмотических сил. По

этому эту влажность отождествляют с общим количеством физически связанной 

, воды в породе (Сергеев и др., 1983). В пределах влажности от Wp и до WH формиру

ются диффузные ионные слои глинистых минералов. Поэтому разница WH - Wp мо

жет быть ориентировочным показателем количества осмотически- и капиллярно

связанной воды в породе. Максимальная гигроскопическая влажность (Wmg) пока

зывает общее количество воды, которое порода способна адсорбировать из возду

ха при Р/Рm ~ 0,9 и, таким образом, может служить характеристикой количества 
прочносвязанной (адсорбционно-связанной) воды в глине (Сергеев и др., 1983). 

Образующиеся глинистые осадки содержат все категории воды от адсорбцион

но-связанной до свободной. Общее весовое содержание воды в осадках может дос

тигать 15~350%, а объемное - 8~85%. Основная масса воды представляет свобод
ную (гравитационную) воду, заключенную в крупных ячеистых порах осадка. Со

держание физически связанной воды на начальном этапе диагенеза обычно не пре

восходит 15-25% от общего влагосодержания, а у осадков монтмориллонитового 
состава - 3~0%. 

На этапах раннего и позднего диагенеза в условиях свободного геостатическо

го уплотнения осадка происходит отжатие основной массы свободной воды. Отжа

тие происходит, как правило вверх, по разрезу в придонную часть водоема или в бо

лее грубые по составу перекрывающие слои осадков, которые играют роль дрени

рующих горизонтов. Мелководные осадки, имеющие более грубый состав и часто 

содержащие прослои песчаного и алевритового материала, дегидратируются значи

тельно быстрее. В однородных толщах глинистых осадков средней и глубоководной 

части шельфа внутренних и окраинных морей, а также континентального склона 

океанов скорость отжатия воды замедляется из-за их низких фильтрационных 

свойств. Присутствие разложившейся растительной органики так же способствует 

замедлению этого процесса. Особенно медленно отжатие воды происходит в глу

бинных океанических осадках с мелкоячеистой структурой и значительным содер

жанием набухающих минералов. 
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В процессе диагенеза осадок теряет до 70-80% всей запасенной в нем воды. Его 
влажность становится равной влажности верхнего предела пластичности или чуть 

ниже его, составляя чаще всего 30-35%. В осадке остается в основном физически 
связанная вода. Некоторый объем свободной воды может сохраняться только в 
наиболее крупных поровых пустотах, относящихся по размеру к мелким микропо

рам. Причем пополнение этих пор свободной водой идет, в основном, за счет слабо
связанной (главным образом осмотической) воды, отжимающейся в эти поры из за
крывающихся тонких микропор и ультрамикропор. 

В подзоне раннего катагенеза удаляются остатки свободной воды и идет отжа

тие осмотически связанной воды. Присутствие этой категории воды в породах обу

словлено в основном существованием вокруг глинистых частиц диффузного слоя 

ионов. Толщина диффузного слоя достигает сотых и даже десятых долей микромет
ров. С ростом температуры она увеличивается и граница диффузного слоя стано

вится все более размытой. Осмотически связанная вода образует своеобразные 
"манжеты" внутри пор, существенно сокращая их "живое" сечение, т.е. ту часть 

пор. в которой беспрепятственно может передвигаться свободная вода. Ультрамик
ропоры « 0,1 мкм) и, возможно, часть тонких микропор (0,1-1 МКМ) оказываются 
полностью перекрытыми осмотической водой и, таким образом, исключаются из 

открытой пористости. С началом закрытия мелких и тонких микропор, а также уп

лотнения микроагрегатов на раннем этапе катагенеза начинается отжатие ионов 

диффузного слоя вместе с гидратирующими их молекулами воды за пределы глини
стого слоя. Этот процесс, с одной стороны, приводит К повышению концентрации 

отжимаемого порового раствора, а с другой - к усилению диффузного переноса 
слабогидратируемых катионов (в том числе К + и Si4+) В сторону глинистой толщи. 
Создаются условия для начала цементации пород за счет пере насыщения порового 
раствора кремнием и гидрослюдизации глинистых минералов в условиях избытка 

калия. 

Процесс отжатия слабосвязанной воды может продолжаться до изотермиче
ской границы в 65-70 ОС, которая в большинстве случаев соответствует середине 
подзоны среднего катагенеза. Влажность породы на этой температурной границе 
становится меньше нижнего предела пластичности и приближается к максимальной 

гигроскопической влажности. В зависимости от дисперсности и минерального со

става её значение может составлять 5-8%. Таким образом, начиная с начала ранне
го и до середины среднего этапа катагенеза из породы удаляется вся слабосвязан

ная вода, общее количество которой по отношению к первоначальному запасу во

ды в осадке составляет примерно 12-20%. 
Отжатие осмотической воды из пород отличается по своему механизму от удале

ния свободной воды. Последнее идет исключительно под действием гидростатическо
го (порового ) давления, возникающего в породе вследствие уплотнения её скелета. 
Удаление осмотической воды из-за ее повышенной вязкости происходит только при 

высоких эффективных напряжениях, а самое главное - в условиях противодействую
щего процесса осмотического массопереноса. Поэтому дегидратация глинистых 

пород на раннем и до середины среднего этапа катагенеза происходит не только под 

влиянием механических, но и физико-химических (диффузионным) процессов. 

Можно полагать, что именно в этих условиях формируются наиболее высокие 
экранирующие свойства у глинистых пород, приводящие к образованию аномально 

высоких пластовых давлений (АВПД). Этот вывод основывается на следующих со

ображениях. Во-первых, в пределах рассматриваемого интервала литогенеза струк-
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тура породы становится наиболее однородной вследствие разрушения в ней всех 
концентраторов напряжений, т.е. наиболее крупных пор и микроагрегатов. В ре

зультате, в поровом пространстве глин увеличивается количество ультрамикропор 

и тонких микропор, в значительной степени перекрытых адсорбционно-связанной 
водой и не участвующих в фильтрационном переносе воды. Кроме того на контак

те с нефтью и газом в такой породе резко возрастает экранирующая роль капил

ляpHoгo давления, которое достигает 15 и более МПа. Во-вторых, механизм дефор
мирования пород в этом интервале литогенеза, как было сказано выше, сохраняет 

пластифицированный (ползучий) характер и не сопровождается разрывом сплош

ности пород, т.е. отсутствуют условия для формирования микротрещиноватости. 
Наконец, в третьих, отжатие воды затруднено из-за обратно направленного осмо

тического пере носа влаги и повышенной вязкости физически связанной воды. 
По данным О.А. Мартиросовой и В.В. Бахтина (1976) наличие АВПД препятст

вует уплотнению глин, с чем могут быть связаны относительно повышенные значе

ния пористости глин на глубинах, где наблюдаются АВПД или чуть ниже этих глу

бин. К аналогичным выводам пришли также И.Д. Зхус и В.В. БахтЩI (1979). 
С переходом через изотермическую границу 65-70 ос начинается новый этап де

гидратации глин. Он обусловлен началом удаления прочносвязанной (адсорбционно

связанной) воды. Механизм этого процесса носит термодинамический характер и не 

связан с действующим давлением. В его основе лежит термическая активизация мо

лекул воды, удерживаемых адсорбционными силами на поверхности минералов. С 
повышением температуры возрастает частота трансляционных скачков молекул во

ды и, таким образом, снижается время их пребывание вблизи поверхности. При дос

тижении температуры 65-70 ос количество трансляционных перемещений молекул 
адсорбированной воды становится равным количеству этих событий в свободной во
де и адсорбционно-связанная вода переходит в свободное состояние. 

Переход прочносвязанной воды в свободное состояние оказывает существен
ное влияние на весь ход процесса литогенеза, что связано с рядом эффектов, сопро
вождающих этот процесс. Важное значение имеет повышенная растворяющая спо

собность образующейся свободной воды за счет протонизации (диссоциации) моле

кул воды, вызванной сильным поляризующим действием противоионов двойного 

электрического слоя (Тарасевич, Овчаренко, 1973). Растворение солей и некоторых 
силикатов вызывает повышение концентрации порового раствора и активизацию 

цементации глин за счет раскристаллизации новых минеральных фаз. Не исключе

но, что длительное преобладание растворения и выноса вещества над процессом об

разования новых соединений может приводить к разуплотнению пород и снижению 

прочности их структурных связей. В этом случае возможно образование аномаль
ных горизонтов в толще глин, описанных З.А. Кривошеевой (Теоретические осно

вы инженерной геологии, 1985). 
В целом же трансформация адсорбционно-связанной воды в свободную приво

дит к повышению цементации и прочности глин, а главное - обусловливает их хруп

кое (а не пластифицированное) разрушение и зарождение микротрещин в местах 

концентрации напряжений. Появление хрупкого разрушения в породах во многом 
связано со снижением действия эффекта Ребиндера (Горюнов и др., 1966), вызыва
ющего понижение прочности твердых тел и их адсорбционное пластифицирование 
при деформировании. Дегидратация адсорбированных молекул воды снижает дей

ствие этого эффекта и способствует повышению прочности подобно тому, как про
исходит упрочнение глины при её высушивании на воздухе. 
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Важное значение имеет увеличение живого сечения микропор за счет исчезно

вения в них граничных пленок связанной воды. Если учест,Ь, что вязкость свободной 

воды при температуре 65-70 ос в несколько раз меньше её вязкости при обычной 
температуре, то несмотря на относительно небольшую пористость, поровая прони

цаемость глинистых пород с удалением адсорбционно-связанной воды возрастает. 

Этому способствует так же процесс образования микротрещин. Все это говорит 

о том, что начиная с середины подзоны среднего катагенеза, очевидно, может на

чаться процесс снижения экранирующих свойств глинистых покрышек. 

Процесс дегидратации адсорбционно-связанной воды в силу её энергетической 

неоднородности развивается до изотермы, соответствующей 110-120 Ос. ЭТО озна
чает, что он может продолжаться и в подзоне позднего катагенеза. Наибольшую 
энергию связи имеют молекулы воды, адсорбированные на боковых сколах мине

ралов и катионах набухающих межслоевых промежутков. Не исключено, что де
гидратация межслоевых катионов способствует, наряду с процессами изоморфизма, 
гидрослюдизации монтмориллонита и смешанослойных минералов, которая, по 

данным ряда авторов (Логвиненко и Орлова,1987), приобретает прогрессирующее 
развитие начиная со среднего этапа катагенеза. 

На этапе позднего катагенеза продолжают снижаться экранирующие свойства 

глинистых отложений. Этот эффект становится все более выраженным по мере 
развития аргиллитизации пород и их структурной перестройки с образованием 

крупных поликристаллических сростков пластинчатой формы. Одновременно рас

тет неоднородность структуры и структурных связей за счет дальнейшего развития 
микротрещиноватости вдоль границ отдельных поликристаллических сростков. 

Таким образом, к концу катагенеза происходит практически полная дегидрата

ция пород (остаточная влажность пород не превышает 1-2%). В течение второй по
ловины среднего и всего позднего этапа катагенеза удаляются последние порции 

воды, наиболее прочно удерживавшиеся в породе. Общее количество прочносвя

занной воды, удаленной из породы на этих этапах литогенеза, составляет 4-5% от 
первоначального запаса всей воды в осадках. 

Рассмотрение закономерностей обезвоживания глинистых образований в ходе 

литогенеза позволяет выделить три стадии этого процесса, связанные с различным 

энергетическим состоянием воды и механизмом её дегидратации (см. табл. 2). 
Первая стадия - удаление свободной воды под воздействием нарастающего 

геостатического давления, продолжающееся в течение всего диагенеза. На этой 
стадии отжимается практически вся свободная (гравитационная) вода, заключенная 

в крупных и мелких микропорах осадков. К моменту ее окончания осадок теряет 

около 70-80% первоначально запасенной влаги. Сохраняющаяся в осадке вода на
ходится преимущественно в связанном состоянии. Влажность осадка приближается 

к влажности верхнего предела пластичности (предел текучести) или к значениям 

чуть ниже его и составляет 30-45%. 
Вторая стадия - удаление слабосвязанной воды. Дегидратация пород на этой 

стадии имеет механическую и физико-химическую природу и идет под влиянием 

противоборствующих процессов отжатия воды под действием нарастающего гео
статического давления и осмотического массопереноса, направленного в сторону 

глинистых толщ. Вторая стадия дегидратации продолжается до глубины с изотер

мой 65-70 ОС, что соответствует, примерно, середине подзоны среднего катагенеза. 
На этих глубинах происходит полное удаление всей осмотически связанной воды. 

Влажность пород становится близкой к максимальной гигроскопической влажно-
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сти и имеет значения в пределах 5-8%. Общее количество удаленной слабосвязан
ной воды составляет 12-20% от первоначальной влажности осадка. 

Третья стадия - удаление адсорбционно-связанной воды путем ее трансфор

мации в свободную и отжатие последней из породы. В основе дегидратации на этой 
стадии лежит термодинамический процесс возрастания числа трансляционных пе

ремещений молекул адсорбированной воды с ростом температуры и переход их в 
свободное состояние. Трансформация адсорбционно-связанной воды в свободную 

активизирует растворение и новое минералообразование, снижает эффект Ребин

дера, способствует развитию микротрещин. Третья стадия дегидратации продолжа

ется в течение второй половины среднего этапа и всего позднего этапа катагенеза. 

К концу катагенеза происходит практически полное обезвоживание пород. Оста

точная влажность не превышает 1-2%. Общее количество прочносвязанной воды, 
удаленной на этом этапе, составляет 4-5% от первоначальной влажности осадка. 

Консистенция - определяет характер деформирования и разрушения глини

стых пород и зависит от влажности породы и структурных связей. 

Для количественной оценки консистенции используется естественная влаж

ность породы (W), нижний (Wp ) и верхний (W т) пределы пластичности, определяе
мые по Аттербергу. Расчет nоказателя консистенции (В) ведется по следующей 

формуле: 

(3.6) 

в зависимости от величины В выделяют текучую (В> 1), текучепластичную 
(0,75 < В < 1), мягкопластичную (0,5 < В < 0,75), тугопластичную (0,25 < В < 0,5), по
лутвердую (О < В < 0,25) и твердую (В < О) консистенции глин (Сергеев и др., 1983). 

О консистенции пород, находящихся на различных стадиях литогенеза, целесо

образно судить не только по значению В, но и преобладающему типу контактов. 

С изменением последних меняется консистенция пород и характер их деформирова

ния. Так, осадки с преобладанием дальних коагуляционных контактов проявляют 

текучую или скрытотекучую консистенцию, а с преобладанием ближних коагуля

ционных контактов - пластичную консистенцию. Породы, содержащие коагуляци

онные и переходные (или фазовые) контакты, имеют полутвердую консистенцию. 
Наконец, преобладание переходных и фазовых контактов делает консистенцию по

род твердой. С учетом сказанного можно оценить консистенцию глинистых пород 

на различных этапах литогенеза (табл. 2). 
В подзоне раннего диагенеза осадки имеют текучую консистенцию в нарушен

ном и скрытотекучую в не нарушенном сложении, поскольку у них преобладают 

ближние и дальние коагуляционные контакты, а влажность превышает верхний 

предел пластичности. 

В подзоне позднего диагенеза влажность пород приближается к верхнему пре

делу пластичности: в верхней части подзоны она выше W т' а в ее основании стано
вится немного меньше или равной W т' Преобладающими становятся ближние коа
гуляционные контакты. В ненарушенном сложении осадки проявляют ярко выра

женную пластичную (от текуче- до мягкопластичной) консистенцию. 

С переходом в подзону раннего катагенеза коагуляционные контакты посте
пенно замещаются вначале переходными, а затем фазовыми (цементационными) 

контактами. Влажность пород в основании подзоны приближается к Wp или остает-
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ся чуть выше его. Соответствующие изменения претерпевает и консистенция по

род - от тугопластичной в верхней части до полутвердой в основании подзоны. 

В подзоне среднего катагенеза консистенция пород сТановится твердой. Это 
связано с преобладанием в них прочных, .вначале переходных и цементационных, а 

затем цементационных и кристаллизационных контактов. Влажность приобретает 

значения равные или чуть больше W mg. 

Подобный характер изменения консистенции установлен для глинистых пород, 

отобранных с разных глубин и испытанных в обычных термобарических условиях. 

ПОСКОJ{ЬКУ на деформационное поведение пород влияет температура и давление, то 

их реальная консистенция в условиях естественного залегания может отличаться от 

приведенной выше. Поэтому получаемые в лабораторных условиях сведения о кон

систенции следует рассматривать как сугубо качественную характеристику, кото

рую можно использовать для предварительной классификации пород по степени их 
литификации. 

Проницаемость 

Под проницаемостью понимается способность пористой среды (горной породы) 

пропускать через себя жидкости и газы (Гольдберг , Скворцов, 1986). Проницае
мость характеризует фильтрационные свойства породы, которые определяются ко
эффициенто'м' фильтрации К и коэффициенто'м' nроницае'м'ости кн• Между ними 
существует следующая взаимосвязь: 

К = Кн(у I Jl), (3.7) 

где у и Jl- плотность и вязкость фильтрующейся жидкости. Коэффициент фильтра-
ции измеряется в м/сут. . 

Таким образом, коэффициент фильтрации является интегральным показате
лем, отражающим как свойства породы (через коэффициент проницаемости Кн), 
так и свойства фильтрующейся жидкости (через ее вязкость и плотность). 

Коэффициент проницаемости определяется по формуле (Гольдберг, Скворцов, 
1986): 

(3.8) 

где dэ - эффективный диаметр частиц, слагающих пористую породу; Sl - число 
Слихтера, безразмерная величина, определяемая величиной пористости и структу

рой порового пространства. Коэффициент проницаемости измеряется в Дар
си (Д) или в мкм2 (1Д = 1 мкм2). По отношению к пресной воде КН = 1 мкм2 соответ
ствует К = 0,86 м/сут. 

Фильтрация в глинистых породах - исключительно сложный процесс. Это, в 

первую очередь, обусловлено тем, что глина представляет собой тонкодисперсную 

высокопористую систему с чрезвычайно большой удельной поверхностью. Она 

сложена преимущественно частицами глинистых минералов анизометричной фор

мы, имеющими микронные и субмикронные размеры, обладающими специфиче

ским кристаллохимическим строением и особым поведением при взаимодействии с 

водой. Важная роль в формировании фильтрационных свойств отводится связанной 
воде, заполняющей поровое пространство. 

Пористость (n) - основной параметр, определяющий величину показателя Sl и 
проницаемость в целом. Показатель Sl также зависит от структуры порового про-
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странства, характеризующегося безразмерным коэффициентом извилистости Е. 
Под коэффициентом извилистости понимается отношение кратчайшего расстояния 

между двумя точками в направлении фильтрации к длине извилистого пути тока 

жидкости через поровые каналы. 

Различные авторы применяли понятие коэффициента извилистости под разны
ми названиями: "гидродинамический коэффициент извилистости" (Марморштейн, 
1975), "литологический коэффициент" (Purcell, 1949), "делящий коэффициент" 
(Burdine et а1, 1950). 

Несмотря на то, что в формулу (3.8) входят только параметры пористой среды, 
из практики известно, что коэффициент проницаемости породы сильно изменяется 

от характера флюида, его химического состава, термодинамических условий и гид

родинамического напора. Подобные изменения проницаемости горных пород объ
ясняются процессами физико-химического взаимодействия фильтрующегося рас
твора с минеральным скелетом породы, изменением свойств поровой жидкости под 

влиянием температуры, вовлечением в движение при повышенных градиентах при

стенных слоев жидкости, переориентацией минеральных частиц и перераспределе
нием размеров пор. 

Проницаемость одной и той же породы для газа обычно существенно (иногда в 

сотни и тысячи раз) выше, чем для жидкости. Это определяется меньшим эффек
том взаимодействия газа с минеральным скелетом. 

Факторы, влияющие на проницаемость. Один из главных факторов, влияю
щий на проницаемость глин - присутствие в поровом пространстве связанной во

ды, т.к. толщина слоя связанной воды определяет объем свободного порового 

пространства (активную пористость), от которого в основном и зависит проница

емость породы. 

Процесс фильтрации воды через глинистые породы происходит по наиболее 
крупным поровым каналам (порам, соединенным друг с другом), не полностью запол

ненным связанной водой. В поровых каналах меньшего размера при наличии значи
тельного градиента напора происходит выдавливание части слабосвязанной воды и, 

таким образом, эти поры также могут участвовать в фильтрации воды. Самые мел
кие поры (с диаметрами < 0,1 мкм) полностью заняты прочносвязанной водой. Поэ
тому даже при высоких градиентах напора они практически не фильтруют воду. 

Ранее приводилось описание структуры порового пространства в глинистых по

родах и рассматривались особенности его трансформации при литогенезе. Поэтому 

в настоящем разделе основное внимание будет уделено рассмотрению факторов, 

определяющих формирование активного порового пространства в глинах. К ним 
относятся: минеральный состав, минерализация и химический состав фильтрую

щейся жидкости, температура и градиент напора, геостатическое давление. 

Минеральный состав. Исследования И.А. Брилинг (1988), В.М. Гольдберга и 
Н.П. Скворцова (1986) показали, что проницаемость сильно зависит от минерально
го состава глин и состава обменных катионов. По данным И.А. Брилинг (табл. 3) 
Nа-форма моцтмориллонитовой глины при влажности Wp имеет проницаемость в 

10 раз меньше, чем Nа-каолинит. Проницаемость гидрослюды имеет промежуточ
ное значение. Изменение состава обменных катионов с Na+ на Са2+ увеличивает 
проницаемость в 5-10 раз. 

Подобная зависимость объясняется особенностями дисперсности, кристаллохи
мического строения и гидратации глинистых минералов. Так монтмориллонит, име

ющий ·раздвижную кристаллическую решетку, малый размер частиц, большую 
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Проиицаемость моиомииеральиых глии 

Минеральный состав 

глин 

Nа-каолинит 

Са-каолинит 

Nа-монтмориллонит 

2,3 х 10-2 

1,1 х 10-1 

2,3 Х 10-3 

Минеральный состав 

глин 

Са-монтмориллонит 

Гидрослюда 

Таблица 3 

1,1 х 10-2 

6,2 Х 10-3 

удельную поверхность и емкость обмена, содержит во много раз больший объем свя

занной воды, чем каолинит. Последний, в свою очередь, обладает жесткой кристал

лической решеткой и крупными микрокристаллами, что обусловливает его относи

тельно небольшую удельную поверхность и емкость обмена. Следовательно каоли
нитовые глины должны иметь более "открытое" поровое пространство, что приво

дит К большим значениям проницаемости. Аналогичный эффект происходит при за

мене в обменном комплексе Na+ на Са2+, когда наблюдается коагуляция глинистых 
частиц и сжатие диффузных слоев, приводящая к увеличению активного порового 
пространства для фильтрации свободной воды. Эффект усиливается при замене об

менного комплекса на катионы высшей валентности с большим атомным весом. 

Насыщение же глины одновалентными катионами приводит к диспергации гли

нистых микроагрегатов, уменьшению диаметра поровых каналов и проницаемости. 

Это воздействие тем значительнее, чем меньше ионный радиус катиона. 

Минерализация и химический состав фильтрующейся жидкости. Их влияние 

сказывается через изменение состава поглощенных катионов в глинистой породе и 

процессы диспергации - коагуляции глинистых частиц. 

При возрастании минерализации фильтрующейся жидкости происходит интен

сивное подавление диффузных слоев вокруг глинистых частиц, что приводит к 

уменьшению объема связанной воды. Одновременно увеличивается доля активного 

порового пространства и, следовательно, возрастает проницаемость глин. При 

фильтрации через глины пресной воды или раствора с меньшей минерализацией, 
чем у поровой жидкости, имеет место обратный эффект, сопровождающийся воз

растанием толщины диффузных слоев и увеличением количества связанной воды. 

В результате происходит уменьшение объема активного порового пространства и 

снижение проницаемости глин. 

При фильтрации растворов через глины можно рассмотреть два вида взаимо
действий раствора с породой. Первый - когда фильтрующиеся растворы содержат 
те же катионы, которые входят в обменный комплекс. В этом случае катионный 

обмен практически отсутствует и состав обменного комплекса не меняется. Поэто

му изменение толщины диффузного слоя будет определяться в основном концент

рацией порового раствора, точнее различием концентраций фильтрующейся жид

кости и порового раствора. Второй - когда фильтруется раствор, содержащий ка

тионы, отсутствующие в обменном комплексе. Изменение проницаемости в данном 

случае будет носить более сложный характер. С одной стороны, изменение про ни

цае м ости будет определяться видом нового катиона, поступающего в обменный 

комплекс, с другой - концентрацией фильтрующегося раствора. Здесь возможны 

различные варианты такого двойного эффекта. 
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Наибольшей степенью диспергации и максимальным развитием диффузных 
слоев характеризуются глины, в обменном комплексе которых преобладают кати

оны натрия. Эти породы должны обладать минимальной проницаемостью и наи

большим диапазоном ее изменения при фильтрации растворов различной концент

рации. Наименьшей степенью диспергации и минимальным развитием диффузных 

слоев отличаются глины с преобладанием в обменном комплексе многовалентных 

катионов (Са2+, A13+, Fe3+). В этих породах следует ожидать максимальную проница
емость. 

Таким образом, если при фильтрации раствора через ГЛQ:НУ в результате кати

онного обмена в поглощенном комплексе появятся катионы Na+, то следует ожи
дать уменьшение проницаемости, а если Са2+, A13+ или Fe3+ - то повышение прони
цаемости. Кроме этого толщина диффузного слоя также будет подавляться с воз

растанием концентрации порового раствора. Поэтому наибольшее увеличение про
ницаемости будет при повышении концентрации раствора, содержащего соли мно

говалентных катионов. 

В работе В.М. Гольдберга и Н.П. Скворцова (1986) приводится анализ зависи
мостей проницаемости от минерализации и состава фильтрующегося раствора. Ре

зультаты их исследования показали, что с ростом концентрации (С) растворов NaCl 
и CaCI2 от О до 150 г/л проницаемость Na- и Са-монтмориллонита и каолинита воз

растает. Наибольшее увеличение проницаемости отмечалось у Nа-монтмориллони

товых глин: при переходе от дистиллированной воды к раствору CaC12 (С = 55 г/л) 
величина КII возросла в 13 раз (от 0,8 х 10-4 ДО 10,4 х 10-4 мД), а при переходе от ди
стиллированной воды к раствору NaCI той же концентрации - в 4,2 раза (от 
0,7 х 10-4 до 2,9 х 10-4 мД). В Са-монтмориллоните в тех же условиях проницаемость 
возросла для раствора NaCI в 2 раза (от 2,1 х 10-4 до 4,2 х 10-4 мД), а CaCI2 - в 2,7 раз 
(от 1,3 х 10-4 до 3,5 х 10-4 мД). 

Для природной каолинитовой глины в диапазоне изменения минерализации от 

О до 150 г/л при фильтрации раствора NaCI проницаемость увеличивается до 2,7 раз 
(от 0,9 х 10-3 ДО 2,4 х 10-3 мД), а при фильтрации растворов CaCI2 - до 2,3 раз (от 
1,0 х 10-3 до 2,3 х 10-3 мД). 

Изучение влияния химического состава фильтрующегося раствора показало, 

что минимальный эффект увеличения проницаемости в естественных глинах као

линит-монтмориллонитового состава при росте концентрации солей в раст

воре от О до 150 г/л отмечается при фильтрации раствора NaCI - в 1,23 раза (от 
0,07 х 10-3 до 0,086 х 10-3 мД); при фильтрации раствора КСI - в 1,45 раз; CaC12 -

в 1,75 раз. Очень резкое увеличение КII наблюдается при фильтрации раствора 
FеСlз - в 12,5 раз. По степени влияния на интенсивность роста коэффициента про
ницаемости (при одинаковой минерализации) рассматриваемые хлоридные соли 

располагаются в следующий ряд: 

FеСlз > CaCI2 > КСI > NaCl. (3.9) 

Принимая во внимание одинаковый анионный состав растворов данных солей, 

катионные составляющие этого ряда могут быть записаны в следующей последова

тельности: 

(3.10) 

Этот ряд полностью совпадает с аналогичным рядом активности катионов и 

энергии их поглощения глинами. Учитывая, что с ростом валентности катионов в 
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глинах возрастает содержание прочносвязанной воды и одновременно значительно 

снижается содержание слабосвязанной воды (Сергеев и др., 1983), изменение прони
цаемости в глинах в зависимости от состава фильтрующегося раствора можно объ

яснить эффектом воздействия обменных катионов на толщину диффузного слоя во
круг частиц, от которой, в свою очередь, зависит объем активной пористости. 

Температура и градиент напора. Воздействие температуры на проницаемость 

глинистых пород сказывается на изменении вязкости свободной и связанной воды. 

С ростом температуры вследствие увеличения энергии теплового движения проис

ходит уменьшение вязкости слабосвязанной и свободной воды, что способствует по

вышению проницаемости глин. Этот эффект наиболее ярко проявляется в монтмо
риллонитовых глинах, содержащих большой объем связанной воды. В работе 
В.М. Гольдберга и Н.П. Скворцова (1986) отмечается увеличение проницаемости 
пресной воды в монтмориллонитовых глинах при росте температуры с 20 ос дО 
80-90 ос в 12,5 раз (с 0,057 х 10-3 до 0,72 х 10-3 мД), а при фильтрации хлоридных 
растворов - в 35 раз (с 0,316 х 10-3 до 11,07 х 10-3 мД). Проницаемость глин каоли
нитового состава увеличивается не более чем в 2-3 раза (с 0,88 х 10-3 до 
2,78 х 10-3 мД), а гидрослюдистой глины в 5-6 раз (с 0,39 х 10-3 до 2,24 х 10-3 мД). 

Наиболее интенсивное увеличение проницаемости наблюдается вблизи 65 ос. 
Это объясняется переходом адсорбционно-связанной воды в свободное состояние и 
увеличением "живого" сечения пор. При этих температурах практически отсутству

ет начальный градиент фильтрации, и фильтрация подчиняется закону Дарси. 

Влияние градиента напора на проницаемость глин определяется вязкопластиче

скими свойствами связанной воды и неоднородностью ее связи с минеральной по

верхностью глинистой частицы. При начальном градиенте фильтрации преодолева

ется вязкопластическое сопротивление сдвигу самых внешних слоев пленки связан

ной воды, и она начинает участвовать в фильтрационном процессе. При увеличении 

градиента напора все больший объем связанной воды вовлекается в движение. Это 

приводит к росту эффективного сечения поровых каналов, по которым движется 

жидкость. При уменьшении градиента напора эффективное сечение стремится уп

руго сжаться. Таким образом пленку связанной воды в поперечном сечении порово

го канала можно рассматривать как упругую мембрану. Раскрытость поровых ка

налов увеличивается с ростом градиента напора вследствие вовлечения в движение 

все большей части связанной воды и уменьшения толщины остающейся пленки не

подвижной связанной воды. При снижении градиента напора, наоборот, раскры

тость пор для движения воды уменьшается из-за увеличения толщины пленки не

подвижной связанной воды. 

fеостатическое давление. Действие геостатического давления в глинах приво

дит к уменьшению объема порового пространства в результате разворота глини

стых частиц и их микроагрегатов по нормали к прикладываемой нагрузке и их бо

лее плотной упаковки. При восходящей или нисходящей фильтрации этому процес

су противостоит гидростатическое давление воды, стремящейся развернуть части

цы вдоль направления потока, Т.е. вдоль направления действия уплотняющей силы. 

Подобная переориентация частиц наиболее легко осуществляется в слабых водона

сыщенных осадках и вызывает некоторое повышение фильтрации. В плотных гли
нистых породах разворот структурных элементов затруднен. Рост напоров в таких 

глинах может привести к прорыву и разрушению породы. Разрыв глинистых по

крышек происходит при напоре водного столба в несколько тысяч метров, который 

получил название "давление разрыва пласта". 
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Имеющиеся данные по определению проницаемости глинистых пород на глуби

не показывают однозначное уменьшение проницаемости при возрастании геостати

ческого давления. Б работе Б.М. Гольдберга и Н.П. Скворцова (1986) приводятся 
результаты исследований, свидетельствующие об уменьшении проницаемости в 
глинах в 17,5 раз (с 15 х 10-4 до 0,85 х 10-4 мД) при увеличении геостатического да
вления от 3 до 20 МПа. При изменении давления с 3 до 6 МПа проницаемость монт
мориллонитовой глины снизилась в 2,1 раза, аргиллита - в 2,3 раза, а каолинитовой 
глины (при увеличении давления от 1 до 2 МПа) - в 1,5 раза. Наиболее интенсивное 
уменьшение проницаемости глинистых пород происходит на начальной стадии уве

личения давления. 

При одновременном увеличении геостатического давления и температуры так

же наблюдается тенденция к снижению проницаемости, что вызвано интенсивным 

уплотнением пород и уменьшением их пористости (Брилинг, 1988). Уменьшение 
вязкости свободной воды не в состоянии компенсировать быстрое снижение порис

тости породы. 

Изменение проницаемости глинистых пород при литогенезе. К сожалению, в 

научной литературе крайне мало данных, описывающих изменение проницаемости 

глинистых пород при литогенезе для одного разреза в пределах большого диапазо

на глубин. Поэтому в настоящем разделе будут описаныI основные тенденции изме

нения проницаемости глинистых пород при литогенезе, вытекающие из теоретиче

ских соображений, которые, по мере возможности, будут npоиллюстрированы от

дельными экспериментальными значениями проницаемости, взятыми из различных 

источников. 

На стадии раннего диагенеза происходит интенсивное уплотнение и обезвожи

вание осадков, проницаемость которых на небольших глубинах (до 10 м) может со
ставлять 0,3-2 мД (Березкина и др., 1976, Бабинец и др., 1981). 

По мере уплотнения глинистых пород на стадии позднего диагенеза происходят 

существенные изменения в структуре порового пространства: идет уменьшение по

ристости, практически исчезают крупныIe межмикроагрегатные микропоры (с раз

мерами 10-100 мкм) и уменьшается содержание мелких межмикроагрегатныIx мик
ропор (с размерами 1-10 мкм), идет пере ориентация и возрастание степени ориен
тации структурных элементов в направлении, перпендикулярном прикладываемой 

нагрузке. Происходит отжатие большей части свободной воды, которая сохраняет
ся только в наиболее крупных порах. Геостатическое давление приводит к значи
тельному сокращению активного порового пространства и существенному сниже

нию проницаемости несмотря на подъем температуры и некоторое уменьшение 

вязкости воды. По данным Б.М. Гольдберга и Н.П. Скворцова (1986) на этом этапе 
своего развития глинистые породы уменьшают проницаемость до 0,29 х 10-3 мД. 

При катагенезе существенное влияние на проницаемость оказывают термоди

намические факторы (давление и температура). Б результате, в подзоне раннего ка

тагенеза происходит дальнейшее уменьшение пористости и проницаемос

ти. Необходимо отметить очень большой разброс значений проницаемости по дан

ным различных авторов для глинистыIx пород-покрышек, находящихся на данном 

этапе литогенеза. Так, А.А. Ханин (1969) для глинистых покрышек АмудаРЬШIСКОЙ 
и Центрально-Туркменской нефтегазоносных областей приводит значения 

5 х 10-3-5 х 10-4 мД; для Западного Предкавказья и Ферганы разброс значений со
ставляет 10-2-10-5 мД (Лазаrева, 1976); для глинистыIx покрышек Охотской нефте
газоносной провинции -10- -10-3 мД (Литолого-петрофизические критерии нефте-
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газоносности, 1990). Это связано с тем, что на стадии раннего и в начале среднего 
катагенеза формируются покрышки с минимальными показателями проницаемо

сти, экранирующие свойства которых, как уже отмечал ось ранее, определяются на

личием тонких и мелких микропор, в значительной степени заполненных связанной 

водой. В свою очередь, структура порового пространства зависит от минерального 

состава, состава обменных катионов, минерализации порового раствора, градиента 

напора, геостатического давления и др. Безусловно, все эти факторы в различных 

регионах проявляются по-разному и возможны самые неожиданные их комбина

ции. С этим можно связывать большой разброс зиачений проницаемости глинистых 

пород. Хорошим примером сказанного является проницаемость глинистых покры

шек Ферганы, где глины монтмориллонит-смешанослойного состава имеют прони

цаемость 10-5 мД, а гидрослюдисто-каолинитовые разности, характеризующиеся 
меньшей общей пористостью, но имеющие больший объем активной пористости, 
обладали более высокой проницаемостью 10-2-10-3 мД (В.М. Лазарева 1976). 

На этапе среднего и позднего катагенеза при переходе через изотермическую 

границу 65-70 ОС, можно ожидать некоторое возрастание проницаемости. Такое по
ведение глинистых пород может быть связано с преобразованием адсорбционно

связанной воды в высокоагрессивную свободную. Это сопровождается повышени
ем "живого" сечения пор и растворением минерального вещества, что создает бла

гоприятные условия для образования аномальных горизонтов и возрастанию в них 

проницаемости. Увеличение проницаемости в зоне аномальных горизонтов приво

дит К потере глинистыми покрышками экранирующих свойств. 

В процессе последующего катагенетического преобразования глинистых пород 

наблюдается дальнейшая тенденция сокращения пористости. Одновременно, в кон

це среднего и начале позднего катагенеза начинаются процессы аргиллитизации 

глинистых пород. Это сопровождается ростом концентраторов напряжений, зарож

дением и последующим развитием микротрещин. В результате существенно изме

няется структура порового пространства глинистых пород - начинают образовы

ваться новые пути фильтрации через микротрещины, что часто приводит к некото
рому увеличению проницаемости аргиллитов на больших глубинах. В.В. Бахтин и 

др. (1979) приводят данные по аргиллитам нижнекаменноугольного возраста, отоб
ранным с глубины 3083 м в пределах Солоховской площади на Украине. Петрогра
фические исследования шлифов этих пород выявили присутствие многочисленных 
микротрещин с шириной раскрытия до 10 мкм. Эти породы при пористости 3,8% 
'имели проницаемость 6 х 10-2 мД. 

Совместное влияние высоких давлений и температур в позднем катагенезе при
водит к практически полной дегидратации глинистых пород. Этот факт способствует 

развитию фазовых контактов между твердыми структурными элементами и заверше

нию процесса аргиллитизации глинистых пород. На данной стадии литогенеза в ар

гиллитах идет интенсивное образование микротрещин и на фоне очень малой порис

тости (2-4%) проницаемость в основном обусловлена микротрещиноватостью. Часто 
покрышки месторождений углеводородов, представленные аргиллитами, теряют 

свои экранирующие свойства, о чем свидетельствуют данные Г.Е. Кузьменковой и 

А.А. Фомина (1979). Они отмечают, что образцы трещиноватых аргиллитов, ото
бранные в Предкавказье в пределах Левкинской нефтяной площади с глубины 
4900 м, при пористости 3,4% имели проницаемость около 1 х 10-3 мД. 

На стадии метагенеза под действием высокого давления и температуры в основ

ном происходит перекристаллизация глинистого вещества, идет смыкание и залечи-
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вание микротрещин, сопровождающееся уменьшением пористости иногда до 1-2%. 
Однако, вследствие высокой хрупкости глинистых пород и довольно интенсивной 

их тектонической трещиноватости, фильтрация в подобных слоях чаще всего про

исходит по схеме гетерогенной системы, состоящей из слабопроницаемых глини

стых блоков и относительно высокопроницаемых зон на контактах блоков. 

К сожалению, авторы не располагают данными о величине проницаемости в 

метаморфизованных глинистых породах, однако можно предполагать, что эти по

роды слагают покрышки низких классов с проницаемостью больше 10-2 мД (Ханин, 
Абдурахманов, 1973). 

В заключение следует отметить, что проницаемость является основным, но 

очень сложным и многофакторным параметром, определяющим экранирующие 
свойства глинистых пород-покрышек залежей углеводородов. При существующей 

общей тенденции к уменьшению проницаемости по мере прохождения литогенети

ческих преобразований, e~ь ряд причин, нарушающих эту закономерность. Глав

ные из них - аномальные свойства связанной воды при высоких температурах и да

влениях и развитие микротрещиноватости. 

Физико-механические свойства 

Разрушение и деформирование глинистых пород идет по контактам структур

ных элементов, поскольку прочность контактов намного меньше прочности слага

ющих породу минералов. Поэтому при оценке прочностных и деформационных 
свойств глинистых пород решающую роль играет характер структурных связей, оп

ределяющий энергетический тип структуры пород. Исходя из этого, ниже будут 

рассмотрены некоторые особенности физико-механических свойств глинистых по
род в зависимости от их структурных особенностей. 

Сжимаемость пород характеризуется величиной изменения их пористости отне

сенной к диапазону нагрузки, под которым проходило уплотнение пород. 

Оценка сжимаемости может производится по двум схемам. Первая схема, полу

чившая название компрессионного сжатия, заключается в одноосном сжатии поро

ды в жесткой обойме, исключающей боковое расширение образца. Сжимаемость в 

этом случае оценивается коэффициенто.м ко.мnрессионноЙ сжu.мае.мости (а), кото
рый находится по формуле: 

а = де/ да, (3.11) 

где да - диапазон нагрузки, для которого производится расчет; де - соответствую
щее ему изменение коэффициента пористости породы. 

Вторая схема - более совершенная, предусматривает проведение испытания по

род при их всестороннем сжатии. При этом имеется возможность измерения как 

вертикальных, так и боковых деформаций образца. При наличии соответствующе

го оборудования испытания можно проводить при различных температурах, что по

зволяет моделировать напряженное состояние пород, отвечающее условиям их ли

тогенеза. Сжимаемость в этом случае оценивается .модуле.м объе.мноzо сжатия (Кт)' 
рассчитываемым по формуле: 

(3.12) 

где 0'0 - величина всестороннего сжимающего давления, Еu - объемная относитель

ная деформация. 
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Рис. 35. График компрессион,НОЙ сжимаемости глинистых осадков из подзон раннего (а) и 
позднего (6) диагенеза 

Несмотря на преимущества второй схемы, в большинстве случаев при испыта
нии сжимаемости применяется компрессионное сжатие. Это объясняется простотой 

методики и оборудования, необходимого для таких испытаний. 

Анализ имеющихся данных по компрессионной сжимаемости свидетельствует о 
том, что ни у одной горной породы сжимаемость не варьирует в таких широких пре

делах, как у глин. В зависимости от характера структурных связей коэффициент 
компрессионной сжимаемости глинистых пород может изменяться от 1-150 до деся
титысячных долей МПа-1 • Наибольшей сжимаемостью обладают илы, имеющие 
высокопористую структуру со значительным содержанием дальних коагуляцион

ных контактов. По мере упрочнения структурных связей величина сжимаемости 

глин падает, MHome арmллитоподобные глины, арmллиты и алевролиты можно 
считать практически несжимаемыми породами. Правда, такая оценка в определен
ной степени - субъективна, поскольку компрессионные испытания являются крат

ковременными и не позволяют оценить сжимаемость сцементированных глин за 

счет реолоmческих процессов. 

Компрессионные испытания проводятся в специальных компрессионных при

борах. Большинство серийно выпускаемых приборов позволяет осуществлять сжа

тие породы под вертикальной нагрузкой не более 5 МПа при отсутствии бокового 
расширения породы. Такие давления моделируют природную нагрузку, существую

щую только в зоне диагенеза. Поэтому для компрессионных испытаний глинистых 

пород, залегающих в более глубоких зонах, применяются специальные конструк

ции приборов С использованием мощных прессов. Некоторые исследователи ис

пользовали приборы, в которых достигалось компрессионное сжатие образцов до 
нагрузок 200--300 МПаи более (Сергеев, 1946; Ломтадзе, 1956). 

В литературе имеется достаточно много данных по компрессионному испыта

нию глинистых образований из зоны диагенеза, а также искусственно полученных 

глинистых паст и осадков (Мухин, 1963; Горькова, 1966; Рабаев, 1969; Зиангиров, 
1974; Осипов, 1979). Все они свидетельствуют о том, что величина и характер кри
вой сжимаемости таких отложений определяю1'СЯ особенностями поведения коагу-
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ляционных контактов. Как видно из рис. 35, а, график компрессионного сжатия 
илов, отобранных из подзоны раннего диагенеза, имеет вид крутонаклоненной кри

вой, постепенно выполаживающейся по мере роста нагрузки. Затухание сжимаемо
сти связано с увеличением количества контактов и постепенным преобразованием 

дальних коагуляционных контактов в ближние с повышением плотности осадка. 

Величина коэффициента компрессионной сжимаемости при начальных нагрузках 
уплотнения составляет 150 МПа-l , а при конечной нагрузке (0,15 МПа) снижается 
до 30 МПа-l . Важно отметить, что на деформационном графике отсутствует пере
гиб, свидетельствующий о наличии структурной прочности. 

Сжимаемость пластичных глинистых осадков из подзоны позднего диагенеза 

(рис. 35, б) заметно снижается по сравнению с илами вышележащей подзоны, что 
связано с преобладанием в них контактов ближней коагуляции. Характерной осо

бенностью их сжимаемости является наличие на деформационной кривой точки пе

региба (Р стр)' отвечающей структурной прочности осадка. Величина структурной 
прочности при нормальном цикле субаквального литогенеза определяется макси

мальной геостатической нагрузкой, под которой находился осадок. В геотехнике 

такие глины принято считать "нормально уплотненными". При компрессионном 

сжатии образца начальный участок кривой сжимаемости отвечает повторному сжа

тию по ветви разгрузки и имеет относительно небольшой наклон. После перехода 

нагрузки, соответствующей точке Р стр' наклон кривой сжатия несколько возраста

ет. При Р> Р стр образец показывает сжимаемость осадка, которую следует ожидать 

при дальнейшем наращивании геостатического уплотнения. 
В соответствии со сказанным, сжимаемость пластичных глинистых образова

ний из подзоны позднего диагенеза следует характеризовать по второму участку 

кривой сжимаемости. Значения коэффициента компрессионной сжимаемости для 
этого участка кривой изменяются обычно от 10-20 до 0,01 МПа-l , в то время как 
для начального участка (до точки структурной прочности) он В 2-3 раза ниже. Ве
личина структурной прочности при этом может изменяться от долей мегапаскаля до 

3~МПа. 

Изучение сжимаемости пород зоны катагенеза представляет значительную 

сложность из-за необходимости применения специальных установок, позволяющих 

передавать на образец нормальные нагрузки величиной до 120-200 МПа. Наиболее 
достоверные данные получаются при проведении испытаний образцов в условиях 

всестороннего сжатия под нагрузками, превышающими геостатические. При прове

дении таких испытаний требуется не только создавать высокие давления, но и регу

лировать температурный режим. Поэтому известные в литературе подобные опы

ты следует считать уникальными. По этой причине информация о сжимаемости 

глин зоны катагенеза весьма ограничена. Известные по литературным данным ре

зультаты получены под нагрузками меньше геостатических и, таким образом, харак

теризуют сжимаемость пород на ветви разгрузки. Получаемые при этом значения 
коэффициентов компрессионной сжимаемости являются заниженными, хотя для 

сильно литифицированных глинистых образований (аргиллиты, алевролиты, сце
ментированные аргиллитоподобные глины) может быть исключение из этого пра

вила, поскольку при разгрузке резко возрастает микротрещиноватость этих пород, 

которая может обусловить их повышенную сжимаемость при повторном сжатии по 
ветви разгрузки. 

Наиболее интересные исследования по изучению сжимаемости осадочных по

род под большими давлениями в условиях трехосного сжатия были проведены 
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М.П. Волоровичем (1962), В.М. Добрыниным (1970), Г.М. Авчаном и др. (1979). Ра
боты выполнялись с учетом изменения пластового давления и температуры. Полу

ченные ими данные дают представление не только о сжимаемости глин в зоне ка

тагенеза, но и позволяют оценить связанные с этим изменения физических свойств 

(электрическое сопротивление, скорости упругих волн), решить ряд практических 

задач по подсчетам запасов углеводородов, оценке экранирующих свойств глини

стых покрышек и Т.д. 

Прочность на одноосное сжатие определяется путем раздавливания под посте

пенно нарастающей нагрузкой цилиндрического образца породы высотой, в 1,5-
2,0 раза превосходящей его диаметр. Зная нагрузку разрушения образца (Р) и пло
щадь его сечения (S), можно получить прочность породы на одноосное сжатие (О'с) 

О'с = P/S. (3.13) 

Помимо оценки прочности, по деформационному графику одноосного сжатия 
проводится определение модуля общей (Ео) и упругой (Еу) деформации. Для этого 
находится относительная упругая и общая деформация образца при его испытании 
в режиме нагрузка-разгрузка. Зная величину относительной упругой (Еу) и общей 
(Ео) деформации и соответствующие им напряжения (0'), можно определить модуль 
упругой и общей деформации: 

Еу=О'/Еу ' 

Ео = О' /Ео . 

(3.14) 

(3.15) 

Прочность на одноосное сжатие, благодаря простоте своего определения, час

то применяется для классификации глинистых пород по прочности И оценки степе

ни их литификации. Значительный интерес при этом представляет не только значе

ние прочности, но и деформационное поведение образца в процессе сжатия. Пос
леднее обстоятельство часто недооценивается, и результаты испытаний на одноос

ное сжатие даются без анализа характера деформирования образца. Между тем 

опыт показывает, что, если значение прочности глинистых пород зависит от типа 

контактов и их количества на единицу площади сечения разрушения породы, то де

формационное поведение определяется в основном типом контактов. Поэтому ана

лиз деформационных графиков при одноосном сжатии позволяет делать достаточ
но определенные суждения о преобладающем типе контактов в породе. 

Одноосное сжатие осадков из подзоны раннего диагенеза обычно не проводит

ся из-за скрытотекучего характера их деформирования, обусловленного высокой 

пористостью образца и присутствием чрезвычайно слабых дальних коагуляцион

ных контактов. При приложении к таким осадкам даже незначительных нагрузок 
(102-103 Па) они теряют прочность и начинают течь. 

Осадки из подзоны позднего диагенеза при испытании на одноосное сжатие ве
дут себя как типичные пластичные системы. Как видно из рис. 36, а линейный уча
сток на кривой деформирования таких осадков выражен слабо. Уже при небольших 
нагрузках деформирование переходит в нелинейную стадию наподобие вязкого те

чения, переходящего постепенно в пластическое течение, при котором образец не

прерывно деформируется при постоянной вертикальной нагрузке, сохраняя при 
этом свою прочность И сплошность. У относительно уплотненных в природных ус

ловиях глинистых илов (с пористостью 40-50%) деформирование без образования 
видимых трещин может идти до относительных деформаций, равных 10-15% и бо-
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Рис. 36. Характер деформирования глинистых осадков из подзоны позднего диагенеза при 
одноосном сжатии: 

а - при определении прочности, б - при испытании в режиме нагрузка-разгрузка 

лее. У менее уплотненных илов оно продолжается до полной потери исходной фор
мы образца и образования "бочки". 

За величину прочности образца (ос) при таком характере деформирования при

нимается точка пересечения касательных к начальному и конечному участкам де

формационной кривой (см. рис. 36, а). Определяемая величина прочности составля
ет в зависимости от степени диагенетического уплотнения образца 0,03-0,5 МПа. 
При этом модуль общей деформации может варьировать в пределах 0,1-10 МПа. 
При одной и той же пористости наиболее прочными оказываются илы более дис

персные по составу. 

Низкая прочность и пластический характер деформирования осадков из ниж

ней подзоны диагенеза ·обусловливается преобладанием у них ближних коагуляци

онных контактов. Относительное перемещение структурных элементов идет по 

граничным пленкам связанной воды, обладающим некоторой структурной прочно

стью И повышенной вязкостью по сравнению со свободной водой. Важной особен
ностью коагуляционных контактов является их способность мгнОвенно восстанав

ливаться после разрушения. Поэтому при деформировании глинистого осадка коли
чество контактов в зоне сдвига остается неизменным, поскольку каждая глинистая 

частица, теряющая контакт в процессе смещения, тут же восстанавливает его с дру

гой ближайшей частицей. 

Весьма показательным является деформирование пластичных илов из нижней 
подзоны диагенеза при их испытании в режиме нагрузка-разгрузка (рис. 36, 6). Как 
видно из графика, быстрое снятие нагрузки сопровождается мгновенной обратимой 

деформацией (E~), после чего в течение нескольких минут идет медленное увели-

чение высоты образца за счет замедленной упругости (Е;). Большая же часть де
формации относится к необратимой остаточной деформации, относительная доля 
которой возрастает по мере увеличения числа циклов и величины нагрузки при сжа

тии образца. Подобный характер деформирования при нагрузке-разгрузке - типи
чен для дисперсных систем с коагуляционными контактами между структурными 

элементами. Как показали исследования Е.Д. Щукина и П.А. Ребиндера (1971) обра
тимое деформирование (быстрое и замедленное) в таких системах имеет энтропий-

4* 99 



а б 

3,5 3,5 
«1 

~ 3,0 3,0 

t:) 2,5 2,5 
q) 

~ 2,0 2,0 

I 1,5 1,5 

::t: 1,0 1,0 

0,5 0,5 

2 3 4 5 6 1 2 3 4 5 6 
Относительная деформация Е,% 

Рис. 37. Характер деформирования глинистых пород из подзоны раннего катагенеза при од
ноосном сжатии: 

а - при определении прочности; б - при испытании в режиме нагрузка-разгрузка 

ную природу И связано с переориентацией и деформированием (изгибом) тонких 
пластинчатых частиц, а также утончением пленки связаной воды на коагуляционных 

контактах при приложении нагрузки и ее восстановлением при снятии нагрузки. 

Прочность на одноосное сжатие глинистых пород подзоны раннего катагенеза 

существенно возрастает. Значения прочности изменяются от 0,6 МПа в верхней ча
сти подзоны до 4,0 МПа в её основании. Это объясняется увеличением количества 
коагуляционных контактов с повышением плотности породы и появлением в конце 

этапа более прочных переходных контактов. 

На деформационных графиках таких пород отчетливо выделяется прямолиней

ный участок (рис. 37, а). При нагрузках, составляющих от 30 до 60% от разрушаю
щих, график Е =Аа) начинает выполаживаться, свидетельствуя о начале вязкого те

чения, которое завершается при относительной деформации 3-7% полухрупким 
разрушением образца. Модуль общей деформации составляет 10-102 МПа. 

Анализ графика нагрузки-разгрузки пород из подзоны раннего катагенеза 

(рис. 37, 6) показывает, что при небольших напряжениях у этих пород появляется 
заметная упругость, характерная для твердых тел. При увеличении напряжений воз
растает роль остаточных деформаций, связанных с необратимым (пластическим) 

деформированием. По графику разгрузки можно оценить модуль упругой деформа
ции, максимальное значение которого достигает 3 . 102 МПа. 

Породы средней подзоны катагенеза при испытании на одноосное сжатие ведут 
себя подобно упругим твердым телам. Это связано с их цементацией и полным ис

чезновением коагуляционных контактов. Преобладающими становятся переход
ные и фазовые (цементационные) контакты. В зависимости от состава прочность 

пород на одноосное сжатие изменяется от 3-4 до 12-15 МПа, модуль общей дефор
мации составляет 1Q2-з· 102 МПа, а модуль упругости 5·102-8·102 МПа. Почти во 
всем диапазоне сжатия деформация носит упругий характер (рис. 38, а). Только 
вблизи предела прочности отмечается небольшой нелинейный участок, который 
переходит в хрупкое разрушение. Относительная деформация разрушения состав

ляет 2-5%. 
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Рис. 38. Характер деформирования сцементированных глинистых пород из подзоны средне
го катагенеза при одноосном сжатии: 

а - при определении прочности; б - при испытанни В режиме нагрузка-разгрузка 
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Рис. 39. Характер деформирования аргиллитов и алевролитов из подзоны позднего катаге
неза при одноосном сжатии: 

а - при определении прочности; б - при испытанни в режиме нагрузка-разгрузка 

Изменение структурных связей находит отражение в характере деформирования 
этих пород в режиме нагрузка-разгрузка. Из графика (рис. 38, б) видно явное преоблада
ние обратимых деформаций сравнительно с необратимыми остаточными деформациями. 

Аргиллиты и алевролиты из подзоны позднего катагенеза обладают максималь

ной прочностью и отчетливо выраженными упруmми свойствами. их прочность на 
одноосное сжатие доходит до 50-60 МПа, модуль упругости 1 ()3 МПа, модуль общей 
деформации незначительно отличается от модуля упругости и достигает 8· 1()2 МПа. 
Деформирование аргиллитов и алевролитов во всем диапазоне напряжений вплоть до 

разрушения носит практически линейный характер (рис. 39, а). Относительная де
формация разрушения составляет 1-3%. На графике нагрузка-разгрузка (рис. 39, б) 
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почти все деформации имеют обратимый характер. Небольшую остаточную дефор
мацию, видимо, следует относить за счет закрытия микротрещин. 

Прочность на СДВИГ характеризуется предельной величиной сдвигающего (тан

генциального) напряжения, приводящего к перемещснию одной части породы от
носительно другой. Испытания на сдвиг проводятся в условиях действия нормаль

ной (одноосной) нагрузки или трехосного сжатия образца. В первом случае они на

зываются плоскостным срезом, а во втором - сдвигом при трехосном сжатии. Более 

подробно методика сдвиговых испытаний описана в ряде учебников и монографий 

(Сергеев и др., 1983). 
Основными показателями сопротивления пород сдвигу является угол внутрен

нею трения (<р) и величина структурного сцепления (с). Зная величину <р и с, со
противление сдвигу можно найти из выражения: 

't = о' tg <р + С, (3.16) 

где о' - нормальное напряжение к плоскости среза, tg <р - коэффициент внутренне

го трения, с - структурное сцепление. 

Представляет большой научный и практический интерес рассмотрение измене

ний показателей <р и с с преобразованием структурных связей глинистых пород в хо

де литогенеза. Исключительно ценными в этом отношении оказались исследования 

Н.Н. Маслова (1968), который предложил выражать сопротивление сдвигу не двух
членной, а трехчленной формулой: 

(3.17) 

где о' - нормальное напряжение; <Ppw - угол внутреннего трения при влажности W и 
плотности р; cpw - структурное сцепление обратимого характера при влажности W 
и плотности р; се - структурное сцепление необратимого характера. 

С позиции контактных взаимодействий в глинах в этой формуле по существу 

учитывается сцепление как за счет коагуляционных (cpw), так и более прочных пе
реходных и фазовых (се) контактов. Такое разделение структурного сцепления на 

две компоненты с теоретической и практической точек зрения вполне оправдано, 
поскольку влияние коагуляционных и фазовых контактов на прочность пород и ха
рактер их деформирования существенно различается. При отсутствии фазовых и 

переходных контактов структурное сцепление глинистых пород определяется ис

ключительно коагуляционными контактами, Т.е. с=: cpw. Поэтому величина сцепле
ния зависит от плотности и влажности породы, дисперсности и гидрофильности сла

гающих породу минералов, степени ориентированности структурных элементов в 

плоскости сдвига, температуры, порового давления и Т.д. 

В породах с преобладанием фазовых контактов структурное сцепление полно

стью определяется Се' величина которого мало зависит от влажности, плотности и 

состава глинистой породы. 
В глинах со смешанным типом контактов (коагуляционные, переходные и фа

зовые) структурное сцепление определяется обоими компонентами, Т.е. с = cpw + Се' 
Причем при нормальных нагрузках, меньших структурной прочности породы 

(О' < Ре) наибольшую роль играет Се' а при о' > Ре возрастает роль cpw. Следователь
но, в зависимости от типа структурных связей в глинистых породах изменяется не 

только величина, но и природа структурного сцепления. 

С этих же позиций можно проанализировать зависимость угла внутреннего трения 

от характера контактных взаимодействий. Принципиальное значение имеет тот факт, 
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Рис. 40. Общий вид кривых сдвига t = f(a) для осадков из подзоны позднего диагенеза: 
а - консолидированный недренированный сдвиг; б - консолидированный дренированный сдвиг 

что в глинистых образоваШlЯХ с преобладанием коагуЛЯЦИOlПlых контактов трение по 

своей природе не является внутренним, а относится к разряду граничных трений (Деря

гин, 1963; Ахматов, 1963). Это обусловливается наличием тонких гидратных граничных 
пленок на таких контактах, обладающих специфическими свойствами. Сдвиг структур

ных элементов относительно друг друга на коагуляционных контактах идет внутри гра

ничной фазы, разделяющей структурные элементы, и полностью определяется ее 

свойствами, а не свойствами минеральных частиц. Влияние последних может прояв

ляться только через гидрофильность, от которой зависит толщина пленок. 

При проведении сдвига в грунтах с коагуляционными контактами наблюдают

ся два эффекта. Первый - это ориентация в зоне сдвига анизометричных структур

ных элементов по направлению действия сдвигающего напряжения (Соколов, Оси
пов, 1983). В результате ориентации структурных элементов площадь коагуляцион
ных контактов заметно возрастает с одновременным уменьшением эффективного 

напряжения на них, что вызывает рост толщины граничного слоя жидкости и сни

жение внутреннего трения на контакте. Второй эффект связан с появлением при 

сдвиге давления в поровой жидкости, которое также приводит к снижению эффек
тивного напряжения на контакте. Действие обоих эффектов обусловливает нели

нейный характер зависимости сопротивления сдвигу от нормальной нагрузки для 

осадков и слабо литифицированных глин. 
С появлением переходныхи особенно фазовых контактов трение структурных 

элементов при сдвиге приобретает характер внутреннего трения. Поэтому величи

на 't становится зависимой от минерального состава пород и в меньшей степени от 
порового давления и структурной перестройки при сдвиге. Как следствие этого, за

висимость сопротивления сдвигу от нормальной нагрузки приобретает характер 

близкий к линейному. 
Исходя из изложенного выше, можно перейти к рассмотрению особенностей со

противления сдвигу глинистых пород, претерпевших различную степень литификации. 

Наиболее сложным образом при сдвиге ведут себя осадки из нижней подзоны диагене
за. При испытании этих пород под нормальными нагрузками выше их структурной 
прочности важное значение приобретает схема испытаний, т.е. условия консолидации 

и дренирования образца при сдвиге. При испытаниях по схеме консолидированного не

дренированного сдвига зависимость 't = f(a) имеет нелинейный характер (рис. 40, а). Ве-
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личина структурного сцепления зависит от плотности и влажности осадка и изменя

ется в пределах от 0,01 до 0,05 МПа. Значение угла внутреннего трения при неболь
ших нормальных нагрузках составляет 12-180, а при переходе к большим нагрузкам 
снижается до 5-100. Это явление, как уже отмечалось ранее, объясняется особенно
стями поведения коагуляционных контактов при сдвиге, обусловленным структур

ной пере стройкой осадков в зоне сдвига и ростом порового давления при недрени

рованном сдвиге. 

При испытании осадков по схеме консолидированного дренированного сдвига 

кривая сдвига приобретает более прямолинейный характер (рис. 40, 6), поскольку 
при таких испытаниях исключается влияние порового давления. Одновременно воз
растает значение <р, достигая иногда величины 20-220. 

Следует отметить, что в глинистых осадках, обладающих высокой сжимаемо

стью, при испытаниях на сдвиг изменяется не только <р, но и величина структурно

го сцепления. Последнее связано с увеличением количества коагуляционных контак

тов с ростом нормального давления. Этот факт вместе с нелинейностью зависимо

сти 1: = f(a) дает основание говорить о неприменимости теории Кулона-Моора для 
описания поведения глинистых образований с коагуляционными контактами. 

При рассмотрении прочности на сдвиг глинистых пород зоны катагенеза важ

ным является то, что по мере снижения количества коагуляционных контактов их 

поведение все больше приближается к сдвигу твердых тел. Характерным становит

ся прямолинейный вид зависимости 1: = f( а) для обеих схем испытаний. Это объяс
няется тем, что с ростом прочности структурных связей и снижением пористости 

пород не происходит заметного изменения количества контактов при сдвиге. Кро

ме того, существенно снижается влияние порового давления и структурной пере

стройки глины в зоне сдвига. Поэтому глинистые породы из различных подзон ка

тагенеза различаются только значениями q> и с, которые определяются в основном 
минеральным составом и степенью литификации пород. Так, величина структурно

го сцепления возрастает от 0,03-0,1 МПа в подзоне раннего катагенеза до 
0,12-0,6 МПа в подзоне среднего катагенеза и 0,12-0,8 МПа в подзоне позднего ка
тагенеза. Значение угла внутреннего трения в этих подзонах соответственно соста
вляет 14--260,20-360 и 22-380. 

Значительный интерес представляет рассмотрение не только изменений q> и с 
от преобладающего типа контактов, но и особенностей деформирования различ

ных глин при сдвиге под какой-то постоянной нормальной нагрузкой. Характер де

формирования глин при сдвиге особенно хорошо прослеживается при кольцевом 
срезе. Получаемые при этих испытаниях данные свидетельствуют о том, что общий 

вид кривых 1: = f( а) во многом сходен с кривыми деформации при одноосном сжа
тии. Отличие заключается в том, что на кривых сдвига фиксируется не только 

максимальная (пиковая) прочность ненарушенной структуры (1:mах), но и так назы

ваемая остаточная прочность (1:min), отвечающая сопротивлению породы на сдвиг 
после разрушения её первичной микроструктуры (рис. 41). 

Как видно из графика, у глинистых осадков из подзоны позднего диагенеза при 
увеличении напряжения сдвига отмечается нелинейная деформация, носящая явно 

выраженный пластический характер (кривая 1, рис. 41). С ростом напряжения де
формационный график постепенно выполаживается, что свидетельствует о пласти
ческом течении породы при постоянной нагрузке, соответствующей пределу сдви

говой прочности структуры. Некоторое снижение прочности при относительных 

деформациях, превышающих 12-15%, связано с переориентацией структурных эле-
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Рис. 41. Характер деформирования глин при сдвиге 
при постоянной нормальной нагрузке: 

1 - глинистые осадки из подзоны позднего диагенеза, 

2 - глинистые породы из подзоны раинего катагенеза, 

3 - глинистые породы из подзон среднего и позднего катаге

неза 

ментов в зоне сдвига и уменьшением угла внут

реннего трения. Следовательно, характерной 

особенностью глинистых систем с ближними 

коагуляционными контактами является слабая 

выраженность участка графика сдвига, соответ

ствующего пиковой прочности осадка. Это объ
ясняется легкой восстанавливаемостью коагуля

ционных контактов при деформациях, поэтому 

разрушение структур с такими контактами не 

происходит даже при сколь угодно больших зна

чениях относительных деформаций. 
Для тугопластичных и полутвердых глини
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ном графике сдвига (кривая 2, рис. 41) отмечается небольшой линейный участок, 
который сменяется нелинейным участком, свидетельствующим о наличии пласти

ческого деформирования. При относительных деформациях, равных 8-12%, проис
ходит разрушение структуры в зоне сдвига и падение прочности. Величина остаточ

ной прочности составляет не менее 30-40% от пиковой. Подобный характер дефор
мирования объясняется наличием у таких глин, помимо коагуляционных, необрати

мо разрушающихся переходных контактов, обусловливающих появление линейно

го участка в начале сдвига и значительную потерю прочности после разрушения 

структуры. 

Породы подзон среднего и позднего катагенеза с прочными инеобратимо раз

рушаюшимися переходными и фазовыми (кристаллизационными и цементацион

ными) контактами имеют близкий характер разрушения при сдвиге. Для их дефор

мационного графика характерно линейное (упругое) деформирование вплоть до 
хрупкого разрушения (кривая 3, рис. 41) при относительных деформациях 4-8%. Ос
таточная прочность намного меньше пиковой и составляет в зависимости от нор

мальной нагрузки 10-30% от её максимальной величины. 

Реологические свойства 

Испытания на прочность глинистых пород при одноосном сжатии и сдвиге про

водятся в условиях относительно быстрого нарастания напряжения. В природных 

условиях процессы деформирования развиваются на несколько порядков медленнее 

и оцениваются в геологическом масштабе времени, что связано с замедленным ро
стом природных напряжений. Поэтому деформирование глинистых образований в 

условиях их естественного залегания носит в основном реологическую природу. 

Это обстоятельство имеет принципиальное значение при рассмотрении уплотнения 
пород и формирования микротрещиноватости. 
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Хорошо известно, что даже твердые и очень прочные тела, разрушающиеся хруп

ко при быстром приложении нагрузки, могут медленно деформироваться без разрыва 

сплошности при длительном внешнем воздействии. Таким образом, с позиции реоло

гии даже высоко литифицированные глины по своему поведению могут относиться не 

к упругим, а пластично-вязким телам. Термобарическая обстановка, в которой нахо
дятся эти породы в земной коре, во многом способствует такому поведению. 

Реологические процессы в породах развиваются под влиянием эффективных 

напряжений, которые концентрируются на контактах, а затем в течение определен

ного времени постепенно диссипируют - переходят в другие виды энергии, в част

ности, механическую, вызывая смещение структурных элементов по контакту. Поэ

тому контакты следует рассматривать как дефекты структуры породы, ответствен
ные за ее реологическое поведение, подобно тому как дислокации определяют рео

логические свойства кристаллов. Этим объясняется тот факт, что реологические 

свойства часто называют структурно-механическими. 

Изучением структурно-механических свойств различных структурированных 

тел занимается специальная научная дисциплина - физико-химическая механика, 

созданная трудами академика П.Л. Ребиндера и его учеников (Ребиндер, 1979; Фи
зико-химическая механика дисперсных структур, 1966; Физико-химическая механи
ка природных дисперсных структур, 1985; Успехи коллоидной химии и Физико-хи
мической механики, 1992). Исходя из теоретических основ физико-химической ме
ханики, рассмотрим реологические свойства глинистых пород различной степени 

литификации. 
Для свежеотложившихся илов подзоны раннего диагенеза наиболее характер

ной особенностью является внезапная потеря прочности при малейших динамиче

ских воздействиях (например, слабое землетрясение) или наличии небольших сдви
гающих напряжений. После прекращения внешнего воздействия они проявляют 

тиксотропное восстановление прочности. С этим связано частое развитие ополз

ней-потоков в илах на дне осадочных бассейнов, возникающих на пологих склонах 
крутизной всего лишь несколько градусов. 

Общий вид полной реологической кривой илов показан на на рис. 42, а. Как вид
но из графика, в ненарушенном сложении в области малых сдвиговых напряжений 
структура осадка способна проявлять упругость энтропийного характера (участок 1, 
рис. 42, а), связанную с взаимной ориентацией анизометричных структурных эле-
ментов. При достижении напряжения '[~B' получившего название предела ползу
чести, ил переходит в стадию медленного вязкопластического течения типа ползу

чести, которое происходит практически без разрушения структуры (участок 11, 
рис. 42, а) с наибольшей вязкостью, равной 107-108 Па·с. Ползучесть развивается в 

не котором интервале значений 't - '[~B' В пределах которого поведение системы 
может описываться на основании модели Шведова для вязкопластического течения: 

't - '[~B = 11шв у, (3.18) 

где 11 Шв - дифференциальная вязкость, определяемая. котангенсом угла наклона 

кривой на участке 11, у - скорость сдвига. 

Переменная (эффективная) вязкость на этом участке находится из уравнения: 

't 1 
11эф = У = 11шв 1- ('t~B / '[) 

(3.19) 
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Рис. 42. Полные реологические кривые (а, в и д) и зависимости вязкости от сдвигающих на
пряжений (6, г, е): 

а, б - илы подзоны раннего диагенеза; в, l - осадки подзоны позднего диагенеза; 

д, е - глины из подзоны раннего катагенеза 

При достижении предельного напряжения сдвига '[;, начинается быстрое раз
рушение структуры (разжижение) в небольшом интервале напряжений и система 

переходит в стадию вязкопластичного течения (участок 111, рис. 42, а), описываемо
го моделью Бингама: 

(3.20) 

где 11в - бингамовская вязкость, определяемая котангенсом угла наклона ПI участ

ка кривой; '[; - бингамовское предельное напряжение сдвига, которое может рас-
сматриваться как предел прочности структуры. 

Дальнейшая деформация системы (участок IV, рис. 42, а) имеет характер тече
ния с постоянной наименьшей пластической вязкостью, равной 10-30 Па·с. В этом 
состоянии осадок способен растекаться подобно вязкой жидкости. 

Полная реологическая кривая может быть представлена также в виде зависи

мости эффективной вязкости от напряжения сдвига (рис. 42, 6). Значение 11mах на 
этом графике соответствует вязкости илов с ненарушенной структурой, а 11miп - вяз

кости с полностью разрушенной структурой. 

Реологические свойства илов можно объяснить, исходя из особенностей даль

них коагуляционных контактов, широко распространенных в таких образованиях. 
Из-за небольшой прочности связей между структурными элементами, которая оп

ределяется вторым потенциальным минимумом, илы устойчивы только при неболь

ших внешних напряжениях, не превышающих бингамовский предел напряжения 
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сдвигу. В этом состоянии скорость восстановления дальних коагуляционных контак

тов соответствует скорости их разрушения, а деформирование носит характер пол-

зучести без потери прочности илов. Однако при достижении 'т~ равновесие систе
мы нарушается - идет лавинное разрушение структурных связей, которое не ком

пенсируется их восстановлением. Вследствие этого уже при незначительном повы

шении скорости сдвига система переходит в состояние предельно разрушенной 

структуры и начинает течь с минимальной вязкостью. Но это состояние оказывает

ся обратимым: при снижении скорости сдвига или полном его прекращении тиксо

тропное структурообразование начинает преобладать над процессом ее разруше
ния. Поэтому, спустя некоторое время после прекращения внешнего воздействия, 

прочность илов восстанавливается. 

Реологические свойства глинистых осадков из подзоны позднего диагенеза оп

ределяются присутствием у них ближних коагуляционных контактов. Характерной 

особенностью этих отложений является склонность к устойчивым вязкопластиче

ским деформациям в широком интервале напряжений, превышающих предел пол
зучести (рис. 42, в и 2). Пластическое деформирование идет с постоянной наиболь
шей пластической вязкостью, равной 108_1012 Па·с. При этом не наблюдается раз
рушения или упрочнения структуры, поскольку происходит обратимое восстанов
ление всех разрушенных коагуляционных контактов. Только при достижении пре
дельного напряжения сдвига скорость деформирования резко возрастает, процесс 

разрушения структуры начинает превышать скорость ее восстановления и осадки 

могут проявлять признаки вязкого разрушения. 

Глинистые породы подзоны раннего катагенеза при реологических испытаниях 

во многом ведут себя подобно осадкам из подзоны позднего диагенеза, поскольку у 

них частично сохраняются коагуляционные контакты. Отличие заключается в том, 

что с появлением в этих породах переходных контактов возрастает величина преде-

ла ползучести 'Т~B (рис. 42, д и 2), ниже которого порода проявляет упругие свой-

ства. При преодолении 'Т~8 в породе развиваются вязкопластические деформации 
с постоянной наибольшей пластической вязкостью 1012_1014 Па·с, Т.е. почти на два 
порядка большей, чем в пластичных осадках подзоны позднего диагенеза. При 

дальнейшем повышении напряжения сдвига ('t> 'т;) скорость разрушения структу
ры быстро нарастает, а вязкость падает, что при водит к полухрупкому разрушению 

породы. 

Глинистые породы из подзон среднего и позднего катагенеза, у которых преоб
ладают переходные и фазовые контакты, в обычных условиях деформируются упру
го почти во всем диапазоне нагрузок. Однако в условиях длительного действия напря

жений, измеряемого геологическим масштабом времени, и повышенной температу
ры, как уже отмечалось, они могут проявлять пластические деформации, деформиру

ясь с очень высокой вязкостью (1015-1018 Па·с). С повышением дисперсности и тем
пературы пород вероятность такого механизма деформирования возрастает. 

Влияние температуры на ход деформирования проявляется прежде всего в том. 
что с ее ростом идет снижение локальных концентраций напряжений за счет вязко

пластического смещения структурных элементов. что уменьшает вероятность об

разования микротрещин и их роста. 

Пластическое деформирование сцементированных пород в зоне катагенеза сле
дует рассматривать не только как механический. но и физико-химический процесс. 
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Большое влияние на его развитие оказывает адсорбционное понижение прочности 

твердых тел, известное в литературе как эффекта Ребиндера (Горюнов, Перцев, 
Сумм, 1966). Наиболее активно этот эффект проявляется при взаимодействии жид
кой фазы с твердым телом в присутствии механических напряжений. В его основе 

лежит явление понижения удельной свободной поверхностной энергии твердых тел 

в результате адсорбции жидкой фазы, приводящее к облегчению пластического де

формирования этого тела (адсорбционное пластифицирование). 

Общие закономерности формирования свойств глин 

в процессе литогенеза 

Подзона раннего диагенеза. Формирование и преобразование состава и первич

ной микроструктуры осадков начинается в процессе седиментогенеза и продолжа

ется на всех стадиях литогенеза. В прибрежных и мелководных зонах бассейнов на

капливаются осадки, обогащенные пелитовыми и песчаными частицами. Образова

ние их первичной структуры идет путем гетерокоагуляции и при водит к появлению 

крупноячеистой микроструктуры, каркас которой образуют микроагрегаты и от
дельные обломочные зерна. В глубоководных и гидродинамически спокойных зо

нах осадочных бассейнов формируется более однородный осадок с мелкоячеистой 

структурой и пористостью, достигающей 85-90%. Преобладание ячеистого строе
ния у молодых осадков имеет термодинамическую природу и связано со стремлени

ем дисперсной системы снизить свою поверхностную энергию. При ячеистом стро

ении структурообразование происходит при минимальной концентрации твердой 

фазы в структурируемом объеме. 

Связь между отдельными частицами внутри микроагрегатов в свежеобразован

ном осадке осуществляется в основном через ближние коагуляционные контакты, 
в то время как между агрегатами преобладают дальние коагуляционные контакты, 

формирующиеся между относительно крупными структурными элементами в усло

виях стесненной коагуляции. Сила притяжения частиц на единичном контакте двух 
частиц микронного размера для дальнего коагуляционного контакта составляет не 

более 5·10-10 Н, а ближнего - lй-8 Н (Ефремов, Усьяров, 1972; Ямлинский, Пчелин, 
и др., 1982; Осипов, 1979; Физико-химическая механика природных дисперсных сис
тем, 1985). 

Невысокая энергия молекулярных сил, действующих на коагуляционных кон

тактах, и небольшое количество контактов в ячеистой структуре обусловливают 

исключительно низкую прочность молодых осадков и их специфическое поведение 
при деформировании. При не значительных напряжениях сдвига они способны про

являть вязкопластическое деформирование типа ползучести без разрушения струк

туры с предельной вязкостью равной 107-108 Па·с. При дальнейшем повышении на
пряжения или незначительных динамических воздействиях происходит лавинное 

разрушение коагуляционных контактов и потеря структурной связности - илы на

чинают течь подобно вязким жидкостям. Поэтому считается, что молодые осадки 

имеют скрытотекучую консистенцию. При прекращении внешнего воздействия они 

способны проявлять быстрое (тиксотропное) восстановление прочности. 

В свежеотложившихся осадках 80-95% их объема занято водой. Влажность 
осадка может достигать 150-350%. Основная масса воды (75-80% от общего коли
чества содержащейся в осадке воды) представляет свободную воду, которая запол

няет крупные (10-100 мкм) и средние (1-10 мкм) по размеру межмикроагрегатные 
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микропоры - ячеи и частично тонкие (0,1-1,0 мкм) внутримикроагрегатные микро
поры. Физически связанная вода составляет 20--25% от общей массы воды в осадке 
и образует граничные слои связанной воды на поверхности глинистых минералов 

толщиной до сотых, иногда десятых долей мкм. Она полностью перекрывает наи
более многочисленные межчастичные и внутримикроагрегатные ультрамикропо

ры « 0,1 мкм) и существенно сокращает "живое" сечение тонких микропор. Несмот
ря на это проницаемость молодых осадков достаточно высокая и составляет 

0,3-2 мД (табл. 2). 
Практически сразу же после накопления осадков начинается процесс их уплот

нения. В самом начале диагенеза уплотнение идет за счет физико-химических про

цессов, направленных на снижение свободной поверхностной энергии осадков. Это 

проявляется в самопроизвольном сжатии структуры осадка в результате синерези

са и старения коллоидов. При достижении мощности осадков нескольких десятков 
сантиметров и первых метров, наряду с физико-химическими процессами, начинает 

проявляться геостатическое уплотнение. Под влиянием веса вышележащих образо
ваний в осадке происходит медленное относительное смещение структурных эле

ментов и их более плотная упаковка. Смещение идет в основном по наиболее сла

бым дальним коагуляционным контактам между микроагрегатами и сопровождает

ся уменьшением пористости осадка за счет сжатия крупных межмикроагрегатных 

пор. Деформирование при уплотнении носит вязкопластический (ползучий) харак
тер и контролируется скоростью отжатия свободной поровой воды. Поэтому при 

уплотнении таких осадков постоянно идет перераспределение общего напряжения 

между поровым и эффективным напряжениями. 

В результате уплотнения уже к концу раннего этапа диагенеза пористость осад

ка снижается до 60--75%. Влажность падает до 45-95%, хотя ее значение остаётся 
выше верхнего предела пластичности (табл. 2). Сокращается содержание крупных 
межмикроагрегатных микропор. 

Подзона позднего днагенеза. В подзоне позднего диагенеза геостатическое уп
лотнение становится основным фактором дальнейшего преобразования осадков. 

Уплотнение сопровождается постепенным наращиванием прочности структурных 
связей за счет упрочнения единичных контактов и увеличения их количества. Даль

ние коагуляционные контакты постепенно переходят в контакты ближней коагуля

ции. Осадки приобретают текучепластичную и мягкопластичную консистенцию и 

начинают проявлять ярко выраженные пластические свойства. их прочность на од

ноосное сжатие достигает 0,03-0,5 МПа. Деформации носят в основном остаточный 
(пластический) характер, модуль общей деформации составляет 0,1-10 МПа. При 
медленном деформировании осадки проявляют вязкопластическое течение (ползу
честь) с величиной вязкости ненарушенной структуры 108_1012 Па·с (табл. 2). 

Сопротивление осадков на сдвиг определяется специфическими свойствами ко

агуляционных контактов, трение на которых по своей природе носит граничный ха

рактер. Это обусловливает отклонение поведения осадков при сдвиге от классиче

ской теории Кулона-Моора. Важная особенность - криволинейный вид кривой 
сдвига, свидетельствующий об изменчивости значений <р и с с ростом нормальной 
нагрузки. Основными причинами такого поведения являются изменение количест

ва контактов, структурная перестройка и рост порового давления при сдвиге. Спе

цифическая природа сдвига обусловливает невысокие значения его параметров: ве
личина структурного сцепления (с) варьирует в пределах 0,01-0,05 МПа, а значе
ние <р - в пределах 5-180. 
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В течение всего позднего этапа диагенеза осадки продолжают интенсивно уп

лотняться. Механизм уплотнения остаётся таким же как и в период раннего диаге

неза. Сжимаемость сохраняется достаточно высокой. Об этом свидетельствуют 

значения коэффициента сжимаемости, равные 20-(),01 МПа-1 . Пористость осадков 
в конце позднего этапа диагенеза становится близкой к 35-45%. Наибольший вклад 
в объем порового пространства вносят мелкие и тонкие межмикроагрегатные мик

ропоры. Снижение общей пористости и увеличение содержания мелких и тонких 
микропор в структуре порового пространства вызывает снижение проницаемости 

до 10-1-10-3 мД. 
Влажность осадков в конце позднего этапа диагенеза становится близкой к 

верхнему пределу пластичности или чуть ниже его, составляя 30-45%. По своему со
стоянию оставшаяся вода относится к физически связанной. Заканчивается первая 

стадия дегидратации глинистых образований, в результате которой из осадка удаля

ется практически вся свободная вода. Общая масса отжатой свободной воды состав
ляет 70-80% от первоначально запасенной осадком влаги. 

Подзона раннего катагенеза. При переходе глин в подзону раннего катагенеза 
в них все еще преобладают коагуляционные контакты. Однако уже в верхней час

ти подзоны и особенно в ее второй половине начинается процесс их постепенной 

трансформации в контакты переходного типа с прочностью на порядок превышаю
щей прочность коагуляционных. Образование переходных контактов идет двумя 

путями. Первый путь - это утончение (отжатие) гидратных пленок на коагуляцион

ных контактах с образованием между частицами ионно-электростатической связи, 

подобной той, какая существует между структурными слоями в слоистых силика

тах. Второй - цементация пород и выделение на очень ограниченной площади кон

такта новой фазы - зародыша будущего цементационного контакта. 

Смена характера структурных связей при водит к постепенному повышению 
прочности пород и изменению их состояния (табл. 2). Консистенция пород в пре
делах подзоны раннего катагенеза переходит из тугопластичной в полутвердую. 

При одноосном сжатии и испытании на сдвиг на начальном участке деформацион

ных графиков появляется линейный участок, свидетельствующий об увеличении 

роли упругих деформаций. При возрастании нагрузок деформирование приобре
тает вид вязкопластичного течения, завершаемого полухрупким разрушением. 

Прочность пород на одноосное сжатие достигает 0,6-4,0 МПа. Модуль общей де
формации изменяется в пределах 10-102 МПа, модуль упругости составляет око
ло 3·102 МПа. С появлением переходных контактов и истинного (внутреннего) 
трения на контактах частиц увеличиваются параметры сдвига. Структурное сцеп

ление возрастает до 0,03-0,1 МПа, а угол внутреннего трения - до 14-260. Значе
ния вязкости ненарушенной структуры увеличиваются почти на два порядка и со
ставляют 1012_1014 Па·с. 

Уплотнение, интенсивно развивающееся в начале подзоны раннего катагенеза, 

к основанию подзоны заметно замедляется в связи с упрочнением структурных свя

зей и началом цементации. Можно считать, что в близи границы раннего и средне
го этапов катагенеза завершается стадия свободного геостатического уплотнения 

пород, продолжавшаяся до образования в породах прочных структурных связей, и 

начинается стадия затрудненного уплотнения (табл. 2). Пористость пород ,к основа
нию подзоны раннего катагенеза достигает значений 16-25%. В структуре порово
го пространства преобладают (по объему) тонкие и мелкие межмикроагрегатные 

микропоры. 
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Продолжающееся уплотнение пород в подзоне раннего катагенеза вызывает 

дальнейшую дегидратацию и снижение влажности, которые происходят в основном 

за счет отжатия слабосвязанной и, прежде всего, осмотической воды. Механизм 

процесса заключается в выжимании гидратированных ионов диффузных слоев из 

ультрамикропор в более крупные поры с последующим отжатием их за пределы 

толщи под влиянием гидростатического напора. Этому противостоит осмотический 
массоперенос, направленный в сторону обезвоживающихся пород. В целом процесс 

отжатия поровых вод становится более сложным и связан не только с чисто меха

ническими, но и физико-химическими явлениями. Это обусловливает дальнейшее 
понижение проницаемости и повышение экранирующих свойств глин. К основанию 

подзоны раннего катагенеза большая часть осмотически-связанной воды оказыва

ется отжатой. Весовая влажность пород становится равной или чуть выше нижнего 

предела пластичности и составляет 10-18%. 
Подзона среднего катагенеЗ8. В подзоне среднего катагенеза превалирует це

ментация пород. Упрочнение пород обеспечивается постепенной трансформацией 

переходных контактов в фазовые. В пересчете на взаимодействие двух микронных 
частиц прочность таких контактов составляет не менее 4·10-7 Н. Образование фа
зовых контактов идет за счет увеличения площади и прочности переходных контак

тов ионно-электростатической природы и превращение их в уч~стки кристаллиза

ционного срастания минералов, а также путем разрастания переходных (точечных) 

цементационных контактов с образованием новой минеральной фазы, цементиру

ющей глинистые частицы и обломочные зерна. 

С развитием цементации порода приобретает свойства твердого тела, деформи
рующегося преимущественно упруго вплоть до хрупкого разрушения. Модули упру

гости и общей деформации сближаются по своим значениям и составляют соответ
ственно 5·102-8·102 и 102-3·102 МПа. Заметно повышаются прочностные характери
стики. Прочность на одноосное сжатие достигает 3-15 МПа, структурное сцепление 
при сдвиге - 0,12-0,6 МПа, угол внутреннего трения 20-36° (табл. 2). 

Несмотря на повышение прочности, деформирование глин в условиях высокой 

температуры и давления продолжает носить вязкопластический характер и разви

вается в виде ползучести не нарушенной структуры с исключительно высокой вяз

костью, равной 1О15_101Х Па·с. Это дает основание считать, что в начале подзоны 
среднего катагенеза породы продолжают уплотняются без разрыва сплошности и 

образования микротрещин. 

В середине среднего этапа катагенеза заканчивается вторая стадия дегидрата

ции породы - удаление слабосвязанной воды. Влажность пород становится близкой 
к максимальной гигроскопической и, как правило, не превышает 5-8%. 

Дальнейшая дегидратация пород связана с отжатием адсорбционно-связанной 

воды. Механизм ее удаления имеет термодинамическую природу и заключается в 

возрастании подвижности адсорбированных молекул воды с ростом температуры и 

переходе их в свободное состояние. Этот процесс начинается при температуре 

65-70 ос, что чаще всего соответствует средней части подзоны среднего катагене
за, и продолжается в подзоне позднего катагенеза. 

Трансформация адсобционно-связанной воды в свободную оказывается важ

ным событием в ходе литогенеза. С ней связан переход от прогрессивного хода ли

тогенеза к его регрессивной стадии. До начала этого процесса идет непрерывное на

растание плотности пород, снижение их пористости и проницаемости. Одновремен

.но растут экранирующие свойства глин как покрышек. В средней части подзоны 
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среднего катагенеза проницаемость пород достигает минимальных значений 
(10-3-10-5 мД). Это обусловливается не только сильно уменьшившимся объемом 
пор, но и изменением структуры порового пространства: преобладающими стано

вятся тонкие межмикроагрегатные микропоры и межчастичные и внутримикроаг

регатные ультрамикропоры. Большая часть "живого" сечения этих пор оказывает

ся перекрытым адсорбционно-связанной водой и не участвует в фильтрационном 

переносе влаги. Важным обстоятельством является также и то, что до середины 

среднего этапа катагенеза деформирование пород при уплотнении развивается по 

вязкопластическому механизму и не приводит к образованию микротрещин. В этих 
условиях фильтрационная проницаемость возникает только при высоких гидроди
намических давлениях. Создаются условия благоприятные для образования ано

мально высокого порового давления (АВПД). 

Трансформация адсобционно-связанной воды в свободную приводит к сниже

нию экранирующих свойств глинистых толщ. С ее развитием активизируются про

цессы растворения и аутигенного минералообразования, включая гидрослюдиза

цию монтмориллонита и смешанослойных, происходит структурная перестройка 

породы и повышается неоднородность структуры, начинается развитие микротре

щин. При интенсивном протекании процессов растворения в толще пород могут об

разовываться аномальные (разуплотненные) горизонты. 

Принципиальное значение имеет ряд явлений, возникающих при трансформа
ции прочносвязанной воды в свободную, а именно: а) протонизация образующейся 

свободной воды, обусловливающая ее высокую растворяющую способность б) сни

жение эффекта адсорбционного понижения прочности твердых тел (эффект Ребин

дера), приводящее к возрастанию хрупкости пород, в) увеличение "живого" сечения 

пор при исчезновении граничных слоев адсорбированных молекул воды, вызываю

щее увеличение поровой проницаемости пород. 

Таким образом, в пределах подзоны среднего катагенеза в породах происходят 

изменения, имеющие важное значение при оценке глинистых пород как покрышек. 

В верхней части подзоны условия литогенеза способствуют формированию у гли

нистых толщ наилучших изолирующих свойств и формированию АВПД. При пере

ходе через изотерму равную 65-70 ос картина начинает меняться. В структуре по
роды возникают неоднородности в связи с развитием растворения и нового минера

лообразования, что приводит к образованию концентратов напряжений. Повыше

ние хрупкости пород. вызывает появление микротрещин. Последнее вместе с "рас

крытием" ультрамикропор и тонких микропор и исчезновением граничных слоев 

связанной воды приводит к повышению проницаемости глинистых пород до 

1 o-L 1 0-3 мД И снижению их экранирующих свойств. 
Подзона нижнего катагенеза. В этой подзоне продолжают развиваться процес

сы, при водящие к деградации глинистых покрышек. С началом аргиллитизации 

идет процесс "срастания" глинистых частиц внутри микроагрегатов с образованием 
крупных поликристаллических сростков пластинчатой формы, что еще больше по
вышает неоднородность структуры пород. Наиболее ослабленными зонами оказы

ваются границы контактирования поликристаллических сростков, по которым воз

никают микротрещины. По мере возрастания степени аргиллитизации их количест

во увеличивается, что вызывает дальнейшее снижение экранирующих свойств. 

Несмотря на деградационные процессы, прочность пород остается высокой, а в 

ряде случаев увеличивается за счет разрастания площади фазовых контактов. 

Прочность на одноосное сжатие аргиллитов и алевролитов может составлять 

113 



5-60 МПа. Модуль упругости и общей деформации приобретают практически оди
наковые значения, равные соответственно 103 и 8·102 МПа. Структурное сцепление 
при сдвиге достигает 0,12-0,80 МПа, а угол внутреннего трения - 22-380 (табл. 2). 

Механизм уплотнения снова претерпевает изменение. Геостатическое уплотне

ние становится крайне затруднительным. Все большую роль начинают играть рас

кристаллизация и частичная перекристаллизация вещества пород, в процессе кото

рых образуются новые минеральные фазы, заполняющие поровое пространство. 
Поэтому уплотнение пород в подзоне позднего катагенеза происходит за счет сов

местного действия геостатического давления и кристаллизационных процессов 
(третья стадия процесса литогенетического уплотнения). К основанию подзоны по
ристость пород снижается до 2-4%, но одновременно возрастает трещинная пустот
ность. 

Зона метагенеза. С развитием метаморфизации в зоне метагенеза усиливаются 

процессы перекристаллизации вещества пород. Идет активное преобразование 

структуры с развитием сланцеватости и кливажа. 

Основным видом пустотности становятся микротрещины, развитие которых 
продолжается до определенных критических значений, после чего их рост прекра

щается и начинается "залечивание" вновь образующимся' минеральным веществом. 
Небольшие изменения в плотности и пористости пород, которые происходят в этой 
зоне, связаны исключительно с процессами перекристаллизации пород. 

* * * 

Рассмотренные выше закономерности формирования свойств глинистых по

крышек в ходе литогенеза основаны на обобщении имеющихся экспериментальных 
данных и теоретических предпосылок, вытекающих из физико-химической механи

ки горных пород. Сделанные выводы носят генерализованный характер и должны 
адаптироваться к каждому конкретному нефтегазоносному бассейну, исходя из спе

цифики состава глинистых образований, истории геологической эволюции бассей
на и термобарических условий протекания литогенеза. 



ЧАСТЬ II 

ХАРАКТЕРИСТИКА ФАЦИАЛЬНЫХ ТИПОВ 

глинистых ПОКРЫШЕК 

Глава 4 

ФАЦИАЛЬНЫЕ УСЛОВИЯ ФОРМИРОВАНИЯ 

ГЛИНИСТЫХ ПОКРЫШЕК 

Цикличность строения разрезов осадочных бассейнов 

Глинистая порода-покрышка в осадочном нефтегазоносном бассейне представ
ляет собой геологическое образование, отвечающее конкретному этапу в цикле 

осадочного процесса. 

Работами целого ряда исследователей (Вассоевич, 1958; Нестеров, 1965) пока
зано, что формирование и качество глинистых покрышек нефтегазоносных бассей

нов тесно связаны с характером накопления нефте- и газопотенциального органи
ческого вещества, обусловленное фациальными условиями их образования и обще
геологическим развитием бассейнов. 

Первичные фациальные условия формирования осадка определяют его исход
ный минеральный состав, гранулометрию и геохимические особенности. 

Разрезы осадочных бассейнов как в пределах древних, так и стабилизирован

ных приподнятых участков молодых платформ, а также альпийских геосинклиналь
ных поясов и активизированных погружающихся зон эпигерцинских платформ и 
орогенов, имеют отчетливо выраженное циклическое строение (Вассоевич, 1967; 
Прозорович, 1972; Ушатинский и др., 1970). Цикличность выражается в чередова
нии осадков, накопившихся в регрессивную фазу развития бассейна - аллювиально
го и прибрежно-морского генезиса, и в трансгрессивную фазу - осадков собственно 

морского генезиса. 

В пределах хорошо изученного Западно-Сибирского бассейна (Ушатин
ский и др., 1970) периоды трансгрессии и регрессии, характерные для бассейна 
в целом, проявлялись на всей площади в виде чередования в разрезах песчано

алевролитовых и глинистых осадков континентального и морского генезиса. 

Характерно существенное преобладание морских осадков, что весьма благо

приятно для нефтегазонакопления как с фациальных позиций, от которых за

висит тип органического вещества и геохимия среды, так и с позиций оценки 

состава пород, определяющего качество коллекторов залежей углеводородов 

и их экранов. 

Ряд исследователей (Вассоевич, 1967; Прозорович, 1972) указывают, что фор
мирование наиболее мощных толщ глин, играющих впоследствии роль экранов, от
вечает максимуму трансгрессии, когда морской бассейн занимал наибольшую пло

щадь, а в составе глинистого материала, привносимого с суши, преобладали тонко

дисперсные минералы с набухающей кристаллической структурой. 
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Анализ разрезов осадочных 

бассейнов показывает, что в их ос
новании залегают отложения ру

слового аллювия, которые сменя

ются вверх по разрезу осадками 

----------------------- дельты, морского мелководья, 

шельфа и венчаются глинистыми 

осадками морского глубоководья 

(Страхов, 1949; Тимофеев, 1970; 
Прозорович, 1972; Ушатинский и 

др., 1970). Седиментационные циклы периодически повторяются в пределах раз
реза осадочного бассейна, при этом постепенно нарастает доля трансгрессивных 

осадков вверх по разрезу. Детальное изучение разрезов осадочных серий, представ

ляющих собой законченные циклы седиментации, позволяет выявить толщи тон

~одисперсных, слабопроницаемых и непроницаемых глин-покрышек, которые 

разделяют пачки песчано-алевролитовых пород, являющихся возможными коллек

торами нефти и газа. 
Различные исследователи (Страхов, 1949; Успенская, 1952; Казаринов, 1963), 

изучая периодичность осадконакопления в истории Земли, выявили трансгрессив

ные эпохи, выразившиеся в пределах разрезов терригенных формаций в образова

нии однородных глинистых толщ. При этом наилучшие по своим свойствам регио

нальные покрышки формировались в глубоководных морских условиях. В разрезах 

карбонатных формаций наиболее перспективными зонами образования покрышек 

являются регрессивные серии - области смены морских глубоководных карбонат

ных осадков глинистыми прибрежно-морскими. 

Для Западно-Сибирского нефтегазоносного бассейна (Прозорович, 1972) про
ведено сравнение максимумов и минимумов распространения моря в мезозойское 

время с планетарными волнами трансгрессий и регрессий (Страхов, 1949). Устано
влена отчетливо выраженная синхронность (рис. 43). При этом верхнеюрские и 
верхнемеловые отложения Западной Сибири экранируют многочисленные место

рождения нефти и газа, являясь региональными покрышками. Подобная ритмич

ность сохраняется на Туранской и Скифской платформах, где отложения транс

грессивных комплексов, синхронные общепланетарным трансгрессиям, также ре

гиональные покрышки. 

Таким образом, геологической основой для выявления регионально выдер

жанных глинистых покрышек являются установление ритмического строения 

разреза осадочного бассейна, определение стратиграфического положения 

трансгрессивных и регрессивных комплексов пород, знание палеоклиматиче

ской зональности и времени развития гумидных и аридных эпох в геологической 

истории. Выделение осадочных серий, представляющих законченный цикл седи-
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ментации, позволяет наметить стратиграфические интервалы разрезов, где рас

пространены слабопроницаемые породы-покрышки, а разделяющие их песчано

алевритовые отложения представляют собой нефтегазоносные комплексы (Ка
заринов, 1963). 

Питающие оровииции 

Седиментогенез начинается мобилизацией осадочного вещества, осуществляе

мой гипергенными процессами, его последующей транспортировкой и накоплением 

в виде осадка в пределах седиментационного бассейна. Прилегающие к седимента
ционному бассейну континентальные блоки - это области сноса обломочного веще

ства и органического материала растительного происхождения. Спокойный текто

нический режим и гумидный климат в областях сноса способствуют широкому раз

витию полных профилей кор выветривания на осадочных, метаморфогенных и из

зерженных породах (Ратеев, 1964). В зоне гипергенеза, в пределах кор выветрива
ния, создаются условия для последовательного преобразования указанных комплек

сов пород за счет процессов окисления, гидратации, дегидратации, замещения и гид

ролиза породообразующих минералов. 

Главным фактором, определяющим характер выветривания, является климат, 

а внутри климатических зон - рельеф территорий. Рельеф определяет условия во

дообмена, весьма важные при разложении пород. Эти факторы, а также состав и 
структура исходных пород влияют на состав продуктов выветривания (Стра

хов, 1960). 
и.и. Гинзбургом (1963) показано, что породы разного состава дают различные 

продукты разложения. Он предложил общую схему изменения профилей выветри
вания кислых, основных и ультраосновных пород в зависимости от климата. Из схе

мы (рис. 44) видно, что коры выветривания одних и тех же пород, залегающие в 
пределах одного района (Южный Урал), но формировавшиеся в различных клима
тических зонах, имеют различный состав. 

Продукты выветривания в зависимости от характера процесса их образования 

распадаются на две группы, образующиеся под влиянием: 1) физических и физико
химических процессов и 2) химических процессоu (гидролитического разложения). 

По времени о~разования зоны профиля кор выветривания могут быть как од

новозрастными, так и разновозрастными. В древних корах выветривания сохраня

ются только нижние горизонты профиля, а верхние горизонты в большинстве слу
чаев являются вторичными, наложенными. На рис. 45 показаны полные разрезы 
древних кор выветривания Тургайского прогиба и Украинского щита. В обоих слу
чаях отчетливо проявляется зональное строение. На коренных породах развит го

ризонт монтмориллонитовых глин, выше гидрослюдистых, их сменяют хлоритовые 

и каолинитовые глины (Лисицына, 1973). 
Образование глинистых минералов в зоне выветривания носит стадийный харак

тер. Первоначально возникают глинистые минералы сложного химического соста
ва, при распаде которых формируются более простые по составу минералы. Конеч
ные' продукты распада - глинистые минералы, устойчивые в верхних горизонтах 

кор выветривания: каолинит, хлорит, иллит, вермикулит. Для нижних горизонтов 

кор выветривания характерно присутствие большого количества смешанослойных, 

преимущественно иллит-монтмориллонитовых минералов и монтмориллонита. 
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Рис. 44. Изменение профилей выветривания кислых, основных и ультраосновных пород в за
висимости от климата 

При этом разбухающие слоистые силикаты, такие как иллит-монтмориллонит и 

монтмориллонит С высоким содержанием разбухающего компонента развиваются 

преимущественно по магматогенным комплексам, анеразбухающие (иллит, желе

зисто-магнезиальный хлорит и каолинит) формируются, в основном, за счет преоб

разования древних осадочных и метаморфогенных пород. 

Накопление в осадочных образованиях минералов группы монтмориллонита и 
смешанослойных минералов с большим количеством разбухающих слоев происхо

дит только в период спокойных тектонических эпох, способствующих длительному 

пребыванию пород в зоне гипергенеза и формированию полного профиля коры вы

ветривания (Градусов, 1973). В эпохи интенсивного тектогенеза в седиментацион
ные бассейны поступает слабо переработанный материал, значительно обогащен

ный иллитом и хлоритом. 
Таким образом, необходимыми условиями мобилизации глинистого вещества в 

питающих провинциях являются стабильный тектонический режим и гумидный 
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Рис. 45. Разрезы древних кор выветривания 

климат, которые способствуют развитию гипергенных процессов с формированием 
полных профилей кор выветривания с горизонтами смешанослойных образований 
и монтмориллонита их в основании. 

Эволюция бассейнов осадконакопления 

Фациальная среда создает благоприятные условия для образования различных 
по литологическому составу покрышек, различающихся по своим свойствам. При 

этом мощность покрышек зависит от величины прогибания дна седиментационно
го бассейна при компенсированном осадконакоплении и возрастает к центру бас

сейнов. Максимальные мощности тяготеют к районам относительно глубоковод

ных формаций (Прозорович, 1972). 
Известно, что большинство крупнейших месторождений нефти и газа форми

ровались в осадках, образованных в пределах шельфа и прилегающей части моря 
(Вассоевич, 1975). Причем, глинистые компоненты вместе с углеродистым органи
ческим веществом поступали с суши в бассейн седиментации и осаждались в преде
лах трех основных батиметрических областей: а) прибрежно-морского мелководья 
и мелководной части шельфа, б) относительно глубоководной части шельфа, в) глу
боководной части шельфа и прилегающей части моря. При этом происходило обра

зование скоплений нефте- и газопроизводящей органики и накопление глинистых 

масс, в дальнейшем играющих роль покрышек. 

Различия в условиях осадконакопления в пределах разных частей шельфа и соб
ственно морского бассейна обусловливают формирование глинистых покрышек с 
различными экранирующими свойствами, тесно связанными с первичными генети
ческими признаками осадков. Именно фациальная среда седиментации определяет 
такую важную особенность глинистых покрышек, как их неоднородность. Так, наи

более однородные по литологическому составу покрышки, с минимальным содер-
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· жанием прослоев песчано-алевритовых пород, формируются в тех участках бассей
на седиментации, которые расположены на удалении от береговой линии морских 

водоемов (глубоком шельфе и прилегающей части моря) и характеризуются спо
койным гидродинамическим режимом наДДонных вод (рис. 46). 

Количество и мощность проницаемых прослоев в покрышках увеличиваются в 

направлении прибрежного мелководья и палеодельт рек. При уменьшении глубин 

осадочного бассейна ухудшается выдержанность глинистых толщ по мощности, 

увеличивается содержание песчаных и алевритовых прослоев, глины становятся 

менее дисперсными, а их строение - менее однородным (Прозорович, 1967). 
На основе литолого-фациального анализа условий формирования глинистых 

толщ конкретных мезозойских нефтегазоносных осадочных бассейнов Западно

Сибирской, Скифской, Туранской, Русской платформ, Западной Африки, восточно
го и западного обрамления Атлантики можно предложить модель литолого-фаци

ального формирования покрышек с различными экранирующими свойствами в за

висимости от палеогеографических условий седиментации и общего геологическо
го развития осадочного бассейна и прилегающей области континента. 

Предлагаемая модель .включает в себя три этапа эволюции седиментационного 

бассейна: начало трансгрессии, середина трансгрессии и максимум трансгрессии 

(рис. 47). 
Начало траисгрессии. В начальную стадию развития нефтегазоносного бассей

на в бассейн седиментации с континента привносится большое количество образо

ванного в зоне гuпергенеза глинистого материала верхних горизонтов кор вывет

ривания в сочетании с обильным органическим веществом гумусового типа. Оса

дочные нефтегазоносные бассейны, аккумулирующие органическое вещество, раз

виваются в определенных физико-географических, климатических и тектонических 
условиях. 

Необходимые условия формирования бассейна - его активное прогибание, а 

также развитие определенных физико-географических процессов. С этими процес
сами связано формирование речной системы и субаэральной дельтовой равнины. 
Речная система, включающая дренажный бассейн, аллювиальную долину и дельто

вую равнину, служит поставщиком глинистого материала из области сноса в бас

сейн аккумуляции. Субаэральная дельтовая равнина входит в зону прибрежного 

мелководья, где действуют течения и волновые процессы (рис. 46, 47). 
Осадочный материал из зоны выветривания поступает в бассейн осадконакоп

ления. В зоне прибрежно-морской мелководной седиментации и мелководного 

шельфа, в условиях малых глубин (25-50 м) и активной динамики водной среды, вы
званной деятельностью дельт, прибрежных течений и приливов, оседают песчано
алевритовые частицы вместе с гумусовым органическим веществом (рис. 47, 1 этап 
эволюции бассейна). Одновременно, в связи с условиями механической осадочной 
дифференциации, в осадок выпадают наиболее крупные глинистые частицы и их 

агрегаты, преимущественно каолинитового, хлоритового, иллитового составов, 

формирующиеся в верхних горизонтах кор выветривания (рис. 44). В обменном 
комплексе глинистых частиц преобладают двухвалентные катионы (кальций, маг
ний), что способствует образованию крупных глинистых агрегатов. Осадки содер

жат песчаныи и алевритовый материал в количестве от 4~50% до 7~80% (табл. 4). 
Активная динамика водной среды обусловливает косую слоистость, подчеркивае

мую ориентированно расположенным органическим веществом и зернами песчаной 

и алевритовой размерности. 
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Таблица 4 
КлассифllК8ЦllJl глинистых покрыmек по фациальиым условиям и экранирующим свойствам 

Преоб- Среднее Содержа-
ладаю- содержа- ние кар-

Тип 
Фациальные Мниераль-

щий 
Литологическая 

ние пес- бонат-
органи-

условия ныйсостав 
размер 

однородность 
чано-але- ного ма-

чаcnщ, ритового териала, 
ческого 

мкм материала, % вещества 

% 

Область глубоко- Монтмо- < 0,1 Однородные до 10 > 1 Сапро-
водного шельфа и риллонит пелевый 

прилегающей час-

ти моря. Глубины 
300-500 м. Спо-
койный гидроди-

намический режим 

Область глубоко- Монтмо- 0,1-0,2 Однородные 10-20 > 1 Сапро-

водного шельфа. риллонит, пелевый 

Глубины 200-300 м. смешано-

Спокойный гидро- слойные 

динамический ре- (иллит-

жим монтмо-

риллонит) 

Область среднего Смешано- <0,3 Преимущест- 20-30 до 1-2 Сапро-
шельфа. Глубины слойные вен но однород- пелевый 

до 200 м. Относи- (иллит- ные 

тельно спокойный монт-

гидродинамический морилло-

режим нит), иллит 

Область перифе- Иллит, см е- 0,3-1 Неоднородные, 30-40 до 2-3 Сапро-
рической части шанослой- переслаиваются пелево-

дельты (глубины до ные (иллит- с алевролитами гуму-

100м. Слабое монт- совый 

влияние мутье- морилло-

вых потоков нит) 

Область мелкого Иллит, 0,5-3 Неоднородные, 40-50 до 5 Гумусо-
шельфа. Глубина до каолинит, переслаиваются вый, при-

50-70 м. Относи- хлорит С алевролитами, месь са-

тельно активная песчаниками пропеле-

динамика вого 

Область подвиж- Каолинит, 0,5-3 Неоднородные, 50-70 до5 Гуму-
ного прибрежного иллит, переслаиваются совый 

мелководья. Ак- хлорит с алевролитами, 

тивная динамика. песчаниками 

Глубина до 30-50 м. 
Область сильно Каолинит, 0,5-10 Неоднородные, 70-80 до 5 Гуму-

подвижного при- хлорит, переслаиваются совый 

брежного мелко- иллит с алевролитами, 

водья. Очень ак- песчаниками 

тивная динамика. 

Глубина 20-30 м. 



Соотно-

шение 
Способ-

Прони-
Коэффи- Проницаемость в 

обмен- цаемость 
Мощность ность к 

абсолют-
циент пластовых условиях 

ных ка-

тионов 
трещино-

наяпо 
диффузии, покрышки Класс 

Na+/Ca2+ 
ватости 

газу,мД см 2/сек 

газ I нефть 

6-12 Очень 10-5 10-10_10-9 Непрони- Непрони- Единицы-де-
слабая цаемая цаемая сятки метров, 

надежно экра-

нируют 

нефть, газ 

4-12 Очень 10-5 10-1°_10-9 Непрони- Непро- Единицы-де- Н 
слабая цаемая ницаемая сятки метров, 

надежно экра-

нируют 

нефть, газ 

3-5 Слабая, 10-4 10-8-10-7 Диффузи- Непро- Десятки мет- III 
имеются онно сла- ницаемая ров, не на-

микро- бо про ни- дежно экра-

трещины цаемая нируютгаз, 

надежно 

10-3 10-7-10-6 
нефть 

2-4 Средняя, Диффузи- Непро- Десятки мет- IY 
имеются онно про- ницаемая ров надежно 

микро- ницаемая экранируют 

трещины нефть 

1-3 Средняя, 10-2 10-6-10-5 Диффузион- Диффузи- Десятки мет- У 
имеются но проницае- онно слабо ров, надежно 

микро- мая, филь- проницае- экранируют 

трещины трационно- мая нефть 

10-2 > 10-5 
проницаемая 

- 1 Повы- Филь- Фильтра- Самостоятель YI 
шенная, трационно ционно- но не экрани-

имеются проницаемая проницае- руют нефть и 

микро- мая газ 

трещины 

- 1 Повы- < 10-1 > 10-5 Фильтра- Фильтра- Самостоятель УН 
шенная, ционнопро- ционно- но не экрани-

имеются ницаемае проницае- руют нефть и 

микро- мае газ 

трещины 



Таким образом, в условиях прибрежного мелководного шельфа формируются 
прослои глин небольшой мощности (3-5 м) с примесью песчано-алевритового мате
риала, сложенные, главным образом, каолинитом, а также хлоритом и иллитом. 

Середина трансгрессии. При постоянном прогибании бассейна седиментации 
идет дальнейшее развитие трансгрессии. Осадконакопление глинистого материала 
происходит в условиях средних глубин шельфа (1~200 м) и в периферической ча

сти дельты (рис. 47, II-й этап эволюции бассейна). В пределах периферической час
ти дельты, окружающей подножие подводной дельты, накапливаются довольно од

нородные глинистые и слабоалевритистые (содержание песчано-алевритовых зе

рен 20-40%) осадки, образование которых связано с поступлением тонкодисперсно
го материала со стороны дельты (рис. 46, 47), В условиях слабой динамики водной 
среды, отлагается относительно однородный и выдержанный по литологическому . 
составу осадок, имеющий горизонтальную слоистость, подчеркиваемую послойны
ми скоплениями тонкой сапропеле во-гумусовой органики. В бассейн седиментации 

на данном этапе его развития поступают глинистые компоненты из средних гори

зонтов кор выветривания, испытавшие более глубокую механическую осадочную 

дифференциацию. Это приводит к накоплению более отсортированного тонкодис

персного материала преимущественно иллитового и смешанослойного (иллит-мон

тмориллонитового) состава. В поглощенном комплексе глинистых минералов так

же, как и в мелководных осадках преобладают двухвалентные катионы кальция. 

Глинистый материал в определенные периоды оседает совместно с большим коли
чеством тонкой гумусовой органики, скопление которой обусловливает формиро

вание газопотенциальных осадков, аналогичных черным сланцам окраин Атланти
ческого океана (Тимофеев, Еремеев, Боголюбова 1985). 

Максимум трансгрессии. В трансгрессивную стадию развития бассейна седи
ментации осадконакопление глинистого материала происходит, главным образом, в 

пределах глубоководной части шельфа и в прилегающем морском водоеме на з.на

чительном удалении от береговой линии, куда практически не поступает песчано
алевритовый материал. Область осадоконакопления характеризуется гидродинами

чески спокойным режимом наДДонных вод и накоплением осадков с горизонталь

ной слоистостью, выдержанных по простиранию, со специфическим глубоковод
ным комплексом фауны. Глубины образования осадков колеблются в пределах от 

200 до 500 м (рис. 47, III-й этап эволюции бассейна). 
Глинистый материал на этой стадии развития бассейна поставляется из наибо

лее глубоких горизонтов профилей кор выветривания областей сноса, где преиму
щественное распространение имеют монтмориллониты и смешанослойные минера

лы иллит-монтмориллонитового состава. В соответствии с условиями осадочной 
механической дифференциации, частицы монтмориллонита и смешанослойных ми

нералов, обладая наименьшими размерами, поступают в наиболее удаленные от бе

рега и глубоководные участки бассейна. Здесь, в условиях гидродинамически спо

койного режима наДДонных вод, они оседают на дно бассейна. В поглощенном комп

лексе осаждающихся минералов преобладают одновалентные (преимущественно 

Na+) катионы. Это создает условия для формирования однородных тонкодисперс
ных осадков, образующих впоследствии надежные экраны. 

Рассмотренная модель формирования покрышек отвечает представлениям ря

да авторов (Weaver, 1960; Нестеров и Ушатинский, 1971), согласно их данным, в 
большинстве нефтегазоносных бассейнов в верхних максимально трансгрессивных 

частях разрезов залегают наиболее тонкоотмученные и мощные горизонты глин с 
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Рис. 48. Распределение глинистых минералов при эволюции нефтегазоносного осадочного 
бассейна в разрезе 

высоким содержанием монтмориллонитовых минералов. Эти отложения соответст

вуют фации глубоководных шельфовых морских осадков, завершающих полный 
цикл осадконакопления (рис. 48). Средняя часть разреза сложена глинами с приме
сью мелкоалевритового материала и минеральными компонентами смешанослой

ного илит-монтмориллонитового и иллитового состава, накапливавшимися с усло

виях средних глубин. Низы разреза сложены алевритистыми глинами и алевролита

ми, преимущественно хлоритового и иллитового состава, формировавшимися в об

становке прибрежно-подвижного мелководья, и отвечают началу трансгрессивного 

этапа развития бассейна осадконакоплепия. 
Подводя итог сказанному, можно сделать вывод, что первичные фациальные 

условия накопления глинистых отложений определяют: 

1. Гранулометрический состав осадка - соотношение содержания песчано-алев

ритовой и глинистой фракций. Формирование гранулометрического состава обу

словливается гидродинамическим режимом наДДоных вод бассейна осадконакопле
ПИЯ, от которого зависят условия механической дифференциации осадочного мате
риала. Глины с высоким содержанием частиц песчано-алевритовой размерности 

формируются в прибрежной мелководной зоне и мелководной части шельфа бли

же к дельтам рек, более тонкодисперсные глины с незначительным содержанием 

песчано-алевритового материала осаждаются в более удаленных и глубоководных 

частях бассейна седиментации. 

. 2. Минеральный состав глин, обусловленный климатическими условиями и ха
рактером тектонической активности в пределах области сноса, а также минерало

гической дифференциацией при седиментогенезе в бассейне осадконакопления. 
3. Состав и содержание комплекса поглощенных катионов Na+, К+, Mg2+, Са2+, 

отношение содержания Na+/Ca2+ в поглощенном комплексе и емкость поглощения, 
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зависящие от фациально-геохимической среды седиментации. В прибрежной зоне 
вблизи дельт глинистые минералы содержат значительное количество двухвалент

ного катиона кальция, способствующего образованию крупных агрегатов глини

стых частиц, что сказывается на первичной структуре глинистого осадка. В более 
глубоководных условиях глинистые частицы содержат преимущественно однова

лентные катионы натрия, которые вызывают диспергацию глинистого материала 

осадков. Эти осадки обладают тонкодисперсной структурой и большей емкостью 

поглощения (Прозорович, 1972). 

Классификация глинистых покрыmек 

по фациальным условиям образования 
и экранирующим свойствам 

В настоящее время существует несколько классификаций глинистых покрышек 

месторождений нефти и газа. Все они разработаны для определенно:о региона и ос
нованы на подразделении покрышек по какому-то одному или нескольким харак

терным признакам. Наибольшее распространение получили классификации, разра
ботанные различными авторами для Западной Сибири. Так Б.П. Филипповым 

(1964) применительно к верхнеюрским и нижнемеловым глинистым толщам, экра
нирующим залежи газа в Березовском районе, выделены истинные покрышки и по

лупокрышки, различающиеся по проницаемости. Истинные покрышки имеют од

нородный минеральный состав и емкость поглощения выше ЗА мг-экв на 100 г по
роды, для них характерно резкое преобладание обменного натрия над кальцием. 
Полупокрышки характеризуются пестрым составом глинистых минеральных ком

понентов и преобладанием обменного кальция. 

Т.Ф. Антоновой (1966) разработана классификация глинистых покрышек мес
торождений углеводородов центральной части Западно-Сибирской низменности. В 
классификации содержатся схематическое описание минерального состава глини

стых толщ юрского возраста и сведения по плотности глин, содержанию в них пес

чано-алевритовой фракции, соотношению в поглощенном комплексе катионов на· 

трия и калия. 

Г.Э. Прозоровичем (1972) была разработана классификация глинистых покры, 
шек с учетом их диффузионной, фильтрационной и трещинной проницаемости. Под 
глинистой покрышкой нефти и газа он подразумевает толщу преимущественно сла
бопроницаемых пород различного состава и генезиса, диффузионная, фильтраци

онная и трещинная проницаемость которых в пределах гипсометрически наивыс

ших частей ловушек углеводородов достаточно низка. Это создает условия, при ко

торых эта толща задерживает значительную часть углеводородов в перекрывае

мом коллекторе. В основу классификации покрышек г.Э. Прозоровичем (1972) по
ложена степень литологической неоднородности и характер распространенности 
покрышек в пределах Западно-Сибирского нефтегазоносного бассейна. Исходя из 
этих признаков им выделены однородные и неоднородные глинистые и песчано

алеврито-глинистые покрышки, характеризующиеся различными пределами изме

нения суммарных мощностей песчаников и алевролитов в процентах от общей мощ·· 

ности покрышки. Указанный параметр зависит от количества и мощности просло

ев песчаников и алевролитов и является весьма информативным при прогнозе гли
нистых покрышек в слабо изученных бурением районах. Кроме того глинистые по

крышки в классификации Г.Э. Прозоровича (1972) подразделены по площади рас-

126 



пространения. В пределах Западно-Сибирского бассейна выделены региональные, 
зональные и локальные глинистые покрышки. При их описании приводятся сведе
ния о составе, эпигенетическом преобразовании глинистых минералов в различных 

зонах литогенеза, а также сведения о их плотности, пористости и других свойствах. 
Рассмотренные выше классификации основываются на определенных показа

телях глинистых толщ и не учитывают общие закономерности литолого:-генетиче

ских изменений, связанных с фациальными факторами. Между тем фациальные ус
ловия являются важнейшим критерием формирования определенных типов покры

шек и могут рассматриваться в качестве фундаментального признака при их клас

сификации. С фациальными условиями тесно связана геохимическая среда осадко
накопления, от которой зависит состав и содержание комплекса поглощенных ка
тионов, аутигенное минералообразование, состав и количественное содержание ор
ганического вещества. Первичные фациальные признаки оказывают существенное 
влияние на преобразование осадков в ходе литогенеза, обусловливая специфику из

менения их минерального состава, пористости, проницаемости и развития микро

трещиноватости с глубиной. Все это свидетельствует о том, что фациальные осо

бенности глинистых толщ, наряду со спецификой микростроения глин на горнопо

родном уровне - решающие факторы оценки глинистых экранов. 
Исходя из изложенного, нами разработана классификация глинистых покры

шек нефтяных и газовых месторождений по фациальному признаку , охватывающая 
глинистые отложения от глубоководной фации до осадков сильно подвижного при

брежного мелководья (табл. 4). 
Из классификации следует, что глинистые отложения области глубоководного 

шельфа и прилегающей части моря, формирующиеся на глубинах 300-500 м в усло
виях спокойного гидродинамического режима, характеризуются однородным строе

нием, преобладанием монтмориллонита в составе глинистых минералов с размером 

частиц < 0,1 мкм, содержанием алевритового материала до 10%, карбонатов -
более 1 % и органического вещества сапропеллевого типа. Мощность толщ от еди
ниц до десятков метров. В обменном комплексе преобладают катионы Na+, отноше
ние Na+/Ca2+ составляет 6-12. В процессе литогенеза до глубины 5000 м способность 
этих глин к микротрещиноватости слабая. Проницаемость покрышек, сложенных 

ими, составляет для газа 10-5 мД, коэффициент диффузии - 10-10-10-9 смЦсек. Рас
сматриваемые глинистые отложения формируют покрышки 1 класса, надежно эк
ранирующие месторождения нефти и газа (табл. 4). 

Отложения области глубоководного шельфа накапливаются на глубинах 

200-300 м в условиях спокойного гидродинамического режима, образуя однородные 
толщи мощностью до нескольких десятков метров. Среди глинистых минералов 

преобладает монтмориллонит и смешанослойные (иллит-монтмориллонит) образо

вания с размерами частиц 0,1-0,2 мкм. Содержание песчано-алевролитового мате
риала не превышает 10-20%, карбонатов - более 1 %, органическое вещество пред
ставлено образованиями сапропелевого типа. Микротрещиноватость в процессе 
литификации развивается слабо. Абсолютная проницаемость по газу составляет 
10-5 мд, коэффициент диффузии равен 10-10-10-9 смЦсек. При литификации глини
стые отложения области глубоководного шельфа образуют глинистые покрышки 
II класса, непроницаемые для нефти и газа (табл. 4). 

Отложения области среднего шельфа накапливаются на глубинах до 200 м в ус
ловиях относительно спокойного гидродинамического режима и образуют преиму

щественно однородные глинистые толщи мощностью до нескольких десятков мет-
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ров. В глинистой фракции осадков преобладают смешанослойные (иллит-монтмо

риллонитовые) образования и иллит с размерами частиц не менее 0,3 мкм. Содер
жание песчано-алевритового материала составляет 20-30%, карбонатов 1-2%, сре
ди органических остатков преобладают сапропелевые образования. Соотношение 

обменных Na+ и Са2+ составляет 3-5. При литификации проявляют слабую микро
трещиноватость и характеризуются следующими экранирующими свойствами: аб

солютная проницаемость по газу 10-4 мД, коэффициент диффузии 10-8-10-7 смЦсек, 
что делает их непроницаемыми для нефти и диффузионно слабопроницаемыми для 
газа. По своим экранирующим свойствам они относятся к покрышкам IП класса 
(табл.4). 

Отложения области периферической части дельты накапливаются на глубинах 

до 100 м в условиях слабого влияния мутьевых потоков. Они образуют толщу гли
нистых осадков, переслаивающуюся с алевритом, общей мощностью до нескольких 

десятков метров. Глинистая фракция осадков представлена в основном иллитом И 

смешанослойными (иллит-монтмориллонитовыми) образованиями с размером час

тиц от 0,3 до 1 мкм. Содержание песчано-алевролитового материала составляет 
30-40%, карбонатов 2-3%, имеются примеси органики сапропеллево-гумусового ти
па. Соотношение обменных Na+ и Са2+ равняется 2-4. В процессе литогенеза спо
собны формировать умеренную микротрещиноватость. Абсолютная проницае

мость образованных ими покрышек составляет по газу 10-3 мД, коэффициент диф
фузии 10-7-1Q-6 смЦсек, что дает основание относить их к покрышкам IV класса, 
диффузионно проницаемых для газа и непроницаемых для нефти (табл. 4). 

Отложения области мелкого шельфа накапливаются на глубинах до 50-70 м в 
условиях относительно активной динамики водной среды с образованием неодно
родных толщ мощностью до нескольких десятков метров переслаивания глинисто

го, алевритового и песчаного материалов. Глинистые прослои имеют полимине

ральный состав с преобладанием в глинистой фракции не набухающих минералов 
(иллит, каолинит, хлорит) с размером частиц 0,5-3 мкм. Содержание песчано-алев
ритовой фракции составляет 40-50%, карбонатов до 5%, имеется органика гумусо
вого типа с примесью сапропелевого. Соотношение обменных катионов Na+/Ca2+ 
составляет 1-3. В ходе литогенеза могут приобретать микротрещиноватость и фор
мировать покрышки со следующими экранирующими показателями: абсолютная 

проницаемость по газу 10-2 мД, коэффициент диффузии lQ-6-10-5 смЦсек. Образу
ющиеся покрышки являются проницаемыми для газа и слабопроницаемыми для 
нефти, что позволяет относить их к V классу (табл. 4). 

Отложения подвижного прибрежного мелководья формируются на глубинах до 
30-50 м в условиях активной динамики водной среды. Они образуют неоднородные 
толщи осадков, мощностью до нескольких десятков метров, представляющих пере

слаивание глинистых прослоев с алевритовыми и песчаными. Глинистые прослои 

содержат до 50-70% песчано-алевритового материала, до 5% карбонатов и незначи
тельную примесь органики гумусового типа. Глинистая фракция имеет полимине

ральный состав с преобладанием не набухающих минералов (каолинита, хлорита, 

иллита) с размером частиц 0,5-3 мкм. Соотношение обменных Na+ и Са2+ не превы
шает 1-3. Абсолютная проницаемость толщи в литифицированном состоянии по га
зу 10-2 мД, коэффициент диффузии чуть более 10-5 смЦсек, характерна значитель
ная микротрещиноватость. Покрышки, формирующиеся из отложений мелкого 
шельфа, самостоятельно не экранируют залежи углеводородов и по своим экрани
рующим свойствам относятся к VI классу (табл.4). 
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Отложения области сильно подвижного прибрежного мелководья формируют
ся на глубинах 20-30 м в условиях активной гидродинамики. Образующиеся из них 
при литификации толщи имеют неоднородное строение и состоят из пылеватых 

глин спрослоями пылеватого и песчаного материала. Прослои пылеватых глин со
держат до 70-80% песчано-алевритового материала, до 5% карбонатного материа
ла и примесь органического вещества гумусового типа. Среди глинистых минералов 

преобладают каолинит, хлорит и иллит с размерами частиц 0,5-1 О мкм. Отношение 
обменных Na+jCa2+ не превышает 1. При литификации эти образования склонны 
к микротрещиноватости. Абсолютная проницаемость толщ по газу составляет 
<10-1 мД, коэффициент диффузии немного более 10-5 смЦсек. Глинистые толщи, 
сформированные в области сильно подвижного прибрежного мелководья, не спо
собны самостоятельно экранировать нефть и газ. По своим экранирующим свойст-
вам они относятся к покрышкам VII класса (табл.4). . 

Как видно из приведенной классификации, экранирующие свойства покрышек 
закономерно изменяются в зависимости от фациальных условий формирования. 

Последние отражаются как на составе глинистого материала, так и на характере 

строения образующейся толщи глинистыIx осадков и наличия в ней хорошо прони

цаемых прослоев песчано-алевритового состава. Наиболее однородные по литоло
гическому составу покрышки 1 и 11 класса формируются в зонах бассейнов менее 
всего подверженных влиянию гидродинамических воздействий. Для них характерно 

минимальное содержание песчано-алевролитового материала, преобладание тон

кодисперсных глинистыIx минералов с разбухающей кристаллической решеткой и 
высокое содержание' обменного натрия в поглощенном комплексе. Покрышки 1 и 11 
классов образуют группу покрышек, являющихся хорошими экранами как для за

лежей нефти, так и газа. 

При переходе в область среднего шельфа и периферической части дельтыI от
ложения становятся менее однородными: в образующихея здесь толщах осадков 

увеличивается содержание песчано-алевритовых прослоев, среди глинистыIx мине

ралов, наряду со смешанослойными образованиями (иллит-монтмориллонитового 

типа), распространен не набухающий минерал иллит. Глинистые покрышки 111 и 
IV классов, сформировавшиеся в процессе литогенеза из этих осадков, образуют 
группу покрышек среднего качества, не проницаемых для нефти и диффузионно 

проницаеМ~IХ для газа. 

Количество и мощность проницаемых прослоев песчано-алевритового состава 
существенно увеличивается в осадках мелкого шельфа и прибрежного мелководья, 
где накапливаются наиболее неоднородные и опесчаненные отложения. В гли

нис-тых прослоях наряду с увеличением песчано-алевритовой фракции преобла

дают ненабухающие минералы: иллит, каолинит, хлорит. Глинистые покрышки 

V - VII классов, сформировавшиеся в этих условиях, обладают низкими экранирую
щими свойствами и самостоятельно не образуют надежных экранов углеводород

ных залежей. 
Таким образом фациальный принцип может быть надежной и универсальной 

основой для классификации глинистыIx покрышек и прогнозирования их экраниру
ющих свойств. 

5. В.И. Осипов и др. 



Глава 5 

ФАЦИАЛЬНЫЙ АНАЛИЗ глиниcrых ПОКРЫIПЕК 
НЕФТЕГАЗОНОСНЬ~ БАССЕЙНОВ 

Основные критерии фациального анализа 

Как было показано в предыдущей главе, экранирующие свойства глинистых 
покрышек определяются фациальными условиями их накопления, отражающими 
стадию седиментогенеза. Восстановление первичных условий накопления осадков 

позволяет рассмотреть ход седиментогенеза и геологическую историю нефтегазо
носного бассейна, поскольку в осадках запечатлены основные геологические собы

тия регионального масштаба. 

Условия и специфика осадконакопления отражены в первичных генетических 
признаках осадка, преобразованного в последующие стадии в бассейне породообра

зования в породу. 

Таким образом, глинистые породы-покрышки содержат первичные генетиче
ские признаки, отражающие их происхождение, и вторичные, характеризующие бо

лее позднюю историю. 

Для установления фациальной принадлежности глинистых пород-покрышек 

необходимо применить комплексный методологический подход, основанный на 

анализе и синтезе первичных генетических признаков осадков, отраженных в поро

де и характеризующих условия седиментации. Это метод литолого-фациального 
анализа, опирающийся на принцип актуализма и разработанный трудами 
Ю.А. Жемчужникова (1947), П.П. Тимофеева (1969) и других для осадочных форма
ций. В основе его лежит выявление в породе генетических признаков, среди кото
рых главнейшими являются: 

1. Гранулометрический состав породы - дисперсность осадочного материала, 
отражающая процесс механической дифференциации осадка. 

2. Текстурные признаки породы (характер слоистости), характеризующие дина
мику среды осадконакопления. 

З. Емкость и состав поглощенного комплекса, определяемые геохимией среды 
осадконакопления. 

4. Состав фауны - мелководный, глубоководный. 

5. Наличие или отсутствие примеси органического вещества, в том числе назем
ного, свидетельствующего о глубине бассейна и близости области сноса. 

6. Содержание минеральных компонентов, в том числе легких и тяжелых мине
ралов, обусловленное источниками питания. 

7. Степень карбонатности и наличие аутигенных образований, характеризую
щих среду осадоконакопления. 

Генетическая природа осадков запечатлена в вещественном составе пород, что 

отчетливо выявляется при детальных микроскопических, рентгенометрических и 

химических исследованиях. 

Совокупность всех признаков позволяет судить о природе осадка, динамике сре
ды осадконакопления и сопоставить с осадконакоплением в современных ландшаф

тах - зонах дельт, морских побережий и морского глубоководья. 

ВоссТановление природы каждого слоя в отдельности, выявление законо
мерной смены слоев в разрезе и на площади, позволяет проследить эволюцию 
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процесса осадконакопления на протяжении определенного возрастного интер

вала. 

Элементарная палеогеографическая единица - фация. Под фацией понимается 
не только комплекс физико-географических условий среды осадконакопления, в 

которых сформировались один или несколько родственных генетических типов 

осадка, но и сами осадки, обладающие соответствующим комплексом первичных 
генетических признаков (Тимофеев, 1969). 

Все многообразие глинистых покрышек, отличающихся по своим экранирую

щим свойствам, сводится к трем главнейшим фациальным комплексам осадков. 

1. Фацuя глинистых осадков глубоководной части шельфа и nрuлеzaющею 
.морскою бассейна - покрышки / и /l класса. 

Отложения обладают следующими главнейшими генетическими признаками: 

высокой степенью дисперсности осадочного материала и ничтожной примесью ча
стиц алевритовой размерности, горизонтальной слоистостью, отражающей спокой
ные условия седиментации при отсутствии глубоководной фауны, примесью сапро

пелевой органики водорослевого типа, наличием аутигенных доломитов, неболь
шое содержание минералов тяжелой и легкой фракции. Среди минеральных компо
нентов глин преобладают монтмориллонит и смешанослойные (иллит-монтморил

лонитовые) образования (см. табл. 4). 
2. Фацuя глинистых и глинисто-алевритовых осадков шельфа средних глубин 

и nерuферической части подводной дельты - покрышки //l и /V класса. 
Для отложений характерны следующие главнейшие генетические признаки: 

глины слабоалевритовые, среди минеральных компонентов наряду с монтморилло
нитом И смешанослойными (монтмориллонит-иллитами) в значительном количест

ве присутствует иллит. Характерна горизонтальная и горизонтально-волнистая, 

участками мелкая, косая штриховатая, выполаживающаяся и прерывистая слои

стость, редкие текстуры взмучивания и оползания; присутствие сапропелевой орга

ники водорослевого типа и растительной - гумусового типа, а также аутигенных до

ломитов; заметная примесь минералов тяжелой и легкой фракции. 

3. Фацuя глинисто-алевритовых и алевритовых осадков .мелководного шель
фа и nрибрежного подвижного .мелководья - покрышки V, V/, V/l класса. 

Отложениям присущи следующие главнейшие генетические признаки: глины со

держат значительную примесь алеврито-песчаного материала (глины алевритистые, 

алевролиты глинистые); среди минеральных компонентов преобладают каолинит, 

хлорит, иллит; характерны косослоистые текстуры (косая одно- и разнонаправленная 

слоистость, мелкая косая штриховатая и прерывистая слоистость), текстуры взмучи

вания и оползания. Текстуры отражают активную гидродинамику и высокие скорости 

осадконакопления. Преобладает растительная гумусовая органика с обрывками тка
ней высших растений. Присутствуют обломки мелководной фауны и аутигенные до
ломиты. Характерно высокое содержание минералов тяжелой и легкой фракции. 

Таким образом формирование покрышек с различными экранирующими свой

ствами связано с фациальными условиями их образования. Тонкодисперсные гли
ны с высокими экранирующими свойствами (покрышки I-П класса) осаждались в 

зоне глубоководного шельфа, спокойного гидродинамического режима; покрышки 

со средними экранирующими свойствами (IП-IV класс) формировались ближе к бе

регу в условиях более активной гидродинамики; покрышки с низкими экранирую
щими свойствами (V, VI, vп классов) формировались в условиях прибрежной мел
ководной седиментации под воздействием разных выносов и течений. 
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Фациальный анализ глинистых покрыmек 

седиментационных бассейнов России в связи с их эволюцией 

Зап8Дно-Снбирский бассейн. Б ассейн включает крупнейшие месторождения 
нефти и газа России: Сургутское, Нижневартовское, Уренгойское, Тазовское, Запо
лярное, Усть-Балыкское (Ушатинский и др., 1970; Нестеров, 1969) 

Стратиграфический разрез Западно-Сибирского бассейна сложен мезозойски
ми преимущественно песчано-алеврито-глинистыми породами, перекрываемыми 

отложениями палеогена (рис. 49). Юрские отложения (тюменская, васюганская, ге
оргиевская и баженовская свиты) сложены глинами фаций морского глубоководия 

и глубоководного шельфа - тонкодисперсными горизонтальнослоистыми глинами 
с морской глубоководной фауной. Они чередуются с алеврито-глинистыми и алев
ритовыми осадками с линзовидной, косоволнистой И косой слоистостью фаций 

шельфа и прибрежного мелководья. Это указывает на постоянную смену транс
грессий регрессиями. 

Так в келловее и оксфорде (васюганская свита) море покрывало большую часть 

Западной Сибири, было относительно глубоководным с нормальной соленостью: в 
нем шло накопление темно-серых, горизонтально слоистых глин с морской фауной. 

В позднем оксфорде происходил интенсивный привнос обломочного материала, уста

навливались условия мелководья и накапливались алевритовые косослоистыIe осад

ки. Мощность отложений свиты 5а-90 м. в кимериджское время (георгиевская свита) 
вновь произошло расширение Западно-Сибирского морского бассейна с накоплени

ем тонких горизонтальнослоистых глин. Мощность отложений 2-15 м. В волжское 
время (баженовская свита) болыuую часть территории занимала глубоководная 

часть шельфа. Воды имели нормальную соленость. Накапливались горизонтальнос

лоистые, тонкоотмученные черные глины, обогащенные органическим веществом. 

Мощность отложений lа-зо м. Глины баженовской свиты, залегающие на глубинах 
27Qa-2800 м, являются покрышками 1 и 11 класса для нефтяных месторождений Сред
него Приобъя (Усть-Балыкское, Самотлорское). Местами на указанных глубинах от
мечается наличие слабоалевритовых глин, являющнхся покрышками III-IV класса, 
что означает появление местами условий шельфа средних глубин. 

Меловые отложения барриас-валанжина (мегионская, куломзинская, тарская 

свиты) сложены чередованием глин, алевролитов, песчаников морского и прибреж
но-морского генезиса. Мощность толщи 6за-900 м. в первой половине барриаса в 

условиях морского глубоководья накапливались тонкогоризонтальнослоистые гли
ны, затем усилилось поступление обломочного материала из источников сноса и 

произошло обмеление бассейна и накопление песчано-алевритовых осадков. В кон

це барриаса - валанжине вновь произошло углубление бассейна седиментации и на 
большей территории установилось морское глубоководье с нормальной солено
стью вод, где накапливались тонкодисперсные глины. Эти глины явились покрыш

ками 11 класса (чеускинская пачка). В отдельных зонах бассейна в условиях шельфа 
средних глубин отложились глинистые, слабоалевритовые осадки, которые пред

ставляют собой покрышки Ш-IV класса. Покрышки залегают на глубинах 
19Qa-2О<Ю м в Нижневартовском нефтеносном районе. 

~ 
Рис. 49. Стратиграфические и фациальные разрезы и положение глинистых покрышек 
различных классов в пределах Западно-Сибирского, Ямальского и Тимано-Печорского бас

сейнов 
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Верхи валанжина, готерив, баррем (вартовская свита) образуют толщу мощно

стью 350-600 м. Разрез отложений представляет чередование песчаников, алевро
литов и глин зеленоцветных континентального генезиса. Отдельные алеврито-гли

нистые сероцветные прослои формировались в условиях прибрежного мелководья 
и периферических частях дельт. 

Для этого этапа осадконакопления характерно дальнейшее обмеление седимен

тационного бассейна и сокращение площадей глубоководного моря. Осадки накап
ливались в пределах аллювиальной равнины, прибрежно-морского мелководья, 

центральных и периферических участках дельт и шельфа. Одновременно шло на

копление органического вещества, привносимого с континента, что создавало бла
гоприятные условия для формирования нефтегазоносных толщ. Образование гли

нистых покрышек происходило в различных условиях: тонкодисперсные глины глу

боководного шельфа создали покрышки П класса, глины шельфа (условия средних 
глубин) сформировали покрышки Ш-IV класса, а алевролиты прибрежного мелко
водья - покрышки V - VПI классов. В Сургутском районе покрышки П, IП, IV, V, VI, 
VП классов залегают на глубинах 1500-1600 м и перекрывают нефтеносные при
брежно-морские песчаники. 

Аптские отложения (алымская свита) имеют мощность 30-90 м. В нижней час
ти разреза свиты залегают темно-серые глины глубоководного шельфа, их сменя

ют черные глины с прослоями известняков фации морского глубоководья. Верхи 

разреза сложены глинами шельфа с тонкими прослоями алевритов и песчаников. В 

апте произошла обширная трансгрессия с глубоким проникновением моря вглубь 
континента. На значительных площадях накапливались песчано-алевролито-глини

стые осадки в условиях морского мелководья. В конце апта установился застойный 

режим, что привело к обогащению осадков битумами. Глубоководные аптские гли
ны сформировали покрышки П класса, глины шельфа средних глубин - покрышки 

IП-IV класса. В пределах Нижневартовского месторождения они залегают на глу

бинах 1100-1200 м. 
Верхи апта - альб - сеноман (покурская свита), имеют мощность 200-800 м. Ни

зы разреза сложены переслаивающимися песчаниками, алевролитами и глинами, 

содержащими обильный углистый детрит. В верхах разреза залегают косослоистые 
песчаники с редкими прослоями алевролитов и алевритовых глин. В альбе на зна

чительной части Западной Сибири располагалась аллювиальная равнина. В cpeДH~

альбское время произошла новая трансгрессия, и широкое развитие получили ко

нуса выноса дельт крупных рек, впадавших в морской бассейн. 

Тур он (кузнецовская свита), имеет мощность 20-40 м. Разрез сложен темно-се
рыми, почти черными глинами. В туроне усилилась трансгрессия и на большей тер

ритории установились условия морского глубоководья, которые сохранялись до 

конца мелового периода. В условиях глубоководья накапливались высокодисперс
ные глины, являющиеся покрышками 1 класса газовых месторождений Уренгой
ского, Тазовского, Заполярного и залегающие на глубинах 800-1000 м. 

Для Западно-Сибирского бассейна (Ушатинский и др., 1974; Прозорович, 1972) 
цикличность развития на протяжении юрской и меловой истории проявил ась в пя

тикратном повторении глубоководных условий седиментации - в завершении рег

рессивно-трансгрессивных циклов и постепенном нарастании трансгрессии. 

Условия максимума трансгрессии отразились в накоплении тонкодисперсных 
глин морского глубоководья и привели к образованию покрышек 1 и П классов. На 
протяжении мезозойской истории эти условия повторились пять раз - волжское 
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время, валанжин, готерив, апт, турон. Верхнеюрские глины, залегающие на глуби

нах 2700-2800 м, являются покрышками нефтяных месторождений среднего При
объя: Усть-Б алыкское , Самотлорское. Аптские глины, залегающие на глубинах 
1100-1200 м, служат покрышками Нижневартовского месторождения нефти, ту
ронские глины (глубина 800-1000 м) экранируют газовые залежи Уренгойского, 
Тазовского, Заполярного месторождений (рис. 49). 

К серединам трансгрессий приурочено в накопление глинистых и слабоалеври
товых осадков средних глубин шельфа и периферических частей дельты - глини
стых покрышек ПI-IV классов. Указанные условия седиментации повторились в ус

ловиях Западной Сибири четыре раза в мезозойском развитии бассейна седимента
ции: волжское время, валанжин, готерив, альб. В волжском ярусе они встречаются 

в Шаимском районе на глубине 2800-2900 м; в Нижневартовском районе - в валан
жине на глубине 2100-2300 м; в Сургутском районе - в готериве на глубине 

1500-1600 м, и в апт-альбе на глубине 1100-1200 м (Нижневартовский район) 
(рис. 49). 

Начало трансгрессии характеризуется наличием прослоев глин небольшой 

мощности с примесью песчано-алевритового материала, косослоистых, чередую

щихся с прослоями алевролитов и песчаников и формировавшихся в зоне прибреж
но-морской мелководной седиментации и мелководного шельфа. Эти глины явля
ются покрышками У, VI, VП классов. В Западно-Сибирском бассейне они относят
ся к готериву и залегают на глубинах 1500-1600 м. . 

На рис. 50 показана модель развития Западно-Сибирского бассейна в меловое 
время (Нестеров и др., 1974), на которой видна область распространения условий 
глубоководья и накопления глин - покрышек 1 и П класса. Глубоководный шельф 
сменяется шельфом средних глубин, где отлагались алевритистые глины - покрыш

ки IП-IV класса, и далее восточнее переходит в зону прибрежного мелководья с на
капливавшимися алевролитами - покрышками У, VI, VП классов. Прибрежное мел
ководье сочленялось с дельтой реки, поставлявшей глинистый материал с Алтае

Саянской области и Средней Сибири. 
Ямальский бассейн. Разрез бассейна сложен мезозойскими отложениями мощ

ностью 2800 м (Каплан и др., 1973) (рис. 49). По условиям образования Ямальский 
бассейн во многом аналогичен Западно-Сибирскому бассейну. 

В основании залегают нижне-средне-юрские отложения (аналоги тюменской 

свиты) континентальные и прибрежно-морские песчано-алеврито-глинистые с про

слоями углей, мощность 560 м. Глинистые прослои с примесью алевритового ма
териала образуют покрышку V класса, залегающую на глубине 2100-2200 м. Выше 
залегают верхнеюрско-готеривские отложения, в низах толщи встречаются шель

фовые битуминозные алевритистые аргиллиты, образующие покрышку ПI-IV клас

са на глубинах 1800-1900 м. Выше по разрезу - песчано-алевритовые отложения 

прибрежного мелководья сменяются глинами шельфа средних глубин, которые 
также соответствуют покрышкам ПI класса на глубинах 1600-1700 м. Мощность 
комплекса 500 м. В баррем-сеноманское время сформировалась толща мощностью 
1200 м. В условиях прибрежного мелководья накапливались песчано-алевритовые 
осадки, однако альбская трансгрессия моря привела к накоплению тонкодисперс

ных глин в условиях глубоководного шельфа. Это создало условия для образования 

покрышек 11 класса, залегающих на глубинах 800-900 м. 
Завершается разрез турон-маастрихтскими (кузнецовская, березовская, гань

кинская свиты) глинистыми отложениями морского глубоководья, представленны-
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Рис. 50. Модель развития Западно-Сибирского бассейна и распределение глинистых покры
шек в меловое время в плане 

ми тонкодисперсными глинами - покрышками 1, П класса, залегающими на глуби
нах 400-500 м. 

Следовательно в истории Ямальского басейна 5 раз создавались условия для об
разования глинистых покрышек. Один раз - на глубине 2100-2200 м, здесь сформи
ровались покрышки V класса, дважды (1800-1900 и 1600-1700 м) Образовывались 
покрышки Ш-IV, и дважды (800-900, 400-500 м) - покрышки 1 и П класса. 

Твмано-Печорский бассейн. Тимано-Печорский бассейн сложен отложениями де
вона, представленными преимущественно песчаниками и алевролитами с тонкими 

прослоями алевритистых глин (Лебедева, 1973) (рис. 49). Мощность отложений 2800 м. 
На протяжеmm девона происходила трансгрессия моря и затопление всего бас

сейна осадконакопления. это привело к установлению в нижнедевонском времени 
условий, характерных для шельфа средних глубин, и формированию алевритистых 
глин, образовавших на глубинах 2500-2600 м покрышки ПI-IV типа. В дальнейшем 
в среднем девоне четырежды повторялись условия прибрежного мелководья, приво

дящие к накоплению алевритистых глин, играющих роль покрышек V-VII классов. 
На глубинах 2000-2100 м залегает глинистая покрышка VП класса, на глубинах 

1500-1600 м - покрышка VI класса, на глубине 700-800 м - покрышка V класса, на 
глубине 400-500 м - покрышка VI класса. 
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Рис. 5/. Стратиграфические и фациальные разрезы и положение глинистых покрышек раз
личных классов в пределах Волго-Уральского, Каспийского и Буреинского бассейнов 

Волго-Уральский бассейн. Разрез бассейна сложен песчано-алевритовыми, гли

нистыми и карбонатными отложениями девона, карбона и перми континентально

го, прибрежно-морского и морского генезиса (Лебедева, 1973). Мощность отложе
ний 3000 м (рис. 51). В девоне континентальные условия сменялись мелководно- и 

прибрежно морскими, что привело к накоплению алевритовых глин - покрышек 

V класса, залегающих на глубинах 2700-2800 и 2300-2400 м. В карбоне за счет на
растания трансгрессии дважды устанавливались условия среднего шельфа с форми
рованием слабоалевритистых глин - покрышек ПI и IV классов, залегающих на глу
бинах 1500-1600 и 1100-1200 м. В конце карбона-перми морская трансгрессия при-
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вела к установлению условий морского глубоководья, накапливались тонкодис

персные глины, играющие роль покрышек 1 класса, залегающие на глубинах 
400-500 м. 

Каспийский бассеЙи. Разрез бассейна охватывает стратиграфический интервал 
от перми до плейстоцена, мощность отложений 6500 м (Хеиров, 1979) (рис. 51). Тол
щина осадков сложена пылевато-глинистыми отложениями морского и прибрежно
морского генезиса. В разрезе наблюдается последовательное чередование отложе

ний прибрежно-морского мелководья, проявившегося в накоплении песчано-алев

ритовых косослоистых осадков с отложениями морского глубоководья, представ

ленных тонкодисперсными глинами. Чередование осадков указанных фаций отра
жает этапы трансгрессии и регрессии морского бассейна. 

В пермский период накапливались тонкодисперсные глины - покрышки 

1 класса, залегающие на глубине 6100 м, в триасе в результате двух трансгрессий 
сформировались две пачки глубоководных тонкодисперсных глин - покрышки 

1 и 11 класса, залегающие на глубинах 5600 и 5000 м. В юрское время в результате 
трех трансгрессий накопились пачки тонкодисперсных глин, которые образовали 

покрышки 1 класса на глубинах 4500, 4000 и 3700 м. Покрышки 1 класса на глуби
нах 2900, 2500 и 2300 м соответствуют глинам максимальных меловых трансгрес
сий. В олигоценовое время три максимальных трансгрессии способствовали нако

плению глин - покрышек 1 класса на глубинах 1700, 1500 и 1200 м. В миоцене 
трансгрессия проявил ась в накоплении глин-покрышек 1 класса, залегающих на 
глубине 500 м. 

Буреинский бассейн. Буреинский бассейн сложен мезозойскими (триас, юра, 

мел) отложениями морского, прибрежно-морского и континентального генези

са, мощность 4-6 тыс. метров (Каплан, 1973), (рис. 51). На протяжении мезозой
ской истории континентальные условия осадконакопления прерывались неодно

кратно морскими трансгрессиями, вызывавшими отложение песчано-алеврито

глинистых осадков, в условиях прибрежного мелководья и шельфа средних глу
бин, а также морских осадков, формировавшихся в условиях морского глубоко

водья. 

Так верхнетриасовая трансгрессия привела к развитию шельфа средних глубин 
и накоплению в этих условиях слабоалевритистых глин, образующих на глубинах 
4000--4100 м покрышки Ш-IV класса. В дальнейшем установились континентальная 
и прибрежно-морская обстановка осадконакопления. В середине юрского этапа 

развития бассейна произошла трансгрессия, в результате которой установились ус

ловия шельфа средних глубин и накопились слабоалевритовые глины, образовав

шие на глубинах 2700-2800 м покрышки Ш-IV классов. Нижнемеловая трансгрес
сия повторилась в установившихся условиях шельфа средних глубин, что обеспечи
ло накопление алевритистых глин - покрышек IП-IV класса, залегающих на глуби

нах 1400-1500 м. 
В верхнем мелу произошла максимальная трансгрессия, проявившаяся в накоп

лении тонкодисперсных горизонтальнослоистых глин, приуроченных к глубинам 

100 м и представляющих собой покрышки 1 класса. 
Таким образом в Буреинском бассейне трижды создавались условия для обра

зования покрышек Ш-IV класса (на глубинах 4000--4100,2700-2800 и 1400-1500 м) 
и один раз - для образования покрышек 1 класса (глубина 100 м). 



Глава 6 

СОСТАВ ФАЦИАЛЬНЫХ ТИПОВ ГЛИНИСТЫХ ПО КРЫШЕК 

И ЕГО ИЗМЕНЕНИЕ С ГЛУБИНОЙ 

Состав фациальных типов глинистых покрышек 

Как было сказано в главе 4, наличие покрышек с разными экранирующими 
свойствами связано с фациальными условиями накопления глинистого материала в 

различных зонах бассейна осадконакопления - прибрежной, мелководной и глубо
ководной, формируются осадки, различающиеся по своему составу. Эти различия в 
основном определяются: 1) составом глинистых минералов и их количественным 
соотношением, 2) примесью песчаного и алевритового материала, 3) емкостью по
глощения и составом поглощенного комплекса, 4) примесью органического веще
ства наземного типа (Боголюбова, 1992; Грим, 1956; Конюхов, 1987; Котельников, 
Конюхов, 1986; Пашалы, Хеиров, 1979; Прозорович, 1972; Ратеев и др., 1965; Уша
тинский, 1969; Чихрадзе, 1979; Шабаева, Чулкова, 1966). 

Фация глубоководного шельфа и прилегающего морского бассейна. Глинистые 
осадки глубоководного шельфа имеют зонально-региональное распространение и 
значительные колебания мощностей: от первых до нескольких десятков метров и 

более. Образующаяся толща глинистых осадков, как правило, однородная с неясно 

выраженной горизонтальной слоистостью, сохраняющей признаки седиментации в 

условиях гидродинамически спокойного режима наддонных вод. 

Отличительная особенность глубоководных осадков - их высокая дисперсность 

с преобладанием частиц < 0,005 мм, (обычно не менее 80-90%). Примесь мелкоалев
ритового материала размерностью 0,01-0,005 мм очень незначительна и редко дос
тигает 20%. Крупноалевритовые и песчаные частицы крайне редки. Алевритовый 
материал встречается в виде отдельных включений, погруженных в тонкодисперс

ную глинистую массу. 

Минеральный состав глубоководных глинистых осадков представлен монтмо

риллонитом и иллит-монтмориллонитовыми смешанослойными образованиями с 

содержанием набухающих пакетов от 40-60% до 60-80%. В виде примесей содер
жатся не набухающие минералы: каолинит, иллит, хлорит. Минеральный состав 

осадков тесно связан с условиями механической осадочной дифференциации, т.е. в 

гидродинамически спокойных условиях осаждаются частицы размером < 0,1 мкм, 
характерным для монтмориллонита, и 0,1-0,2 мкм - для смешанослойных минера

лов иллит-монтмориллонитового состава. 

Карбонатный материал (не более 1-2%) представлен остатками фораминифер, 
кокколитофорид, моллюсков, подтверждающими осадконакопление на глубинах 
200-500 м. Присутствует органическое вещество сапропелево-водорослевого типа; 
гумусовой растительной органики наземного типа практически нет. 

е гранулометрическим и минеральным составами осадков полностью согласу

ются их сорбционная способность и состав поглощенных катионов, т. е. обменный 
натрий резко преобладает над кальцием. Емкость обмена составляет не менее 

35-40 мг-экв/l00 г. 
Образующиеся глинистые осадки - открытые термодинамически неуравнове

шенные системы, которые претерпевают значительные трансформации в ходе ли

тогенеза. Важнейший фактор таких преобразований - геохимические и термоба-
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Рис. 52. Изменение соотношения содержания песчано
алевритовой и глинистой фракций (Ksa/c = (sапd + silt)/clay) 
с глубиной для покрышек 1 и 11 классов 

Рис. 53. Изменение соотношения содержания набухаю
щих и ненабухающих минералов (Кт = swell/unswell) с 
глубиной для покрышек 1 и 11 классов 

рические условия на разных глубинах погружения осадков. Поскольку с составом 

тесно связаны свойства глин, то наблюдающиеся изменения имеют важное значе
ние при изучении закономерностей формирования экранирующих свойств покры
шек (Пашалы, Хеиров, 1979; Прозорович, 1972; Ушатинский, 1969; Шабаева, Чул
кова, 1966). 

Литогенетическое преобразование осадков фации глубоководного шельфа и 
моря приводит К формированию глинистых покрышек 1 и П класса, которые хара
ктеризуются наиболее высокими экранирующими свойствами. 

Изучение гранулометрического состава покрышек этого типа, залегающих на 
разных глубинах, позволило изучить изменение отношения песчано-алевритовых 
фракций (sa) к глинистой (е) в зависимости от глубины. Как видно из рис. 52 
в исходном осадке количество пылеватых и песчаных частиц исключительно низ

кое и характеризуется величиной отношения Ksa/c равной 0,05. По мере погруже
ния осадков это отношение закономерно возрастает и для глубины 2,5 км состав
ляет около 0,14. Полученная корреляционная зависимость между отношением Ksa/c 

и глубиной залегания глин имеет следующий вид: 

K sa I с = -1,7073 + 0,41317 ·1п h, коэффициент корреляции R = 0,84. (6.1) 

Это означает, что с глубиной в покрышках 1 и 11 типа наблюдается некото
рое снижение дисперсности материала по сравнению с его исходным составом. 

Такое явление может быть связано с формированием более крупных вторичных 
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минералов в процессе перекристаллизации, уплотнением и цементацией агрега
тов глинистых минералов с образованием пластинчаТЬJХ поликристаллических 

сростков. Важным фактором дифференциации осадков по глубине может быть 
эволюция источников сноса и осадочного бассейна, обусловливающая поступле

ние более грубого материала в глубоководную часть бассейна на начальном эта
пе его развития (низы разреза) по сравнению с более поздними этапами (верхи 

разреза). 

Несмотря на развитие процессов, направленных на снижение дисперсности по

крышек 1 и 11 типа с глубиной, эти отложения остаются исключительно высокодис
персными системами даже на значительных глубинах: содержание глинистой фрак
ции в них на глубинах 2-3 км остается в 6-7 раз выше количества частиц песчаной 
и пыле ватой размерностей (рис. 52). 

Изучение данных об изменении минерального состава глинистых покрышек 1 и 
11 типа, залегающих на разных глубинах, показало, что происходит закономерное 
снижение содержания набухающих минералов по мере увеличения глубины залега

ния и возраста глинистых образований (рис. 53). В молодых осадках, залегающих на 
глубинах до 100-200 м, в составе глинистых покрышек 1 и 11 типа отмечается явное 
преобладание набухающих минералов (монтмориллонит и смешанослойные монт
мориллонит-иллитового типа), содержание которых почти в 10 раз превосходит ко
личество ненабухающих минералов. 

По мере погружения глинистых отложений соотношение между набухающими 

и не набухающими видами минералов (Кт) снижается по зависимости близкой к ло
гарифмической и составляет для глубин 2500 м чуть менее 2 (рис. 53). Проведение 
корреляционного анализа позволяет установить следующую зависимость для полу

ченного графика: 

Кт = 25,868 - 3,025 ·ln h, коэффициент корреляции R = 0,89. (6.2) 

Полученную закономерность можно объяснить двумя причинами. Во пер

вых, как уже отмечалось в главе 1, в ходе литогенеза по мере погружения осад
ков наблюдается закономерное преобразование глинистых минералов, направ

ленное на трансформацию монтмориллонита вначале в смешанослойные фазы, а 

затем в ненабухающие минералы типа иллита и хлорита. Второй причиной мо

жет быть эволюция источников сноса и бассейнов осадконакопления, когда в на

чальные этапы развития бассейнов седиментации (низы разрезов) в зону глубо

ководья привносится мутьевыми потоками несколько большее количество алев
ритовых и глинистых частиц ненабухающих минералов. По мере развития бас

сейна осадконакопления (верхи разреза) снос глинистого материала идет в основ

ном из менее преобразованных нижних горизонтов кор выветривания, обогащен
ных монтморилонитом. В обоих случаях (литогенез и эволюция осадочного бас
сейна) наблюдается постепенное обогащение осадков вниз по разрезу ненабуха

ющими минералами. 

Снижение содержания набухающих минералов ухудшает экранирующие свой
ства глин с глубиной. Однако для покрышек 1 и 11 типа темпы этого процесса срав
нительно невелики: даже на глубинах около 2,5 км и более покрышки по своему ми
неральному составу остаются явно монтмориллонитово-смешанослойными, что по

зволяет говорить о сохранении ими высоких изолирующих свойств. 

С изменением гранулометрического и минерального составов глинистых отло

жений с глубиной тесно связана их емкость обмена. Анализ глин различных седи-
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ментационных бассейнов показывает общую тенденцию снижения их емкости об
мена с глубиной (рис. 54). 

Корреляционная зависимость для емкости обмена (в мг-экв/l00 г) навески сухой 
породы в функции глубины имеет следующий вид: 

Ее = 61,076-5,441·1nh, коэффициент корреляции R = 0,89. (6.3) 

Полученные данные объясняются тем, что как снижение дисперсности осадков, 
так и уменьшение содержания в них набухающих минералов, приводит к сокраще
нию удельной поверхности минеральных частиц и неизбежному уменьшению их ем

кости обмена. 

Не меньшее значение для оценки свойств покрышек имеет изменение состава 

обменных катионов, происходящее под влиянием процессов литогенеза. Исходный 

состав обменного комплекса осадков определяется фациально-геохимическими усло
виями осадконакопления. Для осадков, формирующих покрышки 1 и П типа, преобла
дающим является катион натрия, содержание которого доходит до 60% от суммы об
менных катионов (Прозорович, 1972). По мере увеличения глубины происходит по
степенное снижение количества натрия и одновременно рост кальция. Несмотря на 

это, даже на значительных глубинах содержание натрия остается достаточно высо
ким. Об этом свидетельствует отношение количества двухвалентных J{атионов (каль
ция, магния) к натрию, которое на глубине около 2,5 км не превышает 0,4-0,7. 

Снижение емкости обмена и содержания натрия способствует деградации экрани
рующих свойств глинистых отложений. Для покрышек 1 и П типа эта тенденция не иг
рает решающей роли, поскольку вплоть до значительных глубин глинистые породы со
храняют высокую емкость обмена и преобладание иона натрия в обменном комплексе. 

Фация среднего шельфа и периферической части дельты. Глинистые осадки 
этой фации накапливаются в условиях средних глубин шельфа и периферической 
зоны дельты на глубинах 100-200 м в условиях слабой гидродинамики наддонных 
вод. Наряду с глинистым материалом в седиментационном процессе участвует алев-
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Рис. 55. Изменение соотношения содержания песчано-алевролитовой и глинистой фракций 
(Ksa/c = (sand + silt)/clay) с глубиной для покрышек Ш-IV классов 

Рис. 56. Изменение соотношения содержания набухающих и не набухающих минералов 
(Кт = swell/unswell) с глубиной для покрышек Ш-IV классов 

Минеральный состав представлен смешанослойными образованиями иллит

монтмориллонитового типа с количеством набухающих слоев от 20% до 60% и ил
литом. Преобладают частицы размером 0,1-0,2 мкм. В меньшем количестве содер
жатся монтмориллонит, каолинит, хлорит. 

Поглощенный комплекс глинистых отложений шельфа средних глубин харак

теризуется некоторым уменыпением содержания катионов натрия и магния по 

сравнению с осадками глубоководной зоны и возрастанием содержания катионов 
кальция. Емкость поглощения составляет в среднем 18-22 мг-экв/100 г. 

Глинистые отложения указанной фации в процессе литогенеза образуют по
крышки IП и IV класса и характеризуются относительно высокими экранирующи
ми свойствами: частичной проницаемостью для газа и непроницаемостью для нефти. 

По мере погружения осадков происходит постепенное увеличение содержание 

песчано-алевритового материала: на глубине 1,5-2,0 км отношение содержания пе
счано-алевритовых частиц к глинистым составляет около 0,2, а на глубине 

2,5-3,0 км это отношение достигает 0,3-0,35 (рис. 55). Полученная зависимость опи-
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сывается следующим корреляционным уравнением: 

Ksa / e =1,386+0,217·1nh, коэффициент корреляции R=0,82. (6.4) 

Подобная закономерность связана с более активной деятельностью подвод

ной дельты и суспензионных потоков в более ранние этапы развития бассейна 
(низы разреза) и постепенным затуханием их деятельности (верхи разреза). Кро

ме того, возможно некоторое снижение дисперсности отложений в ходе литоге

неза в результате процессов растворения, перекристаллизации, агрегации и це

ментации. 

Соотношение набухающих и ненабухающих (Кт) глинистых минералов с глуби

ной меняется. Как видно из рис. 56, на глубине 1200-1500 м количество набухающих 
разностей примерно в 2 раза выше ненабухающих. На глубине около 2500 м их со
держание становится практически равным. Полученная зависимость описывается 
следующим корреляционным уравнением: 

Кт = 8,694 - 0,959 ·1п h, коэффициент корреляции R = 0,72. (6.5) 

Закономерное увеличение содержания ненабухающих минералов с глубиной 
объясняется преобразованием набухающих компонентов в ненабухающие и уве
личением содержания иллита и хлорита. Эта тенденция может быть частично уси
лена постепенным ослаблением деятельности мутьевых потоков по мере эволю-
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стых отложений находит отражение в закономерном снижении их емкости обмена, 

величина которой падает с 16-18 мг-экв/100 г на глубине 700-800 м до 10 мг-экв/100 
г на глубине 2,5-3,0 км (рис. 57). Уравнение кривой зависимости обменной емкости 
от глубины погружения осадков имеет следующий вид: 

Ее = 50,6765 - 4,998· ]п h, коэффициент корреляции R = 0,85. (6.6) 

Так же как и для глубоководных осадков изменение емкости обмена с глуби
ной У отложений рассматриваемой фации сопровождается увеличением содер
жания кальция и магния в обменном комплексе за счет снижения содержания 

натрия. 

Фация мелководного шельфа и прибрежной зоны. Отложения указанной фа
ции формируются в условиях мелкого шельфа на глубине < 100 м и прибрежного 
мелководья, характеризующихся повышенной динамической подвижностью и ак
тивностью. 

Исходный осадок имеет невыдержанный литологический состав, преоблада
ют линзообразные проелои песка и алевритового материала. Такой состав осад

ков объясняется непосредственным воздействием на седиментацию субаэраль

ной и подводной дельты, приливных процессов и прибрежных течений. По гра

нулометрическому составу осадки относятся к алевритам глинистым, состоящим 

в основном из частиц мелкой (0,01-0,005 мм) и крупной (0,05-0,01 мм) фракций 
пыли. 

В осадках присутствует значительное количество гумусовой органики в виде 

обрывков тканей высших растений, подчеркивающих совместно с примесью алев

ритовых и песчаных частиц косую одно- и разнонаправленную слоистость, отража

ющую активную гидродинамику водной среды. 
В составе глинистых компонентов преобладает каолинит, присутствуют иллит 

и хлорит. Смешанослойные (иллит-монтмориллонит) содержатся в крайне ограни

ченном количестве и, преимущественно, в более тонких разностях, накапливавших

ся дальше от берега. Преобладание каолинита определяется условиями механиче
ской осадочной дифференциации, когда наиболее крупные частицы каолинита и 

его агрегатов (размером от 1 мкм и более) выпадают в осадок в прибрежной зоне, 
а по мере удаления от берега осаждаются частицы иплита (средний размер около 
0,5 мкм) хлорита (0,3-0,5 мкм). 

В составе обменного комплекса преобладает кальций и магний. Обменный 

натрий содержится в близких соотношениях с кальцием. Отношение обменного 

магния к его сумме с кальцием не превышает 0,3. Величина емкости поглощения 
незначительная и не превышает 1{}-12 мг-экв на 100 г навески. 

Глинистые отложения, формирующиеся в условиях мелководной части 

шельфа и прибрежной зоны, в процессе литогенеза, образуют покрышки у

УН классов, характеризующиеся низкими экранирующими свойствами: полной 
проницаемостью для газа и частичной или полной проницаемостью для нефти. 

Фациальные условия образования этих осадков благоприятны для накопления в 

них значительного количества песчано-алевритовых частиц, содержание кото

рых постепенно возрастает с увеличением глубины погружения осадка (рис. 58). 
Так на глубине 600 м отношение песчано-алевритовой фракции к глинистой со
ставляет 0,4, а для глубины 2,0-2,5 км оно близко к единице, свидетельствуя о 
том, что на этих глубинах количество песчано-пылеватых и глинистых частиц 

примерно одинаково. 
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Рис. 58. Изменение соотношения содержания песчано-алевритовой и глинистой фракций 
(Ksa1c = (sапd + silt)/clay) с глубиной для покрышек У-УII классов 

Рис. 59. Изменение соотношения содержания набухающих и не набухающих минералов 
(Кт = swell/unswell) с глубиной для покрышек У-УII классов 

Корреляционное уравнение для графика, показанного на рис. 58, имеет следу
ющий вид: 

Ksa1c =2,439+0,448·1nh, коэффициент корреляции R=0,96. (6.7) 

Значительное изменение дисперсности покрышек у-ун классов с глубиной 

объясняется не только эволюцией областей сноса на континенте при формирова

нии осадочного бассейна, но и интенсивным развитием процессов перекристаллиза

ции и цементации, сопровождаемых изменением первичной дисперсности осадочно

го материала. 

Для минерального состава глинистых покрышек V - VП классов характерно пре
обладание ненабухающих минералов Так на глубинах 500-700 м отношение содер
жания.набухающих минералов к ненабухающим составляет около 1, для глубины 
2 км оно достигает 0,5, а для глубины около 4,0 км становится равным 0,1 (рис. 59). 

146 



Рис. 60. Изменения емкости обмена (Ее) с глубиной 
для покрышек у-ун классов 

Полученная зависимость описывается следую

щим уравнением корреляции: 

Кт =4,949-0,574·lnh, 

коэффициент корреляции R = 0,85. (6.8) 

Очевидно, что снижение дисперсности и 
обогащение отложений ненабухающими глини

стыми минералами вызывают быструю деграда

цию изолирующих свойств глинистых покрышек 

этого типа с глубиной. Об этом же свидетельству

ет низкая величина емкости обмена рассматрива

емых отложений, составляющая 9-10 мг-экв/lОО г 
на глубине 500 м и около 5 мг-экв/lОО Г на глуби
не 2,5 км (рис. 60). Уравнение корреляции для ем
кости обмена в функции глубины имеет следую
щий вид: 

Ее = 24,639-2,470·lnh, 

коэффициент корреляции R = О, 78. (6.9) 

в составе обменного комплекса преобладают 
катионы магния и кальция, которыми обогаща

ются осадки вблизи дельт и береговых мелково

дий. С глубиной количество двухвалентных кати

онов в обменном комплексе возрастает, что уси

ливает процессы агрегации в глинах и способст

вует повышению их проницаемости. 

Ее' мг-экв/l 00 г 
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Сравнительная характеристика состава 
глинистых покрыmек различных фациальных типов 

Как показано выше, осадки, накапливающиеся в отдельных зонах бассейна 
осадконакопления и формирующие различные по экранирующим свойствам по

крышки, отличаются гранулометрическим составом, составом глинистых компо

нентов и их количественными соотношениями, емкостью поглощения и составом 

поглощенного комплекса. Указанные признаки меняются с глубиной различно для 
осадков накопившихся в различных фациальных зонах. 

Так отношение содержания песчаного и алевритового материала к глинистому 

для покрышек 1 и П классов (рис. 61, кривая 1) испытывает незначительные изме
нения в интервалах глубин от 20 м до 1000 м, изменяясь от 0,01 до 0,1; ниже до 3000 м 
отношение увеличивается до 0,2. Кривая осадков шельфа средних глубин, формиру
ющих покрышки IП и IV классов, (рис. 61, кривая 2) показывает более существен
ное изменение дисперсности осадка с глубиной, она имеет слабовогнутый характер. 
Отношение песчано-пылеватой фракции к глинистой изменяется в пределах глубин 
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Рис. 61. Изменение соотношения содержания песчано-алевритовой и глинистой фракций 
(Ksa/c = (sand + silt)/clay) с глубиной для глинистых покрышек различных фациальных типов: 

I - фации глубоководного шельфа и прилегающего морского бассейна (покрышки 1 и II классов); 
2 - фация шельфа средних глубин и периферической части подводной дельты (покрыщки Ш-IV клас

сов); 3 - фации мелководного шельфа и прибрежной зоны (покрышки У-УII классов) 

Рис. 62. Изменение соотношения содержания набухающих и ненабухающих минералов 
(Кт = swell/unswel1) с глубиной для глинистых покрышек различных фациальных типов. 

Условные обозначения те же, что и на рис. БI 

1500-3000 м от 0,2 до 0,35. Для покрышек у-ун классов (рис. 61, кривая 3) измене
ние дисперсности с глубиной имеет еще более выраженный характер. Значение от

ношения K sa/c возрастает для них до 1 (глубина 2400 м). 
Изменение отношения содержания набухающих минералов к ненабухающим с 

глубиной для всех разновидностей покрышек представлено на рис. 62. 
Для всех типов осадков отмечается уменьшение с глубиной отношения набухаю

щих разностей минералов к ненабухающим (Кт)' Для по крышек 1 и Н классов (рис. 62, 
кривая 1) характерно существенное преобладание набухающих минералов. В верхней 
части разреза (глубина 200 м) величина Кт для них составляет 10. С увеличением глу
бины значение Кт быстро падает, но несмотря на это, даже на глубинах 2,0-2,5 км на
бухающие минералы заметно преобладают над ненабухающими разностями (Кт == 2). 
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Рис. 63. Изменение емкости обмена Ее' мг-экв/l00 r 
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глинистых покрышек величина Ее 4000 
закономерно снижается с глуби- 2 

ной. Различия только в абсолют-

ных значениях изменения этого 4500 
параметра. Так у покрышек 1 и 
11 классов (кривая 1) значение Ее в пределах глубин от 200-300 м до 2,5-3,0 км сни
жается от 35 до 18 мг-экв/1ОО г, У покрышек Ш и IV классов (кривая 2) значение Ее 
изменяется от 17 мг-экв/1ОО г (глубина 800 м) до 10 (глубина 4000 м). У покрышек 
V-VII классов (кривая 3) емкость обмена уменьшается в интервалах глубин 
400-2700 м от 10 до 5 мг-экв/1ОО г. 



Глава 7 

CfPYKTYPA И СВОЙСТВА фАциАльных ТИПОВ 
глинистых ПОКРЫШЕК 

Влияние фациWIЬНЫХ условий на структурообразование 

Фация глубоководиого шельфа и прилегающего морского бассеЙиа. Как уже 

отмечалось, образование глубоководных глинистых отложений идет в глубокой ча

сти морского шельфа вдали от береговой линии при сравнительно спокойном со
стоянии придонного слоя воды и ограниченном поступлении песчаного и алеврито

вого обломочного материала. Образующиеся здесь осадки формируют в ходе лито
генеза покрышки 1 и 11 типов, непроницаемые для нефтей и углеводородных газов. 
В минеральном составе осадков преобладает монтмориллонит и смешанослой

ные минералы типа монтмориллонит-иллит с количеством набухающих слоев от 

4~0 до 60-80%. Оба минерала представлены тонкодисперсными частицами разме
ром 0,1-0,2 мкм. В виде примесей может присутствовать иллит, каолинит, хлорит. 
Содержание песчано-алевритовых включений не превышает 10%. В обменном ком
плексе преобладает Na+, содержание которого достигает 60% от суммы обменных 
катионов. 

Исключительно большое влияние на структурообразование осадков глубоко

водной фации оказывают монтмориллонит и смешанослойные минералы, широко 

распространенные среди осадков этой фации. Высокая гидрофильность внешних и 
внутренних поверхностей этих минералов обусловливает их способность удержи

вать значительное количество адсорбционно-связанной и осмотической воды. Свя

занная вода образует гидратные пленки на поверхности минералов, толщина кото

рых может превышать толщину самих частиц (Тарасевич, Овчаренко, 1967; Зло
чевская, 1969; Кульчицкий, 1975; Злочевская, Сергеев, 1968; Осипов, 1979). 

Гидратные пленки связанной воды, обладающие специфическими структурно

механическими свойствами, выполняют роль стабилизирующего фактора, не поз

воляя частицам в водной среде приближаться друг к другу на расстояние действия 

дальнего или ближнего потенциальных минимумов и образовывать крупные агре

гаты (Дерягин, 1986). Поэтому осаждение частиц монтмориллонита и смешано
слойных минералов развивается очень медленно в спокойных условиях глубоковод

ной части осадочного бассейна. При этом частички оседают раздельно или в виде 
ультрамикроагрегатов. Только в придонной части бассейна при повышении их кон

центрации они частично теряют свою устойчивость и формируют тонкие микроаг
регаты листообразной формы, которые вступают во взаимодействие друг с другом 

(коагулируют) за счет молекулярных сил с образованием тонкопористого (мелко
ячеистого ) однородного осадка. Взаимодействие микроагрегCiТОВ идет в основном 
по типу базис-базис или базис-{;кол под малыми углами наклона частиц, что созда

ет слабую аксиальную ориентацию в осадке. На рис. 64 показан такой осадок, по
лученный нами при осаждении Nа-монтмориллонита. 

Образующийся осадок имеет пористость (80-85%), обусловленную наличием 
тонких микропор (0,1-1 мкм) и ультрамикропор « 0,1 мкм). Высокая гидрофиль
ность минералов и малый размер пор являются причинами того, что значительная 
часть воды (до 4~0%), заключенной в порах осадка, оказывается в связанном со
стоянии и прочно удерживается на внешних поверхностях и во внутренних (набу-
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Рис. 64. Микроструктура осадка Nа-монтмориллонита 

хаемых) межслоевых промежутках монтмориллонтита и смешанослойных мине

ралов. 

Описанному механизму формирования осадков во многом способствует пре
обладание в обменном комплексе катиона Na+ и наличие в осадке высокомолеку
лярной органики. Присутствие обменного Na+ вызывает увеличение диффузного 
слоя ионов и усиливает стабилизацию глинистых частиц. Гумифицированное ор
ганическое вещество активно адсорбируется на поверхности монтмориллонита, 

что также приводит к повышению гидрофильности и устойчивости глинистых ча
стиц в водной среде. 

Повышение концентрации солей в водной дисперсии и появление многова

лентных катионов в обменном комплексе монтмориллонита снижает устойчи
вость его частиц и приводит к укрупнению микроагрегатов. При этом микрострук
тура осадка приобретает вначале мелкоячеистый, а затем средне- и даже крупно

ячеистый вид. 

Однородные глинистые осадки монтмориллонита и смешанослойных минера
лов обладают огромным запасом поверхностной энерmи, и поэтому уже в самом 

начале литогенеза (ранний этап диагенеза) в них развиваются физико-химические и 
биохимические процессы, направленные на снижение свободной поверхностной 

энерmи и самопроизвольное уплотнение. 

По мере роста перекрывающей толщи осадков главным фактором уплотнения 
становится гравитационное давление. В ходе диагенеза происходит отжатие свобод

ной поровой воды, И уже к концу позднего этапа диагенеза дальнейшее уплотнение 

осадка начинает контролироваться условиями удаления связанной воды. Из-за спе

цифических структур но-механических свойств и повышенной сдвиговой прочности 

связанной воды ее отжатие из пористого осадка может происходить только при 
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сверхвысоком давлении. Поэтому процесс обезвоживания осадка, сложенного набу
хающими минералами, в конце позднего этапа диагенеза и раннего этапа катагене

за по своей физической сущности становится преимущественно не фильтрацион

ным, а диффузионным. Диффузионный перенос влаги развивается исключительно 
медленно, поэтому в осадке сохраняются коагуляционные контакты в пределах все

го раннего и большей части среднего этапов катагенеза. Наличие коагуляционных 

контактов на столь больших глубинах (до 3000 м и более) объясняется низким эф
фективным напряжением на контактах из-за высокой дисперсности системы, поз
воляющим сохраняться в контактном зазоре тонким гидратным прослойкам. Кро

ме того, исключительно слабый привнос новых элементов из-за отсутствия фильт
рационного переноса веществ поровой водой, препятствует развитию в них цемен

тации. По этой же причине в глубоководных осадках замедленно идут процессы 
ионного обмена и минеральных преобразованиЙ. Как было показано в предыдущей 
главе, для этих осадков характерно слабое изменение с глубиной отношения содер
жания набухающих минералов к не набухающим, а также отношения обменных 

Na+/Ca2+ . 
В конце среднего и начале позднего этапов катагенеза в механизме влагопере

носа в толще глубоководных осадков происходят изменения. С переходом связан

ной воды в свободную при температурах более 65-70 ос создаются условия для 
фильтрационного отжатия поровьй влаги. Однако к этому времени поры в осадке 
становятся настолько тонкими, что это не приводит к резкому повышению сжима

емости толщи. Тем не менее переход адсорбционно-связанной воды в свободное со

стояние способствует дальнейшему уплотнению породы на глубинах, достигающих 
5-10 км. Вероятно, что уплотнение осадка на этих глубинах приобретает реологи
ческий характер и связано с пластическими деформациями частиц на контактах. 

Важным является то, что благодаря высокой однородности структуры породы в ней 

не возникают локальные концентрации напряжений, приводящие к образованию 

микротрещин. Поэтому глинистые породы монтмориллонитового и смешанослой

ного составов способны сохранять свои высокие изолирующие свойства на таких 

больших глубинах. 
Помимо минерального состава и микроструктуры большое влияние на медлен

ное прогрессивное уплотнение глин монтмориллонит-смешанослойного состава 

оказывает строение толщи глубоководных осадков. Как уже отмечалось, фациаль

ные условия накопления глубоководных осадков способствуют формированию до
статочно мощных однородных отложений, лишенных прослоев более грубого ма

териала. Такое строение толщ делает процесс отжатия поровых вод исключитель

но сложным и медленным. Из-за отсутствия дренажных прослоев и увеличения пу

тей миграции поровых вод, процесс дегидратации, а вместе с ним и уплотнение од

нородных тонкодисперсных осадков, развивается исключительно медленно, что так 

же способствует сохранению их изолирующих свойств на больших глубинах. 
Фация среднего шельфа и периферической части дельты. Глинистые осадки, 

формирующиеся в фациальных условиях среднего шельфа и периферической час
ти дельты, при литогенезе образуют покрышки m и IV типов, не проницаемые для 
нефтей и частично проницаемые для газов. В минеральном составе осадков преоб
ладает иллит и смешанослойные минералы (иллит-монтмориллонитового типа) при 

соотношении набухающих прослоек к не набухающим, как правило, менее 40%. 
В верхних частях разреза оба минерала содержатся примерно в равных пропорци
ях, а в более глубоких частях разреза заметным становится преобладание иллита. 
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Монтмориллонит совместно с каолинитом и хлоритом присутствуют В виде приме

сей. Глинистые осадки содержат песчано-пылеватые зерна в количестве от 20% до 
30-40%. В поглощенном комплексе наряду с Na+ широко распространен Са2+. 

На структурообразование глинистых осадков этой фации заметное влияние ока
зывают преобладающие в них иллит И слабонабухающие смешанослойные образова
ния. Эти минералы обладают значительно меньшей гидрофильностью и устойчиво

стью в водных суспензиях по сравнению с монтмориллонитом. Поэтому, находясь 
в водной среде во взвешенном состоянии, они способны образовывать относительно 
плотные микроагрегаты анизометричной формы р~змером от нескольких до 1 О мкм 
И более. Образующиеся микроагрегаты выпадают в осадок, что препятствует их вы

носу в глубоководную части бассейна и обусловливает накопление в осадках, сфор
мировавшихся в условиях среднего шельфа и периферической части дельты. 

При осаждении на дно бассейна микроагрегаты вступают во взаимодействие 

друг с другом и образуют открытую средне- и крупноячеистую микроструктуру, по

казанную на модели Н-е (рис. 11). Размер ячеек в такой структуре может достигать 
10-12 мкм в диаметре, конфигурация пор в основном изометричная, округлая. Оса
док с ячеистой микроструктурой имеет высокую пористость, достигающую 85-90%. 
Поровое пространство неоднородно: помимо крупных микропор-ячей в осадке име

ются межмикроагрегатные мелкие (1-10 мкм) и внутримикроагрегатные тонкие 
(0,1-1 мкм) микропоры. Последние обычно анизометричной (вытянутой или клино
видной) формы. Влажность осадков намного превышает их влажность на пределе 

текучести. Большая часть поровой влаги находится в свободном состоянии и заклю
чена в микропорах-ячеях, доля связанной воды составляет не более 20-25% от об
щего влагосодержания. 

Осадок иллита со всеми описанными выше характерными особенностями впер
вые в искусственных условиях был получен О'Брайеном (О'Вriеп, 1971). В природ
ных осадках иллитового состава ячеистая микроструктура была описана Р. Путем 

(Pusch, 1970), в.и. Осиповым и В.Н.Соколовым (Osipov, Sokolov, 1978) (рис. 65). 
Ячеистая микроструктура является оптимальной композицией для создания 

объемной структуры и снижения поверхностной энергии дисперсной системы при 

минимальной концентрации твердой фазы. Образование такой микроструктуры 
связано со специфическим взаимодействием микроагрегатов между собой по типу 
базис-<;кол. Развитие таких взаимодействий объясняется меньшей стабилизацией 

гидратными пленками боковых сколов отдельных частиц и микроагрегатов, что 
приводит к нарушению их устойчивости и коагуляции (Деряmн, 1986; Ничипоро
вич, Хилько, 1966; Ефремов, 1971; Ефремов, У сьяров, 1972). При сближении неста
билизированных участков двух микроагрегатов образуется коагуляционный кон

такт типа скол-<;кол, а приближение одного микроагрегата нестабилизированным 

участком к стабилизированной поверхности другого микроагрегата приводит к воз

никновению коагуляционного контакта типа базис-скол. 

Увеличение концентрации солей в поровом растворе и преобладание многова
лентных катионов в обменном комплексе повышает количество нестабилизирован

ных участков поверхности глинистых минералов, способствуя укрупнению их мик

роагрегатов. Осадок, образующийся в таких условиях, обладает исключительно вы
сокой пористостью и характерной крупноячеистой микроструктурой (Круглицкий, 

1968; Осипов, 1979; Осипов, Соколов, Румянцева, 1989). 
Уплотнение глинистых осадков иллит-смешанослойного состава в ходе литоге

неза имеет свои характерные особенности, отличающие их от уплотнения осадков 
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Рис. 65. Микроструктура морского осадка иллитового состава 

тонкодисперсных набухающих минералов. Эти особенности обусловлены сущест
вованием у подобных осадков крупноячеистой открытой микроструктуры и мень
шим содержанием в осадке связанной воды. 

Под влиянием вначале физико-химических процессов, а затем возрастающего 
гравитационного давления неоднородная крупноячеистая микроструктура осадков 

начинает интенсивно уплотняться уже на этапе раннего диагенеза. Преобладание 

дальних коагуляционных контактов между микроагрегатами обусловливает высо

кую подвижность микроструктуры: уплотнение идет за счет взаимного перемеще

ния микроагрегатов и разрушения крупных межмикроагрегатных микропор-ячей с 

распадом их на более мелкие микропоры. Наличие в осадке до 30-40% песчано
алевритового материала не оказывает существенного влияния на уплотнение, по

скольку обломочный материал погружен в глинистую матрицу и не имеет взаимных 

контактов (не образует трехмерной структурный скелет). Уплотнение микростру
ктуры сопров~ждается отжатием из крупных микропор свободной поровой воды и 

ее миграцией к дренирующим горизонтам толщи. 
Свободное гравитационное уплотнение осадка продолжается до середины под

зоны раннего катагенеза (глубина 1200-1300 м), где пористость пород становится 
равной 30-35%, что заметно меньше по сравнению с пористостью осадков тонко
дисперсных набухающих минералов. Существенные изменения претерпевает стру-
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ктура порового пространства: практически исчезают крупные микропоры и значи

тельная часть мелких (1-10 мкм) межмикроагрегатных микропор, увеличивается 
содержание тонких (0,1-1 мкм) микропор. 

Ускоренное уплотнение осадков на данном этапе литогенеза объясняется на
личием у них крупных открытых пор, заполненных в основном легко отжимаю

щейся свободной водой, и низкой прочностью структуры из-за меньшего количе
ства контактов в единице объема осадка по сравнению со структурой, сложенной 
тонкодисперсными минералами и их ультрамикроагрегатами. Кроме того, замет
ное влияние на уплотнение оказывает меньш~ однородность осадков среднего 

шельфа и периферической части дельты по сравнению с глубоководными осадка
ми. Это создает более благоприятные условия для оттока и дренирования воды, 
отжимаемой из осадка. 

В конце диагенеза - начале раннего этапа катагенеза заканчивается отжатие 

свободной воды, дальнейшая дегидратация осадка становится возможной только за 
счет удаления осмотической воды. Из-за повышенной вязкости осмотической воды 
и развития противодействующего процесса диффузионного массопереноса интен

сивность процесса уплотнения несколько снижается. В сторону глинистой толщи 

начинается диффузия слабо mдратируемых катионов (К+, Si4+ и других), что созда
ет условия для начала гидрослюдизации смешанослойныIx минералов. 

По мере отжатия осмотической воды в начале среднего этапа катагенеза начи
нается процесс цементации, который приводит вначале к образованию переходных, 

а затем фазовых контактов. Несмотря на повышение прочности структурных свя
зей порода продолжает уплотняться за счет реолоmческих процессов без наруше
ния сплошности. 

Характер уплотнения и деформирования пород гидрослюдистого и смешано
слойного состава заметно изменяется с началом процесса трансформации адсорбци

онно-связанной воды в свободную в конце среднего этапа катагенеза. Трансформа
ция связанной воды сопровождается снижением роли эффекта Ребиндера - адсорб

ционного понижения прочности пород, что определяет заметное повышение их 

прочности и хрупкости. Поэтому дальнейшее деформирование пород при уплотне
нии начинает носить характер хрупкого разрушения и обусловливает появление ми

кротреlЦИН. Развитие микротрещиноватости усиливается с началом аргиллитиза
ции породы в конце среднего и нижнем этапах катагенеза, которая сопровождается 

образованием псевдокристаллов плитчатой формы и повышением неоднородности 
структуры и структурных связей. 

Фация мелководной части шельфа и прибрежной зоны. Осадки рассматрива
емого типа формируются в условиях мелкого шельфа и подвижного прибрежно
го мелководья, в условиях повышенной динамической активности прибрежныIx 

течений. С ними связано образование покрышек У, УI и УН классов, проницаемых 
для газов и частично непроницаемых для нефтеЙ. Основные минералыJеe компо
ненты осадка - ненабухающие минералы каолинит, иллит, хлорит. Среди набуха

ющих разностей возможно присутствие смешанослойных минералов типа мон

тмориллонит-иллит, содержание которых быстро уменьшается с глубиной. В 

осадках имеется значительное количество песчаных и пылеватых зерен, содержа

ние которых изменяется от 30-40% до 70-80%. В обменном комплексе преобла
дают кальций и магний. Строение осадочной толщи характеризуется большой не

однородностью: глинистые осадки чередуются с прослоями и линзами песчаного 

и алевритового материала. 
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Структурообразование мелководных глинистых осадков обусловливается не
сколькими основными факторами, а именно: 1) низкой гидрофильностью ненабу
хающих минералов и их склонностью при коагуляции образовывать крупноячеи
стые осадки с невысокой структурной прочностью, легко уплотняющиеся даже 

при небольших нагрузках; 2) высоким содержанием обломочных зерен песчано
пылеватыIx размерностей, способных на определенном этапе уплотнения созда

вать собственный структурный каркас и препятствовать уплотнению; 3) высокой 
неоднородностью толщи осадков, наличием в ней прослоев и линз более грубого 
материала, создающих благоприятные условия для дренирования поровых вод 
глинистыIx осадков И активного геохимического обмена между толщей осадков и· 

подземными водами. 

Глинистые минералы группы каолинита и хлорита обладают еще меньшей ус

той'Щвостью в природных дисперсиях по сравнению с иллитом и слабо набухающи
ми смешанослоЙными. Это объясняется относительно большими размерами их ча
стиц (0,5-10 мкм) и низкой гидорофильностью. Из-за слабо развитого диффузного 
слоя и небольшой толщины поверхностных гидратных пленок, частицы этих мине

ралов способны агрегировать с образованием ближних коагуляционных контактов 
и таким образом еще больше увеличивать свои размеры. В микроагрегатах части
цы взаимодействуют по типу базис-базис. Наибольшую специфичность в этом от
ношении проявляет каолинит, образующий плоские микроагрегаты типа "сдвину
той колоды карт" (O'Brien, 1971; Осипов, Соколов, Румянцева, 1989). 

Большие размеры частиц каолинита и хлорита и их агрегатов способствуют 

осаждению этих минералов на ранней стадии седиментогенеза. Поэтому накопле

ние их идет в условиях мелкого шельфа и прибрежного мелководья, где они выпа
дают в осадок вместе с песчано-пылеватыIM материалом и наиболее крупными ми
кроагрегатами иллита. 

В придонной части бассейна микроагрегаты каолинита и хлорита взаимодейст

вуют друг с другом и образуют крупноячеистую микроструктуру аналоmчно той, 

которая показана на схеме П-д (рис. 11). Контактирование микроагрегатов в такой 
микроструктуре идет по типу базис-базис или базис-скол при небольших углах на

клона микроагрегатов друг к другу. Впервые подобная микроструктура для осадков 

каолинита была получена в лабораторных условиях О'Брайеном (O'Brien, 1972), в 
дальнейшем она была подтверждена в наших экспериментах (Осипов, 1979) 
(рис. 66). 

Микроструктура чисто каолинитового осадка имеет исключительно высокую 

пористость (до 95%). Размеры отдельных пор достигают 10-18 мкм. Весовая влаж
ность осадка составляет 130-300%. Большая часть поровой влаm относится к сво
бодной воде, доля связанной воды незначительна и не превышает 5-10%. 

Как уже отмечалось, осаждение глинистых минералов в области среднего и в 

особенности мелкого шельфа и прибрежного мелководья происходит совместно с 

обломочным материалом песчаных и пылеватых фракций. Это вызывает развитие 
процессов гетерокоагуляции, когда взаимодействие глинистых частиц идет не толь

ко между собой, но и с более крупными обломочными зернами. Поверхностные 

(молекулярные) силы песчано-алевритовых частиц слабо экранированы гидратны

ми пленками, и поэтому обломочные зерна представляют своеобразные адсорбци

онные центры для более дисперсного глинистого материала (Дерягин, 1986; Ефре
мов, Усьяров, 1972). Это является причиной развития в полидисперсной системе ге
терокаогуляции, т.е. налипания более мелких глинистых частиц на поверхности об-
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Рис. 66. Микроструктура осадка каолинита 

ломочных зерен. В результате образуется агрегат из обломочного зерна, окружен

ного налипшими глинистыми частицами, который осаждается вместе с глинистыми 

микроагрегатами и участвует в формировании микроструктуры осадка. 
Благодаря наличию плотных агрегатов первичная пористость образующего

ся осадка несколько ниже по сравнению с чисто каолинитовым осадком. При не

большом содержании песчано-пылеватых частиц в осадке (менее 40%) они погру
жены в глинистую матрицу и не контактируют друг с другом и, таким образом, 

не оказывают существенного влияния на уплотнение осадка, поскольку их взаим

ное перемещение и скольжение происходит по окружающим их глинистым обо

лочкам. 

Картина существенно меняется при увеличении содержания пылеватых и пес

чаных частиц в осадке более 40%. Это приводит к дальнейшему снижению пористо
сти исходного осадка, которая может составлять не более 60-70%. На первых эта
пах литогенеза такой осадок может быстро уплотняться за счет того, что глинистое 

вещество, находящееся в зазорах между зернами, будет играть роль "смазки". Поэ

тому происходит заметное повышение плотности осадка уже в зоне диагенеза. При 

дальнейшем уплотнении наблюдается постепенное увеличение количества непо
средственных контактов между обломочными зернами и образование их собствен

ного структурного каркаса, который начинает воспринимать эффективные напря

жения и тем самым замедлять уплотнение осадка. 
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Таким образом, уплотнение глинистых осадков, сформировавшихся в мелко
водных условиях, зависит не только от микроструктуры глинистой матрицы, но и от 
содержания обломочных зерен. Уплотнение глинистой матрицы таких осадков раз
вивается очень быстро. Это объясняется наличием крупных микропор, практиче
ски полностью заполненных свободной водой, и низкой структурной связностью са

мого осадка. Уже к концу диагенеза осадок, содержание обломочных зерен в кото
ром не превышает 40%, способен уплотниться до величины пористости не более 
30-35%. Большое влияние на ускоренное уплотнение мелководных осадков оказы
вает неоднородность их строения, наличие в разрезе прослоев и линз более грубого 
материала, хорошо дренирующего поровую влагу. 

При увеличении содержания песчано-пылеватых зерен уплотнение мелковод

ных глин замедляется: начиная с определенной степени уплотнения эффективные 

напряжения передаются на контакты обломочных зерен и уплотнение становится 

зависимым от подвижности песчано":алевритового структурного каркаса. Глини

стое вещество внутри каркаса обломочных зерен остается недоуплотненным и со

храняет значительное количество средних и тонких микропор. 

Благодаря последней особенности мелководные глины активно участвуют 
в процессах массообмена с растворами, циркулирующими в слоях-коллекторах, что 

обеспечивает поступление в них новых соединений и образование цемента. Уже 

в начале раннего этапа катагенеза в породе начинает развиваться цементация, 

т.е. ее дальнейшее уплотнение происходит не только под действием гравитационно

го давления, но и за счет выделения в поровом пространстве новых соединений. 

Ранняя цементация глин повышает их прочность и придает скелету высокую жест

кость (хрупкость). Это обстоятельство, а также наличие структурных неоднородно

стей, способствуют появлению концентраторов напряжений и хрупких локальных 
разрушений микроструктуры с образованием микротрещин. Таким образом, уже в 
начале среднего этапа катагенеза при пористости 10-15% мелководные глины мо
гут терять свои экранирующие свойства. 

Пористость 

Как отмечалось в главе 3, уплотнение глинистых осадков в ходе литогенеза 
и формирование их экранирующих свойств является сложным физико-химическим 
и механическим процессом, зависящим от состава, однородности и мощности толщи 

осадка, геодинамических, термобарических и геохимических условий уплотнения. 

Различные сочетания этих факторов создают многообразие возможных вариантов 
хода уплотнения образовавшегося осадка, а отсюда - большой разброс значений 

плотности и пористости пород с глубиной. 

Важнейшее значение при уплотнении осадков имеет их первичный состав 

и строение осадочной толщи, которые определяются фациальными условиями на
копления материала осадков. В зависимости от этих условий изменяется минераль

HЫ~ состав осадков, состав поровых вод и обменного комплекса, состав и содержа
ние органики, а так же однородность и мощность осадка, наличие в нем прослоев и 

линз более грубого материала. Исходный состав влияет на минеральные преобра

зования и развитие физико-химических процессов в осадке в ходе его литогенеза. 
Поэтому в осадочных нефтегазоносных бассейнах, сложенных различными фаци
альными комплексами глинистых пород (глубоководными, относительно глубоко

водными и мелководными), будут наблюдаться различные зависимости изменения 
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Рис. 67. Обобщенные за
висимости изменения об
щей пористости глини-
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пористости с глубиной. Действительно, приведенные нами ранее данные (рис. 33 и 
34), полученные для различных осадочных бассейнов, свидетельствуют о том, что 
каждый бассейн характеризуется своей закономерностью изменения пористости 

глинистых отложений по разрезу. 

Это обстоятельство совершенно не учитывалось такими известными исследова

телями как Дж. Уэллер (1961) и Н.Б. Вассоевич (1958), предложившими усреднен
ные зависимости изменения плотности глин с глубиной (рис. 67). Полученные ими 
данные не позволяют осуществлять прогнозирование экранирующих свойств по

крышек, поскольку не учитывают специфических условий уплотнения и формиро
вания экранирующих свойств глинистых отложений различной фациальной при

надлежности. 

Из сказанного следует, что при изучении зависимости пористости от глубины 

погружения глинистых осадков следует рассматривать глины сходного состава, 

Т.е. сформировавшиеся в одинаковых фациальных условиях. Такой подход позво
ляет сократить разброс значений пористости и выявить закономерности измене

ний, происходящих в каждом конкретном фациальном комплексе глинистых осад
ков. В дальнейшем, опираясь на фациальный анализ бассейна и на полученные за
кономерности, можно прогнозировать изменение пористости глин в различных 

частях разреза. 

Уплотнение фациальных типов глинистых покрышек. Исходя из имеющихся 
опубликованных данных, рассмотрим изменение пористости с глубиной различных 
фациальных типов глинистыIx отложений. 

Изменение пористости с глубиной для глубоководного фациального комплекса 
можно проследить на разрезах осадочных бассейнов Западной Сибири и Прикас
пия. В Западно-Сибирском бассейне глубоководные глины залегают на пяти уров
нях глубин (см. рис. 49). Это интервалы 800-1000, 1100-1200, 1500-1600, 2000-
2300 и 2700-2800 м. Построенная по этим интервалам зависимость пористости от 
глубины показывает, что на глубине 600 м пористость равняется 30%, а на глубине 
1000 м - 23% (рис. 68). В составе глин в этом интервале глубин преобладает монт
мориллонит. В дальнейшем с увеличением глубины пористость снижается 
до 21 % (1200 м), 17% (1600 м), 12% (2100 м), 7% (2800 м). На глубинах 1500-1600 м 
в глинах появляются смешанослойные минералы (монтмориллонит-гидрослюди-
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Рис. 68. Изменение пористости с 
глубиной для глинистых отложений 
глубоководных фаций Западно-Си
бирского бассейна 

стые) с содержанием набухаю
IЦИX слоев 40-80%; на глубинах 
2000-2100 м они становятся пре
обладающими. Одновременно 

идет снижение количества набу

хающих прослоев в структуре 

смешанослойных минералов. Ве

роятно, что термодинамический 

процесс трансформации адсорб
ционно-связанной воды в сво

бодную, развивающийся на этих 

глубинах, активизирует мине

ральные преобразования, напра

вленные на сокращение количе

ства набухающих слоев в составе 

глинистых минералов. 

В Прикаспийском бассейне 
3()()() глубоководные глины залегают 

до исследованных глубин равных 
6000 м. Особенность осадков 

этого бассейна - значительное содержание в них монтмориллонита. Так же как и в 

Западно-Сибирском бассейне, здесь наблюдается прогрессивное изменение порис
тости с глубиной, которое продолжается вплоть до глубины 6000 м. В интервале 
глубин от 3000 до 6000 м пористость снижается с 8 до 2%. 

В пределах других бассейнов (Буреинского, Волго-Уральского, Ямальского 

и др.) глубоководные глины залегают преимущественно в верхах разреза на глуби
нах до 1000-1500 м (см. рис. 49 и 50). Пористость их достигает 20-25%; в составе 
глин преобладают монтмориллониты и смешанослойные с количеством набухаю

щих слоев в пределах 40-80%. 
На рис. 69 представлена обобщающая кривая изменения пористости с глубиной 

глинистыIx покрышек 1 и П типов, полученная нами на основе анализа данных для 
20 осадочных бассейнов территории бывшего Советского Союза. Кривая описыва
ется уравнением полинома третьей степени вида: 

n=43,584-0,019·h+2,933.10~ ·h2 -1,508.10-10 ·h3, (7.1) 

коэффициент корреляции R = 0,93. 
Как видно из полученного графика, в верхней части разреза до глубин 

500-600 м (начало раннего этапа катагенеза), осадок уплотняется относительно 
быстро за счет отжатия свободной воды и закрытия мелких межмикроагрегатных 
пор. Пористость осадка в конце этого интервала глубин достигает 35-40%. Далее 
процесс уплотнения принимает более плавный экспоненциальный характер, что 
обусловлено затрудненным удалением связанной воды из тонко микропористой ми-
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Рис. 69. Обобщенный график из
менения пористости с глубиной 

для глинистых отложений фаций 
глубоководного шельфа и приле

гающих частей моря 

кроструктуры. Аналогичный 

характер уплотнения наблю

дается примерно до глубин 

3000-3500 м (конец среднего 
этапа катагенеза), где порис

тость пород достигает ~ 7%. С 
трансформацией адсорбцион
но-связанной воды в свобод

ную, уплотнение толщи за

медляется в связи с повыше

нием прочности структурных 

связей и развитием реологи

ческого механизма деформа

ции с высокой вязкостью 

структуры. Такой механизм 

деформирования остается, 

очевидно, преобладающим на 

весь интервал глубин от 3000-
3500 до 6000 м, возможно, и 
более. Пористость пород на 

этом интервале глубин изме

няется от ~7% до 2%. 
Важная особенность про

цесса уплотнения глубоковод-

о 
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ных глин-покрышек - преобладание свободного геостатического уплотнения, кото

рое развивается до глубин 3000-3500 м и обусловлено минеральным составом и ми
кроструктурой этих пород. Только на больших глубинах процесс переходит в ста

дию затрудненного геостатического уплотнения (см. табл. 2). Во всем интервале 
рассматриваемых глубин уплотнение носит характер пластического деформирова
ния и не сопровождается нарушением сплошности структуры, Т.е. образованием ми

кротрещин. При свободном геостатическом уплотнении пластические деформации 
идут по гидратным пленкам связанной воды на контактах частиц и их микроагрега

тов, а при затрудненном гравитационном уплотнении - за счет пластификации кон

тактных зон минералов и развития ползучести структуры без ее разрушения. 

Уплотнение и изменение пористости с глубиной глинистых отложений фации 

шельфа средних глубин и периферической части дельты имеет свои отличительные 
черты. Закономерности их уплотнения в природных условиях можно рассмотреть 

на при мере осадочного бассейна Западной Сибири, где они встречаются на глуби
нах 1200-1300, 1600-1700,2100-2300 и 2800-2900 м. Пористость глин применитель
но к этим глубинам составляет следующие величины: 19, 16, 12 и 7% (рис. 70). 

В пределах других рассматриваемых бассейнов (Зейско-Буреинскоro, Волго
Уральского, Южно-Ямальского и др.) указанные фации залегают в пределах глубин 
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Рис. 70. Изменение пористости с глубиной для глинистых отложений фаций среднего шель
фа и периферической части дельты Западно-Сибирского бассейна 

Рис. 7 J. Обобщенный график изменения пористости с глубиной для глинистых отложений 
фаций среднего шельфа и периферической части дельты 

от 1500 до 4()()() м. Повсеместно в их составе преобладающим минералом является 
иллит. 

Обработка всех имеющихся данных по глинистым отложениям среднего шель

фа и периферической части дельты позволила получить для них общую зависи
мость пористости от глубины (рис. 71), которая описывается следующим корреля
ционным уравнением: 

n = 41,127 - 0,020· h + 4,413·10--6· h2 
- 3,571·10-10. h3

, (7.2) 

коэффициент корреляции R =0,91. 
Результаты изучения уплотнения глин иллитового и смешанослойного состава, 

показыв~ют, что до глубины погружения 15~2()()() м эти осадки относительно глу
боководные испытывают быстрое уплотнение, превышающее по своим темпам уп
лотнение глин монтмориллонитового состава. Это объясняется их исключительно 
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высокой пористостью и наличием в их структуре крупных пор-ячей, заполненных 

свободной поровой водой, которые легко разрушаются под действием даже неболь

шого давления. Меньшая однородность этих отложений по сравнению с глубоко

водными глинами создает более благоприятные условия для оттока отжимающей
ся воды, что так же способствует их быстрому уплотнению в зоне диагенеза и под

зоне раннего катагенеза. 

В конце раннего и начале среднего этапов катагенеза при пористости 12-20% 
характер уплотнения относительно глубоководных глинистых осадков изменяется 

и становится менее интенсивным. Одной из причин этого является начало цемента
ции пород и повышение их структурной связности за счет появления вначале пере

ходных, а затем фазовых контактов. Деформирование породы начинает приобре
тать реологический характер и развиваться за счет ползучести скелета. Весь про

цесс из стадии свободного геостатического уплотнения переходит в стадию затруд

ненного геостатического уплотнения, в основе которого продолжает оставаться от

носительное перемещение структурных элементов без разрыва сплошности струк

туры И образования микротрещин. 

Новые качественные изменения в механизме уплотнения толщи происходят 

на глубинах 2500-2800 м в конце среднего этапа катагенеза при пористости породы 
8-9%. В дальнейшем в уплотнении ведущую роль начинают играть перекристаллиза
ционные явления. Переход адсорбционно-связанной воды в свободную воду на этих 

глубинах приводит к резкому повышению хрупкости породы и началу ее прогрессив

ного разрушения (образование микротрещин) в местах концентрации напряжений. 

Удалению прочно связанной воды способствуют также процессы преобразования 

смешанослойных минералов виллит, усиливающиеся с глубиной. Одновременно с по

вышением иллитизации и хлоритизации начинаются перекристаллизация и аргилли

тизация породы, которые приводят к образованию в ней крупных глинистых поли

кристаллов и сланцеватости. С последним связано повышение неоднородности стру

ктурных связей и усиление образования микротрещин по плоскостям кливажа. 

Уплотнение и изменение пористости глинистых отложений фации мелководной 
-части шельфа и прибрежной зоны имеет свои особенности, отличные от уплотне

ния рассмотренных выше фациЙ. 

Поскольку среди изученных нами бассейнов нет единого разреза, в пределах ко

торого многократно повторялись бы условия мелководной прибрежной седимента

ции, то на рис. 72 приводится сводная кривая изменения пористости этих осадков с 
глубиной, полученная на основе обобщения данных по нескольким осадочным бас
сейнам. Полученная зависимость пористости от глубины залегания пород также 

описывается полиномом третьей степени: 

n = 39,564 - 0,028· h + 9,294 ·10--6· h2 -1,055 ·10-10 . h3, (7.3) 
коэффициент корреляции R = 0,93. 

На первых этапах литогенеза мелководные осадки испытывают быстрое грави
тационное уплотнение, по своей интенсивности значительно превосходящее уплот

нение отложений среднего шельфа, и тем более глубоководных осадков. Так к кон

цу диагенеза (глубина -90 м) пористость осадков становится равной 35-40%, 
а при завершении раннего этапа катагенеза (глубина -1000 м) достигает 10-20%. 
При переходе в подзону среднего катагенеза скорость уплотнения мелководных 
осадков резко снижается и дальнейшее их уплотнение идет намного медленнее, чем 

более глинистых осадков из области среднего и глубоководного шельфа. 
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шельфа и подвижного прибрежного 

мелководья 

Полученная закономерность 

уплотнения мелководных глини

стых осадков с глубиной может 

быть объяснена указанными выше 

особенностями этих осадков. Ин

тенсивное уплотнение на первых 

этапах литогенеза связано с низ

кой структурной прочностью осад

ка (вследствие относительно круп

ных размеров образующих его 

структурных элементов - микро

агрегатов каолинита, хлорита и 

песчано-пылеватых зерен, позво

ляющих создавать ограниченное 

количество контактов в единице 

объема), высокой его дреНИRуемо

стью и преобладанием в порах не

связанной воды, легко отжимаю

щейся из осадка. Все это способст
вует свободному гравитационному 

уплотнению, которое продолжает-

3000 ся до глубины 1200-1500 м. 
При достижении указанной 

глубины характер уплотнения мелководной глины претерпевает существенные из

менения. Одной из причин этого может быть образование структурного каркаса из 
песчано-алевритовых зерен. Непосредственное соприкосновение зерен и повыше

ние эффективных напряжений на контактах способствуют развитию конформно

регенерационной структуры. Другой причиной является начало цементации и повы

шение прочности структурных связей за счет образования переходных и фазовых 

контактов. Процесс цементации рассматриваемых отложений начинается раньше, 

чем у более однородных отложений среднего и глубоводного шельфа, и обусловлен 

относительно свободной циркуляцией порового раствора и при вноса в глинистую 
толщу новых соединений из контактирующих с ней подземных вод. К сказанному 

следует добавить, что на этих глубинах происходят изменения в минеральном соста
ве осадков: полностью исчезают смешанослойные минералы и начинаются эпиге

нетические преобразования каолинита и хлорита. В результате уплотнение идет ис

ключительно медленно: в пределах глубин от 1500 до 3000 м уменьшение пористо
сти составляет всего лишь 2-5%. 

Важным является то, что с началом цементации неоднородной микроструктуры 

мелководных глинистых осадков, в ней возникают концентраты напряжений (на 

контактах зерен и микроагрегатов и вокруг наиболее крупных микропор), которые 

вызывают нарушение сплошности микроструктуры и образование микротрещин. 
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Рис. 73. Сравнительная оценка из
менения пористости с глубиной для 

глинистых отложений, сформиро

вавшихся в различных фациальных 
условиях: 

I - глубоководного шельфа и при

легающих частей моря, 2 - среднего 

шельфа и периферической части дель

ты, 3 - мелкого шельфа и подвижного 

прибрежного мелководья 

Таким образом, развитие уплот

нения за счет ползучести скеле

та для этих пород не характерно, 

что приводит к их раннему раз

рушению и потере экранирую

щих свойств на глубинах не пре

вышающих 1800-2000 м. 
Сравнительная оценка по

ристости различных фациаль

ных типов глинистых покры

шек. Проведенный выше анализ 

убедительно показывает специ

фичность поведения глинистых 

пород, сформированных в раз

личных фациальных условиях. 

Сопоставление графиков уплот

нения трех групп глинистых об

разований: глубоководных, от

носительно глубоководных и 
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Как видно из рис. 73, на начальных этапах литогенеза (ранний и поздний эта
пы диагенеза и ранний этап катагенеза) наиболее интенсивное уплотнение на

блюдается у мелководных глинистых отложений. Относительно глубоководные 

отложения на этих этапах литогенеза уплотняются более медленными темпами, 

чем мелководные осадки. Наименьшее уплотнение в начале литогенеза испыты

вают глубоководные глины. Так на глубине -300 м пористость мелководных, от
носительно глубоководных и глубоководных осадков составляет соответственно 

32, 35 и 40%. К концу раннего - началу среднего этапа катагенеза уплотнение 
мелководных и относительно глубоководных глин замедляется, в то время как 

глины глубоководной фации продолжают испытывать прогрессирующее уплот
нение. На глубинах, соответствующих, примерно, 2500-3000 м пористость всех 
групп пород выравнивается и становится равной 10-12%. Далее уплотнение фа
ций относительно глубоководных и мелководных глин начинает постепенно от

ставать от уплотнения глубоководных глин, существенно изменяется и механизм 

их уплотнения: в уплотнении глубоководных глин важную роль продолжают иг-

165 



рать геостатические нагрузки, в то время как основным фактором уплотнения 
глин, отложившихся в других фациальных условиях, становятся рекристаллиза

ционные процессы. 

~икротреIЦивоватость 

Развитие микротрещиноватости относится к сложным и слабо изученным воп
росам формирования свойств глинистых пород. Долгое время в нефтяной и газовой 
геологии основное внимание обращалось на структур но-тектонические факторы 
нарушения сплошности глинистых толщ, играющие важнейшую роль в формирова
нии и локализации месторождений. Однако изучение макротрещиноватости не ре
шает полностью проблему исследования экранирующих свойств глинистых покры
шек. Совершенно очевидным является то, что оценка качества глинистых покры

шек внутри ненарушенных блоков пород осадочного происхождения не возможна 

без учета их микротрещиноватости. 

Образование микротрещин имеет исключительно сложный характер и обусло
влено влиянием как внешних (напряженное состояние толщ, температура), так и ря
дом внутренних факторов (состав пород, степень однородности их микростроения, 

характер структурных связей, наличие связанной воды и т.д.) Наименее изучена до 
настоящего времени роль особенностей самой породы в образовании микротрещин, 

которые, в свою очередь, связаны с условиями формирования глинистых осадков и 

их преобразования в ходе литогенеза. Именно этим факторам будет уделено наи

большее внимание при последующем рассмотрении вопроса. 

Общие закономерности. Основная причина образования микротрещин - кон

центрация напряжений в локальных точках (участках) породы инеобратимый 

разрыв сплошности ее структуры. Условия концентрации напряжений определя
ются характером структурных связей. В породах, в которых преобладают коагу
ляционные контакты между структурными элементами, образование микротре
щин не происходит. Это объясняется двумя обстоятельствами. Первое связано с 

тем, что в таких системах отсутствуют условия для концентрации значительных 

напряжений в локальных точках в силу легкой подвижности структуры и ее высо

кой способности к рассеиванию (диссипации) напряжения за счет взаимного пере

мещения структурных элементов. Вторая причина заключается в быстрой обра
тимости (восстановлении) коагуляционных контактов при их разрушении. Поэто
му даже при относительно быстром деформировании количество коагуляционных 
контактов в плоскости сд~ига изменяется незначительно. Именно благодаря этим 
особенностям коагуляционных контактов глины во влажном состоянии способны 
проявлять типичную пластичность и практически неограниченно деформировать

ся без разрыва сплошности. 

Из сказанного следует важный вывод о том, что микротрещины не могут воз

никать в пределах зоны диагенеза и начала раннего этапа катагенеза, где в глини

cтыIx породах любого фациального происхождения преобладают коагуляционные 

контакты. Повышение дисперсности и гидрофильности минералов, наличие 
в обменном комплексе Na+ и модификация поверхности минералов гумусированной 
органикой способствуют сохранению в породе коагуляционных контактов и, таким 

образом, препятствуют появлению микротрещин в раннем и более поздних этапах 

катагенеза. 
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Условия для образования микротрещин начинают создаваться только с нача

лом преобладания в глинистых отложениях переходных и, особенно, фазовых кон

тактов. Но даже наличие фазовых контактов не всегда приводит к появлению мик
ротрещин. Развитие этого процесса, помимо прочности контактов, зависит от одно

родности микроструктуры глин, скорости наращивания напряжений и термобари

ческих условий. Присутствие в породе песчаных и пылеватых зерен, а также круп

ных микропор и микроагрегатов, характерных для осадков иллитового, каолинито

вого и хлоритового составов, повышает неоднородность микроструктуры и вероят

ность образования в ней концентратов напряжений, что способствует развитию ми
кротрещин. Чем однороднее микроструктура и чем меньше по размерам образую
щие ее структурные элементы, тем выше вероятность того, что даже при наличии 

прочных контактов уплотнение породы будет носить пластифицированный (ползу

чий) характер. Сказанное подтверждается полевыми наблюдениями ряда исследо
вателей. Так, например, И.И. Нестеровым (1965) было замечено, что примесь пес
чано-алевритового и карбонатного материала в глинах повышает их микротрещи
новатость. 

Важное значение имеет скорость приложения нагрузки и характер напряжен

ного состояния осадков. При медленном накоплении осадков, что имеет место 

в глубоководной зоне бассейна, условия для диссипации напряжений в структуре 

осадка более благоприятны, чем для. мелководья или средней части шельфа, где 
осадконакопление идет более быстрыми темпами. 

Большое влияние на образование неравномерного напряженного состояния 

в структуре пород оказывают тектонические напряжения и геодинамические про

цессы. Образование на дне бассейнов локальных поднятий платформенного или пе

реходного типов может спровоцировать появление зон микротрещиноватости 

в глинистой толще. При этом, как было показано в работах А.М. Монюшко (1979), 
максимальная микротрещиноватость наблюдается на переклиналях и крыльях под

нятий, где происходит наибольшая деформация пород и действуют растягивающие 

напряжения. 

При образовании микротрещин под влиянием тектонических напряжений боль

шую роль играют породы, вмещающие глинистую толщу. Было замечено (Воробь

ев, 1969), что сцементированные породы, заключенные в менее жесткие разности, 
обладают пониженной микротрещиноватостью по сравнению с такими же порода

ми, заключенными в очень жесткие образования. В основе этой закономерности ле
жат чисто реологические явления. Менее жесткие породы (например, соли), окру

жающие глинистую толщу, в силу своей пластичности легко деформируются под 
влиянием тектонических напряжений и равномерно передают их на более жесткую 
глинистую толщу, где они постепенно диссипируют за счет реологических подви

жек. Если же глинистые породы заключены в более жесткие разности, такие, на
пример, как известняки или песчаники, то передача напряжений происходит нерав

номерно: более жесткие вмещающие породы концентрируют внешние напряжения 

внутри себя и только после достижения предела прочности, быстро передают нако

пившиеся напряжения на глинистую толщу, вызывая в ней не пластифицированную 

деформацию, а хрупкое разрушение. 

Пластифицированное деформирование пород за счет реологических про
цессов зависит не только от однородности микроструктуры и скорости переда

чи напряжений, но и термобарических условий. При увеличении давления и 

температуры вероятность такого механизма уплотнения возрастает, но только 
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Рис. 74. Изменение прочности сухой глины при адсорб
ции ею влаги из воздуха. 

до определенной глубины погружения, соответ

ствующей изотермической границе 65-70 ос. 

При достижении этой границы начинается тер

модинамический процесс перехода адсорбцион

но-связанной воды в свободную воду, который 

сопровождается резким повышением прочности 

породы и ее хрупкости. 

Повышение прочности породы с потерей ад
сорбционно-связанной воды объясняется действием 
эффекта - адсорбционного понижения прочности 

при смачивании твердой поверхности, впервые от

крытого п.л. Ребиндером. 

В соответствии с этим эффектом дегидратация 
вызывает увеличение поверхностной энергии тела, 

а, следовательно, и его прочности. Подтверждением 

сказанного могут быть экспериментальные данные, 

полученные В.Н. Соколовым (1973) по изучению 
W

r 
Wиr изменения прочности сухой глины В результате ад-

О '------"--.......... --~ сорбции ею влаги из воздуха (рис. 74). 
О 10 20 30 С потерей адсорбционно-связанной воды и 

Влажность W, % 
повышением прочности пород начинается про

грессивный процесс образования микротрещин, 
хотя развитие его в различных породах может ид

ти по-разному. В тонкодисперсных, выокогидрофильныыx образованиях, у кото
рых отжатие образовавшейся свободной воды весьма затруднено, этот процесс 

может растянуться на большой интервал глубин вплоть до 6000 м и более. Оче
видно, что с этим же связано медленное развитие в таких породах гидрослюди

зации монтмориллонита и смешанослойных минералов, сопровождающейся де

гидратацией межслоевых промежутков. В более грубых по составу и менее гид
рофильных породах процессы дегидратации и развитие микротрещиноватости 

могут идти активнее и проявиться на глубинах 1800-2500 м, т.е. в конце средне
го этапа катагенеза. 

Развитие микротрещиноватости на указанных выше и больших глубинах может 

усиливаться за счет аргиллитизации породы и повышения ее сланцеватости. Этот 

процесс приводит к появлению крупных псевдокристаллов пластинчатой формы и 

повышению неоднородности структуры. Одновременно возрастает неравномер
ность распределения структурных связей и создаются условия для их разрыва в пло

скости кливажа. 

Влияние фациальных условий и процессов литогенеза на микротрещинова
тость глинистых покрышек. Общие закономерности образования микротрещин 
свидетельствуют о тесной связи этого процесса с составом, микростроением и 
степенью литификации глинистых пород. Поэтому применительно к различным 
фациальным типам покрышек существуют свои особенности развития микро

трещиноватости. 
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Глинистые отложения области глубоководного шельфа и прилегающей части 

моря, образующие покрышки ~ и 11 типов, как уже отмечал ось, характеризуются 
высокой дисперсностью и гидрофильностью слагающих их минералов (монтморил
лонит и смешанослойные с большим содержанием монтмориллонитловых слоев), 

однородной микроструктурой, преобладанием катиона Na+ в обменном комплексе. 
Благодаря этому глубоководные глины способны удерживать связанную воду и со

хранять коагуляционные контакты между структурными элементами вплоть до 

конца среднего этапа катагенеза. Потеря адсорбционно-связанной воды этими по

родами, начинающаяся при преодолении изотермической границы 65-70 ОС, разви
вается медленно из-за затрудненного отжатия образующейся свободной воды, и, та

ким образом, не вызывает резкого увеличения прочности и хрупкости пород. Ска

занное позволяет рассматриваемым глинам сохранять типичные пластические 

свойства вплоть до глубин 3500--4000 м. 
На больших глубинах идет постепенное образование переходных и фазовых 

контактов кристаллизационного типа с одновременным снижением пластично

сти пород. Этому способствует, хотя и слабо развивающийся процесс иллитиза

ции, при водящий к некоторому увеличению содержания ненабухающих глини

стых минералов и снижению дисперсности породы. Однако, благодаря сохраня

ющейся достаточно высокой однородности микроструктуры и существенной ро

ли термобарических факторов деформирование породы продолжает носить 
пластифицированный реологический характер и не сопровождается разрушени
ем ее сплошности. 

Можно считать, что глинистые покрышки 1 и 11 типов сохраняют свою сплош
ность И не проявляют склонность к образованию микротрещин практически до пре

дельных глубин (5000-6000 м), представляющих на сегодня практический интерес. 
Глинистые отложения, слагающие покрышки 111 и IV типов, формируются 

в условиях среднего шельфа и периферической части дельты. Для них характерно 

преобладание иллита и смешанослойных минералов, содержание до 1{}-20% обло
мочных песчано-пылеватых зерен, меньшая однородность микроструктуры и нали

чие в значительном количестве Са2+ в обменном комплексе~ 
Особенности состава и микроструктуры относительно глубоководных осадков 

позволяют им сохранять гидратные пленки на контактах структурных элементов 

и оставаться в пластичном состоянии до глубин 150{}-2000 м (конец раннего - нача

ло среднего этапов катагенеза). С началом образования переходных и фазовых кон
тактов возрастает вероятность роста микротрещин на отдельных неоднородностях 

микроструктуры. Однако процесс носит ограниченный характер и порода продол
жает деформироваться, в основном, за счет ползучести скелета. 

С началом процесса дегидратации породы и переход а адсорбционно-связанной 
воды в свободное состояние (глубины 250{}-3000 м) образование микротрещин су
щественно интенсифицируется: порода быстро начинает терять свои изолирующие 
свойства. 

Для подтверждения сказанного нами обобщены имеющиеся данные для раз

личных нефтегазоносных бассейнов по микротрещиноватости покрышек 111 и 
IV типов. В качестве показателя состояния глин использовался модуль трещинова
тости, который определялся как количество микротрещин на один погонный метр 

керна (Fe, м-1 ). На рис. 75 показано, что появление микротрещиноватости в поро
дах, сформировавшихся в условиях средней глубоководности, фиксируется на глу-
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Рис. 75. Изменение микротрещиноватости с глубиной для глинистых отложений фаций сре
днего шельфа и периферической части дельты 

бинах 1500-2000 м. Большой разброс значений модуля трещиноватости (от 3 до 12) 
связан, очевидно, со случайным характером развития этого процесса и недостаточ

ной представительностью полученных данных. С увеличением глубины погруже
ния пород, модуль трещиноватости растет и достигает значений 12-14 м-l на глу
бине 250~3OOO м. 

Зависимость модуля трещиноватости от глубины для покрышек ПI и IV классов 
выражается следующим корреляционным уравнением: 

F;; =-63,416+9,586·1nh, (7.4) 
коэффициент корреляции R = 0,73. 

Наибольшую склонность к развитию микротрещиноватости проявляют гли

нистые породы, отложившиеся в мелководных условиях и слагающие покрышки 

у-ун типов. Из-за слабой гидрофильности основных породообразующих минера-
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Рис. 76. Изменение микротре
щиноватости с глубиной для 

глинистых отложений фаций 
мелкого шельфа и подвижного 
прибрежного мелководья 
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сти микроструктуры, значи-

1000 

тельного содержания обло- 1500 
мочных зерен (до 70-80%) и 
активного взаимодействия 

со внешними растворами 

мелководные глинистые по

роды быстро теряют свою 

пластичность. Уже на ран

нем этапе катагенеза в них 

развивается процесс цемен

тации, приводящий к упроч

нению породы и началу ее 

разрушения, которое про

грессивно развивается с глу

биной. 

Анализ микротрещино

ватости глинистых покры-

шек V-VП типов (рис. 76) по-
казывает, что значения их 
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.:::.-
~ 2500 = 11: 
\с) 
>. 
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3000 

модуля трещиноватости на 3500 
глубинах 1500-2000 м изме-
няются от 7 до 20, что значи-
тельно больше, чем для по-

крышек 111 и IV типов. 4000 
На глубинах около 3500 м ко-
личество микротрещин на 

1 погонный метр керна достигает 35-40, что свидетельствует о высокой разрушен
ности породы. 

Обработка полученных данных зависимости модуля трещиноватости от глуби
ны для покрышек V-VII типов позволяет получить следующее уравнение: 

F;; - 235,12 + 33, 18 ·1п h, 

коэффициент корреляции R = 0,76. 

Проницаемость 

(7.5) 

Основные факторы проницаемости глинистых пород - их состав, величина по

ристости и структура порового пространства, содержание связанной воды, микро

трещиноватость, минерализация и химический состав фильтрующейся жидкости, 

температурный и гидродинамический градиенты, однородность состава толщи по 

разрезу. Теоретические аспекты изучения проницаемости и зависимость ее от раз-
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личных факторов были рассмотрены в главе 3. Поэтому ниже остановимся на ана
лизе влияния на проницаемость состава, строения и особенностей литификации раз
личных фациальных типов глинистых покрышек. 

Фация глубоководной части шельфа и прилегающего 'морского бассейна. Седи
ментация глинистого материала в условиях глубоководного шельфа и прилегаю
щей к нему части моря способствуют образованию осадка монтмориллонит-смеша

нослойного состава с достаточно однородной мелко- и тонкопористой микрострук

турой. Уже в ходе диагенеза в результате удаления свободной поровой воды и за
крытия мелких микропор (1-10 мкм) осадок уплотняется до величины пористости 
35-40%. Остающиеся в осадке тонкие микропоры (0,1-1 мкм) и ультрамикропоры 
« 0,1 мкм) В значительной степени оказываются перекрытыми адсорбционно-свя
занной и осмотической водой, что заметно снижает величину эффективной порис

тости и проницаемость осадков. Дальнейшее уплотнение глин на раннем этапе ка

тагенеза приводит к закрытию большего количества тонких микропор и практиче

ски полному прекращению фильтрационной проницаемости. Остающиеся в породе 
ультрамикропоры полностью перекрыты связанной водой и являются не проница

емыми даже при очень высоких градиентах. Таким образом, уже на глубинах 

400-600 м проницаемость глубоководных осадков снижается до 10-5 мд, осадки 
приобретают хорошие экранирующие свойства, позволяющие им стать надежными 

покрышками нефтяных и газовых месторождений. 
В дальнейшем, по мере погружения и большего уплотнения, экранирующие 

свойства глубоководных глин постоянно повышаются вплоть до глубин 

3500-5000 м. Происходящие в них на этих глубинах незначительные преобразова
ния минерального состава (иллитизация смешанослойных и монтмориллонита) и 

трансформация адсорбционно-связанной воды в свободную существенного влияния 

на экранирующие свойства не оказывают из-за медленного развития этих процес

сов. Отсутствие условий для развития микротрещиноватости позволяет глинистым 

толщам глубоководного происхождения оставаться непроницаемыми для нефти и 
газа до глубин, возможно, превышающих 5000 м. 

Фация среднего шельфа и периферической части дельты. Осадки этого комп
лекса фаций имеют крупнопористую микроструктуру, образованную микроагрега
тами иллита и смешанослойных минералов. В результате уплотнения на стадии ди
агенеза проницаемость осадков быстро падает и к концу раннего этапа катагенеза 

(глубина1200-1300 м) достигает минимальной величины равной 10-3-104 мД, при 
пористости породы 18-20%. Поровое пространство сложено в основном тонкими 
микропорами и ультрамикропорами, в значительной степени заполненными связан

ной водой. Активная пористость формируется за счет тонких микропор и составля

ет незначительную долю от общей пористости. При повышении гидростатического 

напора проницаемость несколько возрастает. Это объясняется вовлечением в 

фильтрационный процесс внешних слоев пленки связанной воды. 

Интересно, что общая пористость пород рассматриваемых фаций на глубинах 
1200-1500 м ниже, чем пород глубоководных фациЙ. Несмотря на это, их проница
емость имеет намного большие значения, что обусловливается структурой порово

го пространства и наличием у отложений тонких пор, не полностью перекрытых 

связанной водой. 

При погружении на большую глубину в подзоне среднего катагенеза, несмотря на 

дальнейшее уплотнение, фильтрационная способность пород не снижается, а начинает 

расти. Это связано с несколькими причинами. Одна из них - развитие микротрещино-
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Провицаемость К, мд Рис. 77. Изменение проницаемо
сти с глубиной для глинистых от

ложений фаций среднего шельфа 
и периферической части дельты 

о 0,005 0,010 0,015 0,020 0,025 0,030 

ватости, обусловленное цемен

тацией глин и повышением их 

жесткости. Большое влияние 

1000 

на повышение фильтрационной 1500 
способности толщи оказывает 

процесс термодинамического 

удаления адсорбционно-связан-

ной воды, который приводит К 

повышению эффективной по

ристости. Одновременно идет 
преобразование смешанослой
ных минералов в иллит, что так 

же способствует повышению 

эффективной пористости. Все 
это приводит к заметному уве-

личению проницаемости, кото-

рая на глубине 2500-2800 м по-
вышается на порядок и стано-

)1 

~ 2000 
as 
~ 

IC) 
>-
~ 

2500 

вится равной 10-3 мД. 3000 
С началом аргиллитиза

ции в конце среднего этапа ка

тагенеза возрастает микро

трещиноватость, и породы 

практически становятся про- 3500 
ницаемыми не только для га-

за, но и нефти. 

На основании имеющихся в литературе данных по проницаемости покрышек 111 
и IV типов нами построена зависимость изменения проницаемости с глубиной 
(рис. 77). Начиная с глубины, примерно, 1500 м относительно глубоководные гли
ны начинают прогрессивно повышать проницаемость и на глубине 25~3000 м пра

ктически теряют свои экранирующие свойства. 

Полученная зависимость выражается следующим соотношением: 

к = -О, 168 + 0,023 . In h, (7.6) 

коэффициент корреляции R = 0,85. 
Фация мелКОВОДНОГО шельфа н прнбрежной зоны. Глинистые осадки, форми

рующиеся в условиях мелководья, имеют неоднородную крупноячеистую микро

структуру, сложенную низкоактивными не набухающими минералами и содержа

щую до 80% включений песчаных и пылеватых зерен. Несмотря на интенсивное уп
лотнение такой микроструктуры, уже на первых этапах литогенеза, она сохраняет 

свою неоднородность и относительно высокую активную пористость. Поэтому про
ницаемость снижается медленно и достигает своих минимальных значений 

(10-2 мД) В начале среднего этапа катагенеза на глубинах 12~1800 м. Дальнейшее 
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повышение экранирующих свойств этих глин прекращается из-за их ранней цемен

тации и развития микротрещиноватости. 

Уже на глубинах -1900-2100 м они перестают играть роль покрышек. При тер
модинамическом удалении адсорбционно-связанной воды глины окончательно те
ряют свои экранирующие свойства. 

В литературе имеются единичные данные по определению фильтрационных 
свойств мелководных глинистых пород. Поэтому можно говорить только о HeK~ 

торой тенденции изменения К, которая заключается в постепенном снижении про
ницаемости, начиная с глубины 1500-1800 м. 

Разрушение глинистых по крышек 

различных фациальных типов с глубиной 

В предыдущих разделах настоящей главы были про анализированы оснОвные 
факторы, влияющие на экранирующие свойства глин различных фациальных ти
пов и закономерности изменения этих свойств с глубиной. Ниже будут рассмотре
ны примерные схемы разрушения глинистых покрышек различного типа. 

В формировании экранирующих свойств глинистых покрышек конкурируют 

две тенденции. Первая обеспечивает повышение экранирующих свойств глинистых 

толщ и связана с постепенным уплотнением пород в ходе литогенеза, повышением 

однородности микроструктуры, снижением общей и эффективной пористости. Вто
рая направлена на снижение экранирующей способности глин и заключается 

в разрушении пород при: образовании микротрещин с развитием цементации и тер

модинамической дегидратации; повышении неоднородности микроструктуры при 

минеральных преобразованиях (иллитизации) монтмориллонита и смешанослой
ных минералов; перекристаллизации вещества породы при ее аргиллитизации; по

вышении содержания двух- и трехвалентных катионов в обменном комплексе, уве

личении эффективной пористости на фоне постепенного уменьшения величины об
щей пористости за счет снижения гидрофильности минералов с глубиной и потери 
ими оболочек адсорбционно-связанной воды, снижении вязкости флюидов при по
вышении температуры. 

Развитие пере численных выше процессов определяется исходным минераль

ным и дисперсным составом глин, их первичной микроструктурой, составом обмен

ных катионов и содержанием органики, а также всеми специфическими условиями 
литогенеза на различных его этапах. Обе упомянутые выше тенденции по-разному 
проявляются у глин различной фациальной принадлежности и имеют для каждого 
типа глин свои закономерности. 

Наилучшими изолирующими свойствами обладают покрышки 1 и П типов. Обра
зующие их осадки имеют однородную мелко- и тонкопористую микроструктуру С не

значительным содержанием обломочных зерен. Под влиянием вначале Физико-хими
ческого, а затем гравитационного уплотнения эти осадки быстро приобретают высо
кие экранирующие свойства. Уже на глубинах 400--600 м (начало раннего этапа ката
генеза) при пористости 30-35% они становятся надежными экранами нефтяных и га
зовых месторождений. Это объясняется практически полной потерей ими эффектив

ной пористости на этих глубинах за счет перекрытия большинства тонких и ультра

микропор связанной водой, не участвующей в фильтрационном переносе флюидов. 

На последующих этапах катагенеза их проницаемость продолжает падать за 

счет дальнейшего снижения общей и эффективной пористости. Даже процессы ми-
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неральных преобразований и термодинамического удаления адсорбционно-связан

ной воды, которые, хотя и вяло, но начинают развиваться в этих породах на глуби

нах 2500 м и более не нарушают однородность ее микроструктуры и не оказывают 
заметного влияния на проницаемость. 

Исключительно высокая дисперсность и однородность микроструктуры глин 

позволяет им сохранять вначале истинную пластичность (за счет перемещения 

структурных элементов по гидратным пленкам), а затем на больших глубинах про

являть пластифицированное деформирование (ползучесть) структуры без разруше
ния ее сплошности. Это обеспечивает нахождение толщи в ненарушенном состоя

нии вплоть до глубин 5000-6000 м и, возможно, более. 
Таким образом покрышки 1 и 11 типов представляют хорошие экраны для га

зовых и нефтяных залежей в исключительно широком диапазоне глубин: 
от 40~00 м до предельных глубин (5000-6000 м), представляющих практический 
интерес. 

Покрышки 111 и IV типов относятся к разряду умеренно хороших экранов: они 
надежно удерживают нефтяные залежи и в большинстве случаев слабо проницае
мы для углеводородного газа. Исходный осадок имеет крупноячеистую микростру
ктуру, образованную микроагрегатами иллита и смешанослойных минералов. В зо

не диагенеза и раннего этапа катагенеза осадок испытывает интенсивное уплотне

ние, темпы которого превышают скорость уплотнения глубоководных отложений. 

Из-за неоднородности микростуктуры и относительно не высокой гидрофильности 

минералов, в породе все еще сохраняется эффективная пористость, хотя величина 

ее снижается быстрее общей пористости. На глубинах 1000-1200 м при пористости 
20-25% глины достигают наилучших экранирующих свойств. Коэффициент прони
цаемости их снижается до 10-3-10""4 мД за счет практически полного перекрытия 
связанной водой активного порового пространства. 

Дальнейшее уплотнение пород приводит к началу их цементации и повышению 

прочности и хрупкости структуры. Некоторое время порода деформируется пласти

фицированно за счет реологических процессов, однако, начиная уже с глубины 
1800-2300 м в ней начинается постепенный рост микротрещин и повышение прони
цаемости. При достижении глубин 2500-3000 м происходит термодинамическая по
теря адсорбционно-связанной воды, и порода окончательно теряет свои экраниру

ющие свойства. Этому способствует развитие иллитизации, характерное для отло

жений данного типа. 

Из сказанного выше следует, что покрышки 111 и IV типов обладают наилучши
ми изолирующими свойствами на глубинах 1000-2500 м при величине общей пори
стости 12-25%. 

Покрышки V-VП типов слабо экранируют нефть и практически полностью 
проницаемы для газа. Образующаяся осадочная толща имеет неоднородное строе
ние и содержит прослои и линзы более грубого материала,'хорошо дренирующего 
отжимающуюся из осадка воду. Для глинистого осадка характерна неоднородная 

крупноячеистая микроструктура с включениЯми пылевато-песчаных зерен. Поро

вая вода в основном находится в свободном состоянии. 
При наращивании гравитационных сил осадок быстро уплотняется, при этом 

скорость его уплотнения превышает уплотнение относительно глубоководных 

и глубоководных отложений. В начале среднего этапа катагенеза при пористости 

15-20% порода приобретает максимальные экранирующие свойства. Несмотря 
на значительное уплотнение в отложениях сохраняется активное поровое простран-
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ство, поэтому их проницаемость не опускается ниже 10-2 мД. Ранняя цементация по
роды и сохраняющаяся неоднородная микроструктура обусловливают начало обра

зования микротрещин на относительно небольших глубинах, не превышающих 

1800 м. Дальнейший прогрессивный рост трещиноватости быстро приводит эти по
роды к полной потере экранирующих свойств. 

Из сказанного следует, что глинистые покрышки у-ун типов, сформировав

шиеся в мелководных условиях, сохраняют свои наилучшие экранирующие харак

теристики в очень небольшом интервале глубин от 1200 до 1800 м. 
Заканчивая обзор изменения состояния и свойств фациальных типов глинистых 

покрышек при литогенезе необходимо констатировать несколько фундаменталь

ных принципов, которые вытекают из проведенного анализа. 

1. Экранирующие свойства покрышек определяются фациальными условиями 
накопления глинистого материала и возрастают по мере увеличения глубины его 

отложения: наименьшими экранирующими свойствами обладают глины, сформи

ровавшиеся в условиях мелкого шельфа и прибрежного мелководья, а наиболее вы
сокими - сформировавшиеся в условиях глубоководного шельфа и прилегающих 
частей моря. 

2. Глубины, на которых покрышки приобретают изолирующие свойства в про
цессе литогенеза, тем меньше, чем выше дисперсность и однородность осадка. Так 

у глинистых отложений глубоководных фаций высокие экранирующие свойства 
проявляются на глубинах 400-600 м, у фаций среднего шельфа и периферической 
части дельты - 1000-1200 м, У фаций мелкого шельфа и прибрежного мелководья-
1200-1400 м. 

3. Пористость глинистых отложений, при которой достигаются наилучшие эк
ранирующие свойства, тем ниже, чем ниже дисперсность и однородность глинистой 

толщи: у глубоководных фаций она соответствует значениям 30-35%, у отложений 
относительно глубоководных фаций - 20-25%, и У отложений мелководных фа
ций - 15-20%. 

4. Чем выше дисперсность и однородность глинистой толщи, тем в большем ин
тервале глубин она сохраняет свои наилучшие экранирующие свойства. У глини

стых покрышек, сформировавшихся в глуБоководныIx фациальных условиях, высо

кие экранирующие свойства сохраняются в пределах глубин от 400-500 м, вплоть до 
5000-6000 м, и, возмоЖно, более. У глинистых толщ, сформировавшихся в услови
ях среднего шельфа и периферической части дельты - в интервале глубин от 
1000-1200 до 2000-2500 м. У глинистых покрышек мелководного происхождения 
сохранение наилучшей экранирующей способности наблюдается в узком интервале 

глубин, измеряемом несколькими сотнями метров (1200-1800 м). 



ЧАСТЬ 1// 

МОДЕЛИРОВАНИЕ ИЗМЕНЕНИЯ СВОЙСТВ 
ГЛИНИСТЫХ ПОКРЫШЕК ПРИ ЛИТОГЕНЕЗЕ 

Глава 8 

ФИЗИКО-ХИМИЧЕСКИЕ МОДЕЛИ МИКРОСТРУКТУР 

ГЛИНИСТЫХ ПОРОД 

Представления физико-химической механики дисперсных пород 
как основа моделирования 

Исходя из представлений физико-химической механики, структурно-механиче
ские параметры глинистых пород зависят не столько от механических свойств ма

териала самих частиц, сколько от силы сцепления между твердыми структурными 

элементами и количества контактов в сечении разрушения. Поэтому прочность 

дисперсной структуры Р с при одновременном разрушении контактов пропорцио

нальна средней силе сцепления между частицами Р) и числу разрушенных контак

тов в единице площади поверхности разрушения Х (Ребиндер, Щукин, Марголис, 

1964; Ребиндер, 1966; Щукин, 1981): 

(8.1) 

Данное соотношение устанавливает связь между классическими представ

лениями о прочности дисперсных систем и ее микроструктурными особен

ностями. 

С позиций физико-химической механики глинистые породы являются гетеро
генными многокомпонентными системами с сильно развитой внутренней межфаз

ной поверхностью, т.е. с избыточной свободной межфазной энергией а. Доля ском

пенсированной межфазной энергии м' а' обусловленная контактными взаимодейст
виями между частицами, составляет по отношению к общей избыточной энергии 

системы, примерно такую же величину, как отношение площади, приходящейся на 

контакты, к суммарной межфазной поверхности. Именно величина М'а И определя
ет способность системы сопротивляться внешним воздействиям, т.е. обусловливает 

ее механическую прочность. В результате высокой открытой пористости дисперс
ных систем свободная энергия взаимодействия частиц м' а более чувствительна по 
сравнению со сплошными телами к влиянию физико-химических факторов, таких 

как влажность, состав и концентрация порового раствора, температура, геостатиче

ское давление. 

Использование описанного подхода, нашедшего применение при изучении 

прочности дисперсных пород (Соколов, 1973; Осипов, 1979; Соколов, 1985; Осипов, 
Соколов, Румянцева, 1989), позволяет подойти к решению проблемы моделирова
ния изменения свойств глинистых покрышек в процессе литогенеза. 

7. в.и. Осипов и др. 177 



Расчет количества контактов 

Анализ зависимости 8.1 показывает, что значения прочности породы опреде
ляются ее микроскопическими параметрами (силой сцепления в контакте и коли
чеством контактов в единице площади поверхности разрушения), которые, в свою 

очередь, зависят от микроморфологических особенностей структуры. Чем точнее 
будут определены эти параметры и чем ближе расчетная схема отражает реаль

ную структуру дисперсной системы (в нашем случае это реальная микрострукту

ра того или иного типа глинистой покрышки), тем достовернее будут сделаны 
прогнозные оценки поведения всей системы под действием различных физико-хи
мических факторов. 

Для оценки количества контактов в плоскости разрушения в настоящее время 

разработано несколько расчетных схем - моделей дисперсного пористого тела. 

Число контактов в этих моделях определяется размером и формой частиц, спосо

бом их укладки и тесно связано с пористостью. Чем меньше размер частиц и плот

нее их упаковка, тем больше контактов в единице объема и тем выше прочность 
системы. 

Наиболее простой является 2лобулярная .модель, предложенная П.А. Ребинде

ром, Е.д. Щукиным и ля. Марголисом (1964) для структур, сложенных частицами 
сферической формы и имеющих пористость более 48%. Позднее эта модель была 
распространена на структуры с пористостью в интервале от 48 до 26% (Амелина, 
Щукин, 1970). Для построения глобулярной модели используются прямолинейные 
цепочки, состоящие из касающихся друг с другом шаров одинакового диаметра 

(рис. 78). Цепочки расположены по трем взаимно перпендикулярным направлени
ям и, пересекаясь, образуют узлы структуры. Способ упаковки характеризуется 
структурным параметром N - средним числом частиц от узла до узла. Если N = 1, то 
получается структура с простой кубической упаковкой, при дробном значении N си
стема характеризуется неправильным чередованием узлов. Б такой модели порис

тость n однозначно связана с параметром N. Эта зависимость дается обычно графи
чески (рис. 79) в виде функции (Амелина, Щукин, 1970): 

11 N 2 = f(n). (8.2) 

Число контактов на единицу поверхности разрушения связано с параметром N 
и средним радиусом структурного элемента r следующей зависимостью (Ребиндер; 
Щукин, Марголис, 1964; Амелина, Щукин, 1970; Щукин, 1965): 

1 
Х = 4r2 N 2 . (8.3) 

Б.Г. Бабаком (1974) была предложена иная формула для нахождения числа кон
тактов в глобулярной модели: 

3 z(l- n) 
Х = 2л (2r)2 ' (8.4) 

где z - координационное число, характеризующееся средним числом контактов ка

ждого структурного элемента с соседними, n - пористость, r - средний р"диус стру

ктурного элемента. 

Координационное число не зависит от размера структурных элементов в глобу
лярной модели и определяется исключительно ее пористостью. Для нахождения z 
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Рис. 78. Схема глобулярной модели дисперсной пористой структуры: 
N - среднее число частиц от узла до узла, определяемое пористостью структу

ры; r - средний радиус частиц 
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Рис. 79. Зависимость параметра 1/zv2 от пористости структуры n 

имеется ряд простых выражений, полученных разными авторами. Так, В.Филд 

(Field, 1963) предложил следующую зависимость: 
12 

Z=-, (8.5) 
l+е 

где е - коэффициент пористости. 
В. Грей (Gray,1968) получил ряд других зависимостей: 

z=3,I/n, (8.6) 

Z = 2ехр(2,4n). (8.7) 

Пористость в формулах 8.6 и 8.7 выражается в долях единицы. 
Глобулярная модель может использоваться для песков, песчаников, алевроли

тов и некоторых тонкодисперсных пород, структурные элементы которых (части

цы, микроагрегаты) имеют форму близкую к сферической. Так, например ее при
менение возможно для расчета количества контактов в некоторых суглинках, сло

женных песчаными зернами и округлыми песчано-глинистыми агрегатами 

(рис. 80, а,б), а также в трепелах, опоках и опоковидных глинах (рис. 80, в), образо
ванных глобулами кремнезема. Проведенные расчеты показали, что количество 
контактов в опоках в зависимости от их пористости составляет НР+l07 см-2, а в лес
совидных суглинках 1,2Х lot'+6,2Х 107 см-2• 

Основным недостатком глобулярной модели является то, что она не учиты
вает полидисперсность и анизотропию формы структурных элементов, слагаю

щих глины. Поэтому В.Н. Соколовым (1991) была предложена бuдuсnерсная 
2лобулярная .модель, с помощью которой можно оценить количество контактов 
в системе, сложенной крупными (с радиусом R) и мелкими (с радиусом r) части
цами (рис. 81). Согласно этой модели, общее количество контактов равно коли
честву контактов между крупными частицами (XR)' умноженному на число кон-
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Рис. 80. Микроструктуры глинистых пород, описываемые глобулярной моделью: 
а - лессовидный суглинок; б - легкий морской суглинок; в - опоковидная глина 

тактов между мелкими частицами (Хг) , нахоДЯщимися в пределах контактной 
площадки между крупными частицами. Величины XR и Хг находятся соответст
венно из следующих выражений: 

3z(1- n) 
XR = 81tR2 ' (8.8) 

Х = PR<{>r
R2 

r 2 2 ' 
Pr<{>Rr 

(8.9) 

где PR' Рг' <{>R' <{>г' R и r - соответственно плотность, содержание и средний экви
валентный радиус крупных и мелких частиц; z - координационное число, n - по-

ристость. 

Рис. 81. Схема бидисперсной модели дисперсной пористой структуры: R - средний радиус 
больших частиц, r - средний радиус малых частиц. 
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Рис. 82. Примеры микроструктуры глинистых пород, описываемых бидисперсной моделью: 
а - средний морской суглинок; б - легкий морской суглинок 

Общее количество контактов в бидисперсной системе находится следующим 
образом: 

3z(1- n)р R<J>r 
Х = XRXr = 16 2 

ХГ Pr<J> R 
(8.10) 

Расчеты, проведенные по формуле (8.10) для суглинков (рис. 82), показывают, 
что для них при пористости 40% значение Х может изменяться от 1,2ХI07 см-2 
до 1 х 109 см-2 в зависимости от соотношения <J>R и <Рг' 

Для описания глинистых пород, сложенных анизометричными частицами пло

ской формы, разработана модель "nерекашивающе20СЯ карmОЧНО20 домика" (Со

колов, 1985, 1991). В основу модели положены представления о карточном домике, 
стенками которого являются тонкие диски, имитирующие пластинчатые глинистые 

частицы или листообразные микроагрегаты, контактирующие между собой 

(рис. 83). 
Для оценки степени уплотненности пород в предложенной модели использует

ся параметр 8 - среднее значение угла между частицами. Пористость связана 
с величиной 8 следующей зависимостью: 

n=l- К'Ь/а 
sin8+(K·b/a)' 

(8.11) 

где К - коэффициент (для дисков К = 3х/4) , а и Ь - средние значения диаметров 
и толщин дисков соответственно. 

На основе рассмотренной модели можно оценить число контактов в единице 

поверхности разрушения (х8) в зависимости от среднего угла между глинистыми ча
стицами (8): 

(8.12) 

Число контактов х90, когда частицы, формирующие ячейку, взаимно перпенди
кулярны (8 = 900), определяется как х90 = 2/а2 , где а - длина частицы. 

182 



2 

Рис. 83. Схема модели "перекашивающегося карточного 
домика": 

I - общий вид; 2, 3, 4 - различные состояния трансформации 
сгруктуры при уплотнении, где а - длииа часrицы, Ь - толщина 

часrицы, О - угол наклона часгицы 

L а I 
I I 

ь 

3 4 

Учитывая изложенное, формула 8.12 может быть записана в виде: 

'1..8 = 2/ sin в· а2 . (8.13) 

Параметры а и в могут быть оценены на основе количественного анализа изо
бражения структуры глинистой породы, полученного под растровым электронным 

микроскопом. 

Расчеты, проведенные по формуле 8.13, показали, что для современного ила 
Каспийского моря (рис. 84, а) величина '1..8 составляет 6,9Х 107 см-2• Для морской хва
лынской глины, отобранной в районе г. Волгоград (рис. 84, б) и имеющей пример
но такую же дисперсность, как и взятый ил, но более высокую степень ориентации 

структурных элементов, величина ,/8 равна 3,9Х 108 см-2. Для глинистого сланца 
(рис. 84, в) '1..8 возрастает до 4,4ХI0 см-2 • Не столь высокое возрастание '1..8 в этом 
случае происходит вследствие того, что, несмотря на минимальное значение угла в, 
для глинистых сланцев характерно увеличение размера микроагрегатов (увеличе

ние параметра а в формуле 8.13). 
Некоторые из описанных моделей дисперсных пористых тел могут успешно при

меняться для расчета количества контактов в глинистых покрышках. При этом для 

глинистых покрышек I-П и ПI-IV классов, представленных в основном глинами раз

личной степени литификации, аргиллитами и глинистыми сланцами, наилучшие ре

зультаты получаются при использовании модели перекашивающегося карточного до

мика. Данная модель учитывает все характерные особенности строения таких глини-
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Рис. 84. Микроструктуры глини
стых пород, описываемые моде

лью "перекашивающегося карточ

ного домика": 
а - ил Черного моря; б - морская 

хвалынская глина; в - глинистый 

сланец 

СТЫХ пород: анизометричность формы листообразных микроагрегатов глинистых час
ТИЦ, слагающих породу, степень ориентации контактирующих CТPYKТYPНbIX элементов. 

Для глинистых покрышек V - VП классов, представленных преимущественно 
пылеватыми глинами и алевролитами, целесообразнее использовать бидисперсную 
модель. Она учитывает то, что пылеватыIe глины и алевролиты сложены преиму

щественно округлыми по форме зернами различных минералов с размерами 

до 30--50 мкм, покрытыIи сплошным слоем глинистых частиц, размер которых 
обычно не превышает микрона. 

Прочность индивидуальных контактов 

между глинисты�ии частицами 

Расчетный JНeтoд. Прочность индивидуального контакта - важнейшая харак
теристика структуры глинистыIx пород. Для ее оценки часто используют метод, ос

нованный на применении уравнения 8.1, описывающего взаимосвязь между прочно-
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стью структуры на разрыв Ре' количеством контактов на единицу площади сечения 
разрушения Х и средней прочностью индивидуальных контактов Р1 • Принимая, что 
при испытании на разрыв все контакты разрушаются одновременно, из уравнения 

8.1 можно получить среднюю прочность единичного контакта: 

11 = p(JX· (8.14) 

Расчеты, проведенные В.И. Осиповым, В.Н. Соколовым и Н.А. Румянцевой 
(1989) для глин различной степени литификации, показали, что значение Р 1 варьи
рует в значительных пределах. Так, например, для современных илов величина 
прочности индивидуальных контактов составила _10-10 + 1(Г'! Н, что соответствует 
дальним и ближним коагуляционным контактам. Для слаболитифицированных лен
точных глин значения Р1 имеют величины -10-41+10-7 Н, что характерно для ближ
них коагуляционных и переходных контактов. Для арmллитов были получены зна
чения -6Х 10-7 Н, свидетельствующие о преобладании фазовых контактов. 

Э"cn.ерu.менmQЛьные .методы. Прямые измерения прочности индивидуальных 
контактов являются сложной экспериментальной проблемой и требуют проведения 
прецизионных по своей точности опытов. 

КОQгуляцuoнные контакты. Первым экспериментом по прямому измерению 

сил сцепления между твердыми телами стали опыты, проведенные Б.В. Дерягиным 
и И.И. Абрикосовой (1951) с помощью микровесов с отрицательной обратной свя
зью. В ходе испытаний была впервые измерена величина молекулярного взаимо

действия между кварцевой пластиной и линзой, получена зависимость энерmи (си

лы) молекулярного взаимодействия от расстояния, рассчитана константа Гамакера 
А, составляющая для кварца -5Х 10-21 Дж. Анализ результатов этих экспериментов 
показал, что сила молекулярного притяжения между макротелами (кварцевой пла
стиной площадью 3Х7 мм2 и кварцевой сферической линзой с R = 26 см) 
на расстояниях около 100 нм может достигать 1(Г'! Н. 

Дальнейшее развитие и совершенствование теоретической и эксперименталь

ной базы привели к созданию более чувствительной аппаратуры, позволившей 

уточнить зависимость энергии взаимодействия пластин слюды от расстояния меж

ду ними и оценить влияние различных физико-химических факторов на это взаимо
действие. Так Я. Израелашвили и Г. Адамс (Israelachvi1i апd Adams, 1978) разработа
ли установку, в которой сближение образцов осуществлялось с помощью пьезо
электрического датчика перемещения, а сила контактного взаимодействия между 
образцами определялась по прогибу плоской пружины-динамометра с точностью 

до 10-7 Н. Ширина зазора между поверхностями пластин слюды измерял ась мето
дом многократной интерференции пучка света с точностью 0,1-0,2 им. 

С помощью описанной установки Р. Пашлей и Я. Израелашвили (pashley, 
Israelachvili, 1981) получили новые данные о зависимости энерmи взаимодействия 
пластин слюды от концентрации и типа электролита. В частности они установили, 
что на расстояниях более 5 им экспериментальные результатыI согласуются с тео
рией ДЛФО. В то же время на более близких расстояниях при высоких концентра
циях электролита KCI (е ~ 10-2 моль/л) наблюдались силы отталкивания, проявле
ние которых связывалось с процессами mдратации катионов калия, адсорбирован

ных на поверхности слюды. 

Переходные и фазовые контакты. Для измерения сил, действующих на пере
ходных (точечных) и фазовых контактах, была разработана специальная установ
ка, позволяющая измерять сцепление в контактах между двумя твердыми частица-
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Рис. 85. Схема устройства для измерения силы сцепления в 
контактах между твердыми частицами 

ми при различных усилиях их поджима (Амелина, Щу

кин, 1970). В качестве нагруженного элемента и измери
теля силы в установке использовалась высокочувстви

тельная магнитоэлектрическая система гальванометра 

(рис. 85). Сила измерялась с точностью 10--8 Н. При про
ведении эксперимента две частицы, одна из которых (а) 

жестко закреплена на стрелке гальванометра (1), а дру
гая (б) - на манипуляторе (2), сближаются до соприкос
новения. Момент контакта фиксировался с помощью 
длиннофокусног~ микроскопа. Усилие поджима и отры
ва частиц создавалось при пропускании тока через рам

ку гальванометра в одном направлении и в другом. Из

меряемая сила соответствовала прочности контакта на 

разрыв, Т.е. отражала суммарное действие структурных 

связей в контакте. Устройство позволяет проводить из
мерения на воздухе и в ЖИДКИХ средах при температуре 

от комнатной до 200 ос. 
Экспериментальные исследования, проведенные Р.К Юсуповым (1973) с помо

щью указанной установки, показали, что при усилиях поджима (fp > 5 х 10-5 Н) 
У микрокристаллов различного минерального состава (нафталин, хлорид натрия, 
тальк, вермикулит) начинается пластическая деформация частиц в местах контак
та, что приводит к образованию вначале переходных (Р1 :;:::: 10-7 Н), а затем фазовыJ 
(Р1> 10-7 Н) контактов. Присутствие на контактах поверхностно-активных вещеСТI 
оказывает стабилизирующее ~ействие и может понизить прочность контакта на не 
сколько порядков. 

В.П. Ваганов (1975) экспериментально исследовал и описал другой механиз~ 
формирования фазовых контактов - за счет образования в определенных физико 
химических условиях точечной цементации - первичного мостика, соединяющего 

минеральные частицы. Прямые измерения, проведенные с помощью рассмотрен
ной выше магнитоэлектрической системы показали, что между кристалликами дву
водного mпса в перенасыщенных растворах сульфита кальция формируются фазо

вые цементационные контакты с Р1 ~ 10"-6 Н. 
Особую трудность при проведении экспериментов по прямому измерению сил 

сцепления в контактах представляет точная фиксация момента соприкосновения 
частиц и определение площади контакта после его разрушения. В.Г. Бабак, с.п. Ко
зуб и др. (1977); В.Н. Соколов (1985) разработали специальное устройство, позволя
ющее исследовать KoнтaKтнь~e взаимодействия непосредственно в камере образцов 

РЭМ. При определении силы сцепления между частицами или микрокристаллами 
один образец размещается на стандартном гониометрическом устройстве РЭМ, а 
второй закрепляется на держателе, жестко связанном с магнитоэлектрической сис

темой, собственная жесткость которой составляла 9 х 10-3 Н!м. ПЛавное сближение 
образцов, их взаимный поджим и последующий отрыв осуществлялись за счет про

пускания тока через рамку системы. Точность измерения механических усилий в об

ласти контакта образцов составляет 5Х 10-9 Н, а диапазон измеряемых сил -
10-3-10--8 Н. 
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Рис. 86. РЭМ-фотографии: 
а - момент контакта между микрокристаллами NaCI и поверхностью слюды; б - отпечаток конта

кта на поверхности слюды 
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Рис. 87. Схема установки для исследования контактных взаимодействий между минеральны
ми частицами в различных средах: 

/ - кварцевая кювета; 2 - подвижный образец; 3 - неподвижный образец; 4 - динамометр; 5 - дер

жатель образца; 6 - магнитоэлектрическая система; 7 - микроамперметр; 8 - кинопленка; 9 - гелий-не

оновый лазер; /0 - микроскоп; / / - анализатор изображений; /2 - ЭВМ 

На рис. 86, а приведена фотография момента контакта микрокристалла NaCl 
с поверхностью слюды, напыленной золотом (при этом фиксировалось усилие 

поджима), а на рис. 86, б - отпечаток на поверхности слюды после разрушения ее 

контакта. 

В дальнейшем удалось повысить точность измерения силы и зазора между вза

и~одействующими частицами (Бабак, Соколов, Свешникова, Осипов, 1984). Разра
ботанная установка (рис. 87) позволяет измерять силы поджима f p и сцепления fa 
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Рис. 88. Зависимость приве

денной силы сцепления fa / R 
между пластинами слюды (мус

ковита) от концентрации (С) 

КСl в электролите при фикси

рованной приведенной силе 
поджимаf,/R = lOмН/м: 1,2-
взаимодеЙствие скрещенных 
цилиндрических поверхностей 

слюды при рН = 3 и 12 соответ
ственно; 3-5 - взаимодействие 
торец - цилиндрическая по

верхность слюды при рН = 3, 6 
и 12 соответственно. 
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между двумя скрещенными цилиндрическими поверхностями согнутых пластин 

слюды в растворах электролитов, а также моделировать взаимодействия базис-скол 
между скрещенными пластинами слюды, контактирующими по типу ребро пласти
ны - цилиндрическая поверхность. 

Точность измерения зазора между частицами с помощью описанной установ
ки составила 2 им, а точность определения сил контактного взаимодействия при 
fa = 10-7 Н достигла 5х 10-9 Н. 

Экспериментальные исследования с помощью описанной установки позволили 

В.Н. Соколову (1985) оценить величину суммарного эффекта действия молекуляр
ных и ионно-электростатических сил между минеральными частицами слюды мус

ковита, а также рассчитать соотношение между электростатическим взаимодейст

вием и суммарным молекулярным и ионно-электростатическим взаимодействиями, 

составляющее 0,48. Помимо этоtо были получены экспериментальные данные о 
влиянии физико-химических факторов на контактные взаимодействия частиц. 

На рис. 88 представлены результаты прямых экспериментальных исследований 
сил сцепления между пластинами слюды, взаимодействующими по схеме скрещен
ных цилиндров и ребро - поверхность цилиндра в растворах электролитов с различ

ными рН и концентрациями солей. Эксперименты со скрещенными цилиндрами по
казали, что при усилиях поджима, соответствующих приведенным силам контакт

ного давления между реальными глинистыми частицами в диапазоне от 10-1 до 
1 ()2 мИ/м, приведенная сила сцепления fa / R практически остается постоянной. 
Это свидетельствует о том, что взаимодействие между поверхностями слюды про

исходит при их сближении до ближнего потенциального минимума. С ростом кон

центрации KCl в растворе электролита наблюдается увеличение приведенной силы 
сцепления в контакте, что видно по ходу кривых 1 и 2 при фиксированной силе под-

жима f p I R = 1 О мИ/м. Отмеченная зависимость находится в согласии с выводами 
теории ДЛФО о влиянии электролита на глубину ближнего потенциального мини-
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мума. Изменение рН электролита слабо влияет на силу сцепления скрещенных ци
линдрических поверхностей слюды (кривые 1 и 2), так как в данном случае не про
исходит существенных перемен в структуре взаимодействующих, одноименно заря

женных двойных электрических слоев на базисных поверхностях слюды. 
Более интенсивное влияние физико-химических факторов проявляется при 

изучении сил сцепления между пластинами слюды, взаимодействующих по типу 
ребро - поверхность цилиндра (кривые 3-5). При низких значениях рН (вплоть до 
6), вид кривых 3 и 4 аналогичен кривой 1 для скрещенных цилиндров. Однако в 
щелочных условиях (рН = 12) при небольших концентрациях KCl наблюдается 
резкое снижение приведенной силы сцепления, значение которой возрастает по 

мере увеличения концентрации электролита до 1 моль/л (кривая 5). Уменьшение 
приведенной силы сцепления при низких значениях концентрации электролита в 

щелочной среде объясняется тем, что торцы пластин при этих условиях меняют 

положительный заряд на отрицательный. При этом возникают дополнительные 
ионно-электростатические силы отталкивания одноименно заряженных ДЭС 

между торцевой и плоскими частями пластин слюды, снижающие в целом силу 

сцепления. В нейтральной и кислой средах торцевая часть пластины слюды ока

зывается заряженной положительно и возникающие электростатическое притя

жение между положительным торцом и отрицательной базальной плоскостью 

пластины слюды повышает силу сцепления. Добавление соли в щелочной элект

ролит приводит к подавлению ионно-электростатических сил отталкивания и 

сжатию диффузного слоя, что вызывает увеличение молекулярного притяжения 
и силы сцепления в целом. 

Глава 9 

РАЗРАБОТКА МАТЕМАТИЧЕСКОЙ МОДЕЛИ 
ДЛЯ ОЦЕНКИ ПРОЧНОСТИ ГЛИНИСТЫХ ПОКРЫШЕК 

Разработка физико-химических моделей микроструктуры глинистых пород, а 
также создание теории формирования контактов между частицами в ходе литогене
за раскрывают новые возможности для получения информации о механичес
ких свойствах глинистых покрышек. 

В связи с этим авторами была предложена модель для оценки прочности пород 

глинистых покрышек, основанная на использовании уравнения 8.1, связывающего 
макроскопическую прочность образца Ре с микроскопическими параметрами стру

ктуры Х (число контактов в единице площади сечения разрушения) и Р1 (прочность 
индивидуального контакта). 

Суть метода заключается в том, что для глинистых покрышек определенных 

классов может быть получена фундаментальная теоретическая зависимость проч
ности индивидуальных контактов от глубины залегания глинистой породы 

Р1 = f(h). Эта зависимость - основная для оценки прочности глинистых покрышек 
по данным микроструктурных исследований. 

В дальнейшем можно провести количественный анализ микроструктуры, опре

делить необходимые параметры физико-химической модели (например, "а" и sin е 
для модели перекашивающегося карточного домика) и рассчитать другой важный 
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параметр модели Х - число контактов в единице площади сечения разрушения об

разца. Затем, зная глубину отбора образца, по графику P l = f(h) можно определить 
прочность индивидуальных контактов и по формуле 8.1 рассчитывать прочность 
глинистой покрышки на разрыв (Pt) и на одноосное сжатие (Ре). 

Теоретический расчет изменения прочности 

индивидуальных контактов с глубиной 

Как отмечал ось ранее, в ходе процесса литогенеза глинистых покрышек проис

ходит закономерное изменение типов контактов. На начальной стадии осадконако
пления (при седиментогенезе) в глинистых осадках преобладают дальние коагуля
ционные контакты (P l = 10-10-10-9 Н), которые по мере уплотнения на стадии диа
генеза переходят в ближние коагуляционные контакты (P l = 10-9-1Q-8 Н). В ходе по
следующего преобразования глинистых покрышек на стадиях раннего и среднего 

катагенеза в них формируются переходные контакты (P l = 10-8-10-7 Н), которые в 
позднем катагенезе трансформируются в наиболее прочные - фазовые контакты 
(P l > 10-7 Н). При дальнейших литогенетических преобразованиях глинистых по
род на стадии метагенеза происходит увеличение площади фазовых контактов, 
сопровождающееся дальнейшим повышением прочности индивидуальных контак

тов (Р) = 10-6-10-5 Н). 
Описанная схема трансформации контактов в глинистых породах при литогене

зе является фундаментальной зависимостью, однако, реальные значения прочности 
индивидуальных контактов различных типов могут сильно изменяться в зависимо

сти от типа глинистой породы, ее минерального состава, дисперсности, степени ори

ентации структурных элементов, характера порового пространства, состава и кон

центрации порового раствора. 

В связи с изложенным, следовало ожидать, что характер зависимости Р 1 от глу
бины залегания породы мог существенно изменяться в глинистых покрышках в за

висимости от их состава и УСЛОВI:IЙ формирования. Ниже приводится теоретический 
расчет зависимости прочности индивидуальных контактов для глинистых покры

шек различных классов. 

Зависимость npочности индивидуальных контактов от глубины залегания по
род для глинистых покрыmек 1-11 и III-IV классов. Анализ литературных данных и 
собственные экспериментальные исследования авторов показали, что глинистые 

покрышки I-П и IП-IV классов представлены в основном глинами различной степе

ни литификации, аргиллитами и глинистыми сланцами (рис. 89, а, 6). 
Обычно эти породы сложены глинистыми частицами анизометричной пластин

чатой формы и характеризуются возрастанием степени ориентации структурных 
элементов с глубиной (Соколов, 1988; Sokolov, 1990; Соколов, 1985). 

На рис. 90 показано изменение угла наклона между контактирующими глини
стыми частицами с глубиной. Эти данные были получены в ходе количественного 

анализа микроструктуры большой коллекции образцов глинистых пород-покры

шек I-П и ПI-IV классов. Определение угла наклона между глинистыми частицами 

проводилось с помощью программно-аппаратного комплекса РЭМ - персональный 
компьютер (ПК). При этом использовался специально разработанный пакет при

кладных программ "Sl1MAN" (В.Н. Соколов, д.и. Юрковец, О.В. Разгулина, 
А.Н. Мельник, 1998). 

Как следует из полученных данных, наиболее сильная перестройка микро
структуры происходит в глинистых по крышках III-IV классов (рис. 90, кривая 2) 
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Рис. 89. Микроструктура образцов глинистых покрышек: а - покрышки 1-11 классов, высо
колитифицированная глина, D2, гл. 4020 м, Татарстан, Ромашкинское месторождение; 
б - покрышки Ш-IV классов, аргиллит, К1 , гл. 2000 м, Краснодарский край 
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Рис. 90. Изменение угла наклона е 
между контактирующими глини

стыми частицами с глубиной h: ДЛЯ 
глинистых покрышек: J - I-П и 2 -
III-IV классов 

в зонах диагенеза и раннего ка

тагенеза до глубины 1300 м. На 
этих стадиях угол е резко 
уменьшается от 80 до 230, что 
объясняется меньшим содержа

нием в таких породах набухаю

щих глинистых минералов и бо

лее быстрым оттоком из них 

поровых вод при уплотнении с 

глубиной. Данный, процесс со
провождается интенсивным 

преобразованием дальних коа
гуляционных контактов в ближ

ние, а затем - в переходные. 

В зонах среднего и позднего 
катагенеза (глубины ~ 1300-
3800 м), когда происходит 

трансформация переходных 

контактов в фазовые и начина
ется взаимная фиксация глини-

стых частиц, процесс уплотне

ния породы замедляется, и дальнейшая перестройка микроструктуры становится 
незначительноЙ. При этом угол наклона между глинистыми частицами изменяет

ся лишь от 23 до 120. 
Для глинистых покрышек I-П классов наблюдается более плавный характер из

менения угла е с глубиной, чем в покрышках Ш-IV классов. Из рис. 90, кривая 1 
видно, что наиболее интенсивная пере ориентация глинистых частиц в покрышках 

I-П класса завершается в конце стадии раннего катагенеза на глубинах ~ 1800 м, где 
происходит трансформация ближних коагуляционных контактов в переходные. 

При этом угол е уменьшается от 80 до 220. 
На стадиях среднего и позднего катагенеза, вплоть до глубин ~6000 м наблюда

ется медленное уменьшение угла е с 22 до 50. Здесь происходит дальнейшее преоб
разование ближних коагуляционных контактов в переходные и фазовые. 

Подобный характер уплотнения глинистых покрышек I-П классов объясняет
ся большим содержанием набухающих минералов и высокой дисперсностью дан
ных глинистых пород. Отмеченные особенности минерального и гранулометриче

ского составов затрудняют процесс уплотнения этих пород и отжатие из них поро

вой влаги, что может способствовать консервации некоторого количества ближ

них коагуляционных контактов и обеспечивает их присутствие на больших глуби
нах. Данный факт подтверждается находками на больших глубинах 4000-6000 м 
глинистых пород-покрышек I-П классов, находящихся в тугопластичной и полу-

твердой консистенции. 
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ра глинистых частиц (по наи
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ния глинистых пород В ходе 
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растание длины "а" контакти

рующих глинистых частиц. 

При этом в покрышках 1-11 
класса длина глинистых час

тиц возрастает более интен
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залегания породы 30 м, до 
1,87 мкм на максимальной 

глубине 5700 м (рис. 90). 
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В глинистых покрышках IП-IV класса, рост длины глинистых частиц менее ин

тенсивен (от 0,52 мкм на глубине 30 м до 1,32 мкм на глубине 3800 м). 
Рост размера глинистых частиц с глубиной объясняется специфическим изме

нением минерального состава глинистых покрышек. Как было показано ранее 

(см. гл. 6), по мере увеличения глубины залегания глинистых покрышек, в них про
исходит постепенно уменьшение содержания набухающих минералов (монтморил

лонита, смешанослойных минералов) и возрастание содержания ненабухающих ми
нералов (гидрослюды, каолинита и хлорита). Учитывая, что глинистые частицы не

набухающих минералов имеют б6льшие размеры, чем набухающих, возрастание их 
содержания с глубиной может объяснить наблюдающийся рост размеров твердых 
структурных элементов в глинистых покрышках вниз по разрезу. 

Расчет прочиости индивидуальиых коитактов ДЛЯ покрыmек 1-11 и III-IV клас
сов. Возможность количественной оценки параметров а - длины глинистых частиц 

и е - угла наклона между контактирующими частицами и их изменения с глубиной 
на различных стадиях литогенеза позволила авторам получить теоретическую за

висимость прочности индивидуальных контактов Р 1 от глубины залегания глини
стой h покрышки. 

Учитывая близкую (пластинчатую) морфологию глинистых частиц, слагающих 
глинистые породы-покрышки 1-11 и IП-IV классов, теоретический расчет измене
ния Рl с глубиной для них проводился по одной схеме. 
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На стадиях раннего и позднего диагенеза, когда в глинистом осадке между ми

неральными частицами преобладают дальние и ближние коагуляционные контак

ты, расчет Р! проводился на основе уравнения, описывающего баланс сил притяже

ния и отталкивания между гидратированными глинистыми частицами. По данным 
В.Н. Соколова (Соколов, 1985) сила сцепления между гидратированными глини
стыми частицами может быть представлена следующим образом: 

lа = Iм(е) + lи.э. (е) + fэ, (9.1) 

где Iм(е) - молекулярные силы, зависящие от угла между частицами и определяе

мые только свойствами материала частиц и среды, где они находятся; lи.э.(е) - ион
но-электростатическое отталкивание одноименно заряженных диффузных слоев 
на базальных поверхностях частиц, зависящее от угла между частицами е, зазора 
между частицами и толщины двойного электрического слоя; lэ - электростатиче
ское взаимодействие между заряженным сколом и базальной плоскостью глини

стых частиц, не зависящее от угла е; lэ зависит от величины и знака заряда на ско
лах и базальных поверхностях: в кислотной и нейтральных средах может быть при

тяжением, а в щелочной среде - отталкиванием (Осипов, 1979; Schofield, Sanison, 
1954; Street, ВисЬапan, 1966; Уan Olphen, 1977). 

Учитывая теоретические зависимости энергии взаимодействия двух глинистых 

частиц при их повороте на угол е, зависимость lа можно представить в виде 

1,90 + 1,90 
lа = fэ + МsiпJ,5~'Э', (9.2) 

где Iм90 и lи~. - значение сил при е = 900. 

В.Н.Соколов (1985) провел расчет силы сцепления между двумя каолинитовы
ми частицами в нейтральных условиях в дистиллированной воде при этом lэ = 
= 1,2 . 10-9 H,fM + lи.э. = 3,2 . 10-9 Н, аlа = 4,4 . 10-9 Н. 

Важный вывод, вытекающий из формулы (9.2) - при уменьшении угла е сила 
сцепления в коагуляционном контакте должна возрастать вследствие увеличения 

площади контактов. 

Таким образом, зная зависимость изменения угла наклона между контактиру

ющими глинистыми частицами с глубиной, с помощью формулы (9.2) авторам уда
лось рассчитать изменение прочности индивидуальных контактов Р! коагуляцион

ного типа с глубиной h. 
Покрышки I-J/ класса. Как показали расчеты в глинистых покрышках 1-

11 класса Р! изменяется от 4,5· 10-9 Н на глубине 30 м (е "" 800) до 2,78· 10-& Н на 
глубинах около 300 м (е "" 480). Эти данные показывают, что на стадии раннего 
диагенеза между глинистыми частицами формируются дальние коагуляционные 
контакты с Р! < 4,5· 10-9 Н, которые на стадии позднего диагенеза (при глубинах 
около 300 м) трансформируются в ближние коагуляционные с Р! "" 2,78 . 10-8 Н. 
Дальнейший расчет Р! проводится, исходя из выявленного ранее авторами фак
та, что на стадии раннего катагенеза начинают формироваться переходные кон

такты, которые в среднем и позднем катагенезе постепенно трансформируются 
в фазовые. 

Учитывая, что при уплотнении и дегидратации глинистых пород одним из воз

можных механизмов формирования в них переходных и фазовых контактов являет
ся появление катионных "мостиков" между глинистыми частицами (Соколов, 1973; 
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Рис. 92. Схема расчета ионно-электростатического притяжения между глинистыми частица
ми (1 и 2) за счет обменных катионов (3) 

Осипов, Соколов 1974). Авторы проводили оценку Р) для этих контактов по схеме 
расчета сил ионно-электрост~тического притяжения. 

Для расчета силы ионно-электростатического притяжения, рассмотрим систе

му, состоящую из двух плоских глинистых частиц 1-2 с диэлектрическоЙ.проницае
мостью Еm, помещенных в воду с изменяющейся диэлектрической проницаемостью 

Ew (рис. 92). Расстояние между частицами 2d, а на их поверхности распределен отри
цательный электрич~ский заряд с плотностью а. Посередине между частицами рас

полагаются положительно заряженные одновалентные обменные катионы (3) с за
рядом +q = е. 

В подобной системе может существовать два вида взаимодействий: притяжение 
и отталкивание. Притяжение скшщывается из: 

1) притяжения между отрицательно заряженной плоскостью (J и положитель-

ным катионом: 

(9.3) 

2) притяжения между положительно заряженным катионом и его зеркальным 
изображеЩlем: 

(9.4) 

Отталкивание складывается из: 

1) отталкивания одноименно заряженных базальных плоскостей глинистых частиц: 

2·1t·(J2· s 
Fз=----

Ew 

(9.5) 

2) отталкивания между заряженной базальной плоскостью глинистой частицы 
и зеркальным изображением заряда: 

F
4 

= 2'Л'(Е~ -Еw)·е·(J (9.6) 
Ew'Em 

Суммарная сила, приходящаяся на один катион, составит: 

F = F) + F2 - Fз - F4• (9.7) 
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В своих расчетах авторы оценивали максимальную ионно-электростатическую 

силу для глины, находящейся в воздушно-сухом состоянии (P/Ps - 0,4), и, поэтому 
брали d = 4,5 А, диэлектрическую проницаемость связанной воды Ew и глинистого 
минерала (монтмориллонита) Еm принимали равными 8 и 4 соответственно (Hurst, 
Jordine, 1964; Arulanandan, Scott, Spiegler, 1973), плотность поверхностного заряда 
для монтмориллонита о' = 1,01 . 10-5 Кл/см2, площадь, занимаемая одним катионом 
Sk = 80 А2 (Hurst, Jordine, 1964), q = 1,6·10-19 Кл. Расчет, выполненный по формулам 
9.3-9.7, показал, что суммарная сила, приходящаяся на один одновалентный катион 
F = 3· 10-11 Н (Соколов, 1973), а на двух и трех валентный катион соответственно в 
2 и в 3 раза больше (Соколов, 1973; Осипов, Соколов, 1974). 

Для оценки прочности индивидуального контакта необходимо определить ко

личество единичных связей N в пределах площади контакта. Параметр N может 
быть найден из соотношения площади контакта между частицами S и площади, за
нимаемой одним катионом S k: 

(9.8) 

Максимальное количество связей N будет при взаимно параллельном располо
жении частиц, когда площадь контакта S равняется площади частицы а2 (а - линей
ный размер частицы). 

Учитывая, что площадь контакта будет существенно изменяться в зависимости 
от расстояния между частицами 2d и угла наклона е между ними, можно записать: 

a 2 ·2d 
S=--. (9.9) 

tge 

На основании формул 9.8 и 9.9 можно получить формулу для расчета прочно
сти индивидуального контакта: 

a2 ·2d 
~ =F·N=F·-

tge· Sk 
(9.10) 

Из формулы 9.10 видно, что в зависимости от изменения параметров а, 2d и е 
значения Р1 могут варьироваться в широких пределах. Теоретический расчет изме
нения прочности переходных и фазовых контактов с глубиной для покрышек I-П 
класса проводился, начиная с глубины 300 м, так как в вышележащих глинах пре
обладали коагуляционные контакты. При этом авторы использовали следующие 
пределы изменения: а - длина частицы изменялась от -0,6 мкм на глубине 300 м до 
-1,8 на глубине 5700 м; расстояние между частицами 2d = 20 + 10 А; угол между ча
стицами е::= 48+50 (рис. 90, рис. 91); площадь, занимаемая одним катионом Sk, бра
лась -80 А2 (Hurst, Jordine, 1964). Расчеты, проведенные по формуле 9.10, показали, 
что прочность индивидуальных контактов на глубинах 300 - 5700 м изменяется от 
-2,8 . 10"-8 Н до -9 . 10-7 Н. 

На рис. 93 (кривая 1) в полулогарифмическом масштабе приведена теоретиче
ская кривая изменения прочности индивидуальных контактов Рl с глубиной h. Дан
ная зависимость описывается уравнением полинома второй степени вида: 

Р1 = 1,41688 . lQ-8 + 4,16346· 10-11 . h + 1,99155 . 10-14. h2• (9.11) 

Высокие значения коэффициента корреляции R = 0,99 указывают на очень тесную 
взаимосвязь между параметрами Р 1 И h. 
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Рис. 93. Теоретические кривые изменения прочности индивидуальных контактов Рl с глуби
ной h для глинистых покрышек: 1 - 1-11, 2 - Ш-IV, 3 - У-'-УII классов 

Из этого графика видно, что наиболее интенсивный рост Р 1 происходит до глу

бин -300 м, т.е. на стадиях раннего и позднего диагенеза. При этом в глинистых 
осадках преобладают ближние коагуляционные контакты с Рl :s; 2,7 . lo-R Н. По ме
ре увеличения глубины залегания глинистых пород, вплоть до -1800 м, рост Рl за
медляется и к концу стадии раннего катагенеза Рl "" 1,6· 10-7 Н. Эти данные пока
зывают, что на стадии среднего катагенеза идет трансформация ближних коагуля
ционных контактов в переходные. 

При погружении глинистых пород до глубин -3600 м интенсивность роста Рl за
метно снижается и достигает значения -4,2·10-7 Н. Это свидетельствует о том, что 
к концу стадии среднего катагенеза в глинистых покрышках I-П классов большая 

часть ближних коагуляционных контактов трансформировалась в переходные, и 

продолжается преобразование переходных контактов в фазовые. 

И, наконец, на глубинах, больших 3600 м, вплоть до максимальных -5700 м, на
блюдается довольно медленное повышение прочности индивидуальных контактов 

до значений- 9·10-7 Н. Таким образом, на стадии позднего катагенеза в глинистых 
покрышках I-П классов происходит дальнейшая трансформация переходных конта
ктов в фазовые. Подобный ход кривой Рl = .f(h) и значения Рl на глубинах свыше 
3600 м, по-видимому, не исключает присутствия в глинистых покрышках I-П клас-

197 



сов и на больших глубинах (-4000-6(){Х) м) некоторого количества ближних коагу
ляционных контактов, что уже отмечалось ранее. 

Покрышки II/-/V классов. Аналогичные расчеты были выполнены и для глини
стых по крышек III-IV классов. Они показали, что, учитывая характер изменения 
размера частиц а и угла между частицами е от глубины залегания (рис. 90, кривая 2 
и рис. 91, кривая 2), для них процесс трансформации дальних коагуляционных кон
тактов (Р) = 6,2 - 10-9 Н при h = 30 м) в ближние (Р ) = 2,11 - 10"-8 Н при h = 150 м) 
происходит на меньших глубинах, до 150 м, Т.е. в основном на стадии позднего диа
генеза. 

Теоретический расчет Р) для переходных и фазовых контактов так же, как и в 

случае глинистых покрышек 1-11 классов проводился по формуле 9.10. 
При этом значения параметров на глубинах 150-3800 м варьировали в следую

щих пределах: а ::= 0,5 + 1,3 мкм, 2d::= 20 + 10 А, е::= 38 + 120. 
Проведенные расчеты показали, что в интервале глубин от 150 до 3800 м проч

ность индивидуальных контактов может изменяться от -2,1 - 10"-8 до 5,7 - 10-7 Н. 
На рис. 93 (кривая 2) показана теоретическая зависимость прочности индивиду

альных контактов от глубины залегания глинистых покрышек III-IV классов. Дан
ная зависимость описывается уравнением полинома второй степени вида: 

fj =9,32472·10-9 +1,00533-10-10 -h+l,21648-1O-)4 _h2 • (9.12) 

Высокие значения коэффициента корреляции R = 0,99 подтверждают присутствие 
-очень тесной связи между параметрами Р) и h. 

Из этого графика следует, что до глубины -150 м, Т.е. на стадиях раннего и 
позднего диагенеза, происходит наиболее интенсивный рост прочности индивиду
альных контактов. При этом идет трансформация дальних коагуляционных конта-

ктов в ближние с fj ::= 2, 1- 10-8 Н. 
По мере возрастания глубины h до -1300 м рост Р J несколько замедляется и до

стигает значений -1,6 - 10-7 Н. Это указывает на то, что в течение раннего ката ге
неза происходит переход большей части ближних коагуляционных контактов в пе

реходные. На стадии среднего катагенеза, при погружении глинистых пород этого 

типа до глубин -2800 м, рост кривой Р) = f(h) существенно замедляется и достигает 
-3,9 - 10-7 Н. Таким образом, на данном этапе литогенеза продолжается трансфор
мация оставшейся части ближних коагуляционных контактов в переходные и начи

нается превращение переходных контактов в фазовые. 
На больших глубинах, вплоть до 3800 м, наблюдается наиболее замедленный 

рост Р) до значения -5,7 . 10-7 Н. Все это позволяет сказать, что в течение поздне
го катагенеза в глинистых покрышках III-IV классов происходит полная трансфор
мация переходных контактов в фазовые. Это также подтверждается тем, что образ

цы глинистых покрышек III-IV классов (аргиллиты, глинистые сланцы), отобран
ные на глубинах 3000-3800 м, отличаются высокой прочностью и не размокают 
в воде. 

Зависимость прочиости индивидуальных контактов от глубины залегания по
роды ДЛЯ глинистых покрышек V - VH классов. В отличие от глинистых покрышек 
1-11 и III-IV классов, глинистые породы, слагающие покрышки V - VII классов, име
ют более грубый гранулометрический состав и представлены в основном пылева

тыми глинами и алевролитами. Они сложены крупными пылеватыми зернами квар

цевого, реже, полевошпатового состава изометричной округлой формы. Размер зе-
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Рис. 94. Микроструктура образца лег

кой глины N~, глубина отбора 
1200 м, р-н Бакинского архипелага; 
глинистая покрышка VI класса 

рен - от 10 до 50 мкм, их поверх
ность обычно покрыта тонкой 

пленкой глинистых частиц мик

ронного и субмикронного размера 

(рис. 94). Глинистые частицы так
же часто заполняют промежутки 

между пылеватыми зернами. Ино

гда, при большом содержании гли

нистой фракции, глинистые части

цы могут создавать неориентиро

ванную или слабоориентирован
ную матрицу, в которой распола

гаются пылеватые зерна. 

В ходе уплотнения таких осад

ков на стадиях раннего и позднего 

диагенеза (до глубин -80 м) проис
ходит сближение пылеватых зе

рен, окруженных гидратирован

ными пленками глинистых частиц, 

и между ними идет формирование сначала дальних, а, затем, и ближних коагуляци
онных контактов. Подобные глинисто-пылеватые осадки имеют низкую прочность 

и проявляют ярко выраженные тиксотропные свойства, что характерно для типич

ных коагуляционных структур (Осипов, Соколов, Румянцева, 1989). 
В ходе катагенеза (на глубинах> 80 м) под действием возрастающего геостати

ческого давления происходит значительное увеличение эффективных напряжений 

в зоне непосредственного контакта пылеватых зерен. Это может привести к пла

стическому деформированию участков контактной поверхности зерен и стать при
чиной появления развитых фазовых контактов и формирования глинисто-пылева
тых пород с типичной кристаллизационной структурой. Сказанное подтверждается 

высокой прочностью алевролитов, которые обычно не размокают в воде. 

Теоретический расчет прочности индивидуальных контактов в глинистых поро
дах - покрышках V - VП классов про водился по следующей схеме. 

На малых глубинах (до 80 м), когда происходит сближение пылеватых округ
лых зерен, покрытых тонкими гидратированными глинистыми пленками, на рас

стояния в сотни - десятки ангстрем, Р I В основном определяется постепенно возрас
тающим молекулярным притяжением. 

Для расчета сил молекулярного притяжения для двух сферических частиц оди
накового радиуса можно воспользоваться формулой Гамакера (Дерягин, Чураев, 
Муллер, 1985) 

(9.13) 

где А - константа Гамакера, зависящая от природы взаимодействия тел, R - радиус 
сфер, Н - зазор между сферами. 
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Рис. 95. Дифференциальные распределения прочности контактов (P1), возникающие 

между микрокристаллами вермикулита (а) и талька (6) при усилиях поджима от 3 . lQ-8 н 
до 5·10"-4 н 
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Константа А для кварца составляет 4,5 . 10-20 дж (Дерягин, Чураев, Муллер, 
1985). 

Радиус R сферических частиц, Т.е. размер пылеватых зерен, определялся авто
рами по данным гранулометрического состава глинисто-пылеватых осадков на глу

бинах до 80 м и брался равным 7,5 мкм. 
Ориентировочный расчет, проводимый по формуле (9.13) для зазора Н ~ 10 А 

показал, что в глинисто-пылеватых осадках на малых глубинах (- 50 м) между пы
леватыми кварцевыми зернами возникают дальние коагуляционные контакты 

(Р! - 3,3 . 10-9 Н), которые на глубинах около 80 м трансформируются в ближние 
коагуляционные контакты с Р! - 2,5· lQ-8 Н. 

ДЛЯ оценки Р! на глубинах h > 80 м применялась другая схема, основанная на ис
пользовании зависимости сил сцепления от усилий поджима между контактирую

щими микрокристаллами. Подобная эксперимент~льная зависимость была получе
на Р.к. Юсуповым (Юсупов, 1973). 

На рис. 95 показаны результаты исследований Р.к. Юсупова. Здесь приведены 
дифференциальные функции распределения контактов между микрокристаллами 

вермикулита и талька по их прочности В зависимости от усилия поджима, изменяю

щегося от 3 . 10-8 до 5 . 1 Q-4 Н. 
Как следует из этих данных при усилиях поджима до 5·10--6 Н, прочность инди

видуального контакта остается низкой (-IQ-8 Н), Т.е. обусловлена в основном моле
кулярными силами. 

При достижении некоторого критического усилия, которое для слоистых сили

катов составляет примерно 5 . 10-5 Н, на гистограммах заметно увеличивается ко
личество более прочных переходных контактов с Р! "" 10-7 Н И выше. С увеличени
ем усилия поджима доля таких контактов возрастает, и их средняя прочность также 

увеличивается, что может быть связано с расширением площади контактов. При 
усилиях поджима до 5 . 10"4 Н "слабые" контакты у талька практически исчезают, 
а у вермикулита частично сохраняются. Это объясняется тем, что тальк более мяг

кий минерал и количество фазовых контактов, образующихся у него при опреде
ленной нагрузке, выше, чем у вермикулита. 

Таким образом, приfр < 5· 10-5 Н преобладают менее прочные контакты, обу
словленные в основном действием молекулярных сил. ПРиfр > 10-5 Н отмечается 
быстрый рост переходных, а затем и фазовых контактов, имеющих кристалличе
скую природу. 

Для оценки прочности индивидуальных контактов в покрышках V - VII классов 
на глубинах, превышающих 80 м, авторы использовали данные Р.К. Юсупова по 
вермикулиту (рис. 95, а), являющегося ближайшим аналогом частиц глинистых ми
нералов, покрывающих поверхность кварцевых зерен в алевролитах. 

Расчет Р 1 осуществлялся следующим образом. По известной глубине залегания 
(h) и плотности (р) образцов глинистых покрышек V-VII классов определялось гео
статическое давление (Р гс) на этой глубине: 

Ргс = Р . g . h. (9.14) 

Расчеты показали, что геостатическое давление в таких породах может изме

няться от 3,25 МПа на глубине -200 м до 71,44 МПа на глубине -3000 м. 
Для этих же образцов на основании бидисперсной модели был проведен расчет 

числа контактов в единице сечения разрушения Х. Более подробно методика расче

та будет описана в следующем параграфе. 
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Усилие поджима f p определялось как: 

f p = Ргс / Х = Р . g . h / Х· (9.15) 

Этот оценочный расчет показал, что усилие поджима между пылеватыми зер

нами, покрытыми глинистыми частицами, в подобной дисперсной системе возраста

ет от 8,23 . 10--6 Н на глубине -200 м до 1,95 . 10-4 Н на глубине -3000 м. 
Далее по гистограмме (рис. 95, а) оценивалась средняя прочность индивидуаль

ных контактов P1, которая изменял ась от 3,4 . 10-8 Н на глубине -200 м до 1,2· 10-6 Н 
на глубине -3000 м. 

Полученные данные позволили авторам построить теоретическую кривую из

менения прочности индиВидуальных контактов с глубиной (рис. 93, кривая 3). По
лученная зависимость описывается уравнением полинома 2-й степени вида: 

~ = 7,09346 ·10-9 + 1,02161·10-10. h + 9,92947 ·10-14. h2• (9.16) 

Высокие значения коэффициента корреляции R = 0,99 указывают на очень тес
ную корреляционную связь между параметрами Р I И h. 

Анализ зависимости (9.16) показывает, что до глубины 80 м происходит резкое 
возрастание Р1 до значения -1,6· 10-8 Н. Это свидетельствует о том, что на стади
ях раннего и позднего диагенеза идет трансформация дальних коагуляционных кон

тактов в ближние. 

Дальнейшее погружение глинисто-пылеватого осадка сопровождается также 

довольно интенсивным ростом Р l' который начинает замедляться на глубине -700 м 
и на отметке -900 м достигает значений -1,8·10-7 Н. Таким образом, на стадии ран
него катагенеза отмечается завершение процесса преобразования ближних коагу

ляционных контактов в переходные. 

На глубинах до -2000-2100 м рост Р1 существенно замедляется и достигает зна
чений -6,7· 10-7 Н. Это указывает на то, что в ходе среднего катагенеза между 
структурными элементами в рассматриваемых породах идет постепенная транс

формация переходных контактов в фазовые. 
При погружении пород на большие глубины до -2600 м наблюдается менее интен

сивное возрастание прочности индивидуальных контактов до значений -9,4 . 10-7 Н. 
Такой ход зависимости Р1 = f(h) указывает на то, что при высоких геостатических да
влениях и повышенных температурах на стадии позднего катагенеза между структур

ными элементами существенно возрастает площадь контактных участков и идет фор
мирование более прочных фазовых контактов кристаллизационного типа. 

Расчет изменения количества контактов 
в глинистых покрышках с глубиной 

Покрышки 1-11 и III-IV классов. Учитывая анизометричную форму и характер из
менения степени ориентации глинистых частиц с глубиной, расчет количества контак
тов между структурными элементами в единице площади сечения разрушения Х прово

дился С помощью модели перекашивающегося карточного домика (формула 8.13). 
Для проведения такой оценки требуется знание основных микроморфологиче

ских параметров модели: длины частиц а и угла наклона между контактирующими 

частицами е. 
Данные об изменении угла е с глубиной h были получены с помощью количест

венного компьютерного анализа микроструктуры глинистых пород по их РЭМ-изо-
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Рис. 96. Изменение количества 
контактов в единице ПЛОlЦади 

сечения разрушения Х с глуби

ной залегания h для глинистых 
покрышек: 1 - 1-11, 2 - Ш-IУ, 

3 - У-УН классов 

Х, конт /см2 

2.0 х 108 4.0 Х 108 6.0 Х 108 

браженлям. Данные о сред

нем размере частиц а получа

лись в ходе статистической 
обработки результатов гра

нулометрического анализа и 

проверялись с помощью мик

роструктурных исследований 

в РЭМ. Зависимости а = f(h) и 
е = f(h) были приведены ра
нее на рис. 90 и 91. 

На рис 96 (кривые J, 2) 
показаны графики измене

ния количества контактов Х с 

глубиной залегания h глини
стых покрышек 1-11 и III-IV 
классов. 

Для этих глинистых по

крышек зависимость Х = f(h) 
описывается уравнением сте- . 
пенной функции: 

1. Для глинистых покры
шек 1-11 классов: 

~ 

~ 

(Ij 

~ 
10 
>. 

ё 

2000 

3 

3000 

4000 

5000 

6000 

х = 1,41079 ·10-9 - 4,65052 ·108. hO,0635; 

2. Для глинистых покрышек III-IV классов: 

Х = 8,2273 ·10-8 - 3,27541.107 . hO,26888 

1 

8.0 х1О8 

(9.17) 

(9.18) 

Оба уравнения характеризуются очень тесной корреляционной связью между 

параметрами Х и h, на что указывают высокие значения коэффициентов корреля
ции R = 0,99. 

Как видно из графика (рис. 96, кривые J, 2), по мере возрастания глубины зале
гания, несмотря на уменьшение пористости, количество контактов в покрышках 

1-11 и III-IV классов уменьшается, что обусловлено ростом размеров структурных 
элементов с глубиной. 

Наиболее интенсивное уменьшение Х с глубиной (от -7,4 . 108 конт/см2 при 
h = 30 м до -5,2· 108 конт/см2 при h = 3800 м) происходит в покрышках IП-IV клас
сов (рис. 96 кривая 2), что обусловлено особенностями минерального состава и ха
рактером уплотнения этих глинистых пород. 

Дело в том, что глинистые покрышки ПI-IV классов сложены более крупными 

каолинитовыми, гидрослюдистыми и хлоритовыми частицами и их размер быстрее 
.увеличивается с глубиной, чем в покрышках 1-11 классов. Помимо этого в указан-
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Рис. 97. Изменение размеров 

частиц d с глубиной залегания h 
для глинистых покрышек У-УII 

классов: 1 - пылеватые части

цы; 2 - глинистые частицы 

ных покрышках наблюдает

ся замедление процесса 

уменьшения угла е на глуби
нах более -2000 м, так как 
здесь уже идет формирова
ние переходных и фазовых 
контактов, придающих стру

ктуре глинистых пород боль

шую жесткость. 

Покрышки V - VII клас
сов. Глинистые покрышки 

у-ун классов (пылеватые 

глины, алевролиты) сложен

ны крупными пылеватыми 

зернами и мелкими глини

стыми частицами, причем 

глинистые частицы обычно 

образуют тонкую пленку 

("глинистые рубашки") на 
2 поверхности пылеватых зе

рен. Все это позволяет ис-

3000 пользовать для расчета ко-

личества контактов в подоб

ных дисперсных породах би

дисперсную модель. Таким образом, расчет Х в глинистых покрышках v-vп клас

сов проводился по формуле 8.10. 
Для проведения расчета необходимо знать следующие параметры модели: по

ристость (n) , координационное число (z), средние радиусы крупных (R) и мелких (r) 
частиц, среднюю плотность минералов, слагающих крупные (PR) и мелкие (Рг) час
тицы, среднее весовое содержание этих частиц (<i>R и <Рг)' Данные по изменению по
ристости с глубиной были взяты из литературных источников и представлены ра

нее на рис. 72. Координационное число рассчитывалось на основании данных о по
ристости породы по формуле (8.5). 

Теоретический расчет параметра Х авторы проводили для кварцевых пыл ева

тых зерен с PR = 2,65 г/см3, покрытых глинистыми частицами с Рг = 2,70 г/см3 (Грун
товедение, 1983). 

Размеры частиц пылеватой и глинистой фракций и их изменение с глубиной оп

ределялось с помощью статистической обработки имеющихся литературных дан

ных гранулометрического анализа образцов глинистых пород - покрышек 

у-ун классов (Инженерно-геологические свойства пород и вопросы литогенеза, 

1965; Физические свойства горных пород Западно-Сибирской нефтегазоносной 
провинции, 1975). 
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ПолучеЮlые результаты приведены на рис. 97, из которых следует, что с глубиной 
возрастает размер частиц как круmюй (кривая 1), так и мелкой (кривая 2) фракций. 

Среднее весовое содержание крупных и мелких частиц также оценивал ось по 

данным гранулометрического состава. В целом наблюдалось возрастание содержа
ния пылеватой фракции с глубиной. Для расчетов до глубины 1000 м <PR и <Рг брались 
в равных количествах по 50 %, а при больших глубинах - <PR = 60%, а <р,. = 40%. 

Результаты расчета количества контактов в глинистых покрышках У-УII клас

сов и их изменение с глубиной приведены на рис. 96 (кривая З). При этом зависи
мость Х = j(h), также как и для покрышек 1-11 и III-IV классов, описывает уравнени
ем степенной функции: 

Х = 4,04755 ·109 - 3,39227 ·109. hO.OI572. (9.19) 

Высокое значение коэффициента корреляции (R = 0,97) указывает на тесную 
корреляционую связь между параметрами Х и h. 

Теоретический расчет прочности глинистых по крышек 
на разрыв и сжатие 

Возможность теоретической оценки прочности индивидуальных контактов Р 1, 

числа контактов Х и знание зависимости их изменения с глубиной h позволяют ис
пользовать основное уравнение физико-химической механики дисперсных сред 
(8.1) для оценки прочности глинистых пород на разрыв (Р,) и прочность на сжатие 
(Ре)' При этом прочность на разрыв является не только прочностной характеристи
кой породы, но с ее помощью можно оценить и такой важный петрофизический па

раметр, как давление разрыва пласта. 

Теоретический расчет прочности глинистых покрышек на разрыв. Результаты 

теоретического расчета прочности глинистых покрышек 1-11, III-IV и У-УII клас
сов на разрыв приведены на рис. 98. При этом следует отметить, что для всех клас
сов покрышек теоретические зависимости Р, = f(h) описываются уравнениями поли
нома 2-й степени: 

1. Для глинистых покрышек 1-11 классов: 

р, =0,0997+3,3142·10-4 ·h+l,01441·10-7 ·h2
; R=0,99; (9.20) 

2. Для глинистых покрышек III-IV классов: 

р, =0,06267+6,67745·10-4 ·h+2,32493·10-8 ·h2
; R=0,99; (9.21) 

3. Для глинистых покрышек У-УII классов: 

р, = 0,02419 + 4, 9429 ·10-4· h + 9, 14635 ·10-8. h2 ; R = 0,99. (9.22) 

При использовании полученных теоретических зависимостей для оценки проч

ности на разрыв реальных глинистых пород следует учитывать, что в природных ус

ловиях наиболее высокие экранирующие свойства в глинистых покрышках 

1-11 классов сохраняются в интервале от -400-500 до максимальных глубин -6000 м; 
в покрышках Ш-IV классов - от -1000 до -2500 м и в покрышках V - УII классов -
от -1200 до -1800 м. 

Ниже указанных глубин, при которых глинистые покрышки теряют свои экра

нирующие свойства из-за развития в них микротрещиноватости, прочность на раз
рыв глинистых пород в реальных условиях может снижаться. 
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в связи с этими ограни
чениями авторы считают, 

что на основании получен

ных теоретических зависи

мостей Р, = f(h) прогноз 

прочности на разрыв в гли

нистых покрышках 1-11 
классов можно проводить 

во всем интервале глубин 

вплоть до 5000-6000 м, а в 
глинистых покрышках ПI

IV и У-УII классов - лишь 

до глубин 2500 и 1800 м со
ответственно. На графиках 

рис. 98 (кривые 2 и 3) эти 
участки проведены пунк

тирной линией. 

Сравнительный анализ 
кривых Р, = f(h) (рис. 98) по
казывает, что до глубин 

от -200 до -2500 м наиболь-
шую прочность на разрыв 

имеют глинистые покрышки III-IV классов. Это объясняется тем, что на данных 
глубинах такие глинистые отложения уже прошли стадию раннего и завершают 

стадию позднего катагенеза, и в них преобладают переходные и начинают появ

ляться фазовые контакты. 

Глинистые покрышки 1-11 классов на этих глубинах в своем геологическом раз
витии дошли только до стадии среднего катагенеза, и в них еще могут присутство

вать ближние коагуляционные и переходные контакты, которые и определяют их 
более низкую прочность на разрыв. Тем не менее, преимущество глинистых покры
шек 1-11 классов заключается в том, что они обеспечивают высокие экранирующие 
свойства в очень большом диапазоне глубин, практически до 6000 м. При этом 
прочность на разрыв этих покрышек постепенно возрастает с глубиной, тогда как 

глинистые породы-покрышки ПI-IV и У-УII классов теряют свои изоляционные 

свойства уже на глубинах -2500 и -1800 м соответственно. 
Прочность на разрыв глинистых покрышек V - УII классов на глубинах 

-500-1800 м имеет промежуточное значение между покрышками III-IV и 1-11 клас
сов, что также обусловлено формированием в них на этом интервале глубин проч

ных переходных и фазовых контактов. Однако, из-за большего размера структур
ных элементов в этих породах, количество контактов в них оказывается меньшим, 

чем в покрышках IП-IV классов, и их прочность на разрыв оказывается ниже. 
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Теоретический расчет прочности глинистых покрышек на сжатие. Прочность 

глинистых пород на разрыв связана с прочностью на сжатие (Грунтоведение, 1983; 
Методическое пособие по инженерно-геологическому изучению горных пород, 

1984; Теоретические основы инженерной геологии. Физико-химические основы, 
1985). В механике горных пород существует такой показатель, как хрупкость поро
ды Kf , определяемый по соотношению прочности на одноосное сжатие и на разрыв 
(Методическое пособие по инженерно-геологическому изучению горных пород, 

1984): 
(9.23) 

Анализ литературных данных (Грунтоведение, 1983; Теоретические основы ин
женерной геологии. Физико-химические основы, 1985) и экспериментальные иссле
дования авторов (Соколов, 1973; Осипов, 1979; Осипов, Соколов, Румянцева, 1989) 
показывают, что в глинистых породах с различным типом структур соотношение 

pr; / Р, может существенно изменяться. Так для молодых глинистых осадков и глин 
слабой степени литификации с коагуляционными структурами, в которых пре

обладают дальние и ближние коагуляционные контакты, характерно pr; / Р, "'" 5. 
Для глинистых пород средней степени литификации с переходными структурами, 

характеризующихся присутствием в основном переходных контактов - ~ / Р, "'" 8. 
И, наконец, для глинистых 

пород высокой степени лити

фикации (аргиллитов, алев

ролитов и глинистых сланцев 

с кристаллизационно-цемен

тационными структура

ми), которые характеризу

ются присутствием фазовых 

контактов - pr; / Р, "'" 10. 
Эти соотношения между 

Ре и Pt брались авторами для 

теоретической оценки 

прочности на одноосное сжа

тие глинистых покрышек по 

данным расчета прочности 

на разрыв. 

На рис. 99 приведены 
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50 

глубины залегания пород. Из них следует, что для всех классов покрышек зависи

мость ~ = f(h) также описывается уравнениями полинома 2-й степени: 

1. Для глинистых покрышек 1-11 классов: 

~ = 0,4438 + 0,00328· h + 1,04629 ·10-6· h2
, R = 0,99; (9.24) 

2. Для глинистых покрышек III-IV классов: 

Ре =O,13252+0,OO596·h+4,84865·10-7 ·h2
, R=O,99; (9.25) 

3. Для глинистых покрышек У-УII классов: 

~ =O,06575+0,OO331·h+l,917·10-6 ·h2
, R=0,99. (9.26) 

Несмотря на то, что прочность на сжатие менее чувствительна к повышению 

трещиноватости в глинистых породах на больших глубинах, следует считать, что 
корректный прогноз Ре реальных глинистых покрышек Ш-IV и у-VII классов мож
но про водить только до глубин, на которых начинают снижаться их экранизирую

щие свойства, Т.е. до 2500 и 1800 м соответственно. Поэтому на графиках (рис. 99, 
кривые 2-3) эти участки проведены пунктиром. 

Один из важных структурных параметров глинистых пород, который тесно свя

зан с их глубиной залегания - пористость. Поэтому представляет практический ин

терес нахождение теоретической зависимости изменения прочности на сжатие Ре от 
пористости глинистых покрышек (рис. 1(0). Для всех классов покрышек эти зави
симости описываются уравнениями степенной функции: 

1. Для глинистых покрышек 1-11 классов 

~ = -14,8832 + 97,74111· n-О,471 04 , R = 0,99; (9.27) 

2. Для глинистых покрышек III-IV классов 

р =-1819582+144 41892·n-О,55309 R=0,99', 
с' , , (9.28) 

3. Для глинистых покрышек У-УII классов 

р = -о 81453 + 1309 90996· n-1,83716 R = 0,99. 
С' , , (9.29) 
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Рис. 101. Главное рабочее окно программы "Seal Test" при про ведении вычислений прочно
сти на разрыв и сжатие для глинистых покрышек: а - 1-11, б - II-IV и в - У-УII классов 

Изменения зависимостей Ре = f(n) находятся в соответствии с тенденциями изме
нения пористости (n) и прочности (Ре) с глубиной h. 

На кривых Ре = f(n) для покрышек Ш-IV и у-ун классов (рис. 100, кривые 2, 3) 
пунктирами показан ход ЭТИХ зависимостей для пористостей, соответствующих глу
бинам 2500 и 1800 м, т.к. на этих участках теоретические данные по Ре могут быть 
сильно завышены и не соответствовать прочности на сжатие реальных образцов из

за развития в них процессов трещиноватости. 

Программа "Seal Test" ДJIJI оценки механической прочности глинистых покры
шек. Теоретические зависимости прочности индивидуального контакта между гли

нистыми частицами от глубины залегания глинистых покрышек различных классов 

легли в основу специализированной компьютерной программы "Seal Test" для оцен
ки механической прочности глинистых покрышек. 

Программа работает в среде ОС Мicrosoft Windows 95/98/NТ. Для начала рабо
ты с программой необходимо скопировать файл "Stest.exe" на прилагаемой дискете 
в любую директорию жесткого диска персонального компьютера (ПК). После это
го данный файл может быть вызван на исполнение. 
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5eal Test EJ 
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11.11 МРа Ре.. 18.877 МРа 

Рис. 101 (продолжение) 

Главное окно программы состоит из трех основных частей: 

- в верхней части главного окна расположены закладки выбора классов по

крышек (рис. 101 (6», окна ввода и редактирования исходных параметров рас
четной модели; 

- ниже располагаются окна отображения результатов расчетов прочности на 

разрыв Pt (рис. 101 (2» и прочности на сжатие Ре (рис. 101 (4» в соответствии с ак
тивным классом глинистых покрышек и введенными исходными параметрами; 

- в нижней части главного окна располагаются клавиши управления работой 

программы: <Calculate> - клавиша начала вычислений для выбранного класса гли

нистых покрышек (рис. 101(1»; <Clear> - клавиша сброса результатов предыдущих 
вычислений и инициализации исходных параметров активного класса покрышек 

(рис. 101 (3»; <Exit> - клавиша завершения работы с программой (рис. 101 (5». 
Работа с программой начинается с выбора класса глинистых по~рышек. Для 

этого пользователь должен щелкнуть левой клавишей мыши на одной из трех за

кладок в верхней части главного окна программы (рис. 101 (6». Первая закладка со
ответствует глинистым покрышкам 1 и П классов, вторая - покрышкам m и IV 
классов, третья - У-УII классов. 
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Рис. 101 (окончание) 

Затем пользователю необходимо ввести исходные параметры расчетной моде-
ли. Для различных типов покрышек задаются различные исходные параметры: 

Для глинистых покрышек I-П и Ш-IV классов .требуется ввести: 
- глубину залегания глинистой покрышки в метрах (рис. 101, а, б (7»; 
- среднюю длину глинистых частиц в микронах (рис. 101, а, б (9»; 
- угол наклона между контактирующими глинистыми частицами в градусах 

(рис. 101, а, б (10». 
Для глинистых покрышек V-VII классов вводятся: 
- глубина залегания глинистой покрышки в метрах (рис. 101, в (7»; 
- пористость глинистой покрышки в процентах (рис. 101, в (12»; 
- средний радиус мелких (глинистых) частиц (рис. 101, в (9»; 
- плотность крупных (пылеватых) частиц Рl (рис. 101, в (10» и плотность мел-

ких (глинистых) чаСТИЦР2 (рис. 101, в (11» в г/смЗ; 
- весовая концентрация крупных (пылеватых) частиц <Р1 (рис. 101, в (14» и мел

ких (глинистых) частиц <Р2 (рис. 101, в (15» в процентах. 
На основании введенных параметров по нажатию клавиши <Calculate> 

(рис. 101 (1» производится вычисление искомых параметров: 
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- Р, - прочность на разрыв, МПа (рис. 101 (2»; 
- Ре - прочность на сжатие, МПа (рис. 101 (4». 
Помимо основных искомых параметров определяется ряд промежyrочных па

раметров, необходимых для вычислений в соответствии с расчетной моделью: 
- Р) - прочность индивидуального контакта в ньютонах (рис. 101 (8»; 
х - число контактов в единице площади сечения разрушения, в конт/см2 

(рис. 101, а, б (11); рис. 101, в (16»; 
- координационное число Z (рис. 101, в (13». 
Эти параметры выводятся на экран с информативной целью. 
Для проведения повторных вычислений пользователь должен повторить опи

санную выше последовательность действий. Перед этим можно обнулить исход
ные данные и результат предыдущих вычислений нажатием клавиши <Clear> 
(рис. 101 (3». 

Работа с программой завершается нажатием клавиши <Exit> (рис. 101 (5». 

Глава 10 

СОПОСТАВЛЕНИЕ РЕЗУЛЬТАТОВ ТЕОРЕТИЧЕскоrо РАСЧЕТА 

МЕХАНИЧЕСКОЙ прочноcrИ rлиниcrых ПО КРЫШЕК 
С ЭКСПЕРИМЕНТАЛЬНЫМИ ДАННЫМИ 

База экспериментальных данных 

Для проверки результатов теоретического расчета прочностных характеристик 

глинистых покрышек авторами была собрана коллекция образцов глинистых пород 
различного возраста, генезиса и степени литификации, отобранных из разных рай
онов бывшего СССР. Эта коллекция включает в себя 21 образец глинистыIx покры
шек 1-11 классов, 43 образца глинистых покрышек IП-IV классов и 8 образцов по
крышек V-VII классов. К сожалению, в литературе имеется очень мало сведений по 
составу и свойствам глинистых покрышек V - VII классов, и авторам пришлось до
вольствоваться столь маленькой выборкой. По всем образцам имелись следующие 
данные: место отбора, возраст, глубина залегания, результатыI гранулометрическо

го и минерального анализов, общая пористость и прочность на одноосное сжа
тие. Все данные по образцам были сведены в базу данных, приведенную в табли
цах 5-7. 

Сопоставление теоретических и экспериментальных данных 

Для оценки достоверности теоретических расчетов механической прочности 

глинистых покрышек различных классов была проведена проверка получаемых ре
зультатов. 

На рис. 102 приведены графики зависимости прочности на сжатие от глубины 
залегания реальных образцов глинистых покрышек 1-11, Ш-IV и V-VII классов со
ответственно. К сожалению, из-за недостаточно большой выборки образцов глини

стых покрышек 1-11 и V - VII классов, авторы не смогли построить эксперименталь
ные зависимости Ре = f(h) для всего интервала глубин, на которых данные покрыш-
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Таблица 5 

База эксперимеитальиьп даииых по образцам глииистых покрыmек 1-11 классов 

Соотноше-
Соотношение 

Тип Глубина 
Класс Общая Прочность 

ние пыле-
набухающих и 

Ссылка на 

Н2 П/П 
Место отбора Воз-

породы залега-
глинис- порис- на одно-

ватой и 
ненабухаю-

литературный 
образца раст 

ния,h,м 
той по- тостъn, осное сжа-

глинистой 
щих минера-

источник 
крышки % тие,Рс , МПа 

фракций 
лов М+СС/Г+ 
+Х+К* 

1 2 3 4 5 6 7 8 9 10 11 

Московская С1 глина 120 11 36 1,23 0,3 2,0 Попов, 1961. 
синеклиза, 

вблизи Мос-
ковского 

угольного 

бассейна 

2 Южно-Кас- Q~-b 145 11 41,9 1,27 0,3 2,0 Инженерно-

пийский геологические 

нефтегазо- свойства пород 

носныйрай- и вопросы ли-

он. Бакин- тогенеза, 1965. 
ский архипе-

лаг 

3 Q~-b 151 11 41 1,18 0,3 2,0 

4 N 3ap 277 11 42,5 1,86 0,2 2,0 
2 

5 N 3ap 281 11 38,7 1,81 0,3 2,0 
2 

6 N 3ap 283 11 35,5 1,93 0,3 2,0 
2 

7 N 3ap 295 11 42 0,89 0,2 2,0 
2 

N 8 N~ 615 11 31,8 3,5 0,3 1,5 -I.N 



N 
Таблица 5 

~ 

2 3 4 5 6 7 8 9 10 11 

9 N~ 724 11 33,6 3,42 0,3 1,5 

10 N~ 745 11 33 3,05 0,3 1,5 

11 Западная K2t 750 11 11,7 19 0,3 3,0 Физические 

Сибирь, Ба- свойства гор-

рабинская ных пород За-

опорная падно-Сибир-
скважина ской нефтега-

зоносной про-

винции, 1975 

12 Западная K 2t 790 11 14 2,46 0,3 4,0 
Сибирь, 

Тимская 
опорная 

скважина 

l-R 

13 Южно-Кас- N~ 810 11 31,3 2,75 0,2 1,5 Инженерно-

пийский геологические 

нефтегазо- свойства пород 

носный рай- и вопросы ли-

он. Бакин- тогенеза, 1965 
ский архи-

пелаг 

14 Западная К2 880 11 11,5 3,85 0,1 3,0 Физические 
Сибирь, свойства гор-

Ново-В асю- ных пород За-
ганская падно-Сибир-
скважина ской нефтега-

зоносной про-

винции, 1975 



15 Южно-Кас- N~ 892 11 27,8 4,2 0,3 1,5 Инжнерно-гео-

пийский логические 

нефтегазо- свойства пород 

носный рай- и вопросы ли-

он. Бакин- тогенеза, 1965 
ский архи-

пелаг 

16 N~ 933 11 29,4 3,5 0,3 1,5 

17 N~ 974 11 27,2 3,5 0,3 1,5 

18 N~ 1108 11 27,9 3,4 0,3 1,5 

19 Охотская Pg-N 2000 11 19 12 0,2 2,5 Литолого-
нефтегазо- петроrpафи-

носная ческие крите-

провинция рии нефтегазо-
носности, 1990 

20 Предкав- К 1 аргил- 2020 11 22 13 0,3 1,5 Распределение 

казье, лит и корреляция 

Красно- показателей 

дарский физических 

край свойств горных 

пород, 1981 

21 Предкав- Рgз-N: глина 2450 11 22 11 0,1 3,0 Теоретические 

казье, основы инже-

Западно- нерной геоло-

Кубанский гии. Геологи-

район ческие основы, 

1985 

Прuмечанuе: М - монтмориллонит, ее - смешанослойные, Г - гидрослюда, Х - хлорит, К - каолинит. 
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Таблица 6 

База экспериментальных данных по образцам глинистых покрыmек III-IV классов 

Класс Общая 
Прочностъ Соотноше- Соотношение 

Место отбора Тип 
Глубина 

глинистой 
на одно- ние пыле- набухающих и 

Ссылка на литера-
Мп/п Возраст залега-

порис-
оеное ежа- ватой и ненабухающих 

образца породы 
нияh,м 

по- тостъn, 
тне Ре' глинистой 

турный источник 

крышки % минералов 

МПа фракций М+СС/Г+Х+К 

1 2 3 4 5 6 7 8 9 10 11 

Южно-Кас- Q2-4 глина 25 IV 42,1 0,16 0,7 0,8 Инженерно-гео-
пийский неф- логические свой-

тегазоносный ства пород и 

район. Бакин- вопросы лито-

ский архипе- генеза, 1965 
лаг 

2 Волго-Ураль- К)Ь 30 IV 45 0,95 0,4 0,7 Попов, 1961 
ский нефтега-

зоносный 
район, район 

г. Ульяновска 

3 Московская С) 30 III 46 1,05 0,6 0,7 
синеклиза, 

вблизи Мос-

ковского 

угольного 

бассейна 

4 Волго-Ураль- К) 40 IV 49 0,75 0,7 0,7 
ский нефте-
газоносный 

район, район 
г. Ульяновска 



5 Московская С1 50 III 31 0,75 0,7 0,6 
синеклиза, 

вблизи Мос-
ковского 

угольного 

бассейна 

6 Южно-Кас- Q2-4 55 IV 42,2 0,2 0,7 0,8 Инженерно-гео-

пийский неф- логические свой-

тегазоносный ства пород и воп-

район. Бакин- росы литогенеза, 

ский архипе- 1965 
лаг 

7 Волго-Ураль- P2t 60 IV 48,8 0,6 0,5 0,7 Попов, 1961 
ский нефте-

газоносный 

район, вблизи 
деревни Го-
лошубиха 

8 Южно-Кас- Q2-4 65 IV 43,6 0,17 0,6 0,9 Инженерно-гео-
пийский неф- логические свой-

тегазоносный ства пород и во-

район. Бакин- просы литогене-

ский архипе- за, 1965 
лаг 

9 Q2-4 71 IV 44,8 0,54 0,6 0,9 
10 Волго-Ураль- P 2t 80 IV 47,1 0,8 0,5 0,7 Попов, 1961 

ский нефте-
газоносный 

район, вблизи 
деревни Го-
лошубиха 

11 " P 2t 100 IV 43,5 0,8 0,5 0,7 

N --.J 
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00 Таблица 6 (продолжение) 

2 3 4 5 6 7 8 9 10 11 

12 Сочленение J2-3 1()() IV 51 0,3 0,5 0,7 Коробанова, 

Воронежско- 1983 
го свода и 

Днепровско-

Донецкого 

бассейна, Бел-

городский 

район, 

пос. Гостин-

цево 

13 Южно-Кас- Q~-b 109 III 41,2 0,48 0,8 1,0 Инженерно-гео-

пийский неф- логические свой-

тегазоносный ства пород и 

район. Бакин- вопросы литоге-

ский архипе- неза, 1965 
лаг 

14 Q~-b 127 III 38,4 0,5 0,6 1,0 

15 Волго-Ураль- P2t 150 IV 39 0,9 0,4 0,7 Попов, 1961 
ский нефте-

газоносный 

район, район 

г. Васильсурск 

16 Сочленение J2-3 175 IV 49 0,7 0,7 Коробанова, 

Воронежско- 1983 
го свода и 

Днепровско-
Донецкого 
бассейна, Бел-

городский 

район, 

пос. Гостин-

цево 



17 Южно-Кас- NЗар 187 IV 39,9 1,27 0,7 1,0 Инженерно-гео-

пийский неф- 2 логические свой-

тегазоносный ства пород и 

район. Бакин- вопросы лито ге-

ский архипе- неза, 1965 
лаг 

18 Сочленение J 2-з 210 III 42 1,8 0,5 0,7 Коробанова, 

Воронежско- 1983 
го свода и 

Днепровско-

Донецкого 

бассейна, Бел-

городский 

район, 

пос. Гостин-

цево 

19 Южно-Кас- NЗар 253 III 43,3 0,75 0,4 1,0 Инженерно-гео-

пийский неф- 2 логические свой-

тегазоносный ства пород и 

район. Бакин- вопросы литоге-

ский архипе- неза, 1965 
лаг 

20 NЗар 301 III 39 2,2 0,5 1,0 
2 

21 NЗар 313 IV 39,8 1,91 0,4 1,0 
2 

22 NЗар 343 IV 35,5 3,57 0,6 1,0 
2 

23 Jзkm- аргил- 350 III 44 3,9 0,8 0,8 Коробанова, 

ох лит 1983 
24 Южно-Кас- N 3ap глина 367 IV 37,1 1,75 0,6 0,8 Инженерно-гео-

пийский неф- 2 логические свой-

тегазоносный ства пород и воп-

район. Бакин- росы литогенеза, 

ский архипе- 1965 
лаг 

N -\о 



N Таблица 6 (окончание) 
~ 

2 3 4 5 6 7 8 9 10 11 

25 Юго-восток СЗ-РJ аргил- 410 IV 22,4 4,15 1,0 0,7 Дудушкина, 

Западно-Си- лит Бобров, 1974 
бирской пли-
ты, Кузбасс, 

г. Про копь-
евск 

26 СЗ-РJ 650 III 24,2 5,96 0,7 0,6 
27 Южно-Кас- N"22 глина 665 IV 32,4 3,5 0,6 1,0 Инженерно-гео-

пийский неф- логические свой-

тегазоносный ства пород и воп-

район. Бакин- росы литогенеза, 

ский архипелаг 1965 
28 .. 

N"2
2 759 IV 28,4 3,69 0,7 0,8 

29 Западная Си- K2t 780 III 26 6 1,0 0,7 Физические 

бирь, Люшин- свойства горных 

ская площадь, пород Западно-
опорная сква- Сибирской 

жина l-R газоносной 

провинции, 1975 
30 Южно-Кас- N~ 843 III 24,6 4,04 1,1 1,0 Инженерно-гео-

пийский неф- логические свой-

тегазоносный ства пород и воп-

район. Бакин- росы литогенеза, 

ский архипелаг 1965 
31 .. 

N~ 899 III 27,6 5,5 0,7 0,8 

32 N~ 919 IV 28,1 3,8 0,6 0,9 

33 N~ 1018 III 27,5 4,8 0,5 1,0 

34 N~ 1050 IV 22,8 3,64 0,8 1,0 

35 N~ 1137 III 21 5,38 1,0 0,6 

36 N~ 1151 IV 27,4 3,6 1,0 0,7 



37 Сочленение С 1 аргил- 1200 IV 16,7 8,3 0,8 0,7 Свойства горных 

Днепровско- лит пород при раз-

Донецкого ных видах и ре-

бассейна и жимах напряже-

Донбасса ния,1984 

38 Предкавказье, Рgз -NI глина 1500 III 26 10 0,4 1,0 Теоретические 

Западно-Ку- основы инже-

банский про- нерной геологии. 

гиб Геологические 

основы, 1985 
39 Западная Си- K1al-ap аргил- 1800 III 19,7 11,3 0,4 0,7 Физические 

бирь, Завь- лит свойства горных 

яловская сква- пород Западно-

жина 3-R Сибирской неф-
тегазоносной 

провинции, 1975 
40 Предкавказье, Рgз -NI глина 2050 III 17 18,5 0,5 0,7 Теор. основы 

Западно-Ку- инж. геологии. 

банский про- Геологические 

гиб основы, 1985 
41 Предкавказье, К 1 аргил- 2130 III 20 13 3,0 0,6 Распределение и 

Краснодар- лит корреляция по-

ский край казателей фи-

зичecKиx свойств 

горных пород: 

Справочное 

пособие, 1981 
42 Охотская Pg-N 3000 III 14 16,3 0,7 0,8 Литолого-петро-

нефтегазо- графические 

носная про- критерии нефте-

ВИНЦИЯ,се- газоносности, 

верный Са- 1990 
халин 

43 Pg-N 4000 III 10 25 1,0 0,7 

N 

~ 



N 
N 
N 

.N2п/П 

1 

2 

3 

4 

5 

6 

7 

8 

Место отбора 

образца 

2 

Южно-Кас-
пийский неф-

тегазоносный 

район. Бакин-

ский архипе-

лаг 

Таблица 7 

База эксперимеитальных данных по образцам глинистых покрышек V-VIII классов 

Класс Общая 
Прочност Соотноше- Соотношение 

Тип 
Глубина 

порис-
ь на одно- ние пыле- набухающих и 

Ссылка на литера-глинис-
Возраст 

породы 
залега-

той по- тостьn, 
осное сжа- ватой и ненабухающих 

турный источник 
нияh,м тие Рс, глинистой 

крышки % минералов 

МПа фракций М+СС/Г+Х+К 

3 4 5 6 7 8 9 10 II 
--- -- ----- --_.-

N 3ap глина 451 V 36,0 1,79 0,6 0,5 Инженерно-гео-
2 логические свой-

ства пород и 

вопросы лито ге-

неза, 1965 

N 3ap 463 IV 34,0 2,32 0,7 0,5 
2 

N 3ap 499 V 32,5 2,2 0,8 0,6 
2 

N 3ap 535 VI 31,7 2,3 0,9 0,4 
2 

N 3ap 544 VI 30,0 2,51 0,8 0,4 
2 

N~ 675 V 27,1 2,8 1,1 0,5 

N~ 773 V 26,0 3,6 0,9 0,5 

N~ 1200 VI 23,0 6,1 2,0 0,3 
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Рис. 102. Экспериментальные кривые из
менения прочности на сжатие Ре с глуби

ной залегания h образцов глинистых по
крышек: а - 1-11, б - II-IV и в - У-УII 

классов. 
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Таблица 8 

Результаты определения мнкроморфологнческнх параметров моделн 

"перекаmнвающегося карточного домика" ДЛЯ глнннстьп покрыmек I-П классов 

Глубина Длина гли- Угол наклона Глубина Длина Угол наклона 

залегания нистыIx 
между КОlП'ак-

залегания глинистыIx 
между КОlП'ак-

.N2 п/п 
образцов h, частица, 

тирующими .N2 N/П 
образцовh, частица, 

тирующими 

м мкм 
глинистыIии 

М мкм 
глинистыIи 

частицами в, частицами в, 

град град 

1 120 0,55 60 12 790 0,7 32 
2 145 0,55 57 13 810 0,7 32 
3 151 0,55 56 14 880 0,71 31 
4 277 0,58 49 15 892 0,72 30 
5 281 0,58 49 16 933 0,73 30 
6 283 0,58 49 17 974 0,75 29 
7 295 0,6 48 18 1108 0,77 24 
8 615 0,65 36 19 2000 0,90 20 
9 724 0,68 34 20 2020 0,93 20 
10 745 0,68 33 21 2450 1,03 17 
11 750 0,68 32 

ки обладают хорошими изоляционными свойствами. Таким образом, эксперимен
тальные данные по покрышкам I-II классов ограничивались глубиной -2700 м, а 
У-У! классов - до -1200 м. 

Из полученных результатов следует, что все зависимости Ре = f(h), построенные 
на основании экспериментальных данных (см. базу данных, табл. 5-7), описывают
ся регрессионными уравнениями полинома 2-й степени: 

1. Для глинистых покрышек I-II классов: 
Ре = 0,69973 + 0,00246· h + 1,13662· 1()-{) . h2, R = 0,90; (10.1) 
2. Для глинистых покрышек IП-IV классов: 
Ре = 0,19968 + 0,00571 . h + 4,24267: 10-7. h2, R = 0,93; 
3. Для глинистых покрышек У - УII классов: 
Ре = 0,71908 + 0,00191 . h + 2,14669· 1()-{)· h2, R = 0,98. 

(10.2) 

(10.3) 

При про ведении компьютерного расчета прочности на разрыв Р/ и прочности 

на одноосное сжатие Ре необходимо было знать микроморфологические парамет
ры моделей, по которым оценивалось число контактов Х. 

Как уже отмечалось ранее, в глинистых покрышках I-II и Ш-IУ классов для 
расчетов Х требовалось иметь данные о длине глинистых частиц а и угле наклона 
между контактирующими частицами е. Параметр а определялся по результатам 
гранулометрического анализа образцов, а угол е оценивался с помощью количест
венного анализа микроструктуры этих образцов по РЭМ-изображениям. При этом 
следует отметить, что в тех случаях, когда авторы не располагали самими образца

ми, угол е определялся по полученным ранее РЭМ-фотографиям, которые вводи
лись в компьютер с помощью сканера и, затем, обсчитывались с помощью про

граммы "SПМАN". Результаты определения параметров модели а и е и их измене
ние с глубиной приведены в таблицах 8 и 9. 
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Таблица 9 

Результаты определеиия мвкроморфолоrвчесКIП параметров модели 

"перекаmввающегося карточного домика" для глииистых покрыmек III-IV классов 

Глубина зале-
Длина глинистых 

Угол наклона между контакти-
Класс глини-

.N"2П/П гания образцов h, 
частиц а, мкм 

рующими глинистыми частица-
стой покрышки 

м ми 6, град 

1 25 0,52 82 IV 
2 30 0,52 80 IV 
3 30 0,52 78 III 
4 40 0,52 75 IV 
5 50 0,53 75 III 
6 55 0,53 73 IV 
7 60 0,54 70 IV 
8 65 0,54 67 IV 
9 71 0,54 67 IV 
10 80 0,55 65 IV 
11 100 0,56 61 IV 
12 100 0,54 62 IV 
13 109 0,55 60 III 
14 127 0,57 56 III 
15 150 0,58 55 IV 
16 175 0,58 53 IV 
17 187 0,6 49 IV 
18 210 0,64 45 III 
19 253 0,65 44 III 
20 301 0,66 43 III 
21 313 0,66 43 IV 
22 343 0,68 41 IV 
23 350 0,68 41 III 
24 367 0,68 40 IV 
25 410 0,7 39 IV 
26 650 0,76 32 III 
27 665 0,76 30 IV 
28 759 0,8 29 IV 
29 780 0,8 29 III 
30 843 0,8 27 III 
31 899 0,83 28 III 
32 919 0,83 28 IV 
33 1018 0,85 27 III 
34 1050 0,86 27 IV 
35 1137 0,85 26 III 
36 1151 0,85 26 IV 
37 1200 0,89 25 IV 
38 1500 0,93 23 III 
39 1800 0,98 21 III 
40 2050 1,01 20 III 
41 2130 1,05 19 III 
42 3000 1,19 15 III 
43 4000 1,35 11 III 
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Глубина 

зале-

Результат определения параметров бнднсперсной модели 

ДЛЯ глинистых покрышек V-VII классов 

Весовое Весо-

Общая Радиус Радиус 
со- вое со- Плот-

держа- держа- ность 

Таблица 10 

Плот-
Класс 

ность 
порис- пылева- глинис- глинис-

N~п/п гания 
тых зе- тых 

ние пы- ние пылева- гли-
той по-тость n, 

1 
2 
3 
4 
5 
6 
7 
8 

образцов 

h,M 

451 
463 
499 
535 
544 
675 
773 
1200 

% 

36 
34 
32,5 
31,7 
30 
27,1 
26 
23 

peHR, 
мкм 

8 
8,5 

частиц 

r,MKM 

0,3 
0,3 
0,33 

0,35 

леватых 

зерен 

(j'JR' % 

50 

60 

глинис- тых зе-

тых рен PR' 
частиц г/см3 

(j'Jr' % 

50 2,65 

40 

нистых 

частиц 

РГ' г/см1 

2,70 

крыш-

ки 

V 
V 
V 
VI 
VI 
V 
V 
VI 

В глинистых покрышках у-ун классов расчет числа контактов про водился на 

основании бидисперсной модели. При этом необходимо было знать, следующие па

раметры модели: пористость (n), средний радиус крупных (R) и мелких частиц (г), их 
плотности (PR И Pr) и весовое содержание (<PR и <Pr)' Все эти значения брались авто
рами по литературным данным (Инженерно-геологические свойства пород и вопро

сы литогенеза, 1965). Они сведены в таблицу 10. 
На рис. 103 показаны результаты расчета прочности на разрыв Pt И ее измене

ние с глубиной, проведенные с помощью программы "Seal Test". Как следует из 
этих расчетов, все полученные регрессионные зависимости Pt = f(h) описываются 
уравнениями полинома 2-й степени: 

1. Для глинистых покрышек I-H классов: 

Pt = 0,08965 + 4,28289· 1(}-4 . h + 6,79919 . lG-8 . h2, R = 0,99; (10.4) 

2. Для глинистых покрышек IП-IV классов: 

P t = 0,0915 + 5,89334· 1(}-4· h + 6,01741 . lG-8· h2, R = 0,99; (10.5) 

3. Для глинистых покрышек у-ун классов: 

Pt = -0,17364 + 0,00103 . h - 3,026· 10-7. h2, R = 0,98. (10.6) 

В дальнейшем, на основании данных о РI' с помощью программы "Seal Test" бы
ла рассчитана и прочность на сжатие образцов глинистых покрышек различных 

классов. Результаты такого расчета для Ре с глубиной приведены на рис. 104. Они 
показывают, что для всех классов глинистых покрышек зависимость Ре = f(h), так 
же как и зависимость Pt = f(h), описывается регрессионными уравнениями полино
ма 2-й степени: 

1. Для глинистых покрышек I-H классов: 

Р, = 0,69725 + 0,00282· h + 1,09787· }Q-{> . h2, R = 0,98; (10.7) 
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Рис. 103. Кривые изменения прочности на 
разрыв Pt С глубиной залегания h, рассчи
танная по программе "SealTest", для гли
нистых покрышек: а - 1-11, б III-VI и 
в - У-УII классов 
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нистых покрышек: а - 1-11, б - II-IV и 
в - У-УII классов, рассчитанные по про
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Рис. 105. Изменение прочности на сжатие 
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2. Для глинистых покрышек IП-IV классов: 

Ре = 0,41061 + 0,005 . h + 9,00068 . 10-7 . h2, R = 0,99; (10.8) 

3. Для глинистых покрышек V-VП классов: 

Ре = -0,12727 + 0,00386· h + 1,17542 . lQ-6 . h2, R = 0,99. (10.9) 

На рис. 105 показаны результаты сравнения экспериментальных кривых Ре = 
= f(h) с теоретическими, рассчитанными по программе "Seal Test" для глинистых по
крышек I-П, IП-IV и V - VП классов соответственно. 

В интервалах глубин, где глинистые покрышки обладают высокими экраниру

ющими свойствами, наблюдается хорошая сходимость между теоретическими и 

экспериментальными данными. При этом следует отметить, что эксперименталь
ные кривые проходят немного ниже теоретических. 

Такой ход экспериментальных зависимостей можно объяснить некоторым ра

зуплотнением образцов глинистых пород при поднятии керна на поверхность с 

больших глубин. В результате их прочность оказывается меньше теоретически рас

считанной. 

Наилучшая сходимость между теоретическими и экспериментальными данными 

отмечается в глинистых·покрышках 1-11 и У-УII классов во всем диапазоне рассма
триваемых глубин (от -120 до 2500 и от 450 до 1200 м соответственно) (рис. 105, а,в). 
Следует отметить, что на этих глубинах глинистые покрышки 1-11 и V - УII классов 
имеют высокие экранирующие свойства. 

Наиболее сильные различия между теоретическими и экспериментальными 

значениями наблюдаются в глинистых покрышках IП-IV классов на глубинах более 

2500 м (рис. 105, б, пунктирный участок кривой 1), когда они начинают терять свои 
экранирующие свойства. Как уже отмечалось ранее, данный факт объясняется раз
витием трещиноватости на больших глубинах. Так как теоретический расчет не 

учитывает снижение прочности за счет появления в породе микротрещин, то экспе

риментальные значения Ре получаются ниже теоретически ожидаемых. 

В заключение следует отметить, что для определенных интервалов глубин, где 

глинистые покрышки обладают вы~окими экранирующими свойствами, данные о 

механической прочности глинистых покрышек, получаемые с помощью програм

мы "Seal Test", дают хорошую сходимость с экспериментальными результатами. Та
ким образом, для глинистых покрышек 1-11 классов подобный оценочный расчет Ре 
оказывается корректным на глубинах -500-6000 м; для глинистых покрышек III-IV 
классов - -1000-2500 м и для глинистых покрышек У-УII классов - -1200-1800 м. 
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